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1.  INTRODUCCIÓN

La realización de la presente Hoja ha sido cofinanciada por la CEIC 
de la Junta de Andalucía, mediante el Convenio de Colaboración 
con el IGME para la Realización del Mapa Geológico Continuo 
Digital en las hojas a escala 1:200.000 de Pozoblanco (69), Linares 
(70), Puebla de Guzmán (74), Sevilla (75) y Córdoba (76).

1.2.  SITUACIÓN GEOGRÁFICA Y ENCUADRE GEOMORFOLÓGICO

La Hoja de Linares (70, 5-9) del M.T.N. a escala 1:200.000 se 
encuentra situada al SO de la Península Ibérica, en el sector 
oriental de Sierra Morena, formando parte de las Comunidades 
Autónomas de Castilla-La Mancha y Andalucía. Incluye parte de  
las comarcas del Valle de Alcudia y Campo de Calatrava-Campo 
de Montiel (provincia de Ciudad Real) en su parte nororiental 
y de Los Pedroches y norte de la Depresión del Guadalquivir 
(provincias de Córdoba y Jaén) en su parte suroccidental. En la 
siguiente tabla (Fig. 1.1) está representada la distribución de las 
Hojas a escala 1:50.000.

835
17-33

Brazatortas

836
18-33

Mestanza

837
19-33

El Viso del 
Marqués

838
20-33

Santa Cruz de 
Mudela

860
17-34

Fuencaliente

861
18-34

Solana del Pino

862
19-34

Santa Elena

863
20-34

Aldeaquemada

882
17-35

Cardeña

883
18-35

Virgen de La 
Cabeza

884
19-35

La Carolina

885
20-35

Santisteban del 
Puerto

903
17-36

Montoro

904
18-36

Andújar

905
19-36
Linares

906
20-36
Úbeda

Figura 1.1. - Esquema de las Hojas a escala 1:50.000 que com-
ponen la Hoja 1:200.000 de Linares (70).

Fisiográficamente, la Hoja está en transición desde los relieves 
septentrionales de Sierra Morena hasta el Valle del Guadalquivir.  
Al N destacan las elevaciones de Sierra de Alcudia (con alturas 
próximas a 1.100 m), Sierra Madrona (con alturas que llegan a 
1.300) y Sierra San Andrés (que alcanzan alturas superiores a los 
1.100 m). La cota máxima se sitúa en el vértice Estrella (1.300 
m), próximo al paso natural del estrecho del Río Despeñaperros. 
La Sierra de Calatrava, al Norte, constituye la transición hacia la 
Llanura Manchega; mientras que Los Pedroches lo es hacia el 
Valle del Guadalquivir, al Sur.

La red  hidrográfica de la Hoja pertenece a  las cuencas hidro-
gráficas  del Guadalquivir y del Guadiana, con una divisoria de 
aguas de trazado irregular y una incisión de la red hidrográfica 
de la primera muy importante.

La Cuenca del Guadalquivir es la de mayor extensión y se sitúa 
en la mitad Sur, siendo los tributarios más importantes del Río 
Guadalquivir el río de Las Yeguas, el río Jándula (con sus afluentes 
Ojailén y río Montoro), el río del Rumblar (con sus afluentes Pinto 
y Grande), el río Guadiel y el río Guadalén (con sus afluentes 
Guadalimar, Guarrizas y Montizón). 

Como tributarios del Guadiana se encuentran el río Guadalmez 
y el rio Jabalón. 

Estos cauces se encuentran regulados por embalses entre los 
que hay que destacar los del Jándula, Guadalén, Valdeinfierno, 
Rumblar y Montoro. 

La distribución demográfica es irregular. La población se concentra 
en el Sur y Este de la Hoja, siendo las localidades más importantes: 
Linares (61.000 h), Andújar (38.000 h), Úbeda (36.000 h), Bailén 
(18.000 h) y La Carolina (15.000 h).  

La economía está basada, fundamentalmente, en las actividades 
agrícolas (oliva), ganadera (reses bravas) e industrial en Jaén. En 
el Norte, y sobre todo en las sierras, los núcleos habitados son 
muy escasos. Allí, la economía está basada en las actividades 
cinegéticas y agrícolas (cereales, oliva y uva). Hay que destacar la 
gran actividad minera que se desarrolló en los distritos del Valle 
de Alcudia, Linares-La Carolina y  Los Pedroches, centrada sobre 
todo, en la extracción de minerales de Pb-Zn y U.

1.2.  SITUACIÓN GEOLÓGICA Y ANTECEDENTES

La Hoja 1:200.000 de Linares se sitúa en la parte meridional del 
Macizo Ibérico y en ella afloran principalmente rocas proterozoi-
cas y paleozoicas. En el sector SE y el vértice SO afloran mate-
riales mesozoicos. Sobre los materiales proterozoicos, paleozoicos y 
mesozoicos anteriores se depositan materiales terciarios, que en 
el sector NE de la Hoja (Hojas 1:50.000 de El Viso del Marqués y 
Santa Cruz de Mudela), son de origen continental y corresponden 
al borde sur-occidental de la Cuenca Manchega, mientras que en 
el sector meridional de la Hoja afloran extensamente los depósitos 
terciarios de origen marino de la Cuenca del Guadalquivir.

La mitad occidental de la Península Ibérica es uno de los aflora-
mientos de la Cadena Varisca o Cinturón Hercínico Europeo, de 
mayor extensión. Permite observar una transversal de la Cadena 
de más de 800 Km. Ésta es el segmento europeo de una Cordi-
llera más extensa, generada por la colisión durante el Paleozoico 
Superior de dos grandes bloques continentales, Gondwana al sur 
y Laurentia-Báltica al norte, durante la formación de la Pangea. 
Esta Cordillera incluye otros segmentos extraeuropeos como los 
Mauritánides en África y los Apalaches y Ouachitas en América, 
separados durante la apertura del Océano Atlántico durante 
el Mesozoico. En el Macizo Ibérico se muestra una zonación 
transversal similar a la de otras cadenas orogénicas, con una zona 
interna en posición central constituida por rocas fuertemente de-
formadas y metamorfizadas con importante actividad plutónica, 
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limitada a ambos lados por zonas externas deformadas por una 
tectónica pelicular de despegue centrífugo.

Desde el punto de vista geológico, el Macizo Ibérico ha sido 
dividido en zonas por varios autores, en función de sus caracte-
rísticas estratigráficas, tectónicas, metamórficas y magmáticas. 
Lotze (1945) dividió la Cadena Varisca en seis zonas: Cantábrica, 
Asturoccidental-Leonesa, Galaico-Castellana, Lusitano-Alcúdica, 
Ossa-Morena y Surportuguesa. Julivert et al. (1974), agrupan 
las Zonas Galaico-Castellana y Lusitano-Alcudiense en la Zona 
Centroibérica (ZCI). Ambas zonas tienen una evolución paleogeo-
gráfica y tectónica semejantes, con la diferencia del plutonismo 
sinorogénico y un mayor grado metamórfico en la Zona Galaico-
Castellana con respecto a la Zona Lusitano-Alcudiense.

Farias et al. (1987) y Arenas et al. (1988) proponen una zona 
nueva, la Zona de Galicia-Tras-os-Montes, que había sido consi-
derada como una subzona por Ribeiro (1974).

Díez Balda et al. (1990) y Díez Balda y Vegas (1992) dividen la ZCI 
en dos, en función de la morfología de los pliegues de la primera 
fase Varisca. Un Dominio septentrional de Pliegues Tumbados y 
otro meridional, Dominio de Pliegues Verticales. Estos dominios 
coinciden a grandes rasgos con las zonas de Lotze (1945). Pos-
teriormente Azor et al. (1992a) al dominio septentrional le han 
denominado Dominio del Ollo de Sapo mientras que al meridional 
Martínez Poyatos (1997) le ha denominado Dominio Lusitano-
Alcúdico y Martínez Catalán et al. (2004) le denominan Dominio 
del Complejo Esquisto-Grauváquico (Fig. 1.2).

Fig. 1.2.- Subdivisión en dominios de la Zona Centroibérica, según 
Martínez Catalán et al. (2004) y situación de la Hoja 1:200.000 
de Linares.

La Cadena Varisca en su parte septentrional Zonas Cantábrica, 
Asturoccidental-Leonesa y Dominio del Ollo de Sapo tiene vergen-
cia norte. El Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico no tiene 
vergencia definida, y la rama meridional Zonas de Ossa-Morena 
y Surportuguesa tienen vergencia suroeste.

La Hoja de Linares se sitúa en la terminación suroriental de la Zona 
Centroibérica, muy próxima al límite con la Zona de Ossa Morena. 
Este límite ha sido objeto de controversia en los numerosos traba-
jos realizados en la zona. Así, para Julivert et al. (1974) coincide 
con el Batolito de Los Pedroches, mientras que más recientemente 
dicho límite se ha situado en el borde meridional de la Banda de 
Cizalla o Corredor Blastomilonítico Badajoz-Córdoba (Bladier y 
Laurent, 1974; Burg et al., 1981; Ábalos, 1990; Ábalos y Eguíluz, 
1990). Parte de esta Banda de Cizalla se ha denominado Unidad 
Central (Azor et al., 1994).

Estas zonas presentan una evolución tectosedimentaria, estructu-
ración y manifestaciones ígneas muy diferentes y que se detectan 
tanto en superficie, como en la corteza media y superior en los 
perfiles de sísmica profunda IBERSEIS y ALCUDIA (Simancas et al., 
2003, Tejero et al., 2008). La estructuración durante la Orogenia 
Varisca aproximó estos dos segmentos continentales con un 

cabalgamiento hacia el Sur de la ZCI con una importante com-
ponente de desgarre sinistra (Simancas et al.,  2001). La tectónica 
varisca ha conformado la disposición actual que permite trazar el 
límite entre las dos zonas en un accidente tardío (Falla de Azuaga) 
que corta por el suroeste la Zona de Cizalla Badajoz-Córdoba, 
en donde aflora la Unidad Central intensamente deformada por 
cizalla dúctil, que incluye rocas de alta presión y cronología diversa 
(Azor et al., 1994).

Hay que resaltar, que el borde meridional de la ZCI tiene una evolu-
ción tectosedimentaria con características propias, que consisten 
en que los materiales preordovícicos son similares a los de la ZOM 
(Serie Negra, Grupo Malcocinado y Fm Azuaga), los Ordovícico-
Devónicos tienen similitudes con la ZCI, aunque los materiales 
del Silúrico son diferentes, y el Carbonífero está representado por 
potentes secuencias de depósitos sin-postorgénicos. Todos ellos 
afectados por una estructuración con vergencia al Norte. Estas 
características permiten definir en el borde meridional de la ZCI, 
el Dominio Obejo-Valsequillo (DOV), cuyo límite septentrional 
es un accidente regional al Norte del Batolito de Los Pedroches 
(Zona de Cizalla de Puente Génave-Castelo de Vide, Martín Parra 
et al., 2006) y el meridional la Falla de Azuaga al SO de la Zona 
de Cizalla Badajoz-Córdoba (Fig. 1.3).

Fig. 1.3.- Situación y límites del Dominio de Obejo-Valsequillo de 
la Zona Centroibérica (a partir de Martín Parra et al., 2006 y Rubio 
Ordóñez et al., 2012) y límites de la Hoja 1:200.000 de Linares.

Los materiales precámbricos y paleozoicos existentes en la Hoja 
pertenecen en su totalidad a la Zona Centroibérica (ZCI), inclu-
yéndose los de la mitad septentrional, al N de la Zona de Cizalla 
de Puente Génave-Castelo de Vide, en el Dominio del Complejo 
Esquisto-Grauváquico (DCEG) o Lusitano-Alcúdico, mientras que 
los de la mitad meridional, al S de la citada zona de cizalla, se 
incluyen en el Dominio de Obejo-Valsequillo (DOV).

El Dominio Lusitano-Alcúdico o del Complejo Esquisto-
Grauváquico, se caracteriza por la existencia de una potente 
secuencia flyschoide de edad Neoproterozoica a Cámbrica, 
que aflora en el núcleo de amplios antiformes (Alcudia, Sierra 
Madrona, etc.), compuesta por una alternancia de pizarras y 
grauvacas con intercalaciones de brechas intraformacionales  
y conglomerados (Complejo Esquisto-Grauváquico o Alcudiense), 
distinguiéndose en ella dos grandes unidades separadas por una 
discordancia (Bouyx, 1970; Ortega y González Lodeiro, 1986; 
Palero, 1993, etc.). El conjunto inferior, equiparable a los denomi-
nados “Esquistos de Alcudia” de Bouyx (1970) o al “Alcudiense 
inferior” de Tamain (1972), está constituido por capas turbidíticas 
(pizarras, pizarras arenosas y grauvacas con algunas intercala-
ciones de conglomerados), estimándose una potencia de varios 
miles de metros. El conjunto superior, equivalente al denominado 
“Alcudiense superior” de Tamain (1972) y Herranz et al. (1977), 
está formado por sedimentos de plataforma detrítico carbona-
tada (alternancias de pizarras y grauvacas con intercalaciones 
frecuentes de areniscas, cuarcitas, conglomerados y carbonatos), 
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estimándose potencias de hasta 800m. El techo de este conjunto 
llegaría hasta el Cámbrico inferior. 

Sobre el Complejo Esquisto-Grauváquico se dispone discordante-
mente una secuencia de más de 4.000m de espesor de pizarras y 
cuarcitas de edad Ordovícica a Devónica con escasas intercalacio-
nes de rocas volcánicas y calizas que fueron depositadas sobre una 
plataforma estable del margen continental pasivo de Gondwana. 
Sobre esta sucesión se deposita una unidad pizarroso-calcárea con 
intercalaciones de tobas volcánicas de edad Carbonífero inferior, 
seguida por conglomerados y areniscas discordantes de probable 
edad Westfaliense (Bochmann, 1956), no representadas en la 
Hoja, terminando la secuencia estratigráfica con cuencas con-
tinentales aisladas (Wallis, 1983) que postdatan el ciclo Varisco.

En cuanto a la deformación pre-Varisca en el Dominio del Com-
plejo Esquisto-Grauváquico en la Hoja de Linares, los materiales 
más antiguos aflorantes son los correspondientes al Alcudiense. 
En él se han diferenciado dos tramos (Tamain, 1972); Alcudiense 
inferior y el Alcudiense superior, separados por una discordancia 
(Redlin, 1955; Bouyx, 1970; Crespo y Rey, 1971; Ortega y Gon-
zález Lodeiro, 1986; Peláez et al., 1986; Palero, 1993; Martínez 
Poyatos, 1997), habiendo sido el Alcudiense inferior suavemente 
plegado, sin esquistosidad ni metamorfismo asociados, antes del 
depósito del Alcudiense superior. 

Por otra parte, en el Anticlinal de Alcudia, se ha identificado por 
diversos autores (Redlin, 1955; Richter, 1967; Capote y Hernández 
Enrile, 1969; Martínez Poyatos, 1997) una discordancia angular 
que pone en contacto materiales de la formación de basal del 
Ordovícico temprano sobre materiales del Alcudiense superior 
(Anticlinal de Alcudia) o inferior (Anticlinal de Despeñaperros), 
que equivale a la discordancia atribuida a la Fase Toledánica en 
los Montes de Toledo por Lotze (1956). 

Regionalmente existe una discontinuidad entre la Caliza Urbana 
(Caradoc–Ashgill) y las Pizarras de Chavera suprayacentes, perte-
necientes al Ashgill terminal (Hirnantiense) que se ha relacionado 
con un evento erosivo glacioeustático (Robardet, 1981; Robardet 
y Doré, 1988), o bien con fenómenos de inestabilidad tectónica 
(Pineda, 1987, 1988). 

En todo el Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico de la 
Zona Centroibérica (Martínez Poyatos, 1997), la mayoría de los 
autores reconocen la existencia de una laguna estratigráfica que 
abarca todo el Devónico medio (Groth, 1911; Márquez Triguero, 
1961; Puschmann, 1967; Pardo y García Alcalde, 1984), ponién-
dose en contacto mediante una paraconformidad, el Devónico 
inferior, de edad Praguiense–Emsiense, con un Devónico tardío 
de edad Frasniense.

El único granitoide aflorante en la Hoja en el Dominio del Comple-
jo Esquisto-Grauváquico es el Plutón de Santa Elena, de carácter 
granodiorítico-tonalítico, del Carbonífero superior (Richter, 1967; 
Sánchez Cela y Aparicio, 1969; Charpentier, 1976; Ríos Aragüés, 
1977; Larrea et al., 1993; 1995, 1999; Larrea, 1998). Su edad ha 
sido datada en 331±34 Ma por Larrea et al. (1999) mediante el 
método Rb/Sr y recientemente por Montero et al. (en prep.) en 
319±5 Ma mediante U/Pb por el Método de Kober.

La estructura varisca del Dominio del Complejo Esquisto-
Grauváquico se caracteriza por la existencia de pliegues de pri-
mera fase varisca posteriores al depósito del Carbonífero inferior, 
subverticales sin una vergencia bien definida, salvo en un sector 
situado entre el Anticlinal de Alcudia y el Batolito de Los Pedroches 
(Antiformes de Sierra Madrona y Santa Elena), donde muestran 

vergencia al sur (Capote y Hernández Enrile, 1969, Charpentier, 
1976, Ríos Aragüés, 1977, Martín Parra, 2003, Martín Parra et 
al., 2004, 2006).  En el sector comprendido entre el Anticlinal de 
Alcudia y la Falla de Puente Génave-Castelo de Vide, los pliegues 
de primera fase posteriores al Carbonífero inferior con vergencia 
al sur, están plegados por pliegues aproximadamente coaxiales, 
de gran amplitud, de superficie axial subvertical (Ríos Aragüés, 
1977; Martínez Poyatos, 1997, Martínez Poyatos, et al., 2001, 
Martín Parra, 2003, Martín Parra et al., 2004, 2006), relacionados 
con el desarrollo de la Falla de Puente Génave-Castelo de Vide. 
En el sector El Centenillo-Santa Elena, se observa, una fase de 
replegamiento posterior de dirección Norte-Sur a N10E con gran 
longitud de onda y pequeña amplitud a escala cartográfica, que 
afecta a los ejes y lineaciones de intersección de los pliegues de 
la primera etapa de plegamiento, así como a los ejes del replega-
miento posterior. Posteriormente a estas etapas de plegamiento 
se desarrollan fallas de edades tardivariscas, desde fallas inversas 
de dirección E-O a ONO-ESE, vergentes al S con desarrollo de 
pliegues y foliación espaciada de crenulación de tipo kink-band 
asociados, hasta dos conjuntos de fallas de desgarre, uno con 
direcciones comprendidas entre ONO-ESE y ENE-OSO sinistras 
y ONO-ESE dextras (Monteserín et al., en prensa), y otro con 
dos direcciones conjugadas NE-SO sinistras y NO-SE dextras. Se 
desarrollan también fallas normales con buzamientos al S o al SE, 
algunas de las cuales son alpinas (Falla de Santa Elena, sistema 
de fallas que limitan la fosa de Bailén). 

No hay datos sobre la existencia de metamorfismo regional preva-
risco en el Dominio Lusitano-Alcúdico, ni siquiera en el Alcudiense 
inferior, donde los pliegues prevariscos no tienen foliación ni 
metamorfismo asociado.

La sucesión paleozoica, así como los materiales precámbricos 
infrayacentes no muestran efectos importantes de metamorfismo 
regional varisco, situándose en dominio de la anquizona o el límite 
de la epizona (Charpentier, 1976; Castelló y Orviz, 1976; Orviz 
et al., 1976; Fernández et al., 2013; Mira et al., 1987; Martínez 
Poyatos, 1997; Martínez Poyatos et al., 2001).

El Dominio de Obejo-Valsequillo, se caracteriza por la exis-
tencia de una sucesión de edad Neoproterozoico a Cámbrico 
inferior similar a la de la ZOM, constituida por la Serie Negra 
(pizarras negras y grauvacas con intercalaciones de cuarcitas 
negras, anfibolitas y algunos mármoles), sobre las que se apoya 
discordantemente el Grupo Malcocinado (sucesión volcanosedi-
mentaria), a su vez recubierta discordantemente por arcosas con 
conglomerados en la base (Fm Torreárboles), que culminan con 
una potente serie de areniscas y pizarras (Fm Azuaga) de edad 
cámbrica en un sentido amplio (Palacios y Jensen, 2008). 

Las sucesiones ordovícicas, no representadas en la Hoja, son 
menos potentes y de facies fundamentalmente arenosas, estan-
do representadas por unos metros de pizarras las Pizarras con 
Neseuretus y y por areniscas cuarzofeldespáticas la Fm Cuarcita 
Armoricana, durante el Ordovícico inferior, que se asemeja en 
parte al del N de la ZOM (Sarmiento y Gutierrez-Marco, 1999; 
Gutierrez-Marco y Robardet, 2004; Robardet y Gutierrez-Marco, 
2004). Matas y Martín Parra. (2015) en la vecina Hoja 1:200.000 
de Pozoblanco, han obtenido datos paleontológicos que ponen 
de manifiesto que en esta serie está representado, con seguridad, 
el Ordovícico Medio-Superior, con fuertes similitudes con el de 
la ZCI. En la vecina Hoja de Pozoblanco, las sucesiones silúricas 
están escasamente preservadas e incluyen lentejones de calizas 
(Gutierrez-Marco et al., 1997, Matas y Martín Parra, en prep.), 
teniendo cierta afinidad con la ZOM (Robardet y Gutierrez-Marco, 
2004). 
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El Devónico Superior también está representado por una serie 
fundamentalmente cuarcítica, con muchas más similitudes con las 
del Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico de la ZCI, que 
con las facies de plataforma externa, más distales y profundas 
de la ZOM (Robardet y Gutierrez-Marco, 2004). Sobre estos ma-
teriales se apoya una potente sucesión sinorogénica carbonífera, 
constituida por pizarras y grauvacas, con conglomerados, rocas 
básicas y algunas intercalaciones de calizas (Henke, 1926; Peran 
y Tamain, 1967; Tamain, 1972; Castelló y Orviz, 1976), las calizas 
no están representadas en la Hoja, (Culm de Los Pedroches), que 
es atribuida por Martínez Poyatos (1997) a un evento tectono-
metamórfico extensional relacionado con la evolución orogénica 
varisca del DOV. 

Por otra parte, la mayoría de las rocas plutónicas existentes en la 
Hoja, están situadas en el DOV y pertenecen al eje magmático 
denominado Batolito de Los Pedroches, desarrollado durante el 
Carbonífero superior. Tienen una relación isotópica más primitiva 
respecto a los localizados en el Dominio del Complejo Esquisto-
Grauváquico (Bea, 2004), lo que sugiere un protolito relacionado 
con la Serie Negra y el Grupo Malcocinado, que contienen abun-
dantes rocas metaígneas de origen mantélico. Está constituido 
por dos unidades: Unidad Granodiorítica y Unidad Granítica 
(Larrea et al., 2004) que intruyen sobre los materiales del Culm. 
La primera de ellas es la mayoritaria en el batolito, si bien en la 
Hoja de Linares predomina la segunda. La Unidad Granodiorítica 
ha sido datada por numerosos autores (Bellon et al., 1979, Lalieux, 
1983, Cueto et al., 1991, Defalque et al., 1992,  Donaire, 1995, 
García de Madinabeitia et al., 2001, García de Madinabeitia 
2002, Carracedo et al., 2009), siendo la más reciente de todas 
de 307 Ma. La Unidad Granítica está constituida por monzogra-
nitos biotítico-cordieríticos con andalucita accesoria, e intruye 
tanto en la Unidad Granodiorítica como en el Culm, estando 
representada en la Hoja por los macizos de Mogabar, Cardeña-
Virgen de La Cabeza, Los Escoriales-La Lancha, Linares, La Nava 
y Guadalén-Arquillos (Lalieux, 1983; Carracedo, 1991; Larrea, 
1998; Armendáriz Dufur, 2004). Ha sido datada por numerosos 
autores (Penha y Arribas, 1974; Larrea et al., 1999b; Fernández 
et al., 1990; García de Madinabeitia, 2002; Carracedo et al., 
2008), estando la edad más representativa en el área de estudio 
en 304±2 Ma en el Macizo de Mogabar (Carracedo et al., 2008).

Dentro de este mismo dominio, al S del Culm de Los Pedroches, 
aflora en la Hoja un macizo plutónico antiguo (Cámbrico inferior) 
denominado Granitoide de El Escribano deformado por la Oro-
genia Varisca. Ha sido datado recientemente en 539±3 Ma por 
Eguíluz et al. (2013)La deformación prevarisca en el Dominio 
de Obejo-Valsequillo en esta Hoja, se puede observar solamente 
en la esquina SO de la misma, donde el Grupo Malcocinado 
(Ediacárico-Cámbrico inferior) se apoya discordantemente sobre 
la Serie Negra (Neoproterozoico-Ediacárico) que en la vecina 
Hoja 1:200.000 de Pozoblanco (Matas y Martín Parra, en prep.) 
muestra foliación y metamorfismo Cadomiense que alcanza la 
facies de los esquistos verdes (Blatrix & Burg, 1981), siendo una 
discordancia angular en Hornachos (Azor et al., 1992b).

Por otra parte, existe una discordancia al menos erosiva entre la 
Fm Torreárboles (Cámbrico inferior) y el Grupo Malcocinado como 
se ve regionalmente en la vecina Hoja 1:200.000  de Pozoblanco.

En la Unidad Paraautóctona del Dominio de Obejo-Valsequillo 
(DOV) (Fig. 1.3), al igual que en todo el Dominio del Complejo 
Esquisto-Grauváquico de la Zona Centroibérica (Martínez Poya-
tos, 1997), la mayoría de los autores reconocen la existencia de 
una laguna estratigráfica que abarca todo el Devónico medio 
(Groth, 1911; Márquez Triguero, 1961; Puschmann, 1967; Pardo 

y García Alcalde, 1984), poniéndose en contacto mediante una 
paraconformidad, el Devónico inferior, de edad Praguiense–Em-
siense, con un Devónico tardío de edad Frasniense.

La estructura varisca del DOV comprende una estrecha unidad 
alóctona bordeando el contacto con la Zona de Ossa-Morena 
(Fig. 1.3), caracterizada por una intensa deformación de edad 
Devónica y una unidad paraautóctona al NE, que no registra 
esta etapa de deformación (Martínez Poyatos, 1997; Martínez 
Poyatos et al., 1998b; Martínez Catalán et al., 2004). Después 
de producirse la sedimentación del Culm la unidad alóctona 
cabalga hacia el NE sobre el paraautóctono, siendo ambas uni-
dades posteriormente deformadas por pliegues de orientación 
NO-SE, verticales a moderadamente vergentes al S. Finalmente 
se producen, fallas de desgarre de dirección NO-SE.

El metamorfismo regional que afecta a los materiales precámbricos 
y paleozoicos existentes en el DOV en el ámbito de la Hoja, está 
relacionado principalmente con la Orogenia Varisca situándose 
en la Unidad Paraautóctona en dominio de la anquizona o el 
límite de la epizona (Charpentier, 1976). En la Unidad Alóctona, 
sin embargo, en su sector oriental se observa un metamorfismo 
precarbonífero cuya intensidad aumenta de NO hacia SE, alcan-
zándose la facies de las anfibolitas con biotita y granate en las 
metapelitas, mientras que los afloramientos carboníferos están 
afectados por un metamorfismo en grado de anquizona media 
(Martínez Poyatos, 1997).

En el Anticlinal de Peraleda (Unidad Paraautóctona) en la vecina 
Hoja 1:200.000 de Pozoblanco, sin embargo, los materiales 
de la Serie Negra muestran una foliación y un metamorfismo 
regional pre-varisco de grado bajo (moscovita-biotita). Quesada 
y Munhá (1990) y Dallmeyer y Quesada (1994) citan la presencia 
de grado medio (granate-estaurolita) en metapelitas de la Serie 
Negra al NO de este anticlinal. Esta foliación se ha datado sobre 
un concentrado de moscovitas mediante el método 40Ar/39Ar 
en 550 ±10 Ma (Blatrix y Burg, 1981).

Los materiales mesozoicos afloran extensamente en el cuadrante 
SE de la Hoja (Hojas 1:50.000 de La Carolina, Santisteban del 
Puerto, Linares y Úbeda), y en menor proporción hacia el vértice 
SO de la misma (Hoja de Montoro). Se corresponden con mate-
riales detríticos que se asocian con el Trías de la Cobertera Tabular 
de la Meseta  (López Garrido y Rodríguez Estrella, 1970), y con la 
Fm Chiclana del Segura (López Garrido, 1971), sobre los que se 
disponen, solamente en el sector oriental de la Hoja, materiales 
evaporíticos. En el sector centroriental de la Hoja mediante una 
paraconformidad, sobre estos materiales se dispone el conjunto 
atribuido al Jurásico inferior, denominado “Formación Beas de 
Segura” (López Garrido, 1971) formado por dos litofacies, una 
formada por dolomías y dolomías brechoides y otra constituida 
por arenas y limos dolomíticos con niveles de brechas dolomíticas. 
Los materiales mesozoicos únicamente están afectados por frac-
turas (generalmente NE-SO), suaves basculamientos y pliegues 
muy laxos de orientación NE-SO. 

Los depósitos terciarios de origen marino de la Cuenca del 
Guadalquivir afloran extensamente en la mitad meridional de 
la Hoja de Linares, en las Hojas 1:50.000 de Montoro, Andújar, 
Linares, Úbeda, La Carolina y Santisteban del Puerto. En la suce-
sión sedimentaria, siempre discordante sobre su sustrato, se han 
identificado tres ciclos de carácter expansivo (de edad Tortonien-
se, Messiniense y Messiniense-Plioceno, respectivamente), cada 
uno de ellos formado por facies conglomeráticas proximales que 
lateralmente evolucionan a facies distales formadas por margas y 
a techo por calcarenitas y areniscas ocre-amarillentas. 
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Por otra parte, en el sector noreste del área, en las Hojas 1:50.000 
de El Viso del Marqués y Santa Cruz de Mudela, se encuentran 
pequeños afloramientos de materiales terciarios de origen con-
tinental, que corresponden al borde sur-occidental de la Cuenca 
Manchega, en concreto a la subcuenca de Valdepeñas. También 
aparecen discordantes sobre el sustrato, estando formados por 
facies detríticas de espesor variable, típicas de cuencas parcial o 
totalmente restringidas.

La existencia de los focos volcánicos del Campo de Calatrava, 
en el norte de la Hoja, pone de manifiesto la importancia de la 
deformación tardialpina en este sector de la Zona Centroibérica. 
El volcanismo de Campos de Calatrava se inició a finales del 
Mioceno superior con leucititas olivínicas, a las que siguió tras 
un lapso de cerca de 1,7 Ma., una etapa de volcanismo basáltico 
alcalino que se prolonga hasta el Cuaternario  (Ancochea, 1982; 
Bonadonna y Villa, 1984). En ese periodo, desde el Mioceno supe-
rior al Pleistoceno, se han reconocido al menos tres episodios de 
deformación local durante el Neógeno-Cuaternario en el sector 
de Campos de Calatrava (Portero et al., 1988).

Desde el punto de vista morfoestructural, la Hoja de estudio se 
sitúa en el denominado Macizo Hespérico Meridional, (Gutiérrez 
Elorza, 1994), incluyéndose en el conjunto morfoestructural de 
Sierra Morena (Rodríguez Vidal y Díaz del Olmo, 1994). El inicio 
de la génesis del relieve de la zona se sitúa en el final de la 
Orogenia Varisca, con el desarrollo generalizado de una superficie 
de erosión pretriásica o postvarisca (Solé Sabarís, 1983; Martín-
Serrano, 1991; Gutiérrez Elorza, 1994).

Durante el Mesozoico y buena parte del Terciario, diversos ciclos 
de alteraciónerosión labran una superficie poligénica y policíclica 
(denominada superficie y penillanura fundamental) producto de 
la degradación de la superficie pretriásica (Martín-Serrano, 1991).

Durante el Neógeno, la deformación de la cordillera Bética induce 
la formación de la depresión del Guadalquivir, interrumpiendo en 
el Mioceno superior el desarrollo de la superficie fundamental.

2.  ESTRATIGRAFÍA

Esta Hoja se sitúa en el borde meridional de la Zona Centroibérica 
en la que se diferencian dos dominios tectosedimentariamente 
diferentes. Al Norte de la Falla, o Zona de Cizalla de Puente Géna-
ve- Castelo de Vide (Martín Parra et al., 2006), que bordea por el 
N la cuenca de Los Pedroches, está el Dominio Lusitano-Alcúdico 
(Martínez Poyatos et al., 1995a) o Dominio del Complejo Esquisto-
Grauváquico (Martínez Catalán et al., 2004) y al Sur el Dominio 
de Obejo-Valsequillo (Fig. 1.3), que se corresponden parcialmente 
con el Dominio de Obejo-Valsequillo de Delgado-Quesada et al. 
(1977) y en su mayor parte con el de Pardo Alonso (1997).

En esta Hoja afloran materiales que pertenecen desde el Pre-
cámbrico hasta el Cenozoico. Constituyen dos conjuntos bien 
diferenciados. Las rocas precámbricas representadas por series 
detríticas y vulcanosedimentarias, pertenecen en su mayor parte 
al Complejo Esquisto-Grauváquico o Alcudiense del Dominio del 
Complejo Esquisto-Grauváquico, y en la esquina SO a la Serie 
Negra del Dominio de Obejo-Valsequillo. 

En los materiales del ciclo varisco están representados desde el 
Cámbrico hasta el Carbonífero, aunque las sucesiones varían en 
cada una de los dos dominios de la Zona Centroibérica. Los meta-
sedimentos están deformados por fases diferentes; con desarrollo 
de potentes series sinorogénicas de plataforma marina somera e 
intrusión de grandes volúmenes de rocas ígneas

Los depósitos del ciclo alpino están principalmente representados 
en el sector meridional de la Hoja, sobre todo en el sector SE. 
Comprenden materiales mesozoicos triásicos, que se extienden 
en una orla al S de la Hoja y la Fosa de Bailén y marcan el límite 
de la transgresión triásica en este borde del Macizo Ibérico. Sobre 
ellos, en el sector SE se apoyan rocas del Jurásico inferior. 

Los depósitos terciarios están representados principalmente por 
los materiales de origen marino de la Cuenca del Guadalquivir 
que afloran extensamente en la mitad meridional de la Hoja, en 
el valle del Guadalquivir y Fosa de Bailén. En los sectores N y NE 
de la Hoja, se encuentran pequeños afloramientos de materiales 
terciarios de origen continental, que corresponden al borde sur-
occidental de la Cuenca Manchega.

La morfología de los materiales premesozoicos se debe a la 
estructuración varisca, destacándose en el centro de la Hoja la 
Falla de Puente Génave-Castelo de Vide que separa los dominios 
del Complejo Esquisto-Grauváquico y de Obejo-Valsequillo de la 
Zona Centroibérica, con importantes variaciones de las secuencias 
estratigráficas a un lado y otro del citado límite.

Así pues, parece más conveniente describir las series según esta 
división en dominios, comenzando por las del paleozoico infe-
rior del Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico o Dominio 
Lusitano-Alcúdico y siguiendo por las del de Obejo-Valsequillo. 

2.1.  DOMINIO DEL COMPLEJO ESQUISTO-GRAUVÁQUICO

Es el afloramiento más meridional de la ZCI (Zona Lusitano-Alcú-
dica de Lotze, 1945), se considera como una sedimentación en un 
margen pasivo (Pérez Estaún et al., 1991; Azor et al., 1992a). En la 
Hoja aflora en su mitad septentrional, al N de la Cuenca del Culm 
de Los Pedroches y de la Falla Puente Génave-Castelo de Vide, 
estando representados desde el Neoproterozoico al Devónico 
inferior. Las series tienen una gran extensión geográfica y son 
muy homogéneas en todo el Dominio.

Los rasgos generales de la sucesión estratigráfica son los siguientes.

Neoproterozoico-Cámbrico inferior. Se trata de una potente y 
monótona serie formada por una alternancia rítmica de grauvacas 
y pizarras con algunos niveles de conglomerados y dolomías y 
calcoesquistos hacia techo, en la que se pueden individualizar 
dos tramos separados por una discordancia. El inferior constituye 
una secuencia turbidítica, mientras que el superior se deposita 
en un medio de plataforma-talud siliciclástico-carbonatada en 
cuerpos discontinuos.

Ordovícico. En el Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico 
este sistema presenta una megasecuencia de tres partes. Una 
basal transgresiva, compuesta principalmente de areniscas, entre 
las que destaca la Cuarcita Armoricana, siempre presente. Otra 
intermedia compuesta por pizarras negras y limolitas, con algunas 
areniscas y cuarcitas intercaladas. Y una tercera de alternancia de 
pizarras, limolitas y areniscas, que a techo tiene un nivel carbo-
natado, muy discontinuo y sedimentos glaciomarinos.

Silúrico. Está representado por dos formaciones muy  homogé-
neas en este Dominio, una cuarcita basal, seguida de pizarras 
negras grafitosas. El techo es una alternancia de pizarras y cuar-
citas con pocos fósiles que pasa al Devónico, sin límite preciso.

Devónico. Su existencia ya fue detectada por Prado et al. en 
1855, pero el estudio más actual se encuentra en Pardo Alonso 
y García-Alcalde (1996) y Pardo Alonso (1997). Está constituido 
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por una alternancia de pizarras, areniscas y cuarcitas que  aflora 
en el sector NE de la Hoja. Se trata de una serie de plataforma 
somera con abundante fauna y se caracteriza por detectarse una 
laguna estratigráfica en el Devónico Medio.

2.1.1	 Neoproterozoico-Cámbrico inferior

Las rocas de edad Neoproterozoico-Cámbrico inferior de este 
Dominio afloran en el sector noroccidental de la Hoja, que forma 
parte del núcleo del anticlinal de Alcudia; y en los anticlinales de 
Sierra Madrona al S y Despeñaperros al E. Tradicionalmente se 
han denominado Complejo Esquisto-Grauváquico , traducción 
del portugués Complexo Xisto-Grauvaquico Anteordoviciano 
(Carrington da Costa, 1950; Teixeira, 1955). 

Posteriormente han recibido otras denominaciones según las 
regiones como son, Alcudiense (Ovtracht y Tamain, 1970; Cres-
po y Rey, 1971; Crespo y Tamain, 1971; Herranz et al. 1977), 
Esquistos de San Lorenzo (Richter, 1967) y Esquistos de Alcudia 
(Bouyx, 1970).

Ha sido datado como Vendiense (Ediacárico) superior-Cámbrico 
inferior (microfósiles, icnofósiles e isótopos de U/Pb en circones 
detríticos).

Sus características sedimentológicas indican que la sedimentación 
se produjo en un contexto de inestabilidad tectónica (Moreno, 
1977a, b) caracterizado por la compartimentación de este 
dominio en bloques separados por fallas, que dieron cabida a 
importantes acumulaciones de materiales siliciclásticos con menor 
proporción de carbonatos (Ortega et al., 1988; Rodríguez Alonso 
et al., 2004).

La sucesión estratigráfica es muy similar en todo el Dominio del 
Complejo Esquisto-Grauváquico (DCEG) de la Zona Centroibérica, 
al norte de la Falla de Puente de Génave-Castelo de Vide. Se han 
separado dos grandes unidades, Alcudiense inferior y Alcudiense 
superior (Ovtracht y Tamain, 1970) que incluyen la transición 
Precámbrico-Cámbrico (Rodríguez Alonso et al., 2004), separadas 
según diferentes autores por una discordancia angular citada 
por primera vez en el Anticlinal de Alcudia (Redlin, 1955) y pos-
teriormente estudiada en el propio anticlinal y en otros sectores 
más septentrionales del DCEG por otros autores (Bouyx, 1970; 
Crespo y Rey, 1971; Ortega y González Lodeiro, 1986; Pieren, 
1985; Pieren et al., 1987; Pieren y Herranz, 1988; Peláez et al., 
1986; Nozal et al., 1988 a y b; Palero, 1993; Martínez Poyatos, 
1997). En el área de la Hoja, se observa claramente la discordancia 
intra-alcudiense en dos lugares del Anticlinal de Alcudia en la 
Hoja de Solana del Pino: la confluencia de los Ríos Montoro y 
Fresnedas (Palero, 1993; Martínez Poyatos, 1997) y el Arroyo 
de la Gargantilla (Palero, 1993). La unidad inferior (Alcudiense 
inferior) muestra una deformación caracterizada por pliegues 
sin desarrollo de foliación ni metamorfismo asociado (Ortega y 
González Lodeiro, 1986; Amor y Ortega, 1987; Ortega y Sánchez 
Vizcaíno, 1987; García Sansegundo et al., 1987b; Lorenzo-Álvarez 
y Solé, 1988), presentando lineaciones de intersección y ejes 
de pliegues subverticales, mientras que el Alcudiense Superior 
presenta lineaciones de intersección subhorizontales. 

Una gran parte de los afloramientos del Alcudiense Superior de 
las Hojas 1/50.000 de Mestanza y Solana del Pino se encuentran 
limitados por una fractura, la falla del Guijo (Palero 1993) de 
dirección NO-SE y buzamiento subvertical, que no afecta a los 
materiales ordovícicos. Palero (op. cit.) le calcula un salto vertical 
de 800 m. y confina a los afloramientos del Alcudiense Superior 
en una semi-fosa, limitada al NE por esta falla. 

2.1.1.1	 Alcudiense inferior (25, 25a). Ediacárico

Fue definido por Ovtracht y Tamain (1970) y Tamain (1972) y 
es equivalente al Grupo Domo Extremeño (Álvarez Nava et al., 
1988) o Alogrupo Domo Extremeño (Santamaría, 1995) en el 
sector centro occidental de Extremadura, así como a la Unidad 
inferior de Rodríguez Alonso et al. (2004).

Se trata del conjunto de materiales del Alcudiense más amplia-
mente representado en el DCEG del área de la Hoja, siendo el 
único existente en los antiformes de Sierra Madrona y Despeña-
perros, y ampliamente mayoritario en el Anticlinal de Alcudia. 
Se desconoce su base en toda la Zona Centroibérica así como 
su yacente.

Está constituida por una monótona sucesión de lutitas y areniscas,  
en la que se observan alternancias decimétricas a milimétricas 
de pizarras, pizarras arenosas y grauvacas, con algunas inter-
calaciones ocasionales de conglomerados (Martínez Poyatos, 
1997), brechas intraformacionales (Palero, 1991, 1993; Ramírez 
et al., en prensa b) y algunas intercalaciones de capas volcánicas 
(espilitas y riodacitas según Martínez Poyatos, 1997). Rodríguez 
Alonso et al. (2004) citan más al O, en el sector de Las Hurdes 
intercalación de rocas volcanoclásticas. Se han citado también 
facies limoso-pelíticas con características euxínicas en las que se 
observan láminas carbonosas (Ramírez et al., en prensa a).

Las pizarras están constituidas por una abundante matriz de 
sericita y clorita en la que se incluyen escasos granos de cuarzo, 
mica blanca y plagioclasa, mientras que las grauvacas están cons-
tituidas por granos de feldespato potásico, plagioclasa y cuarzo 
anguloso con golfos de corrosión, así como clastos de chert, con 
una matriz escasa sericítico-clorítica (Martínez Poyatos, 1997). 

Los conglomerados tienen matriz pizarrosa y contienen cantos 
de cuarcitas negras, cuarzos de origen volcánico, metacuarcitas, 
grauvacas, pizarras, micaesquistos, granitos aplíticos, neises, 
pegmatitas y calizas (Martínez Poyatos, 1997). La existencia en 
esta unidad de cantos de cuarcitas negras, así como de cantos 
metamórficos (metacuarcitas, pizarras, micaesquistos, neises) y 
de calizas, plantean la posibilidad de que su procedencia sea 
la Serie Negra, aflorante al sur del Batolito de Los Pedroches, 
según el autor antes citado. Las brechas intraformacionales 
(25a) (Palero, 1991)  se presentan como cuñas o lentejones de 
brechas de cantos muy angulosos, de 3 a 7 cm, de grauvacas 
y de limolitas o capas rotas de estas litologías en una matriz de 
la misma composición (Ramírez et al., en prensa b). Los mejores 
afloramientos de estas brechas se encuentran 1 km al Este de 
la Carretera de Mestanza - El Hoyo en el camino que baja a la 
“Casa del Alamillo” y al Río Montoro, así como ladera abajo de la 
carretera a Solana del Pino (Km 26-27) en la cabecera del Arroyo 
del Moro (Ramírez et al., 1998).

El Alcudiense inferior se interpreta en el área de la Hoja y hacia el 
O (Domo Extremeño), como un conjunto de turbiditas de abanicos 
submarinos, taludes y canales (Rodríguez Alonso, 1985; San José 
et al., 1990; García Hidalgo, 1993; Valladares et al., 2000; Pieren, 
2000; Rodríguez Alonso et al., 2004). No obstante, se han descri-
to fuera de la Hoja, algunos depósitos de plataforma en los que 
dominaron condiciones de aguas someras (Santamaría y Pardo 
Alonso, 1994; Medina et al., 1998; Alonso Gavilán et al., 2000).

Ramírez et al. (en prensa a, b y 1998) y Lillo et al. (1998  b) reco-
nocen en el área de la Hoja, secuencias de Bouma, generalmente 
incompletas; en su mayoría secuencias truncadas ta-c y tb-d (Mut-
ti y Ricci Luchi, 1975).  Estos autores reconocen en afloramientos 
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distintos dos asociaciones de facies: las primeras se caracterizan 
por tener un mayor desarrollo de los términos a, b y c, con bancos 
de grauvaca correspondiendo a los niveles a y b que superan el 
metro de potencia aunque los valores más normales varían entre 
15 y 40 cm. Por otra parte, y con mayor distribución geográfica 
en esta zona, citan facies “finas”, constituidas por alternancias 
de micrograuvacas y limolitas, milimétricas o centimétricas. 

Las facies de brechas intraformacionales pueden considerarse 
como depósitos de talud, generados por el desprendimiento o 
deslizamiento de los sedimentos del borde de la plataforma, o 
por el desmantelamiento de otros lóbulos turbidíticos (Ramírez 
et al., 1998).

La potencia de esta unidad no se conoce, debido a la inexistencia 
de niveles guía, así como que no aflora nunca el muro ni el techo 
de la misma. Su espesor visible es de al menos 4.000 m (San José 
et al., 1990; Martínez Poyatos, 1997), aunque según algunos 
autores podría alcanzar de 6.000 a 7.000 m (Bouyx, 1970).

En cuanto a su edad, San José (1983, 1984) y San José et al. 
(1990) basándose en la aparición local de acritarcos (Orygma
tosphaeridium sp. y Protosphaeridium) en un único registro, le 
atribuyeron a esta unidad una edad Rifeense, en sentido amplio, 
sin descartar la posibilidad de que los niveles superiores pudieran 
alcanzar el Vendiense inferior. Actualmente se le atribuye a esta 
unidad una edad Vendiense terminal (Palacios, 1989; Vidal et al., 
1994 a y b) basándose en asociaciones de icnofauna.

2.1.1.2	 Alcudiense superior (26). Ediacárico-Cámbrico inferior

Fue definida por Ovtracht y Tamain (1970) y Tamain (1972) y es 
equivalente a la parte inferior del Grupo Ibor-Navalpino (Álvarez 
Nava et al., 1988) o de la Unidad Superior de Rodríguez Alonso 
et al. (2004).

En el área de la Hoja aflora únicamente en el extremo oriental 
del Anticlinal de Alcudia, así como en los flancos norte y sur de 
su sector central, no habiéndose observado en todo el sector 
occidental del mismo, ni en los núcleos de los pequeños anti-
formes de Sierra Madrona y Despeñaperros situados al sur del 
Anticlinal de Alcudia.

Está constituido por grauvacas, limolitas y areniscas grauváquicas 
con intercalaciones lentejonares de conglomerados y areniscas 
grauváquicas microconglomeráticas, dolomías y calcoesquistos y 
algunas areniscas cuarcíticas y protocuarcitas. Los conglomerados, 
en el área de la Hoja aparecen unos 30-40m por encima del con-
tacto basal. Son generalmente pudingas de matriz grauváquica, 
granosoportadas y tienen cantos de limolitas, grauvacas, cuarzo 
filoniano (desde 1-1,5 hasta 2-2,5 cm) redondeados, cuarcitas 
blancas y liditas (Martínez Poyatos, 1997; Ramírez et al., en prensa 
a, b y 1998; Lillo et al., 1998 b). Se presentan en bancos de espe-
sor comprendido entre 2-3 m y 90 m., siendo muy abundantes en 
las zonas más orientales del Anticlinal de Alcudia, mientras que 
hacia el oeste pasan a areniscas, grauvacas y limolitas (Ramírez et 
al., en prensa a). La presencia de cantos de liditas podría deberse 
tanto al reciclado de cantos de lidita del Alcudiense inferior, como 
a procedencia de la Serie Negra.	

El Alcudiense Superior comienza en general con grauvacas, 
dispuestas en bancos de 45 a 50 cm, bien tableados, que se 
apoyan mediante discordancia angular sobre los materiales del 
Alcudiense inferior (Fig. 2.1), que presentan bajo la misma una 
banda de paleoalteración, paralela a la base del Alcudiense Su-
perior (Ramírez et al., en prensa a, b). En la Hoja de Solana del 

Pino, sin embargo, comienza con depósitos bastante finos (3 m 
de limolitas), seguidos por grauvacas con pasadas de limolitas, no 
habiendo por debajo de estos primeros depósitos ninguna zona 
de alteración (Ramírez et al., 1998), como ocurre en las exposi-
ciones de la discordancia más occidentales. Siguen grauvacas con 
riples de oscilación  y alternancias milimétricas de grauvacas y 
limolitas con laminación paralela, hasta la aparición a los 30 m del 
primer paquete de conglomerados de más de 90 m de potencia. 

Fig. 2.1.- Discordancia angular entre el Alcudiense inferior y el 
Alcudiense superior en el río Montoro, al E de Solana del Pino 
(tomada de Martínez Poyatos, 1997).

Sobre los conglomerados dominan las facies laminadas caracte-
rísticas del Alcudiense superior, constituidas por alternancias de 
grauvacas y limolitas arenosas con laminación paralela y lenticular, 
y finas laminaciones milimétricas de micrograuvacas y areniscas 
grauváquicas, o micrograuvacas y limolitas, que se denominan colo-
quialmente “Pizarras bandeadas” o “grès rubannés” (Bouyx, 1970). 

Las intercalaciones de dolomías y calcoesquistos características 
de esta unidad en la zona central y occidental del Anticlinal de 
Alcudia no aparecen en todo el sector oriental del mismo, pu-
diéndose observar una importante variación lateral de facies en el 
Alcudiense Superior, con una pérdida gradual de conglomerados 
hacia el Oeste, que se ve acompañada por la aparición de peque-
ñas intercalaciones de dolomías y calcoesquistos en lentejones 
de escasa continuidad lateral (no superan los 30 m) y menos de 
4 m de potencia (Ramírez et al., en prensa b).

García Hidalgo (1993), divide la secuencia aflorante en los anti-
clinales de Alcudia y Abenojar (situado al norte de este) en tres 
conjuntos litoestratigráficos: una “serie inferior”, discordante 
sobre el Alcudiense inferior, que presenta intercalaciones calcáreas 
(las “calizas de Hinojosas” de Bouyx, 1970, en el Anticlinal de 
Alcudia y “calizas de Abenojar” en el anticlinal homónimo); una 
“serie intermedia” constituida por pizarras, areniscas grauváqui-
cas y microconglomerados cuarcíticos con gran abundancia de 
pistas fósiles en el Anticlinal de Alcudia, y pizarras, areniscas y 
calizas en el de Abenojar; y discordante sobre todas las demás 
una “serie superior” conglomerática.

Petrográficamente se observa una clara evolución de muro a 
techo del Alcudiense Superior, pasándose de una presencia ex-
clusiva de grauvacas, ricas en fragmentos de roca (metacuarcita, 
lidita, cuarzo filoniano) y en feldespatos (ortosa y plagioclasas), a 
fracciones arenosas más evolucionadas hacia el techo de la suce-
sión, con areniscas grauváquicas e incluso areniscas cuarcíticas y 
excepcionales barras protocuarcíticas con moteado ferruginoso 
(Ramírez et al., en prensa a, b y 1998; Lillo et al., 1998 b).

El Alcudiense superior se interpreta como depositado en un 
medio de plataforma-talud siliciclástico-carbonatada en cuerpos 
discontinuos (Rodríguez Alonso et al., 2004). La “serie inferior” 
representaría un medio de plataforma somera con una profundi-
zación y una colmatación final (carbonatos); la “serie intermedia” 
corresponde a una transgresión con profundización de facies y la 
“serie superior” una progradación de medios continentales sobre 
los sedimentos de plataforma (Ramírez et al., en prensa a y b).
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El espesor de esta unidad en el Valle de Alcudia sobrepasa los 
2000 m según Bouyx (1970) y varía entre más de 400 m en el 
flanco norte del sector central del Anticlinal de Alcudia (Hoja de 
Brazatortas) y más de 1.100 m hacia el este del mismo (NE de la 
Hoja de Mestanza), según desaparecen los carbonatos y aumenta 
el espesor de detríticos gruesos y conglomerados (Ramírez et al., 
en prensa a), aumentando de potencia de SO a NE, en el conjunto 
del Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico (entre 850 m y 
3600 m según Valladares et al., 2002 ). 

La edad de esta unidad ha sido determinada mediante icnofósiles 
y estructuras algares fósiles como Vendiense superior-Cámbrico 
inferior (Vilas et al., 1987; Brasier y Cowie, 1989; San José et al., 
1990). García Hidalgo (1993) describe en su “serie intermedia” 
en el Anticlinal de Alcudia la aparición de Bergaueria aff. langi 
(Pemberton et al., 1988), Monomorphichnus lineatus (Crimes et 
al., 1977) y Hormosiroidea cf. canadensis (Crimes y Anderson, 
1985). Aparecen además con mayor frecuencia Planolites o 
Palæophycus ichnosp. El hallazgo de conchas de moluscos en la 
parte alta de la secuencia,  al este de San Lorenzo de Calatrava, 
en la Hoja 1/50.000 de Santa Elena (Vidal et al., 1995;  Palacios et 
al., 1996) identificado como Anabarella cf. plana Vostokova, cuya 
forma nominal alcanza una distribución Tommotiense medio-alto 
en la Plataforma Siberiana y Mongolia, indica una edad clara
mente Cámbrico Inferior (Tommotiense) para estos niveles. Así 
pues, los materiales del Alcudiense Superior, que se encuentran 
por debajo de los niveles con carbonatos, serían del Ediacárico 
(Vendiese) Superior; mientras que los más altos corresponderían 
al Cámbrico inferior (Tommotiense).

2.1.2	 Ordovícico inferior

Las rocas del Ordovícico aflorantes en este dominio en el área 
de estudio, se apoyan mediante discordancia angular sobre los 
materiales del Alcudiense, tanto sobre los del Alcudiense superior 
(Fig. 2.2), como sobre los del Alcudiense inferior. 

Fig. 2.2.- Discordancia angular entre el Alcudiense superior y el 
Ordovícico inferior en el río Montoro, al E de Solana del Pino 
(tomada de Martínez Poyatos, 1997).

Esta discordancia angular denominada Toledánica, es una dis-
continuidad de primer orden, representando el límite entre dos 
hiperciclos tectoestratigráficos: el Panafricano y el Varisco (San 
José et al., 1992).

Durante el Ordovícico inferior, una ancha plataforma costera 
caracterizada por sedimentación siliciclástica de aguas someras, 
cubrió la parte más meridional de la Zona Centroibérica. Los 
ciclos del Ordovícico inferior parecen haber sido el resultado de 
pequeñas fluctuaciones del nivel del mar bajo condiciones de un 
efecto invernadero global (Rey e Hidalgo, 2004). Estos autores 
distinguen dos megaciclos de carácter transgresivo-regresivo, 
dentro de los cuales se distinguen las siguientes unidades:

2.1.2.1	 Fm de Base (27). Tremadoc ?-Arenig basal	

Su nombre se debe a Bouyx (1970) y Tamain (1967, 1972). An-
teriormente Lotze (1956) la definió como Capas Intermedias y 
Butenweg (1968) la denominó Serie Conglomerática. También 
se la conoce regionalmente con el nombre de Serie Roja Basal 
(Gutierrez-Marco et al., 1990, Rey e Hidalgo, 2004). Aflora dis-
continuamente en la base del Ordovícico al norte de la Falla de 
Puente Génave-Castelo de Vide.

Los materiales de esta formación pertenecen al Megaciclo Inferior 
de Rey e Hidalgo (2004), apoyándose mediante una discordancia 
angular sobre un paleorrelieve tallado en las rocas infrayacentes 
(Discordancia Toledánica, Lotze, 1956; Gutierrez-Marco et al., 
2002) con fuertes variaciones de espesor; siendo estas del Al-
cudiense inferior en el Anticlinal de Despeñaperros, Antiforme 
de Sierra Madrona y buena parte del Anticlinal de Alcudia, y 
Alcudiense superior en el sector centroriental del Anticlinal de 
Alcudia. Los límites inferior y superior, muestran exposición 
subaérea y erosión durante un episodio de bajo nivel del mar 
(Rey e Hidalgo, 2004).

Está constituida por conglomerados, areniscas y limolitas de tonos 
morados a rojizos, alternantes. En su base suele presentar un 
nivel de conglomerados clastosoportados, en bancos de hasta 
3 m, constituidos por cantos de cuarzo, cuarcita y lidita,  bien 
redondeados y de un tamaño de 1 a 5 cm en general (Alía et 
al., 1971) pudiendo alcanzar hasta 25-30 cm (Tamain, 1972) 
e incluso 50 cm (Ramírez et al., en prensa b) en una matriz 
arenosa o microconglomerática, con tamaño de grano grueso, 
muy rica en cuarzo. Los paquetes de conglomerados presentan 
formas lenticulares y aparentemente no muestran una ordenación 
interna (Ramírez et al., en prensa a). En las alternancias de pizarras 
y areniscas se intercalan niveles de conglomerados y areniscas 
microconglomeráticas de espesor métrico.

Los bancos arenosos suelen tener base plana y techo ondulado, 
dando morfologías de sand waves y riples de oscilación. Presentan 
laminación paralela y ondulada, siendo frecuentes las estructuras 
de laminaciones cruzadas tipo hummocky. Los conglomerados 
muestran estratificación cruzada planar, techos muy ondulados 
y morfologías de canal en las que parece observarse imbricación 
de cantos (Lillo et al., 1998 a). Se han identificado secuencias 
negativas (granocrecientes).

Rey e Hidalgo (2004) distinguen tres miembros: M1 (“Conglome-
rado Basal” de Tamain, 1972) de hasta 25-50m de espesor, que 
alterna con capas de areniscas y limolitas, M2, constituido por una 
alternancia de areniscas y capas de pizarras purpura-rojizas (“Lie 
de Vin” de Tamain, 1972) y M3, caracterizado por la intercalación 
de capas de ortocuarcitas hacia la parte superior de la formación.

Su potencia es muy variable, oscilando entre 60 y 700 m (Capote y 
Hernández Enrile, 1969; Alía et al., 1971; Tamain, 1972; Martínez 
Poyatos, 1997; Martínez Poyatos et al., 2004; Rey e Hidalgo, 
2004; Ramírez et al., en prensa b y 1998; Lillo et al., 1998 b; 
Palero y Delgado-Quesada, 2008), considerándose el inicio de un 
ciclo transgresivo sobre un paleorrelieve, si bien algunos autores 
(Ramírez et al., en prensa b) consideran una plataforma compar-
timentada por fallas sinsedimentarias más que un paleorrelieve, 
correspondiendo los conglomerados basales de mayor tamaño 
a facies canalizadas locales. Los mayores espesores dentro de la 
Hoja, se dan en el Anticlinal de Despeñaperros (700 m) y sector 
oriental del Anticlinal de Alcudia (350 m), mientras que en el 
sector occidental del Anticlinal de Alcudia alcanza espesores de 
60-75m (Ramírez et al. en prensa a, b).
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Fue atribuida por Richter (1967) al Cámbrico superior y Butenweg 
(1968) le atribuye una edad Cámbrico Superior - Ordovícico basal. 
Alía et al. (1971) le asignan una edad Cámbrico Superior sin 
descartar que alcance el Cámbrico Medio. Posteriormente ha 
sido atribuida al Ordovícico inferior (Tremadoc-Arenig), mediante 
icnofauna. Así Bouyx (1970) cita la presencia de Lingulella sp. en 
Hinojosas de Calatrava, y Tamain (1972) encuentra en el Cerro 
Castellar, cerca del punto anterior, restos de fósiles comparables 
a Harlania, atribuyéndole una edad Tremadoc. A esta misma 
edad es atribuida por Moreno et al. (1976). Molina Cámara y 
Fernández Carrasco (1987) citan la presencia de Ectenoglossa cf. 
lesueri, Cruziana furcífera y skolithos sp, en la Hoja de Valdeman-
co de Esteras, que definen una edad Tremadoc superior-Arenig. 
Esta edad es corroborada por otros autores (Gutierrez-Marco et 
al., 1990), si bien la continuidad sedimentaria y las dataciones 
radiométricas obtenidas en sucesiones comparables del Macizo 
Armoricano francés, apuntan a que este conjunto previo a la 
Cuarcita Armoricana correspondería ya al Arenig temprano 
(Bonjour et al., 1988; San José et al., 1992; Martínez Poyatos 
et al., 2004).

2.1.2.2	 Cuarcita Armoricana (28). Arenig

Sobre la Fm de Base se apoya concordantemente la Cuarcita 
Armoricana (Groth, 1914; Tamain, 1972). Algunos autores (Lillo 
et al., 1998 a) deducen un contacto mediante discordancia erosiva 
sobre la formación anterior, si bien en campo el paso entre ambas 
parece gradual. Se la conoce también como “Cuarcitas  de las 
Altas Sierras” (Mallada, 1884) o  “Cuarcita de Despeñaperros” 
(Richter, 1967).

Es una de las unidades más características del Complejo Esquisto-
Grauváquico de  la ZCI, ya que proporciona los mayores relieves y 
dibuja las pliegues variscos más significativos. En el área de la Hoja 
tiene un espesor que varía poco, estableciéndose en unos 500 m 
para el flanco sur del Anticlinal de Alcudia y anticlinales de Sierra 
Madrona y Despeñaperros (Tamain, 1972; Ríos Aragüés, 1977; 
Gutierrez-Marco et al., 2002; Lillo et al., 1998 a y b), mientras 
que en el flanco norte del Anticlinal de Alcudia y afloramientos 
del N de la Hoja, la potencia disminuye un poco, situándose en 
torno a 325-450 m (Ramírez et al., en prensa a y b).

Según Rey e Hidalgo (2004), pertenece al Segundo Megaciclo 
del Ordovícico inferior y constituye un ciclo transgresivo-regresivo 
de segundo orden. Aflora con continuidad en toda el área de 
estudio, al norte de la Falla Puente Génave-Castelo de Vide, desde 
ambos flancos de los anticlinales de Alcudia y de Sierra Madrona 
hasta el cierre oriental del Anticlinal de Despeñaperros, con una 
dirección girando desde ONO-ESE a E-O. De manera discontinua 
aflora también más al N y NE en el núcleo de anticlinales en las 
Hojas de Mestanza, El Viso del Marqués, Santa Cruz de Mudela 
y Aldeaquemada. 

Se puede subdividir en tres tramos que disminuyen de espesor 
hacia el oeste  (Bouyx, 1964; Tamain, 1972; Ríos Aragüés, 1977; 
Lillo et al., 1998 b), aunque no se han diferenciado  cartográfi-
camente a escala 1:200.000.

El tramo inferior (aprox. 200 m. de potencia) está formado por 
una alternancia de bancos decimétricos y métricos, a veces con 
morfología de megadunas y con retoques de olas, de ortocuarcitas 
y areniscas cuarcíticas claras (blancas o gris claro) con finas y escasas 
intercalaciones pizarrosas. Muestra icnofacies de Skolithos.

El tramo intermedio (80‑100 m. de potencia) está constituido por 
una alternancia de bancos centi y decimétricos de ortocuarcitas y 

areniscas cuarcíticas, y delgados niveles de pizarras limolíticas grises. 
Los niveles arenosos tienen geometría lenticular con base plana y 
techo ondulado, con frecuentes laminaciones paralelas y de riples, 
y marcas de corriente. Los niveles pizarrosos son más potentes hacia 
la base y presentan abundante bioturbación y pistas bilobadas.

El tramo superior (aprox. 200 m. de potencia) está formado por 
bancos métricos y decimétricos de ortocuarcitas masivas blancas o 
grises, con escasas intercalaciones pizarrosas. En los niveles basales, 
las capas arenosas tienen base plana y techo de riples, mientras que 
hacia techo tienen base débilmente erosiva, cantos blandos y grava 
fina dispersa, presentando amalgamaciones y retoques de ola.

El conjunto de la sucesión se interpreta como depósitos marinos 
de plataforma marina somera con acción de corrientes de marea 
y acción superpuesta del oleaje.

En general, son areniscas muy maduras, con más del 90% de 
cuarzo, con escasa matriz sericítica y algunos minerales pesados 
accesorios como circón, rutilo y turmalina. Los niveles pelíticos 
intercalados son realmente areniscas muy finas, ricas en micas, 
formadas por fragmentos de cuarzo y placas de mica blanca, en 
una matriz sericítica con materia carbonosa (Ramírez et al., en 
prensa a, b y 1998; Lillo et al., 1998 a, b).

A esta formación se le asigna una edad Arenig sin más precisiones, 
atendiendo a su posición estratigráfica bajo sucesiones pelíticas 
muy fosilíferas, así como al hecho de haberse encontrado niveles 
ricos en icnofauna de Skolithus en el tramo inferior y de Cruziana 
furcifera y Cruziana goldfussi en el tramo medio (Mallada, 1884; 
Hernández-Pacheco y Puig de la Bellacasa, 1926; Tamain, 1972, 
Lillo et al., 1998 a, etc.). No obstante, en el Macizo Armoricano 
dataciones con quitinozoos han probado que la unidad se en-
cuentra siempre en la Biozona de Eremochitina brevis, equivalente 
al Arenig medio (Paris et al., 1982; Paris, 1990).

2.1.2.3	 Fm Capas Pochico (29). Arenig

El Ordovícico inferior culmina con una alternancia de cuarcitas, 
areniscas cuarzosas y pizarras arenosas, que fue denominada por 
Tamain (1972) Estratos o Capas Pochico(“Strates de Pochico”). 
Han sido denominadas también “Areniscas superiores” por 
Richter (1967) y Butenweg (1968), “Serie de Tránsito cuarcítico-
pizarrosa” por Capote y Hernández Enrile (1969) y “Alternancias 
inferiores” por Ríos (1977).

Esta formación aflora  en el área de estudio, al norte de la Falla de 
Puente Génave-Castelo de Vide, orlando a la Cuarcita Armoricana 
en los anticlinales de Alcudia, Sierra Madrona, Despeñaperros, 
Descuernavacas, Cerro Golondrinas – Minas de la Nazarena, y 
también constituye el núcleo de algunos otros como el de Santa 
Elena y otros menores aflorantes a lo largo del Río Dañador, así 
como al N y NE de la Hoja.

Cabe destacar también la adscripción hecha a las Capas de 
Pochico de los materiales aflorantes en el afloramiento del cerro 
Golondrinas – Minas de la Nazarena (Hoja de Aldeaquemada), 
por diferentes autores (Capote y Hernández Enrile, 1969; Tamain, 
1972; Gumiel, 1982). Posteriormente Lillo et al. (1998 a) atribuyen 
este afloramiento al Ordovícico medio (Dobrotiviense), si bien 
durante la realización de esta Hoja 1:200.000 se encontró un 
yacimiento faunístico que permite atribuirlo a la Fm Capas Pochico 
(Arenig), según Gutierrez-Marco (com. pers.).

Se trata de una alternancia de paquetes centimétricos y decime-
tricos de ortocuarcitas, areniscas y pizarras. En el sector de La 
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Cimbarra, situado al S de Aldeaquemada, Tamain (1972) distinguió 
dos tramos: uno inferior, al que denominó “Alternancias Pochico”, 
constituido por una alternancia decimétrica de cuarcitas blancas 
y grises, y areniscas cuarcíticas micáceas, con intercalaciones de 
pizarras subordinadas, en el cual Poupón (1971) localizó una 
capa cinerítica centimétrica hacia la mitad del tramo; y un tramo 
superior, al que denominó “Grès jaunes Pochico’’ constituido por 
una alternancia de areniscas micáceas grises y pizarras negras, 
que por alteración adquieren una tonalidad amarillenta. En este 
tramo, Poupón (1971) y Tamain (1972) citan la existencia de una 
lumaquela fosfatizada, a la que el último denomina “lumaquela 
azul”. En los trabajos de Delgado (1987) y Delgado et al. (1988) 
se consideran a estos materiales  como una roca biodetrítica, 
formada por pequeños fragmentos de conchas de braquiópodos 
de naturaleza fosfatada, fragmentos angulosos de cuarzo, oolitos 
fosfáticos y pirita. Palero (1991) encontró que estos niveles fosfa-
tados aparecían repartidos por toda la parte media y  superior de 
los “Estratos Pochico”. Los niveles de rocas fosfatadas presentan 
siempre poco espesor (entre 5 y 25 cm, a excepción del afloramien-
to de la Casa de Valhondo al SO de la Hoja  1/50.000 de Solana 
del Pino (Ramírez et al., 1998). La presencia de niveles bioclásticos 
fosfatizados en este tramo ha sido reconocida en otros sectores 
de Sierra Morena oriental, dentro de la Hoja (Ramírez et al., en 
prensa b; Palero y Delgado-Quesada, 2008); y fuera de la misma 
(Leyva: in Leyva et al., 2009). 

En el tramo inferior, Alía (1954, en Ríos, 1977) descubrió un nivel 
radiactivo formado por una cuarcita rutilo-circonífera de grano 
fino y espesor variable (0,5-6 m., según Ríos, 1977), que poste-
riormente fue estudiado por Ramírez y Cañada (1956, en Ríos, 
1977). En realidad, parecen existir varios niveles de características 
similares. Por su parte, Chamón et al. (1970) y Capote y Hernán-
dez Enrile (1969) identifican una o varias capas de cuarcitas gris 
oscuro con cierto enriquecimiento en minerales pesados (circón 
y rutilo principalmente), radiactivas, una de las cuales se sitúa en 
el extremo O  del afloramiento del cerro Golondrinas – Minas de 
la Nazarena en la trinchera del FF.CC. km 260,3. 

Los niveles arenosos están formados por capas amalgamadas 
que dan lugar a bancos de espesor decimétrico a métrico. Fre-
cuentemente tienen estructuras hummocky, así como laminación 
paralela y de riples. En las lutitas es abundante la bioturbación 
y los linsen. Se organizan en secuencias granodecrecientes en-
cuadradas en ciclos grano y estratocrecientes, que culminan en 
una barra cuarcítica de espesor métrico. 

Rey e Hidalgo (2004) atribuyen a estos dos tramos el carácter de 
miembros y añaden un tercer miembro hacia la parte superior ca-
racterizado por la intercalación de cuarcitas. Esta división en tramos 
no puede mantenerse a escala regional (Ríos Aragüés, 1977). Rey e 
Hidalgo (2004) invocan una evolución transgresiva para el miembro 
inferior y la parte inferior del miembro medio, que implica una 
plataforma proximal que evoluciona a plataforma distal, que pasa 
a ser regresiva a partir de este y hasta el techo de la formación, 
evolucionando de nuevo hasta una plataforma proximal.

En la parte alta de esta formación se observa la intercalación de 
varios niveles de vulcanitas y rocas vulcanoclásticas, desde los 
alrededores de Aldeaquemada a Fuencaliente. En los alrededores 
de Aldeaquemada se observan desde niveles de cineritas decimé-
tricos gris-verdosos a gris-azulados (Tamain, 1972; Tamain et al., 
1972) a niveles de tipo sill intercalados de hasta 2,5 m de potencia 
de vulcanitas básicas, gris oscuras a verdosas, microgranudas, con 
xenocristales de plagioclasa de hasta 3-4 mm y de cuarzo de hasta 
1 cm, así como enclaves oscuros microcristalinos de tendencia 
microporfídica de hasta 1,2 cm. Al microscopio presentan textura 

intersertal a porfídica y están constituidos principalmente por 
plagioclasa y máficos muy alterados (probablemente piroxenos) 
con apatito, epidota y opacos como accesorios. En el Sinclinal de 
Solana del Pino (Arbin et al., 1978; Ramírez et al., 1998 b) citan la 
presencia de un nivel volcanoclástico situado justamente al techo 
de la unidad. Se trata de tobas bien estratificadas constituidas 
por fragmentos de rocas volcánicas de composición intermedia 
y sin participación de elementos detríticos. La potencia total del 
tramo oscila entre 5 y 35 m. Este tramo volcánico ha sido también 
localizado al SE de Peña Escrita y en el paraje del Escorialejo, en 
la Hoja 1:50.000 de Fuencaliente. 

Las ortocuarcitas son similares a las que forman los grandes ban-
cos de la “Cuarcita Armoricana”, y están formados mayoritaria-
mente por cuarzo, y cantidades variables de hidróxidos de hierro, 
moscovita, biotita, clorita y arcillas. Los minerales accesorios más 
frecuentes son: chert, opacos, pirita, plagioclasas y turmalina (Lillo 
et al., 1998 a) y en algunos casos circón y rutilo. Los términos are-
niscosos de las Capas Pochico están formados mayoritariamente 
por granos de cuarzo, moscovita y en ocasiones plagioclasa, en 
una matriz que puede superar el 20 % del volumen total de la 
roca, observándose como accesorios óxidos, opacos y turmalina 
(Ramírez et al., 1998 ; Lillo et al., 1998 a). Ocasionalmente, mues-
tran cierta cantidad de cemento carbonatado y algunos lechos 
ricos en cubos de pirita (Palero, 1991). Los términos limolíticos y 
pizarrosos presentan una composición similar, aunque la matriz 
es más abundante y con mayor proporción de materia carbonosa 
(Ramírez et al., 1998 ).

La potencia del conjunto es variable, oscilando entre 100 y 300 
m, con los mayores espesores hacia el sector centroriental del 
área de estudio, donde se han citado 300 m en La Cimbarra 
(sur de Aldeaquemada; Lillo et al., 1998 a). Más al oeste (El 
Centenillo) su espesor varía según los autores entre 130m (Richter, 
1968) y 170-180m (Gutierrez-Marco et al., 2002 y Tamain, 1972, 
respectivamente). En los sinclinales de Almadén (fuera de la Hoja) 
y Guadalmez su espesor varía de 100 a 150 m. 

Esta formación contiene abundantes icnofósiles, citados por 
Pérez Regodón (1966), Butenweg (1968), Capote y Hernández 
Enrile (1969), Poupon (1971), Tamain (1972) y Lillo et al. (1998 
b). Un nivel fosilífero importante es la denominada “lumaquela 
azul” y otros niveles fosfatados similares con lingúlidos, bival-
vos y cantos fosfáticos (Tamain, 1972). Por otra parte, en en 
el afloramiento del cerro Golondrinas – Minas de la Nazarena 
(Coordenadas UTM, X: 458.550 Y: 4.260.300) , se encontró 
una lumaquela de bivalvos en cuarcitas grises de grano fino, en 
la que también aparecen lingulidos y pistas, que determinadas 
por J.C. Gutierrez-Marco han aportado las siguientes especies: 
Cardiolaria oehlerti y Modiolopsis (Bivalvos), Echtenoglossa leseuri 
(Lingúlido) y Daedalus, Skolithos, Diplocratherium y Bergaueria 
(Ichnofósiles), características de la Fm Capas Pochico (Emig y 
Gutierrez-Marco, 1997; Gutierrez-Marco, com. pers.).  Los datos 
paleontológicos reseñados junto con su posición infrayacente a 
las pizarras del Ordovícico medio, en cuya base se sitúa el límite 
Arenig-Llanvirn (Oretaniense) determinado mediante graptolitos 
(Gutierrez-Marco et al., 1995) permiten atribuir el conjunto de la 
unidad al Arenig superior. 

2.1.3	 Ordovícico medio

Sobre las rocas anteriores se apoya una sucesión del Ordovícico 
medio, de edad Oretaniense - Dobrotiviense Inferior (Llanvirn–
Llandeilo) (Gutierrez-Marco et al., 2002; Martínez Poyatos et 
al., 2004), de carácter pizarroso con intercalaciones areniscosas 
hacia la parte media y superior (Pizarras del Río, Tamain, 1972, 
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Alternancias del Caño, Richter 1967, y Pizarras Guindo, Henke, 
1926) que culmina con las Cuarcitas Botella (Carré et al., 1970, 
Tamain, 1972) equivalentes a la “Cuarcita Guindo” de Henke 
(1926) y a las “Alternancias y Cuarcitas de Canteras” de Almela 
et al., (1962) de edad Dobrotiviense tardío (Llandeilo-Caradoc) 
(Gutierrez-Marco et al., 2002). El conjunto constituido por las tres 
unidades inferiores se correspondería con las llamadas “Pizarras 
con Calymene Tristani” (Redlin, 1955, Saupé, 1973) o “Pizarras 
de Calymene” (Tamain, 1972) y “Capas de Tristani” o “Pizarras 
y Areniscas de Neseuretus” (Gutierrez-Marco et al., 1984). 

2.1.3.1	 Pizarras del Río (30). Vulcanitas básicas (30a). Oretaniense

Reciben este nombre de Tamain (1972) siendo también usado 
por Charpentier (1976) y Gutierrez-Marco et al. (2002). Otras 
denominaciones utilizadas para estos materiales son “’Pizarras 
de Las Correderas” (Richter, 1967; Butenweg, 1968; Ríos, 1977), 
Pizarras de Navatrasierra (San José et al., 1992) o “Pizarras de 
Calymene inferiores” (Aguilar Tomás et al., 1987). Afloran am-
pliamente a lo largo de toda el área de estudio.

Las “Pizarras del Río” son una potente sucesión de pizarras negras-
grises azuladas. Varían desde términos muy lutíticos a limolitas, 
frecuentemente micáceas. Tanto a techo, como a muro, son fre-
cuentes las facies microbandeadas constituidas por alternancias mi-
limétricas de limolitas o areniscas muy finas y pizarras. Se observan 
con frecuencia niveles de pizarras con nódulos en general de centi 
a decimétricos, llegando a alcanzar hasta 1m (Palero y Delgado-
Quesada, 1998) de litologías variadas desde pelítico-arenosas a 
siderolíticas, en los que en algunos casos se encuentran restos de 
braquiópodos o trilobites en el núcleo. Tamain (1972) señala la 
existencia de un nivel sílícico-fosfatado (“niveau silico-phosphaté 
de Las Pasaderas”) a un km. al sur de Aldeaquemada.

Suponen un brusco cambio de facies, donde una secuencia de 
facies de plataforma externa o talud continental, bajo el nivel de 
base del oleaje de tormentas (Portero y Dabrio, 1988), con so-
merizaciones puntuales, representadas por paquetes areniscoso-
cuarcíticos con geometría de sand-waves, más frecuentes hacia 
techo (Ramírez et al., 1998 c), se superpone a los materiales de 
plataforma proximal de las Capas Pochico (Rey e Hidalgo, 2004).

Al microscopio las pizarras están formadas por pequeñas placas 
de moscovita, y en ocasiones clorita y biotita detríticas, así como 
fragmentos angulosos de cuarzo, todos ellos envueltos en una 
abundante matriz sericítica, materia orgánica y óxidos de hierro. 
Cuando están afectadas por metamorfismo de contacto contie-
nen también cloritas, biotitas y andalucitas de neoformación. 
Como minerales accesorios se distinguen hematites, rutilo, circón 
y turmalina. Las areniscas son muy similares a las areniscas de los 
“Estratos Pochico” y están constituidas fundamentalmente por 
cuarzo, feldespato potásico, matriz arcillosa, moscovita y biotita, 
y cantidades variables de clorita. Como accesorios se identifican 
opacos y turmalinas (Lillo et al., 1998 a). 

En el sector de Aldeaquemada, Butenweg (1968), Tamain (1972) 
y Tamain et al. (1972) pusieron de manifiesto la amplia presencia 
de intercalaciones de rocas volcánicas tales como coladas o sills 
básicos, brechas de explosión y tobas (30a). Estas intercalaciones 
son subconcordantes con los sedimentos que las encajan, aunque 
puntualmente cortan a los planos de estratificación y en ocasiones 
muestran bordes enfriados decimétricos a muro. Muestran escasa 
continuidad lateral, pero pueden alcanzar varios metros de espesor. 
En el sector entre Venta de Cárdenas y la mina de La Nazarena 
han sido descritas por Capote y Hernández Enrile (1969) y Gumiel 
(1982) como basaltos alterados, con potencias entre 1 y 3 m., cons-

tituidos por fenocristales de augita, anfíboles, biotita y plagioclasa. 
Son muy frecuentes las vacuolas rellenas con zeolitas. También 
se observa, en ocasiones, seudomorfos serpentinizados tanto de 
piroxeno como de posible olivino. Muestran texturas desde tra-
quíticas amigdaloides a doleríticas y, en ocasiones, incluyen algún 
enclave microgranudo constituido por plagioclasa y biotita, con 
corona de reacción de minerales opacos finos y posibles anfíboles 
alterados. Al sur de las minas de La Nazarena se localiza un cuerpo 
discordante en las “Pizarras del Río” encajantes, cuya geometría es 
irregular, que ha sido interpretado por Capote y Hernández Enrile 
(1969) como una zona de alimentación de las intercalaciones de 
rocas volcánicas básicas antes descritas.

El espesor de esta formación es difícil de evaluar debido al fuerte 
replegamiento y a la falta de contraste litológico que muestra el 
conjunto. El espesor más comúnmente admitido para el área de 
estudio oscila entre 300 y 400 m (Richter, 1967; Tamain, 1972; 
Charpentier, 1976; Gutierrez-Marco et al., 2002, Lillo et al., 1998 
a y b, Ramírez et al., 1998 ), si bien Rey e Hidalgo (2004) citan en 
este sector un espesor de 600m y Monteserín et al. (en prensa) 
miden unos 500m en el flanco meridional  de la Sierra de la Atalaya. 

Esta formación es muy fosilífera identificándose asociaciones 
características con graptolitos, trilobites, ostrácodos. bivalvos, 
gasterópodos, rostroconchas, braquiópodos y placas columnares 
de pelmatozoos, lo que ha permitido determinar una  edad de la 
misma básicamente Oretaniense, aunque su techo puede alcanzar 
al Dobrotiviense temprano (Gutierrez-Marco, 1986; Gutierrez-
Marco et al., 1990; Rábano, 1990; Babín y Gutierrez-Marco, 
1991; Gutierrez-Marco et al., 2002; Martínez Poyatos et al., 2004; 
Leyva (2000), y el tramo basal muestra un conjunto de graptolitos 
(Corynbograptus, Expansograptus) de edad Arenigiense terminal 
(Monteserín et al., en prensa). 

La mitad inferior de la formación contiene numerosos yacimientos 
del Oretaniense, en los que se identifica una asociación caracte-
rística con graptolitos [Didymograptus (D.) artus Elles y Wood, 
Expansograptus sp.], trilobites como Neseuretus avus Hammann, 
Salterocoryphe sampelayoi Hammann, Bathycheilus castilianus Ha-
mmann, Retamaspis melendezi Hammann, Kloucekia drevermanni 
Hammann, Asaphellus toledanus Gil, Ogyginus? forteyi Rábano, 
Nobiliasaphus delessei (Dufet) y Ectillaenus giganteus (Brongniart), 
ostrácodos [Gracquina hispanica Born, Klimphores vogelweidei Van-
nier], moluscos bivalvos como Babínka prima Barrande, Praenucula 
costae Sharpe, P. sharpei Babín y Gutiérrez-Marco, Redonia desha-
yesi Rouault o Hemiprionodonta lusitanica (Sharpe), gasterópodos 
[Sinuites hispanicus Born, Tropidodiscus sp.], rostroconchas (Tolma
chovia sp.), braquiópodos (Orthambonites sp.) y placas columnares 
de pelmatozoos (Cyclocyclopa) (Lillo et al., 1998 a). Los niveles 
más próximos al techo de la formación, contienen una asociación 
paleontológica de probable edad Dobrotiviense inferior, en la cual 
Rábano (1990) cita Phacopidina micheli Tromelin, y Lillo et al. (1998 
a) identifican: Neseuretus cf. tristani Brongniart, Colpocoryphe sp., 
Reuentalina cf. ribeiriana Jones, Calix cf. cornuta Chauvel, Redonia 
deshayesi Rouault y Lophospira sp. Durante la realización de esta 
Hoja una muestra tomada al E de Aldeaquemada (coordenadas 
UTM, X: 473.600, Y: 4.248.950) ha aportado Colpocoryphe rouaulti 
Henry de edad Oretaniense superior-Dobrotiviense (probable Do-
brotiviense, según Gutierrez-Marco, 2003).

2.1.3.2	 Pizarras, areniscas y cuarcitas. Alternancias del Caño, 
Pizarras Guindo y Cuarcitas Botella (31). Dobrotiviense

En esta unidad cartográfica se han agrupado tres formaciones 
reconocidas en todo el Dominio y representadas en las cartogra-
fías a mayor escala. 
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Un tramo inferior pelítico-arenoso alternante denominado 
Alternancias del Caño (Richter, 1967; Gutierrez-Marco et al., 
2002), Cuarcitas Inferiores (Tamain, 1972; Charpentier, 1976; 
Ríos, 1977) y también Alternancias Inferiores (Aguilar Tomás et 
al., 1987), un tramo intermedio pizarroso denominado Pizarras 
de Guindo (Henke, 1926; Richter, 1967; Gutierrez-Marco et al., 
2002) o Pizarras Botella ( Tamain,1972; Charpentier, 1976; Peran, 
1971; Ríos, 1977) y un tramo superior cuarcítico denominado 
Cuarcitas Botella (Tamain, 1972; Charpentier, 1976; Peran, 1971; 
Ríos, 1977 y Gutierrez-Marco et al., 2002), Cuarcitas del Guindo 
(Henke, 1926; Richter, 1967) o Cuarcitas Cantera (Almela et al., 
1962).

La Fm Alternancias del Caño (Gutierrez-Marco et al., 2002), 
también denominada “El Caño Wechselfolge” por Richter (1967), 
está formada por una alternancia de paquetes decimétricos de 
areniscas y cuarcitas blanquecinas, verde-grisáceas o marrones, 
micáceas, con granoselección positiva y laminación paralela y 
de riples, que evolucionan a cuerpos arenosos decimétricos con 
base erosiva y techo ondulado, frecuentemente amalgamados 
en bancos métricos lenticulares discontinuos, y pizarras limolíti-
cas finamente laminadas. En la Hoja de Santa Cruz de Mudela 
muestran bioturbación muy abundante (Matas et al.; en prensa).

El conjunto de las Alternancias del Caño constituye una megase-
cuencia grano y estratocreciente, interpretada como el resultado 
de la progradación de los ambientes de plataforma interna sobre 
los de plataforma externa-talud ((Matas et al., en prensa; Mon-
teserín et al., en prensa).

Al microscopio están constituidas por granos de tamaño arena muy 
fina o limo, fundamentalmente de cuarzo, bien seleccionados. 
También hay ortosa, moscovita y, más raramente, plagioclasas. La 
matriz filosilicatada es muy abundante, en torno al 30% y procede 
en su mayoría de la alteración de los feldespatos. Abunda el 
cemento sintaxial y los contactos cóncavo-conversos entre granos 
(Matas et al., en prensa). Como accesorios contienen abundante 
circón, algunas turmalinas y opacos (Ramírez et al., 1998 c; Palero  
y Delgado-Quesada 2008). Las pizarras son grises oscuras y están 
formadas por pequeños granos de cuarzo y moscovita envueltos 
por abundante matriz sericítica y materia carbonosa. 

Su espesor en el área de estudio varía entre los 150 y 220m 
para el sector centro  oriental (Richter, 1967; Ríos, 1977; Tamain, 
1972; Gutierrez-Marco et al., 2002) aumentando hacia el este, 
llegando a alcanzar al este del Río Guadalén (fuera de la Hoja) 
350 a 380 m (Peran, 1971; Matas y Leyva, 2014 a y b; Matas et 
al., 2009). Hacia el oeste su potencia disminuye, alcanzando de 
50 a 100 m en las Hojas de Solana del Pino, El Viso del Marqués 
y Santa Cruz de Mudela (Ramírez et al., 1998 c; Monteserín et 
al., en prensa; (Matas et al., en prensa), y de 20 a 40 m en las de 
Fuencaliente, Mestanza y Brazatortas (Palero y Delgado-Quesada, 
2008; Ramírez et al., en prensa a y b). 

Esta formación es, en general, pobre en restos fósiles, contenien-
do únicamente icnofósíles, o bien raros horizontes lumaquélicos 
lenticulares con Cardiolaria beirensis (Sharpe), Redonia deshayesi 
(Rouault), Praenucula? sp., Neseuretus sp., Crozonaspis sp., Ecti-
llaenus sp. Eorhipidomella musculosa (Mélou) y Heterorthina cf. 
morgatensis (Mélou), entre otros (Lillo et al., 1998 a). 

En la Hoja de El Viso del Marqués (Monteserín et al., en prensa) 
cerca del techo de la formación, se encontraron entre otros ele-
mentos: Crozonaspis incerta (Deslongchamps), Neseuretus henkei 
Hammann, Colpocoryphe sp., Asaphina indet. y Heterorthina 
kerfornei Mélou, junto a otros trilobites, moluscos y conodontos 

mencionados para la misma localidad por Rábano (1990), Babín 
y Gutierrez-Marco (1991) y Sarmiento et al., (1995), respectiva-
mente, que apoyan una edad Dobrotiviense inferior. 

Los datos de los diversos autores (Richter, 1967; Butenweg, 1968; 
Poupon, 1971; Tamain, 1972, Matas et al., 2009) junto con los 
anteriormente citados, permiten atribuirle a esta formación una 
edad Dobrotiviense temprano.

Las Pizarras Guindo reciben el nombre de Henke (1926), sien-
do denominadas de esta misma manera por Richter (1967) y 
Gutierrez-Marco et al. (2002). Han sido también denominadas 
como Pizarras Botella por Tamain (1972), Charpentier (1976), 
Peran (1971) y Ríos (1977). 

Están constituidas por pizarras oscuras, gris-azuladas a negras, 
en ocasiones limolíticas y micáceas, frecuentemente con nódu-
los negros centimétricos rellenos de sulfuros y/o restos fósiles. 
Muestran intercalaciones de areniscas finas, que hacia techo 
pueden ser muy abundantes en algunos sectores, dando lugar 
a una alternancia pizarra-cuarcita que pasa gradualmente a la 
Fm Cuarcitas Botella suprayacente. Esto ha sido descrito al E del 
área de estudio (Leyva, 2000), así como en el Sinclinal de Solana 
del Pino, donde estas pizarras se van haciendo más arenosas y 
pasan a techo gradualmente a una alternancia de areniscas y 
pizarras hasta la Cuarcita de Canteras o Botella (Ramírez et al., 
1998). Este tramo podría también incluirse en la base de la citada 
formación suprayacente, con la cual la Fm Pizarras Guindo forman 
una secuencia grano y estratocreciente (Leyva, 2000; Ramírez et 
al., 1998 ). Ríos (1977) describe, lateralmente, intercalaciones 
volcánicas de grano fino.

Su espesor en el área de estudio, si excluimos el tramo superior 
de alternancias arenisca-pizarra, varía, según la mayoría de los 
autores, entre 30 y 80m (Richter, 1967; Peran, 1971; Tamain, 
1972; Charpentier; 1976; Ríos, 1977; Gutierrez-Marco et al., 
2002, Rey et al., 2005). Este espesor parece también disminuir 
hacia el ONO, alcanzando unos 20 m en la Hoja de Mestanza 
(Ramírez et al., en prensa b) y poco mas de 12 m en la de Bra-
zatortas (Ramírez et al., en prensa a).

La Fm Pizarras Guindo es la formación más fosilífera de todo el 
sector meridional de la ZCI, constituyendo un nivel guía (Lillo 
et al., 1998 b; Matas et al., en prensa; Monteserín et al., en 
prensa), destacando sobre todo la presencia de abundantes 
braquiópodos como Aegiromena mariana Drot, Heterorthina 
kerfornei Mélou, Heterorthina morgatensis Mélou, Apollonorthis 
bussacensis (Sharpe), Howellites hammanni Villas y Eorhipidomella 
musculosa (Mélou); trilobites [Neseuretus tristani (Brongniart), 
Neseuretus henkei Hammann, Eodalmanitina destombesi des-
tombesi (Henry), Morgatia hupei Nion y Henry, Zeliszkella (Z.) 
torrubiae (Verneuil y Barrande), Colpocoryphe rouaulti Henry, 
Salterocoryphe salteri (Rouault), Phacopidina micheli (Tromelin), 
Crozonaspis sp., Isabelinia glabrata (Salter), Nobiliasaphus nobilis 
(Barrande), Nobiliasaphus hammanni Rábano, Parabarrandia 
crassa (Barrande), Uralichas hispanicus (Verneuil y Barrande), 
Selenopeltis gallica Bruton, Placoparia (Coplacoparia) tournemini 
(Rouault),  Ectillaenus giganteus (Burmeister) y Panderia beau-
monti (Rouault), entre otros]; moluscos bivalvos [Dulcineaia man-
chegana Babín y Gutiérrez-Marco, Cardiolaria beirensis (Sharpe), 
Praenucula costae (Sharpe), P. sharpei Babín y Gutiérrez-Marco, 
Praenucula oehlerti Babín y Gutiérrez-Marco, Redonia deshayesi 
Rouault, Hemiprionodonta lusitanica (Sharpe), Myoplusia bilunata 
perdentata (Barrande), Tropidodiscus pusillus (Barande), Ptycho-
nema bussacense (Sharpe)], rostroconchas (Ribeiria pholadiformis 
Sharpe),  gasterópodos [Sinuites cf. hispanicus (Born), Clathrospira 
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bussacensis (Sharpe), Clathrospira sp.,], cefalópodos (Trocholites, 
Orthocerida indet.), hyolítidos (Gompholites beirensis (Sharpe), 
Elegantilites sp.), graptolitos [Hustedograptus teretiusculus (Hi-
singer), equinodermos [Calix rouaulti Chauvel, C. aff. segaudi 
(Termier y Termier), Phlyctocystis cf. gigas Chauvel, Aristocystites 
metroi Parsley y Prokop, Cyclocyclopa sp., homalozoos, crinoi-
deos], briozoos, ostrácodos (Ogmoopsis (Quadridigitalis) arcadelti 
Vannier, Lardeuxella bussacensis sp. Jones) e icnofósiles (Tomacu-
lum problemáticum Groom, Planolites isp.), citados también en 
afloramientos o minas situadas dentro de la Hoja por Cortázar 
(1880), Henke (1926), Fernández y Meléndez Valdés (in Hernández 
Sampelayo, 1942), Richter (1967), Tamain (1967, 1972), Chauvel 
et al. (1969), Ríos (1977) y Hammann (1983), Gutierrez-Marco et 
al. (1984), Chauvel y Meléndez (1986), Gutiérrez-Marco (1986, 
2003), Hammann y Rábano (1987), Gutiérrez-Marco y Meléndez 
(1987), Rábano  (1988, 1989, 1990), Babín y Gutiérrez-Marco 
(1991, 1992), Gutiérrez-Marco y Baeza Chico (1996) y Marek y 
Gutiérrez-Marco (en prensa). La edad de la unidad comprende 
regionalmente el límite Dobrotiviense inferior/Dobrotiviense su-
perior. En niveles más elevados de la mitad superior de las Pizarras 
Guindo, y en litologías algo más arenosas, (Matas et al., en prensa) 
encuentran otra asociación dobrotiviense con trilobites y ostrá-
codos, entre ellos Plaesiacomia oehlerti (Kerforne), Neseuretus 
cf. henkei Hammann, Phacopidina sp., Lardeuxella bussacensis 
(Jones), Reuentalina ribeiriana (Jones) y Quadritia (Krutatia) tro-
melini Vannier y Schallreuter, acompañados por algunos bivalvos 
y gasterópodos ya conocidos en los horizontes precedentes. 

Las Cuarcitas Botella equivalen a la formación denominada 
por Henke (1926) como “Cuarcitas de El Guindo”, terminología 
seguida por Richter (1967) y a las “Alternancias y Cuarcitas de 
Canteras” de Almela et al. (1962). La denominación actual de 
esta formación se debe al Pozo Minero Botella de El Centenillo, 
y ha sido seguida por la mayoría de los autores posteriores (Carré 
et al., 1970; Peran, 1971; Tamain, 1972; Charpentier, 1976; Ríos, 
1977; Gutierrez-Marco, 2002).

Se trata de un nivel característico que suele dar resaltes topo-
gráficos, muy frecuentemente como dos barras cuarcíticas de 
espesor métrico entre las que se intercala un tramo intermedio 
de areniscas cuarcíticas y pizarras arenosas. Ocasionalmente se 
ha observado intercalado algún lentejón carbonatado de espesor 
centi-decimétrico (Monteserín et al., en prensa).

En su parte superior domina la laminación cruzada planar, aunque 
a menudo se desarrolla laminación cruzada de surco, riples de ola 
y laminación cruzada hummocky, constituyendo secuencias de 
energía decreciente. Rey et al. (2005) miden localmente paleoco-
rrientes dirigidas al norte en laminación cruzada unidireccional. 
Se ha interpretado como barras arenosas de plataforma abierta 
con influencia de tormentas y, junto a las Pizarras Guindo, como 
un ciclo transgresivo-regresivo en una plataforma dominada por 
tormentas con una superficie erosiva a techo.

Al microscopio, los términos arenosos se clasifican como cuarcitas, 
metaarcosas y metasubarcosas. Están formadas, fundamen-
talmente, por cuarzo monocristalino, y en menor proporción 
feldespato potásico, biotita, moscovita con cemento sintaxial y 
matriz de filosilicatos y cuarzo policristalino. Como accesorios se 
encuentran: turmalina, circón, y opacos (Lillo et al., 1998 a). Son 
muy abundantes las piritas oxidadas, que dan lugar a un moteado 
característico y que proporcionan un color acaramelado a la roca 
en muestra de mano (Monteserín et al., en prensa).

Globalmente alcanzan un espesor que varía entre los 120 y 140 
m (Tamain, 1972; Charpentier, 1976; Ríos, 1977; Gutierrez-Marco 

et al., 2002, Rey et al., 2005), si bien  puede superar ampliamente 
estos valores en algunos sectores de la Hoja, como el Sinclinal de 
Solana del Pino, y  al E de la misma, como en el flanco occidental 
del Anticlinal del Relumbrar, si unimos a un tramo cuarcítico de 40 
a 50 m una alternancia arenisca-pizarra infrayacente que puede 
alcanzar 250 m y ha sido atribuida al techo de las Alternancias 
Canteras (Ramírez et al., 1998; Leyva, 2000).

Las Cuarcitas Botella han proporcionado en su parte inferior en 
las Hojas de Aldeaquemada, Santa Elena y El Viso del Marqués, 
diversos yacimientos fosilíferos, estudiados por Tamain (1967, 
1972), Richter (1967), Butenweg (1968), Poupon (1971), Carré 
et al. (1970), Mélou (1975), Charpentier (1976), Hammann 
y Henry (1978), Hammann (1983), Rábano (1990), Babín y 
Gutierrez-Marco (1991). Están constituidos principalmente por 
trilobites, braquiópodos y algunos moluscos, así como pistas y 
bioturbación, entre los que se determinaron: Eohomalonotus 
brongniarti (Deslongchamps), E. vicaryi (Salter), E. sdzuyi Ham-
mann y Henry, Iberocoryphe verneuili Hammann, I. cf. bonissenti 
Morière, Iberocoryphe n. sp. aff. fugitiva (Tromelin), Kerfornella 
brevicaudata (Deslongchamps), Plaesiacomia oehlerti (Deslon-
gchamps), Neseuretus henkei Hammann, Crozonaspis incerta 
(Deslongchamps), C. armata Hammann, Heterorthina kerfornei 
Mélou, Eorhipidomella cf. musculosa (Mélou), Cardiolaria beiren-
sis (Sharpe), Coxiconchia cf. britannica (Rouault), Skolithos isp. 

En la Hoja de Santa Cruz de Mudela, (Matas et al. en prensa) 
encontraron en la parte inferior de la unidad Tissintia sp., Ribeiria 
sp., Eohomalonotus sp., Tropidodiscus? sp. y restos de hyolítidos. 

En la Hoja de El Viso del Marqués, la unidad ha proporcionado 
en su parte basal algunos conodontos dobrotivienses, citados 
en la zona del estrecho de Valdeciral (Sarmiento et al., 1995). 

La edad de estas asociaciones es claramente Dobrotiviense, lo 
cual resulta congruente con los datos regionales, que permiten 
considerar una edad Dobrotiviense superior para el conjunto de 
las Cuarcitas Botella (San José et al., 1992).

2.1.4	 Ordovícico superior

Durante el Ordovícico superior (Berouniense-Kosoviense o Ca-
radoc – Ashgill), una ancha plataforma costera cubrió la parte 
más meridional de la Zona Centroibérica, que se caracterizó 
por sedimentación predominantemente siliciclástica de aguas 
someras (Rey et al., 2005). 

En el área de estudio comienza con un tramo de carácter arenisco-
so con intercalaciones pizarrosas, que tiene un nivel pizarroso en 
la base y culmina con un nivel carbonatado (Pizarras de Canteras 
de Tamain et al., 1969; Bancos Mixtos de Tamain, 1967 y Caliza 
Urbana de Henke, 1926).

2.1.4.1	 Pizarras de Canteras y Bancos Mixtos (32). Berouniense- 
Kralodvoriense

El conjunto de los materiales que constituyen esta unidad cartográ-
fica equivalen a los Estratos con Orthis (“Orthis Schichten”) de los 
autores alemanes (Henke, 1926; Richter, 1967; Butenweg, 1968), 
que están formados por un tramo basal de predominio pizarroso, 
denominado Pizarras con Orthis (“Orthis Schiefer”) de Richter (1967), 
equivalente a las “Pizarras de Canteras” de Tamain (1972) y un 
tramo superior formado por limolitas, areniscas y cuarcitas (“Orthis 
Wechsellagerung”) denominado “Bancos Mixtos” por Tamain (1972) 
. Estos tramos se han agrupado en una sola unidad debido a la gran 
variabilidad en potencia y litológica de las Pizarras de Canteras.
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Las Pizarras de Canteras equivalen a las denominadas Pizarras 
con Orthis de Richter (1967), que este autor sitúa en la parte 
inferior de los Estratos con Orthis de Henke (1926), habiendo 
sido también denominadas Pizarras con Onnia (Hammann et al., 
1982) o Argilitas Intermedias (Saupe, 1971).

La denominación de Pizarras de Canteras se debe a Tamain et 
al. (1969) y ha sido adoptada por los autores posteriores (Peran 
1971; Tamain, 1972; Charpentier, 1976; Ríos, 1977; Gutierrez-
Marco et al., 2002).

Se trata de un delgado nivel de pizarras arcillosas con finas lami-
naciones limolíticas y de areniscas micáceas de color gris oscuro 
con tonos de alteración marrones a verdosos, que hacia techo 
intercalan niveles centi y decimétricos de areniscas cuarcíticas de 
color ocre‑verdoso, cuyo contacto es gradual a menudo con los 
Bancos Mixtos suprayacentes. Su contacto con la Cuarcita Botella 
infrayacente es neto. Richter (1967) cita la presencia de niveles 
volcánicos (tobas) al SE de El Centenillo. 

En las inmediaciones de El Viso del Marqués (Monteserín et al., 
en prensa), se observa un horizonte oolítico ferruginoso con 
Heliocrinites, que proporciona fauna Viniciense (Caradoc), similar 
a un horizonte microconglomerático con fosfatos y carbonatos 
oolíticos, descrito en el tercio inferior de la unidad en el sector 
de Corral de Calatrava por diversos autores (Gutiérrez-Marco 
y Rábano, 1987; Paris, 1981; Portero y Dabrio, 1988; Portero 
et al., 1988) que se interpreta como un nivel de removilización 
que representa una laguna estratigráfica intra-Caradoc inferior 
de poca entidad que abarca el límite Harnagiense-Soudleyense. 
Este horizonte oolítico ferruginoso con Heliocrinites podría co-
rresponder a esta discontinuidad (Monteserín et al., en prensa). 
A partir de esta discontinuidad se inicia el ciclo sedimentario 
regresivo del Ordovícico Superior.

Su espesor en el área de la Hoja varía entre 20 a 25 m en las 
Hojas de Aldeaquemada y Santa Elena (Lillo et al., 1998 a y b) y 
unos 100 m más al N en las Hojas de El Viso del Marqués y Santa 
Cruz de Mudela (Monteserín et al., en prensa; Matas et al., en 
prensa), si bien es difícil de establecer, ya que su límite superior es 
un tránsito gradual mediante la progresiva intercalación de niveles 
arenosos, pudiendo regionalmente desaparecer lateralmente por 
aumento de las intercalaciones arenosas (Palero, 1991).

Son escasos los yacimientos fosilíferos existentes en este nivel 
pizarroso. Tamain (1967) cita la existencia de Trinucleidae sp., 
Phacopina sp, y Orthoceratidae, al sur de El Centenillo. Las Piza-
rras Cantera han proporcionado fósiles en un sector situado más 
al E (al sur de la Casa del Cantosal-Hoja de Santa Elena; Henke, 
1926; Richter, 1967; Hammann, 1983; Gutiérrez-Marco et al., 
1992; Gutiérrez-Marco en Lillo et al., 1998 b), en un horizonte 
de removilización ferruginoso, con cantos blandos y sideríticos 
en el que se identifican trilobites [Onnia cf. seunesi (Kerforne), 
Actinopeltis sp., Dalmanitina sp., Zetillaenus sp.], equinodermos 
[Heliocrinites helmhackeri (Barrande)], braquiópodos [Gelidorthis 
meloui Villas], briozoos (trepostomados y cryptostomados) y 
ostrácodos mal conservados.

En la Hoja de El Viso del Marqués (Monteserín et al., en prensa), 
la edad de la unidad ha podido ser establecida gracias al hallazgo 
de diferentes niveles paleontológicos del Caradoc (Soudleyense-
Marshbrookiense), conteniendo trilobites, braquiópodos, equi-
nodermos y moluscos. A una distancia variable entre 12 y 30 
m por encima de la base de la unidad, existe un horizonte de 
removilización ferruginoso, con cantos blandos y sideríticos, 
que ha librado una abundante asociación fosilífera en la que se 

identifican trilobites [Onnia cf. seunesi (Kerforne), Colpocoryphe 
grandis (Snajdr), Actinopeltis sp., Selenopeltis sp., Eoharpes sp.], 
equinodermos [Heliocrinites helmhackeri (Barrande), Macrocyste-
lla pauli Gil et al., Homocystites geyeri Gil et al., Bohemiaecystis 
jefferiesi Gil et al., Dendrocystites sp., Mespilocystites cf. lemenni 
Gutiérrez-Marco, Cladida indet.], braquiópodos [Svobodaina ar-
moricana Babín y Mélou, Gelidorthis meloui Villas, Aegiromena 
aquila intermedia Villas, Triplesia sp.] briozoos y moluscos (Holo
pea sp.). La asociación de braquiópodos, permite correlacionar 
este horizonte ferruginoso con el que sella la discontinuidad 
pre-Viniciense en numerosas localidades ibéricas y del norte de 
Gondwana, donde tiene un significado análogo al de la Discor-
dancia Sárdica s. str. (San José et al., 1992; Villas, 1992, 1995; 
Româo et al., 1995).

Por encima del nivel anterior, las Pizarras Cantera contienen 
escasos restos paleontológicos distribuidos irregularmente, en 
especial de Colpocoryphe grandis (Snajdr), gasterópodos (Pleu-
rotomariina indet.), ortocerátidos y linguláceos. Una muestra con 
braquiópodos, procedente de la parte media de la unidad, fue 
identificada como Reuschella herreraensis Villas. 

Los datos precedentes, unidos a criterios estratigráficos regio-
nales, permiten cifrar el depósito de la unidad esencialmente 
como Berouniense o Caradoc (Soudleyense-Marshbrookiense), 
pudiendo alcanzar los niveles situados por debajo del horizonte 
ferruginoso al Dobrotiviense tardío en la misma base de la unidad 
de forma puntual (Monteserín et al., en prensa).

Los Bancos Mixtos equivalen a las Alternancias de Orthis de Ri-
chter (1967), que este autor incluye, por encima del nivel anterior, 
en los Estratos de Orthis de Henke (1926). La denominación de 
Bancos Mixtos se debe a Tamain (1967, 1972) y ha sido seguida 
por la mayoría de los autores posteriores en el área de estudio. 
En el Sinclinal de Guadalmez, al NO del área de estudio, se han 
denominado Alternancias Superiores (Saupé, 1973).

Forman un conjunto de alternancias de pizarras, areniscas y 
areniscas cuarcíticas, de color amarillento a beige con llamativos 
porcentajes de mica blanca e intensa bioturbación en los sedi-
mentos de grano fino y muy fino, en el que se individualizan hacia 
la parte superior bancos cuarcíticos decimétricos que pueden 
llegar a alcanzar los 80 cm. Intercalados entre las alternancias 
se reconocen algunas rocas subvolcánicas básicas alteradas que 
se interpretan como sills (Ramírez et al., en prensa a y  1998) de 
entre 1 y 25m de espesor. A techo de los Bancos Mixtos aparece 
un tramo de 5 a 30 m de potencia de niveles lumaquélicos muy 
característicos (“lumaquelas terminales” de Poupon, 1971 y 
Tamain, 1972, Gutiérrez-Marco y Rábano, 1987; Villas, 1995), 
de extensión regional, que constituye una excelente isócrona del 
Ordovícico Superior (Gutierrez-Marco y Rábano, 1987). 

Al microscopio, se trata de areniscas de grano muy fino a fino con 
buena selección. Los clastos son fundamentalmente de cuarzo 
monocristalino, aunque en algunos sectores los feldespatos 
(plagioclasas, ortosa y microclina), pueden ser muy abundantes. 
Biotita y moscovita suelen estar también presentes, y es frecuente 
el cemento sintaxial entre los granos de cuarzo (Matas et al., en 
prensa). Como minerales accesorios se encuentran turmalina, 
opacos y pirita.

En los niveles arenosos, de grano fino a muy fino se reconoce 
laminación paralela y ondulada, con frecuente desarrollo de tre-
nes de riples a techo de cada nivel y laminaciones cruzadas muy 
abundantes, frecuentemente de tipo hummocky. Son depósitos 
de plataforma interna con acción del oleaje de tempestad que 
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progradan sobre las pizarras de la plataforma externa (Pizarras 
Cantera) (Monteserín et al., en prensa).

El conjunto de las Pizarras Cantera y la base de los Bancos Mixtos 
representan un ciclo transgresivo-regresivo. Las facies de platafor-
ma interna proximal evoluciona rapidamente hacia arriba hacia 
facies de plataforma externa por debajo del nivel de olas de las 
tormentas (Rey et al., 2005). Otros tres ciclos sedimentarios de 
tipo transgresión-regresión han sido distinguidos en los Bancos 
Mixtos (Rey et al., 2005).

Su espesor, en el área de estudio varía en torno a 150 a 200 
m (Lillo et al., en prensa 1998 a, b; Matas et al., en prensa; 
Gutierrez-Marco et al., 2002, Rey et al., 2005), si bien Monteserín 
et al. (en prensa) citan un espesor de 200 a 300m en la Hoja de 
El Viso del Marqués.

Los Bancos Mixtos son una de las unidades más fosilíferas de 
todo el Ordovícico Centroibérico, especialmente las lumaquelas 
terminales (Hafenrichter, 1979; Gutierrez-Marco, 1986; Palero y 
Martín-Izard, 1988; Sarmiento, 1993 y Gil et al., 1996). Tamain 
(1972) obtiene una edad Caradociense Inferior para la parte más 
baja en base a restos de trinucleidos y braquiópodos. Dentro 
de la Hoja de Santa Cruz de Mudela (Matas et al., en prensa), 
ciertos niveles de la parte inferior de la unidad son muy ricos en 
pistas fósiles (Helminthopsis cf. tenuis Ksiazkiewicz). Las luma-
quelas terminales contenien una asociación de braquiópodos 
(Svobodaina havliceki Villas, Hedstroemina almadenensis Villas, 
Portranella exornata Sharpe, S. aff. feisti Havlícek, Rafinesquina 
lignani Villas, Tafilaltia brevimusculosa Villas, Hedstroemina sp, 
Aegiromena cf. aquila intermedia Villas y Rafinesquina lignani 
Villas.), trilobites (Dreyfussina? sp., Trinucleina indet.), cornulítidos 
(Cornulites sp.),  briozoos (Homotrypa sp. y Chasmatoporella sp., 
entre otros) graptolitos y pelmatozoos (entre estos últimos, Mespi
locystites lemenni Gutiérrez  Marco) de la Biozona de Svobodaina 
havliceki, representativa del intervalo Caradoc terminal-Ashgill 
temprano (Berounian superior) (Henke, 1926, Tamain, 1972, 
Gutierrez-Marco y Rábano, 1987; Villas, 1995, Lillo, 1992; Lillo 
et al., 1998 a y b; Matas et al., en prensa; Leyva: in Matas et al., 
2009; Matas y Leyva, 2014 b).

2.1.4.2	 Caliza Urbana (33). Kralodvoriense

Debe su nombre a Henke (1926), habiéndose mantenido esta 
denominación por la mayoría de los autores posteriores. 

Los afloramientos más extensos de “Caliza Urbana” en la Hoja 
se localizan en el sector del arroyo de Los Canjorros-río Guadalén 
(Hoja de Aldeaquemada, Lillo et al., 1998 a), aunque se han reco-
nocido afloramientos de cierta extensión en las proximidades del 
río Guarrizas (en el límite de esa Hoja con la Hoja de Santisteban 
del Puerto), algunos de los cuales ha sido objeto de explotación.

Se trata de un horizonte carbonatado a arenoso-carbonatado 
recristalizado, de carácter lenticular, discontinuo de color gris, a 
veces bioclástico y a menudo con un elevado contenido en hierro, 
con intercalaciones de calcarenitas y pizarras margosas, asociado al 
cual se encuentran frecuentes episodios volcánicos (Pineda, 1987; 
Leyva: in Matas et al., 2009; Matas y Leyva, 2014 b). Con frecuencia 
están carstificadas, con abundantes rellenos ferruginosos.

Las observaciones realizadas en el área de la Peña del Águila (Hoja 
de El Viso del Marqués, Monteserín et al., en prensa), permiten 
establecer dos tramos, el inferior margo-arenoso, de 1,5 a 2 
m, con un nivel calcáreo basal, y el superior, de calizas masivas 
lumaquélicas y 3 m de espesor, de acuerdo con Palero y Martín 

Izard (1988) y Sarmiento (1993). También se señala la existencia 
de niveles de removilización con cantos fosfatados milimétricos 
en el tramo inferior, así como en la base del superior (Sarmiento, 
1993) que apuntan la posibilidad de una interrupción sedimen-
taria asociada a la base de la unidad, aunque puede tratarse  de 
fenómenos de carácter muy local o de muy poca entidad, si bien 
es cierto de las facies calcáreas del Ashgill son discordantes sobre 
materiales de distintas edades en otras áreas del Macizo Ibérico. 

Se han reconocido laminaciones paralelas groseras originadas 
por la alternancia de finos lechos de calcarenitas entre las cali-
zas impuras (Ramírez et al., en prensa b), así como laminación 
bimodal y superficies de reactivación sedimentaria según Lillo 
(1992). Este autor interpreta que estos carbonatos detríticos se 
depositaron en ambientes proximales de plataforma con acción 
de corrientes mareales. 

Según Fuganti y Serpagli (1968) estas rocas carbonatadas se 
forman en un medio muy somero, con algunos aportes arenosos 
y en condiciones fuertemente reductoras. Hafenrichter (1980) 
considera además que la sedimentación de las calizas se realiza 
en aguas frías a causa de una glaciación, la cual provocó una con-
secuente laguna estratigráfica. Posteriormente, Sarmiento (1993) 
reafirma estas ideas y puntualiza que la fauna encontrada permite 
hablar de un medio sedimentario muy somero emplazado en 
latitudes altas. Esta conclusión supone el máximo de la regresión 
ordovícica, cerrando un ciclo completo transgresión‑regresión que 
explicaría el repentino cambio en las condiciones de sedimenta-
ción de la unidad suprayacente ((Ramírez et al., 1998).

Los metros finales de los Bancos Mixtos y la Caliza Urbana 
constituyen un ciclo sedimentario cuyo registro estratigráfico es 
muy variable, hecho que para Rey et al. (2005), puede estar 
relacionado con actividad tectónica sinsedimentaria, o bien con 
procesos erosivos asociados con el límite superior que darían 
lugar a un paleocarst.

Diversos autores han descrito la existencia de un vulcanismo 
contemporáneo con la Caliza Urbana en varios sectores de la 
Hoja: en Los Guindos‑El Centenillo (Henke, 1926; Charpentier, 
1976; Pineda, 1987); en La Alameda (Tamain et al., 1969; Tamain, 
1972), al SE  de Solana del Pino (Palero, 1991) y, ya fuera del área 
de estudio, en la Hoja de Venta de Los Santos (Ríos, 1977; Ríos y 
Claverías, 1979). En la Hoja de Aldeaquemada (Lillo et al., 1998 a) 
se han reconocido estos materiales volcánicos a muro y techo de 
los niveles de “Caliza Urbana” que ocupan el núcleo del sinclinal 
localizado en el sector del río Guadalén-arroyo de Los Canjorros. 
En otras áreas estos materiales volcánicos aparecen a techo del 
horizonte carbonatado, como en  Solana del Pino (Ramírez et al., 
1998 ) donde son tobas compuestas por fragmentos de hasta 
5 cm de rocas de grano muy fino, color verde oscuro y textura 
porfídica, cuya matriz está constituida por rocas verdes de grano 
muy fino y gran cantidad de calcita, y Venta de Los Santos (fuera 
de la Hoja, Matas et al., 2009). Aparecen también en la parte 
inferior (subsuelo de El Centenillo) o sustituyendo enteramente 
a la Caliza Urbana (Los Guindos). Son fundamentalmente tobas, 
tufitas, cineritas y productos de proyección aérea, de quimismo 
ácido a medianamente ácido (Lillo et al., 1998 a).

Su espesor en el sector oriental de Sierra Morena varía entre 0 y 
80 m para la mayoría de los autores (Butenweg, 1968; Tamain, 
1972; Charpentier, 1976; Ríos, 1977) si bien Rey et al. (2005) 
citan un espesor de más de 40m, Gutierrez-Marco et al. (2002) 
citan una variación entre 0 y 200 m en el sector de El Centenillo 
y Matas et al. (2009), al E del área de estudio citan un espesor 
entre 4 y 100m.
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Con frecuencia se observa una lumaquela con briozoos, crinoides 
y braquiópodos (Henke, 1926, Richter, 1967, Tamain, 1967). 
Fuganti y Serpagli (1968) y otros autores (Hafenrichter, 1979, 
1980; Sarmiento, 1990, 1993; Sarmiento et al., 2000; Lillo et al., 
1998 a; Matas et al., en prensa; Monteserín et al., en prensa) en-
contraron fauna de conodontos en su parte superior en las Hojas 
de El Viso del Marqués, Santa Cruz de Mudela y Aldeaquemada, 
que contienen Sagittodontina robusta Knüpfer, Panderodus? Sp, 
Scabbardella altipes (Henningsmoen), Amorphognathus ordovi-
cicus Branson y Mehl, “Eocarniodus” gracilis Rhodes e Icriodella 
superba Rhodes. Esta asociación es característica (Biozona de 
Amorphognathus ordovicicus) muy difundida en el Ashgill pre-
Hirnantiense (Kralodvoriense) de toda Sierra Morena (Fuganti y 
Serpagli, 1968; Sarmiento, 1993). 

2.1.5	 Ordovícico superior-Silúrico basal

En esta unidad se han agrupado dos formaciones reconocidas a 
escala regional y presentes en la Hoja: Pizarras de Muro o Pizarras 
Chavera y Cuarcitas de Criadero.

2.1.5.1	 Pizarras Chavera y Cuarcitas del Criadero (34). 
Kosoviense-Llandovery

Por encima de la Caliza Urbana se sitúa disconformemente una 
unidad pizarrosa denominada por Henke (1926) Pizarras de Cas-
tellar, término seguido por numerosos autores posteriores (Richter, 
1967, Butenweg, 1968, Kettel, 1968, Peran, 1971, Ríos, 1977). La 
denominación Pizarras de Chavera, se debe a Tamain et al. (1969) 
y ha sido seguida por Tamain (1972), Gutierrez-Marco et al. (1990) 
y Gutierrez-Marco et al. (2002). En el área de Guadalmez Saupé 
(1973) la denominó Pizarras de Muro. Afloran a lo largo de todo el 
flanco sur de los anticlinales de Sierra Madrona y Santa Elena y su 
prolongación hacia el este, así como al N del Anticlinal de Alcudia.

Se trata de pizarras negro-grisáceas, con tonalidades azuladas, 
con aspecto de techar, que hacia su parte superior contienen, 
a veces, intercalaciones areniscosas en capas decimétricas que 
constituyen el tránsito a las “Cuarcitas de Criadero” supraya-
centes. Como estructuras sedimentarias sólo contienen alguna 
laminación paralela muy fina y tenue, y en las pasadas arenosas 
del techo algunas laminaciones cruzadas de bajo ángulo. Son 
relativamente frecuentes las huellas de cubos diagenéticos de 
pirita y los nódulos ferruginosos (Ramírez et al., 1998 b).

Al microscopio están constituidas principalmente por filosilicatos 
(sericita-moscovita) y en menor cantidad cuarzo. En proporciones ac-
cesorias contiene sobre todo minerales opacos, y también turmalina.

Su potencia varía entre 100 y 150m, en general, si bien en el 
Sinclinal de Guadalmez, al NO del área de estudio, alcanza de 40 a 
60 m (Martín Herreros, et al., 2005). Al E del área de estudio, fuera 
de la misma, su espesor aumenta, llegando a alcanzar los 270 m 
(Leyva, 2000). En este sector se han observado paquetes métricos 
de pizarras con cantos en la base de la unidad, con fragmentos de 
cuarcitas y pizarras heterométricos, y algunos de Caliza Urbana, 
en una matriz fangolítica (Chauvel et al., 1969; Tamain, 1972; 
Gutierrez-Marco y Rábano, 1987, Leyva, 2000). Puede llegar a 
desaparecer por motivos tectónicos. Parecen situarse sobre una 
discontinuidad estratigráfica relacionada con un evento de natu-
raleza glacioeustática (Robardet, 1981) denominado Glaciación 
Hirnantiense (Robardet & Doré, 1988, Robardet, 2002, 2003, 
Gutierrez-Marco et al., 1990; Gutierrez-Marco et al., 2002). 

Se interpretan como sedimentos de plataforma externa por de-
bajo de la acción del oleaje de tormenta (Matas et al., en prensa).

Esta unidad, junto con la Cuarcita de Criadero constituye el primer 
ciclo, de carácter transgresivo-regresivo, de un nuevo megaciclo. 
La edad de este ciclo iria desde el Hirnantiense alto al Llandovery 
(Aeroniense, Zona Magnus), según Rey et al. (2005). Según estos 
autores, las variaciones en espesor regionales se explican por el 
relieve previo asociado con el paleocarst. No obstante, en algún 
punto, como el Río Despeñaperros, la desaparición de la Caliza 
Urbana y de las Pizarras de Chavera se debe a la actuación de 
la Zona de Cizalla Puente Génave-Castelo de Vide (Martín Parra 
et al., 2006).

La unidad contiene escasos fósiles en los afloramientos del área 
de estudio, pero de acuerdo con los datos regionales su edad 
corresponde al Ashgill (Tamain, 1972) o al Ashgill superior-
Llandovery (Hafenrichter, 1980). Actualmente se le atribuye a 
esta formación una edad Ordovícico terminal (Hirnantiense o 
Kosoviense) pero el límite Ordovícico-Silúrico se coloca en la 
unidad suprayacente “Cuarcita del Criadero” (García Palacios 
et al., 1996; Gutierrez-Marco et al., 1990; Gutierrez-Marco et 
al., 2002; Martínez Poyatos et al., 2004).

Sobre las Pizarras de Chavera se sitúa concordantemente en 
todo el área de estudio, al norte de la Falla de Puente Génave-
Castelo de Vide, un tramo cuarcítico característico que ha recibido 
diferentes nombres en la literatura. Henke (1926) la denominó 
Cuarcita de Castellar, terminología que ha sido seguida por Ríos 
(1977). Se le ha denominado también Cuarcita del Criadero 
(Almela et al., 1962) por correlación con el Sinclinal de Almadén, 
así como Cuarcitas Superiores (Tamain, 1967, 1972; Charpentier, 
1976; Peran, 1976), Cuarcitas del Llandovery (Richter, 1967; 
Butenweg, 1968; Kettel, 1968) siendo el nombre más conocido 
el de Cuarcitas del Criadero.

Se trata de un nivel de cuarcitas de tonos claros, de grano fino, 
que se altera a tonos grises con moteado rojizo, con aspecto 
masivo en los dos tercios inferiores y tableado a techo. Con 
laminación paralela y estratificación cruzada de megariples de 
oscilación. Suelen dar resaltes morfológicos que destacan en el 
paisaje, aunque no tan acusados, ni continuos como los formados 
por la “Cuarcita Armoricana”. En su tercio superior, al S del 
Sinclinal de Almadén, suele aparecer una intercalación de una 
alternancia de limolitas micáceas y lutitas grises a negras, que a 
menudo intercala cuarcitas gris oscuras a negras, de 2 a 8m de 
espesor (Richter, 1967; Tamain, 1972; Ríos, 1977; Pardo Alonso y 
García Alcalde, 1996; Pardo Alonso, 1997; Robardet y Gutierrez-
Marco, 2002; Leyva, 2000).

Según Tamain (1972) se pueden distinguir tres tramos: 

El tramo inferior está formado por ortocuarcitas en bancos mé-
tricos, con intercalaciones de areniscas. El tramo intermedio está 
constituido por ortocuarcitas negras a grises‑beiges en bancos 
decmétricos, en ocasiones con intercalaciones centimétricas 
de esquistos arenoso‑limolíticos, algo micáceos, de color gris-
verdoso. El tramo superior está formado por areniscas beiges o 
amarillentas en pequeños bancos.

Las areniscas al microscopio son metaarcosas y metagrauvacas. 
Los componentes principales son cuarzo (en general monocrista-
lino), feldespato potásico (muy alterado a illita), matriz arcillosa, 
biotita y moscovita.  Como componentes accesorios se encuentran 
turmalina, opacos, circón y de forma ocasional, rutilo. El tamaño 
de grano predominante es fino a muy fino. Las cuarcitas presentan 
como componente mayoritario cuarzo monocristalino. En menor 
proporción, aparecen feldespato potásico y matriz filosilicatada 
(Lillo et al., 1998 a).
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Según Lillo (1992) se reconoce una transición de las “Pizarras 
Chavera” a los bancos amalgamados de arenas que constituyen 
la “Cuarcita Criadero”, que representarían una progradación 
y acumulación de barras arenosas en ambientes distales de 
plataforma interna. Se han observado laminación paralela y es-
tratificación cruzada de megariples de oscilación, que indicarían 
ambientes más proximales, próximos al nivel de base del oleaje, 
así como algún nivel decimétrico, de cantos blandos (pizarrosos 
y areniscosos, redondeados, de o,5 a 1,5cm), que testimonia 
la existencia de procesos erosivos hacia el techo de la unidad 
(Hoja de El Viso del Marqués-Monteserín et al., en prensa, y en 
la Hoja de Solana del Pino, carretera de La Virgen de la Cabeza 
a Solana del Pino). Representan una secuencia de somerización 
que alcanza condiciones muy proximales y se interpretan como 
depósitos marinos de plataforma con oleaje. 

Su espesor, según la mayoría de los autores varía entre 25 y 
75m (Henke, 1926; Richter, 1967; Butenweg, 1968; Kettel, 1968; 
Peran, 1976; Ríos, 1977; Gutierrez-Marco, 2002, Rey et al., 2005; 
Lillo et al., 1998 a y b; Ramírez et al., en prensa a, b y 1998; 
Matas et al., en prensa; Monteserín et al., en prensa, Palero y 
Delgado-Quesada., 2008), si bien en el Sinclinal de Guadalmez 
(al NO del área de estudio) y en la Hoja de Venta de Los Santos 
(al E de la Hoja) puede alcanzar los 100 m (Martín Herreros et al., 
2005; Matas et al., 2009). En algunos casos su potencia disminuye 
mucho, llegando a desaparecer, por causas tectónicas.

Los fósiles son muy escasos en esta formación, debido a lo cual, el 
hecho de que constituyan el final de una secuencia granocreciente 
y que en las pizarras ampelíticas inmediatamente suprayacentes 
se hayan recogido graptolitos del Llandovery superior, llevaría 
a incluir tradicionalmente a estas cuarcitas en el Llandovery 
inferior (Richter, 1967; Butenweg, 1968; Kettel, 1968; Rios, 
1977). Gutierrez-Marco y Pineda (1988) descubrieron más tarde 
graptolitos aeronienses (Llandovery “medio”) al noroeste de El 
Centenillo, dentro de los niveles de cuarcitas negras tableadas 
próximos al techo de la Cuarcita del Criadero. Posteriormente 
Villas et al. (1999)  encontraron en la parte inferior de la Cuarcita 
del Criadero en el Sinclinal de Almadén dos braquiópodos típicos 
de la fauna Hirnantiense del Ordovícico más alto (Kosoviense), 
lo que incluiria a esta formación  en el límite Ordovícico-Silúrico 
(Kosoviense-Llandovery inferior) según Robardet y Gutierrez-
Marco (2002).

2.1.6	 Silúrico

2.1.6.1	 Pizarras negras ampelíticas con graptolitos, Fm 
Guadarranquejo (35). Rocas piroclásticas (35a). 
Llandovery superior-Wenlock inferior.

Son equivalentes a las denominadas “Pizarras con Monográp-
tidos” de Tamain, (1972) o “Pizarras con Graptolitos” de los 
autores alemanes (Henke, 1926; Richter, 1967; Butenweg, 1968 
y Kettel, 1968). Fueron denominadas Formación Guadarranquejo 
por Rodríguez Núñez et al. (1989).

Se trata de pizarras negras, grafitosas, blandas, con intercalacio-
nes esporádicas de niveles de limolitas de espesor centimétrico y 
ocasionalmente niveles de liditas (Lillo et al., 1998 a), que con-
tienen graptolitos, originalmente depositadas concordantemente 
sobre la Cuarcita del Criadero, si bien en el área de estudio este 
contacto está modificado tectónicamente, llegando a suprimir a la 
Cuarcita del Criadero e incluso a las Pizarras de Chavera; de modo 
que esta formación se llega a apoyar sobre los Bancos Mixtos, e 
incluso en el sector S del Plutón de Santa Elena, sobre las Cuarcitas 
Botella y las Alternancias del Caño. A techo, las ampelitas pasan 

gradualmente a limolitas grises con intercalaciones arenosas centi 
y milimétricas (Gutierrez-Marco y Pineda, 1988).

En un sector comprendido entre El Centenillo y Puente Génave 
(al E del área de estudio), las pizarras ampelíticas contienen abun-
dantes blastos de andalucita quiastolítica (Richter, 1967; Peran, 
1971; Charpentier, 1976; Ríos, 1977), a lo largo de decenas de 
kilómetros al este y oeste del Plutón de Santa Elena. 

En el Sinclinal de Solana del Pino, así como en las Hojas de Fuencalien-
te (Palero y Delgado Quesada, 2008),  Brazatortas (Ramírez et al., en 
prensa a), Mestanza (Ramírez et al., en prensa b), El Viso del Marqués 
(Monteserín et al., en prensa) y Santa Cruz de Mudela (Matas et al., 
en prensa), o bien aparecen con pizarras con intercalaciones volcáni-
cas, o bien se trata de una alternancia constituida mayoritariamente 
por rocas volcánicas (“Alternancias Vulcanosedimentarias”, núcleo 
del sinclinal de Solana del Pino, Ramírez et al., 1998).

Los materiales volcánicos que integran las “Alternancias Vulcano-
sedimentarias” (35a) son fundamentalmente tobas, que aparecen 
bien estratificadas en paquetes de espesores decimétricos. Presen
tan una intensa carbonatización. Muestran tonos pardo‑ocres 
debido a la alteración. En fractura fresca presentan colores grises, 
grises verdosos y grises azulados. Litológicamente corresponden 
a tobas constituidas por fragmentos de rocas volcánicas básicas, 
con tamaños de hasta 10 cm. En ocasiones contienen algunos 
fragmentos de lutitas, cuarcitas y rocas escoriáceas. Todos estos 
elementos aparecen envueltos en una matriz de cenizas y carbo-
natos. Estos materiales se encuentran estratificados en paquetes 
decimétricos a métricos (los más frecuentes son de 30 cm), 
superpuestos, con frecuencia casi sin intercalaciones pizarrosas. 
Ramírez et al. (1998 ) observan a veces una cierta granoselección 
positiva y posibles imbricaciones de cantos, así como laminaciones 
ocasionales de riples, que testifican la existencia de procesos de 
retrabajamiento del material volcánico por la acción del oleaje. 
Estos autores suponen que originalmente se trataba de rocas bási-
cas y ultrabásicas muy semejantes a las que se hallan en Almadén. 

Alternando con las rocas piroclásticas, pueden aparecer capas con 
estratificación paralela y cruzada de bajo y gran ángulo, formadas 
por numerosos elementos detríticos, fundamentalmente granos 
de cuarzo. También se encuentran niveles con cineritas de color 
gris o negro, con laminación paralela y cruzada de bajo ángulo 
(Ramírez et al., en prensa b).

El tramo basal de ampelitas  se interpreta como depósitos de mar 
abierto muy por debajo del nivel de base del oleaje (ambiente 
reductor, facies de plataforma externa‑talud). El tramo arenisco-
so superior se interpreta como una secuencia de progradación 
de ambientes de plataforma interna sobre los de plataforma 
externa‑talud (Lillo et al., 1998 a, b).

Junto con los últimos metros de la Cuarcita del Criadero, las piza-
rras ampelíticas con graptolitos constituyen un ciclo sedimentario 
que representa un pulso transgresivo cuyo máximo coincide con 
las pizarras con graptolitos (Rey et al., 2005).

El espesor de las pizarras ampelíticas es difícil de establecer debido 
a la intensa deformación que las afecta. Según Henke (1926) su 
espesor sería de 150m, mientras que Richter (1967) cifra el mismo 
entre 120 y 200m y para Ríos (1977) varía entre 100 y 150m de 
potencia. Por su parte Leyva (2000), al E del área de estudio, cita 
espesores en torno a 70-80 m, mientras que Gutierrez-Marco et 
al. (1998) cita un espesor medio de la Fm Guadarranquejo en 
la parte S de la Zona Centroibérica de hasta 60 m, y Robardet y 
Gutierrez-Marco (2002) entre 20 y 35 m. 
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Se ha encontrado numerosa fauna graptolítica en el área de 
estudio y áreas adyacentes (Mallada, 1884; Henke, 1926; Haber-
felner, 1931; Hernández Sampelayo, 1942, 1960; Richter, 1967; 
Butenweg, 1968; Tamain, 1972; Ríos Aragüés, 1977; Gutierrez-
Marco y Pineda, 1988; Robardet y Gutierrez-Marco, 2002; Leyva 
2000). Lillo et al. (1998, a, b) identifican dos horizontes distintos 
con graptolitos. El primero de ellos, se sitúa muy cerca de la base 
de la unidad ampelítica, y contiene: Spirograptus guerichi (Loydell, 
Storch y Melchin), Parapetalolithus palmeus (Barrande), Rastri-
tes fugax (Barrande) y Pristiograptus cf. bjerringus (Bjerreskov), 
Stimulograptus becki (Barrande), “Monograptus” gemmatus 
(Barrande), Monograptus marri (Perner) y Metaclimacograptus 
cf. asejradi (Legrand). Su edad precisa es Telychiense inferior 
(parte baja del Llandovery “superior”), equivalente a la Biozona 
de Rastrites linnaei. En horizontes superiores a los precedentes, 
las pizarras incluyen nódulos elipsoidales centimétricos (Mallada, 
1884; Tamain, 1972), también fosilíferos, en los que los citados au-
tores reconocen: Torquigraptus tullbergi (Boucek), Monoclimacis 
griestoniensis (Nicol), M. crenulata (Elles y Wood), Monograptus 
sp. aff. parapriodon (Boucek), Paraclimacograptus? flamandi 
(Legrand), Streptograptus loydelli (Storch y Serpagli), Retiolites 
angustidens (Elles y Wood), Torquigraptus cf. arcuatus (Boucek), 
Diversograptus? sp., Monograptus sp. y braquiópodos epiplanc-
tónicos (rhynchonelláceos). La edad de la asociación corresponde 
a un Telychiense avanzado, equivalente al rango de las Biozonas 
de Monoclimacis griestoniensis y Torquigraptus tullbergi. 

Los graptolitos más modernos encontrados en la unidad ampelítica 
son Monograptus cf. flemingii (Salter) y Pristiograptus cf. dubius 
(Suess), que indicarían una edad Wenlock (Sheinwoodiense a 
Homeriense inferior) (Lillo et al., 1998 b; Gutierrez-Marco, 2003).

Por otra parte, se han encontrado también conodontos (Sar-
miento y Rodríguez Núñez, 1991), ortocerátidos, braquiópodos, 
nautiloideos ortocónicos, trilobites (García Palacios y Rábano, 
1996), entre otros, que junto a los graptolitos antes citados, 
atribuyen a esta unidad una edad desde el Telychiense basal 
(Llandovery superior) al Homeriense inferior (Wenlock).

2.1.7	 Silúrico superior-Devónico inferior

2.1.7.1	 Pizarras, limolitas y areniscas. Grupo Cerro Escudero (36). 
Wenlock-Lochkoviense

Su nombre se debe a Pardo Alonso y García Alcalde (1996), y ha 
sido también denominado en este sector de la ZCI (Sinclinales 
de Herrera del Duque Almadén y Guadalmez) como Alternancias 
Malva (Pardo Alonso, 1995). Se apoya concordantemente sobre 
la Fm Guadarranquejo.

Se trata de una sucesión de alternancias de pizarras, limolitas, 
areniscas y cuarcitas en niveles centimétricos a decimétricos, con 
una intercalación cuarcítica de 7 a 40 metros de espesor (Fm Do-
radillo, del Sinclinal de Guadalmez o Cuarcitas de las cuevas, del 
Sinclinal de Almadén). El tramo de la sucesión situado por debajo 
de estas cuarcitas ha sido denominado Alternancias de la Corchada, 
mientras que al superior se le ha denominado Fm Valdenmedio 
(Pardo Alonso, 1997). Esta sucesión ha sido bien establecida en el 
sector meridional del Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico, 
en los sinclinales de Herrera del Duque, Almadén y Guadalmez 
(Pardo Alonso, 1997). En el Sinclinal de Almadén en determina-
das áreas, la parte inferior de las Alternancias de Corchada está 
constituida por tobas y brechas volcánicas (Pardo Alonso, 1997). 
En el sector oriental de la Hoja de Santa Cruz de Mudela (838) en 
el Sinclinal de Castellar de Santiago incluye algunas intercalaciones 
vulcanosedimentarias (Matas et al., en prensa). 

En un pequeño sinclinal con núcleo Devónico situado al norte de 
la Finca Nava El Sach en la Hoja de Santa Elena (862), aflora parte 
de esta sucesión, con un nivel potente de cuarcitas intercalado, 
posiblemente correlacionable con las Cuarcitas del Doradillo. 
Su potencia no ha podido ser establecida, ya que el muro está 
despegado tectónicamente sobre las pizarras grafitosas silúricas 
y el techo no se observa. 

Las pizarras presentan tonos grises, a veces verdosos, si están 
frescas y colores ocres a violáceos si están alteradas. Las areniscas 
son de grano fino a medio, micáceas y muestran tonos similares, 
suelen presentar estratificación gradada o laminación paralela, 
alternando con pizarras negras, con características turbidíticas 
que pasan a capas más gruesas con estratificación hummocky 
y laminación cruzada de riples de oscilación (Leyva, 2000). Las 
cuarcitas muestran tonos blanco-grisáceos con alteración rojiza. 

Esta asociación de facies indica una evolución desde medios de 
plataforma externa, por debajo del nivel de base del oleaje, hacia 
medios más someros dominados por corrientes y olas de tormenta 
(Leyva, 2000). 

La potencia estimada es de un centenar de metros.

Se han encontrado fósiles que parecen indicar el Lochkoviense in-
ferior para la Fm Doradillo y la parte inferior de la Fm Valdenmedio, 
así pues la edad del Grupo Cerro Escudero iría desde el Wenlock 
superior al Lochkoviense, situándose el límite Silúrico-Devónico 
probablemente dentro de la parte superior de las Alternancias 
de La Corchada (Pardo Alonso y García Alcalde, 1996; Pardo 
Alonso, 1997) o en el tercio superior de la Fm Guadarranquejo, 
según Molina y Fernández Carrasco (1987).

2.1.8	 Devónico inferior

2.1.8.1	 Formaciones Cerro Risquillo y Herrera (37). Lochkoviense 
superior-Emsiense

Sobre las pizarras y cuarcitas del tránsito Silúrico – Devónico se 
apoyan materiales del Devónico temprano, que comienzan con 
un paquete de hasta 30 m de ortocuarcitas y areniscas ferru-
ginosas, denominadas Cuarcitas de Base (Almela et al., 1962) 
o Formación Cerro Risquillo (Pardo Alonso, 1997). Algunas 
capas cuarcíticas muestran en su techo una acumulación de 
braquiópodos (fundamentalmente spiriféridos) que atestiguan 
su atribución al Devónico (Matas et al., en prensa). Muestran una 
edad Siegeniense tardío – Emsiense temprano para Vergés (1983), 
Gediniense – Siegeniense para Gutierrez-Marco et al. (1990) y San 
José et al. (1992) y de edad Lochkoviense alto-Praguiense basal 
según Pardo Alonso (1997), García Alcalde et al. (2002) y Martínez 
Poyatos et al. (2004). Sobre estas cuarcitas, en el sector NE de 
la Hoja, se apoya una sucesión de pizarras, areniscas y cuarcitas 
con intercalaciones vulcanosedimentarias (correlacionables con 
la Fm Herrera, de Pardo Alonso, 1997) con algunos niveles de 
calizas bioclásticas en su parte media –alta (correlacionable con el 
Miembro Molino de la Dehesa, de Pardo y García-Alcalde, 1996 
y Pardo Alonso, 1997). Este miembro carbonatado se presenta 
en bancos potentes (8-15 m) carbonáticos, muy discontinuos, 
con abundantes restos de crinoides y braquiópodos, en su mayor 
parte fragmentados por la acción de fuertes corrientes (Matas 
et al., en prensa),  observándose en los sinclinales de Herrera 
del Duque y Almadén, así como en el extremo suroriental del 
Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico (Leyva, 2000) en 
la Hoja de Torre de Juan Abad y dentro de la Hoja 1: 200.000 
de Linares en el Sinclinal de Castellar de Santiago en la Hoja 
1:50.000 de Santa Cruz de Mudela. Por encima de este miembro 
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carbonatado, en el núcleo del sinclinal, aflora un tramo pizarroso 
con participación volcánica y numerosos lentejones calcáreos en 
parte descalcificados.

Al microscopio se trata de arenas finas, y sobre todo arenas 
de grano grueso a medio con pobre selección constituidas casi 
exclusivamente por cuarzo. En este último caso es frecuente 
encontrar cantos de cuarzo aislados de 3-5 mm, así como gol-
fos de corrosión y abundantes óxidos de hierro. La matriz es 
fundamentalmente filosilicatada (Matas et al., en prensa).

Su edad va del Lochkoviense superior al Emsiense (Almela et al., 
1962; Puschmann, 1970; Pardo y García Alcalde, 1984; Gutierrez-
Marco et al., 1990, Pardo Alonso, 1997; García Alcalde et al., 
2002; Martínez Poyatos et al., 2004), habiéndose encontrado en 
la Hoja de Santa Cruz de Mudela, en las calizas bioclásticas del 
miembro carbonatado, abundantes restos de crinoideos y brio-
zoos, junto a otros más raros de braquiópodos y gasterópodos. 
En el afloramiento de la Fuente del Espino, se han identificado 
los siguientes conodontos: Panderodus unicostatus (Branson y 
Mehl), Caudicriodus cf. celtibericus (Carls y Gandl), Icriodus spp. 
y Belodella sp., representativos del Emsiense inferior (Matas et 
al., en prensa).

En los lentejones calcáreos del tramo superior se ha encontrado 
una abundante asociación de braquiópodos del Emsiense superior, 
entre los que se identificaron: Plicostropheodonta sp., Uncinulus 
aff. frontecostatus (Drevermann), Brachyspirifer cf. crassicosta 
(Scupin), Brachyspirifer cf. carinatus (Schnur), Paraspirifer cf. 
chillonensis (Quintero y Revilla), Euryspirifer? sp., Meganteris sp. 
y Globithyris? sp., asociados a restos de bivalvos. Este conjunto 
puede ser equiparado con gran probabilidad a la Biozona de P. 
chillonensis de Almadén (Matas et al., en prensa).

2.2  DOMINIO DE OBEJO-VALSEQUILLO

Bajo este epígrafe se describen los materiales precarboníferos y 
carboníferos que afloran en la mitad meridional de la Hoja, al sur 
de la Falla Puente Génave-Castelo de Vide (Martín Parra et al., 
2006), tanto al norte como al sur del Batolito de Los Pedroches.

Se diferencian, de Norte a Sur, una Unidad Paraautóctona y unas 
Unidades Alóctonas. La principal característica que las diferencia 
es que el Carbonífero Inferior en la primera es paraconcordante, 
es decir no hay deformación previa aunque exista hiato sedi-
mentario, y en la segunda es claramente discordante sobre 
materiales intensamente deformados. En cuanto a la estratigrafía 
hay diferencias entre las dos unidades pero también dentro de 
cada Unidad en sentido SE-NO, en la vecina Hoja de Pozoblanco. 
En consecuencia se describen conjuntamente especificando las 
peculiaridades.

Las peculiaridades estratigráficas distintivas del DOV son la presen-
cia, al sur de Los Pedroches, de rocas preordovícicas con muchas 
similitudes la Zona de Ossa-Morena y un Paleozoico postcámbrico 
con facies y faunas asimilables a la Zona Centroibérica, aunque 
con variaciones respecto al Dominio del Complejo Esquisto-Grau-
váquico que se pueden explicar por estar en una zona marginal de 
la plataforma paleozoica. Esto implica que el límite entre la ZCI y 
la ZOM no es una estructura simple sino una zona de transición, 
estructurada posteriormente por la Orogenia Varisca.

2.2.1	 Neoproterozoico-¿Cámbrico inferior?

En el borde meridional de la Zona Centroibérica, al sur del batolito 
de Los Pedroches, la sucesión del Neoproterozoico-Cámbrico in-

ferior tiene muchas similitudes con la de la Zona de Ossa-Morena 
(Rodríguez Alonso et al., 2004). 

2.2.1.1	 Serie Negra (16). Neoproterozoico-Ediacárico

Las rocas más antiguas que afloran en el DOV, en el área de la 
Hoja, corresponden a la denominada Serie Negra (Carvalhosa, 
1965) que es una formación característica de la ZOM y aflora ex-
tensamente en el núcleo del Antiforme de Olivenza-Monesterio. 
En esa zona, Eguíluz (1987) diferencia dos unidades, una inferior, 
Sucesión Montemolín, constituida por filitas, esquistos grafitosos 
y metagrauvacas, con niveles de cuarcitas negras, mármoles (en 
menor proporción), y frecuentes paquetes de anfibolitas hacia 
techo. Y a techo, la Sucesión Tentudía con litologías semejantes 
pero con menos anfibolitas y menos metamorfismo.

Se observan en dos pequeños afloramientos del sector SO de la 
Hoja, en la proximidad de la desembocadura del Río Arenoso en 
el Guadalquivir, dentro de las Unidades Alóctonas, estando cons-
tituida por metavulcanitas, esquistos cloríticos y micaesquistos 
con niveles carbonatados locales.

Las rocas pelíticas están constituidas por cuarzo, plagioclasa, 
mica blanca, clorita, biotita y ocasionalmente granate (Martínez 
Poyatos, 1997).

En cuanto a su espesor, no se puede estimar, puesto que no aflora 
su muro. Martínez Poyatos (1997) a partir de cortes geológicos es-
tima una potencia mínima de 1.500 a 2.000 m, para este sector de 
la Zona Centroibérica, mientras que Expósito (2000) en el Antiforme 
de Olivenza-Monesterio, ya en la ZOM, cita espesores de 3.500 m.

La edad de estas rocas no se conoce con precisión, habiéndose 
atribuido al Rífeense medio-superior (Chacón, 1979; Chacón et 
al., 1984), al Rífeense-Vendiense (Quesada et al., 1990; Vidal 
et al., 1994 a; Martínez Poyatos, 1997) o Vendiense-Cámbrico 
inferior (Schäfer et al., 1993; Vidal et al., 1994 b). Una datación 
mediante el método K-Ar sobre porfiroclastos de feldespato po-
tásico de ortogneises intrusivos en la Serie Negra, ha aportado 
una edad de 595±30 Ma (Bellon et al., 1979). Recientemente, 
se ha datado mediante el método de U/Pb TIMS el Granito de 
Valsequillo, intrusivo en la Serie Negra, habiendo dado una edad 
de 587,3±2,3 Ma  (Valverde Vaquero et al., enviado). Esta data-
ción implica que la edad de la Serie Negra encajante, afectada 
por metamorfismo de contacto, estaría al menos en el Ediacá-
rico inferior (Vendiense inferior) o límite Ediacárico/Criogénico 
(Vendiense-Rifeense), según la International Chronostratigraphic 
Chart de la IUGS (Cohen et al., 2012).

2.2.1.2	 Grupo Malcocinado (17). Ediacárico-¿Cámbrico inferior?

Fue definido como Grupo Malcocinado por Fricke (1941) en la 
Zona de Ossa-Morena, donde se apoya mediante una discordan-
cia considerada de carácter regional sobre la Serie Negra (Eguíluz, 
1987; Quesada et al., 1990). Ha recibido varias denominaciones 
locales pero se ha impuesto el nombre incluso en este sector 
meridional de la Zona Centroibérica (Sánchez-Carretero et al., 
1990). Azor et al. (1992 b) ponen de manifiesto la existencia 
de una discordancia angular entre la Serie Negra y el Grupo 
Malcocinado, suprayacente, en la localidad de Hornachos (en la 
vecina Hoja 1:200.000 de Pozoblanco). Aflora tanto en las Uni-
dades Alóctonas, como en la Unidad Paraautóctona del Dominio 
Obejo-Valsequillo de la ZCI. 

En general, se trata de un complejo vulcanosedimentario con plu-
tonismo asociado y litologías muy variadas. Predominan las rocas 
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volcánicas sobre las detríticas (Martínez Poyatos, 1997); Las rocas vol-
cánicas son basaltos, basaltos andesíticos, andesitas dacitas y riolitas; 
tanto de carácter lávico, como volcanoclástico. Las rocas detríticas 
son pizarras verdes, filitas, cuarzoesquistos, arcosas, grauvacas y 
conglomerados con cantos de cuarcitas negras y de rocas volcánicas.

Quesada et al. (1990) interpretan esta serie como depósitos 
marinos someros, en los que se intercalan niveles turbidíticos y 
coladas piroclásticas.

En relación, tanto espacial como genética, con este conjunto 
volcanosedimentario (Sánchez Carretero et al., 1989; Martínez 
Poyatos, 1997) se observan una serie de cuerpos plutónicos 
intrusivos de emplazamiento somero, cuya composición varía 
entre granitos y gabros, predominando los términos interme-
dios (Quesada et al., 1990). Estos cuerpos se han observado 
en el Dominio Obejo-Valsequillo de la ZCI, tanto en la Unidad 
Paraautóctona como en la Unidades Alóctonas (granitoides de 
El Escribano, Palomas, Higuera de La Serena, Trujillanos-Valverde 
de Mérida y Aljucén, entre otros).

En el área de la Hoja solamente se han observado materiales del 
Grupo Malcocinado en la esquina SO de la misma, unos 2Km 
al NNE de Adamuz, constituidos por areniscas y rocas vulcano-
clásticas ácidas con intercalaciones de rocas ígneas intermedias 
a básicas, microporfídicas, foliadas, oscuras.

El espesor de esta formación, regionalmente es muy variable, 
debido a su carácter volcanosedimentario, habiéndose cifrado por 
Martínez Poyatos (1997) para este sector de la Zona Centroibérica 
en igual o menor de 1000 m, si bien, en áreas con abundancia 
de granitoides intercalados, podría superar este valor.

Su edad no se conoce con precisión, ya que los datos paleon-
tológicos son escasos y de poco valor cronoestratigráfico. La 
edad de esta formación estaría comprendida según Martínez 
Poyatos (1997) entre el Vendiense superior (Ediacárico superior) 
y el Cámbrico inferior (o más bien el Cámbrico inferior basal), 
basándose en la edad Cámbrico inferior datado de la supraya-
cente Fm Torreárboles; en que la presencia de microfósiles de 
pared orgánica y de otras cianobacterias (Liñán y Palacios, 1983; 
Liñán, 1984) es, según Quesada et al. (1990), característica del 
Vendiense medio-superior, y en las edades absolutas existentes 
para algunas rocas ígneas de esta formación, tanto en este sector 
de la ZCI como en la ZOM. Así se han obtenido edades, por el 
método de U-Pb sobre circones, de 585±5 Ma (Schäfer, 1990),  
una edad U-Pb SHRIMP en circones de 552±10 Ma (Ordóñez 
Casado, 1998) para el granitoide de Ahillones  y una edad por 
el método de U-Pb sobre circones de 543.7 +5.7/–4.7 Ma para 
el granitoide del Mosquil (Ochsner, 1993), así como 522±8 Ma 
mediante U-Pb SHRIMP (Ordóñez Casado, 1998) en tobas per-
tenecientes a esta formación, ambos situados en la ZOM. Por 
otra parte, en el Dominio Obejo-Valsequillo de la ZCI, Martínez 
Poyatos (1997) obtiene edades, por el método de Rb-Sr sobre 
roca total, de 534±83 Ma para las tobas andesíticas de Puebla 
de la Reina y de 576±86 y 532±180 Ma para el granitoide de 
Palomas. Recientemente ha sido datado, por el método U/Pb, el 
granitoide de El Escribano (Eguíluz et al., 2013) en 539±3  Ma.

2.2.2	 Cámbrico

La sucesión comienza con arcosas y grauvacas arcósicas con ni-
veles de conglomerados y microconglomerados en la base, que 
se apoyan discordantemente sobre la Formación Malcocinado, 
equivalente a la Formación Torreárboles de la ZOM, y continúa con 
una alternancia rítmica de pizarras y areniscas (Formación Azuaga).

2.2.2.1	 Arcosas con niveles decimétricos de conglomerados y 
microconglomerados hacia la base. “Fm Torreárboles” 
(18). Cámbrico inferior

Esta formación es la unidad basal del Cámbrico, tanto en la 
ZOM como en las unidades Alóctonas y Paraautóctona del DOV, 
mostrando su mayor espesor en la ZOM, donde puede alcanzar 
los 1.000m. Se correlaciona con la Secuencia Detrítica Inferior 
de Vegas (1971) y Eguíluz et al. (1997). Fue definida por Liñán 
(1974, 1978) en la Sierra de Córdoba, situándose sobre el Grupo 
Malcocinado mediante contacto discordante.

En la Hoja aflora en su sector SO, al sur del Culm de Los Pedro-
ches y está constituida principalmente por arcosas y cuarcitas 
feldespáticas blancas a gris claras de aspecto masivo, que hacia 
la base contienen niveles decimétricos de conglomerados y mi-
croconglomerados con cantos redondeados de pizarras negras, 
cuarcitas negras, cuarcitas blancas, cuarzo, feldespatos y  gra-
nitoides aplíticos, de  tamaño entre 3mm y 5cm, que provienen 
tanto del Grupo Malcocinado como de la Serie Negra. 

La composición de las rocas es de cuarzo, plagioclasa, feldespato 
potásico y mica blanca; en una matriz cuarzo feldespática con 
circón turmalina, esfena y opacos. Son frecuentes los fragmentos 
de rocas a menudo de origen volcánico.

Su potencia media en este sector de la ZCI es de unos  250 m 
(Martínez Poyatos, 1997).

Su edad ha sido establecida por correlación con afloramientos de 
la ZOM, como Cámbrico inferior bajo (Cordubiense) a partir de 
su amplio contenido en icnofauna por diversos autores (Fedonkin 
et al., 1983; Liñán 1984; Liñán et al., 1993) y se correlaciona 
con las areniscas de Azorejo de los Montes de Toledo (Rodríguez 
Alonso et al., 2004). Algunos autores han propuesto que el límite 
Precámbrico-Cámbrico se sitúe en la discordancia de la base (Fe-
donkin et al., 1983; Liñán, 1984; Liñán y Quesada, 1990); pero 
puede que el techo del Grupo Malcocinado sea ya Cámbrico.

2.2.2.2	 Formación Azuaga (19). Cámbrico inferior-medio

Esta es una de las formaciones más características de este sector 
del Macizo Ibérico, aflora con gran extensión al Sur de Azuaga en 
el Dominio de Sierra Albarrana de Delgado-Quesada et al. (1977). 
Fue asignada al Precámbrico por primera vez por Vegas (1970) y 
definida como Formación Azuaga por Delgado-Quesada (1971), 
con la misma edad. En el sector de Espiel-Adamuz-Montoro de las 
Unidades Alóctonas del Dominio Obejo-Valsequillo, al que pertene-
cen los afloramientos existentes en el sector SO de esta Hoja, esta 
formación se apoya concordantemente sobre la Fm Torreárboles.

Se caracteriza por su carácter detrítico siliciclástico y alternancia 
rítmica a todas las escalas, estimándose un espesor de 3.000-
4.000 m (Azor, 1994). Se presenta como una alternancia de 
niveles de metaareniscas con frecuentes estructuras sedimenta-
rias, y pizarras con laminaciones paralelas arenosas, que le dan 
un aspecto muy característico. 

Según Borrero et al. (1984) el medio sedimentario es de pla-
taforma abierta dominada por tormentas y con una notable 
subsidencia para explicar su espesor.

Su edad ha sido objeto de controversia oscilando según los 
autores desde el Precámbrico al Ordovícico. Se ha encontrado 
en la ZOM (al norte de Córdoba) fauna de trilobites de edad 
Cámbrico inferior-medio (Liñán, 1978; Liñán y Quesada, 1990). 
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Recientemente se han analizado rocas correlacionables con 
las de esta formación en las Unidades Alóctonas del Dominio 
Obejo-Valsequillo de la ZCI, cuya edad había sido atribuida al 
Precámbrico-Ordovícico por Apalategui et al. (1985 a, b, d y e) y al 
Ordovícico por Martínez Poyatos (1997), habiendo proporcionado 
una fábrica fácilmente comparable con la de otras rocas Cámbri-
cas bioturbadas de la Zona de Ossa-Morena (Jensen et al., 2004). 

2.2.3	 Silúrico superior-Devónico

No se han observado en el área de esta Hoja, afloramientos de la 
unidad de ampelitas con graptolitos, pizarras y calizas negras en 
facies de “calizas de Cardiola interrupta” (Pardo Alonso, 1997) 
encontradas en la vecina Hoja 1:200.000 de Pozoblanco (Matas 
y Martín Parra., 2015), faltando por causas tectónicas o por la 
discordancia de base del Devónico.

2.2.3.1	 Pizarras con intercalación de areniscas a techo (21). 
Ludlow-Lochkoviense

Afloran únicamente en el sector del Dominio Obejo-Valsequillo si-
tuado al Norte del Batolito de Los Pedroches, en la base del bloque 
de techo de la Falla Puente Génave-Castelo de Vide, siendo los 
materiales más antiguos aflorantes, en contacto tectónico con las 
ampelitas con graptolitos de la Fm Guadarranquejo del Dominio 
Lusitano-Alcúdico (o del Complejo Esquisto-Grauváquico), que 
pueden estar afectadas por metamorfismo de contacto, con 
desarrollo de cristales de quiastolita, del bloque de muro. Tienen 
similitudes con los del Grupo Cerro Escudero del DCEG. 

Se observan en el sector oriental del área de estudio, al O de 
El Centenillo y sobre todo al E del Río Despeñaperros, estando 
constituidas por una alternancia de pizarras satinadas plateadas 
a amarillo y salmón con niveles de 1 a 20cm de cuarcitas grises 
laminadas, con laminaciones cruzadas muy finas y riples. En 
algunos lugares como el Cerro Rastroncil y al N y O del Cerro 
de San Pablo, se observa una intercalación cuarcítica que puede 
alcanzar 30 o más metros de espesor, de tonos blanco-grisáceos, 
a veces masivas y a veces tableadas en bancos de 30 a 50cm, 
que pueden tener riples a techo. Recuerda a la Fm Doradillo 
intercalada en Grupo Cerro Escudero del DCEG y el tramo inferior 
a las Alternancias Malva del mismo. 

El conjunto constituye una megasecuencia negativa, como 
resultado de la progradación de ambientes de plataforma interna 
sobre los de plataforma externa-talud (Lillo et al., 1998 a).

Su espesor no es posible de determinar, ya que su contacto basal 
es tectónico, llegando a suprimir todo el tramo inferior por debajo 
de la intercalación de cuarcitas (al S del Cerro de Martín Amigo 
y Cerro Rastroncil).

No existen datos paleontológicos determinantes por lo cual la 
datación se ha establecido por correlación regional con el Grupo 
Cerro Escudero, con el cual tiene similitudes, y abarcaría desde 
el Wenlock hasta el Lochkoviense. 

2.2.3.2	 Cuarcitas y alternancias de pizarras y cuarcitas (22). 
Ludlow-Devónico inferior

Sobre la sucesión anterior, en el sector del cerro de San Pablo-La 
Alcolehuela (Hoja de Santisteban del Puerto), se apoya un tramo 
cuarcítico de 20 a 30m de espesor, equivalente a la Fm Cerro 
Risquillo y sobre este una alternancia de pizarras, areniscas y 
cuarcitas ferruginosas, equivalentes a la Fm Herrera del Dominio 
del Complejo Esquisto-Grauváquico.

Más al O, en la Hoja de Solana del Pino sobre las pizarras am-
pelíticas de la Fm Guadarranquejo se apoyan tectónicamente 
y de manera discontinua unas cuarcitas de menos de 25 m de 
espesor, que han sido correlacionadas con la Cuarcita de Base del 
Sinclinal de Almadén por (Ramírez et al., 1998), si bien no se han 
localizado restos fósiles. Una situación similar ocurre en la Hoja de 
Fuencaliente, si bien aquí las cuarcitas pueden alcanzar los 100 
m, y en algunos cortes se citan hasta 175 m de alternancias de 
ortocuarcitas grises y blancas, areniscas finas pardo-rojizas y ocres, 
ricas en moscovita; y pizarras pardas con lechos de moscovita, 
cuya edad es dudosa (Palero y Delgado-Quesada, 2008).

Por encima de estas cuarcitas situadas en la base, aflora una 
alternancia de pizarras y areniscas en bancos de entre 2 y 10cm 
muy bioturbadas, con intercalaciones de niveles de hasta 2m 
de espesor de cuarcitas en bancos de 15 a 40cm, a veces con 
aspecto noduloso.

Según Pardo Alonso (1997), contrasta con lo que sucede en el 
entorno de Almadén (DCEG), el gran desarrollo que alcanzan los 
niveles arenoso-cuarcíticos y la escasez de niveles fosilíferos en 
este sector; apareciendo los más bajos en la Cuarcita Superior 
de los “estratos de San Pablo” en el Río Guadalmena (Kettel, 
1968) o en el Cerro de San Pablo (Butenweg, 1968), donde se 
ha encontrado una asociación de fósiles de edad Praguiense no 
existente en el Área de Almadén. 

2.2.3.3	 Cuarcitas (20). Devónico inferior

Se encuentran en un pequeño afloramiento situado unos 5km al 
E de Montoro en el sector SO de la Hoja rodeado por materiales 
del Trias, incluido en las Unidades Alóctonas del Dominio de 
Obejo-Valsequillo.

Está constituido por cuarcitas grises en fresco y tonos de alteración 
crema-rojizos, a veces algo brechificadas y débilmente foliadas.

No se tienen datos paleontológicos, habiendo sido atribuidas al 
Devónico inferior por correlación con la vecina Hoja de Pozoblanco.

2.2.3.4	 Cuarcitas y areniscas ferruginosas con lumaquelas, 
alternancia de cuarcitas, areniscas y pizarras (23). 
Devónico superior

El Devónico Superior, en el 200.000 de Linares, está representado 
sólo en la Unidad Paraautóctona del DOV, al N del Culm de Los 
Pedroches, a techo de la Falla de Puente Génave-Castelo de Vide, 
en algunos afloramientos aislados al E de El Centenillo.

Al NO de Las Navas de Tolosa y apoyándose sobre las pizarras 
grafitosas con graptolitos del Silúrico mediante un contacto tec-
tónico, afloran pizarras arenosas (Esquistos de La Aquisgrana) 
inmediatamente bajo un nivel de cuarcitas (Cuarcitas Campana, 
Peran y Tamain, 1967). Este nivel pizarroso ha proporcionado 
ostrácodos de edad Fameniense tardío (Charpentier et al., 1977).  

Más al E, en el sector Cortijo de La Alcolehuela-Cerro de San 
Pablo (al N de la Hoja de Santisteban del Puerto), afloran cuarcitas 
grises enrojecidas y areniscas ferruginosas oquerosas con poro-
sidad moldar de braquiópodos sobre las que se apoyan pizarras 
amarillo-salmón a rojizas.

Se interpreta que estos materiales se depositaron en un medio 
marino, de plataforma interna/proximal, representado una se-
cuencia de somerización con las unidades infrayacentes (Lillo et 
al., 1998 a).
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Butenweg (1968) y Tamain (1972) citan la existencia de niveles fosilí-
feros que atribuyen al Frasniense. La fauna clasificada por Butenweg 
(1968) procede del yacimiento de “La Alcolehuela” e incluye bra-
quiópodos, Tentaculites sp., tallos de crinoides, briozoos, y bivalvos 
indeterminados, de edad Frasniense inferior o inferior-medio. La 
revisión del yacimiento (Lillo et al., 1998 a), confirmó la presencia de 
los braquiópodos: Apousiella almadenensis (Pardo y García-Alcalde), 
A. cf. dorlodoti (Rigaux), Douvillina alvarezi (Pardo y García-Alcalde), 
Productella subaculeata (Murchison), Ripidiorhynchus cf. ferquensis 
(Gosselet), Cyrtospirifer cf. archiaci (Murchison), C. cf. almadenensis 
(Paeckelman) y Cyrtospirifer sp., junto a restos indeterminables de 
briozoos, bivalvos, trilobites, tentaculítidos y placas columnares de 
crinoideos. La edad de la asociación es Frasniense, equivalente a la 
Biozona de A. almadenensis de braquiópodos, que probablemente 
se correlaciona con la Biozona de Palmatolepis punctata de conodon-
tos. Ello hace posible correlacionar también estos materiales con el 
Complejo Vulcanosedimentario de Almadén o la Fm Tres Mojones 
de otras áreas surcentroibéricas (Pardo y García Alcalde, 1996).

Esta unidad superior podría correlacionarse también con el Mb 
Puerto del Ciervo de la Fm Valmayor, pudiendo englobar también 
a términos equivalentes a la Fm Abulágar y parte basal de la Fm 
Valmayor (Pardo Alonso, 1997).

2.2.3.5	 Cuarcitas, areniscas y pizarras de Cabeza Parda (24). 
Silúrico superior-Devónico 

 Con esta denominación se hace referencia a una serie detrítica, 
constituida por una alternancia de areniscas, cuarcitas y pizarras, 
que aflora en la Hoja de La Virgen de La Cabeza y da lugar 
a un fuerte relieve (Cabezaparda). Los contactos de esta serie 
con el “culm” son tectónicos; el meridional se concreta en una 
banda de cizalla hectométrica que va cortando niveles en la serie. 
La septentrional es una fractura bien expuesta en las orillas del 
embalse del Jándula. La serie aflora en un anticlinal que cierra 
periclinalmente en el cerro Cabezaparda y hacia el oeste se pro-
longa entre fracturas hasta el cerro Rosalejo.

Las areniscas tienen tonos de blancos-grisáceos a rojizo-ama-
rillentos y muestran a menudo finas laminaciones pizarrosas 
milimétricas. Contienen estructuras canalizadas, los estratos, 
decimétricos, tienen corridas decamétricas relevándose con otros 
de igual características. Todas tienen estructuras sedimentarias 
de muro y laminaciones cruzadas, algunas con fuerte ángulo. 

Las cuarcitas muestran en general tonos claros, blancos algo gri-
sáceos a beiges, y a menudo tonos rojizos, si bien en el extremo E 
del afloramiento aflora un nivel de cuarcitas gris oscuras a negras 
que alcanzan los 50m.  Se presentan en niveles centimétricos 
a métricos, pero pueden llegar a alcanzar 10m e incluso 50m.

Las pizarras, son grises con tonos asalmonados a rojizos y verde 
amarillentos. En algún caso son negras satinadas. Se observan a 
menudo laminaciones arenosas milimétricas paralelas. Localmen-
te, en paquetes laminados, se han observado slumping. Así mismo 
en niveles pizarrosos con intercalaciones de cuerpos lenticulares 
cuarcíticos se han observado hummockies. 

En varios tramos de la serie los estratos de arenisca se amalgaman 
y dan lugar a paquetes cuarcíticos de espesor pluridecamétrico, 
en los que se siguen observando las estructuras sedimentarias 
aunque con niveles masivos.

Se ha observado también algún nivel intercalado de areniscas 
cuarzofeldespáticas, que al microscopio parece vulcanosedimen-
tario con algún fragmento de vidrio incluido.

Las cuarcitas están constituidas por cuarzo con proporciones 
menores de moscovita y biotita y en proporciones accesorias 
minerales opacos, circón, rutilo y turmalina. 

Las areniscas muestran como mineralogía principal cuarzo, serici-
ta/moscovita y óxidos de hierro, si bien en algunas areniscas con 
componente vulcanosedimentario se observa plagioclasa y a veces 
feldespato potásico, así como algún fragmento de posible vidrio 
volcánico ácido. Como mineralogía accesoria se ha observado 
minerales opacos, turmalina, circón y rutilo.

Los términos pizarrosos y limolíticos están constituidos principal-
mente por sericita, óxidos de hierro y proporciones variables de 
cuarzo. Como mineralogía accesoria contienen minerales opacos.

Es característica la presencia de intensa bioturbación en toda la 
serie, observándose skolithos verticales en las pizarras, con fre-
cuencia deformados, y burrows en las areniscas. Se han podido 
identificar Planolites, Treptichnus y Rosselia (Gutierrez-Marco, com. 
pers.). Por otra parte, se ha observado en una muestra de pizarra 
limolítica, al microscopio, la presencia de posibles briozoos, placas 
de equinodermos y algún gasterópodo (Granados, com. pers.).

Una posible reconstrucción de la serie daría un paquete basal de 
cuarcitas de grano grueso blancas, con paquetes ferruginosos de 
unos 20m de espesor, una alternancia de areniscas y pizarras con 
algunos tramos cuarcíticos métricos de hasta 400m de potencia. 
La serie culmina con un nivel con predominio de cuarcitas blancas. 
Y a techo aparece un tramo de 40-50m de cuarcitas negras-grises 
en estratos decimétricos.

Se trata de una serie de plataforma somera batida por el oleaje, 
cuyas características apuntan a que pertenezca al Devónico. No 
obstante, los icnofósiles así como los microfósiles encontrados, 
no permiten su datación, por lo cual, y debido a su posición 
estratigráfica (por debajo de un tramo con pizarras grafitosas con 
intercalaciones de sills de metabasitas de la base del Carbonífero 
inferior),  se les ha atribuido una edad Silúrico superior-Devónico 
superior.

2.2.4	 Depósitos sinorogénicos tardivariscos. Misisipiense 
(Carbonífero inferior)

A escala regional, los materiales sinorogénicos variscos abarcan 
un conjunto de sedimentos marino continentales, de edad Mis-
sissipiense a Pensilvaniense inferior, afectados de forma diferente 
por las últimas etapas de deformación variscas.

Estos materiales se encuentran en sinclinales, tradicionalmente 
llamados Cuencas, aunque es posible que existiera continuidad 
entre ellos, formando una cuenca marina única, como fue indica-
do por Gabaldón et al. (1983). Esta cuenca marina correspondería 
al margen septentrional de un umbral emergido, situado en la 
actual Zona de Ossa-Morena, que la separaría de la cuenca marina 
de la Zona Surportuguesa.

Para Quesada et al. (1990), los materiales representados en la Hoja 
de Linares, pertenecientes a la Cuenca de Guadiato-Pedroches, 
formarían una serie de antepaís del Carbonífero inferior formada 
por sedimentos marinos.

Martínez Poyatos (1997) propone que la cuenca carbonífera de 
Guadiato-Pedroches es el resultado de un colapso extensional 
que se produce en la cadena, inmediatamente después del 
acortamiento inicial. La cuenca está relacionada con la Falla de 
Matachel, con dirección NO-SE. La parte SO de la cuenca estaría 
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representada por los afloramientos de Benajarafe y Guadiato, con 
facies costeras relacionadas con un área emergida situada al SO. 
El afloramiento de Los Pedroches representa la sedimentación 
de mar abierto. Y el borde NE de la cuenca estaría sobre la ZCI, 
actualmente erosionado. Las edades de estos sedimentos van 
desde el Tournaisiense superior hasta el Serpukhoviense (Namu-
riense inferior) y posiblemente el Bashkiriense basal. Durante el 
Viseense superior-Bashkiriense basal el área de Los Pedroches 
sigue subsidiendo mientras que en el borde SO de la cuenca se 
produce un episodio compresivo con desarrollo de cabalgamien-
tos y pliegues con vergencia NE, cuyos avances producen cuencas 
de piggy-back con sedimentos que evolucionan hacia facies más 
someras (parálicas y límnicas).

Es importante resaltar que, durante el Carbonífero inferior se 
produce un importante magmatismo concentrado en el borde 
meridional de la cuenca con profusión de rocas básicas, que aflora 
también inmediatamente al N del Batolito de Los Pedroches (al 
N de la Virgen de la Cabeza).

En el área de estudio se han separado las siguientes unidades.

2.2.4.1	 Pizarras negras y areniscas (38) con coladas y sills basálticos 
(38a). Culm de Varas-Guadalbarbo. Tournaisiense-Viseense.

En la vecina Hoja 1:200.000 de Pozoblanco (Matas y Martín 
Parra, 2015.), bajo el cabalgamiento de la Unidades Alóctonas 
y en aparente concordancia sobre los materiales devónicos de 
la Unidad Autóctona del Dominio de Obejo-Valsequillo de la 
ZCI, aflora una serie carbonífera que se caracteriza por la gran 
cantidad de rocas volcánicas subvolcánicas básicas (andesitas y 
diabasas), intercaladas entre lutitas negras, paquetes de grauva-
cas y algún lentejón de calizas.

En el área de la Hoja de Linares se encuentra situada en dos 
afloramientos: uno pequeño situado en el borde O de la misma, al 
Sur del Culm de Los Pedroches (Hoja 1:50.000 de Montoro) y otro 
mayor situado en el encajante N del Batolito de Los Pedroches, 
en el flanco N del Anticlinal de Cabeza Parda (Hoja de Virgen 
de la Cabeza).

El afloramiento situado al S del Culm de Los Pedroches está cons-
tituido por pizarras con intercalaciones de cuarcitas y areniscas 
micáceas, y es continuación de un afloramiento mucho mayor 
representado en la Hoja de Pozoblanco (Matas y Martín Parra, 
2015.), constituido por pizarras negras, areniscas y brechas, que 
intercalan coladas y sills basálticos interpretados como espilitas 
y rocas espilitizadas.

El afloramiento del flanco N del Anticlinal de Cabeza Parda, está 
constituido por pizarras negras algo grafitosas (que en el sector 
que está en contacto con el batolito contienen andalucita de 
contacto) en las que se intercalan cuerpos de metadiabasas a 
metadioritas, probablemente sills, de textura granuda, de tonos 
verdes oscuros a negros, constituidas por plagioclasa y anfíbol, 
que dan morfologías en bolos. 

Al microscopio, las pizarras están constituidas principalmente 
por moscovita y grafito, y biotita y andalucita debidas a la recris-
talización de contacto. Como minerales accesorios se observan 
minerales opacos y algún circón. Las litologías de metadiabasas 
a metadioritas están constituidas principalmente por plagioclasa 
y anfíbol verde, observándose en algunos casos clinopiroxeno 
incluido en anfíbol. Debido a la recristalización de contacto, 
se observa un anfíbol actinolítico idioblástico desorientado, así 
como plagioclasa poiquiloblástica que incluye agujas de apatito 

y anfíbol verde. En proporciones accesorias contienen minerales 
opacos, apatito y epidota/clinozoisita. Ha sufrido una fuerte re-
cristalización metamórfica en condiciones de las anfibolitas Un 
análisis químico realizado sobre uno de estos cuerpos pone de 
manifiesto que el protolito era de composición basáltica de ca-
racterísticas transicionales entre N-MORB y E-MORB, cuyos datos 
serán detallados en el capítulo de Geoquímica. Armendáriz et al. 
(2008) citan que la composición de elementos mayores, revela 
un carácter toleítico y toleítico transicional para las rocas máficas 
de la unidad del Guadalbarbo (tipo MORB).

Apalategui et al. (1985a) por correlación con otras cuencas le 
atribuyen una edad Viseense medio-superior, sin embargo, en 
base a muestras tomadas durante la realización de la Hoja de 
Pozoblanco (Matas y Martín Parra, 2015.), para su estudio pali-
nológico, se ha datado como comprendidas entre Tournaisiense 
inferior  (no más alto (Tn2/Tn3) y el Vísense medio-superior 
(Asbiense, biozona NM).

2.2.4.2	 Pizarras y areniscas con olistolitos paleozoicos (39). 
Serpukhoviense-Bashkiriense? 

Se trata de una sucesión que es continuación cartográfica de una 
sucesión sinorogénica de tipo flysch con olistolitos fosilíferos deri-
vados de diferentes formaciones del Ordovícico, Silúrico, Devónico 
y Viseense, constituyendo un olistostroma con megaolistolitos en 
los que está representado todo el Paleozoico inferior, como ya 
fue puesto de manifiesto por Gutierrez-Marco et al. (1987) que 
citaron fauna del Ordovícico. Ha sido caracterizada en el Sinclinal 
del Kilva, en la vecina Hoja de Pozoblanco y se extiende al ONO 
y al ESE (Matas et al., 2007), pasando a la Hoja de Linares en su 
sector SO (Hoja 1:50.000 de Montoro).

En el área de la Hoja de Linares, está constituida por lutitas grises 
con proporción variable de cantos, desde dispersos a frecuen-
tes, de tamaño comprendido entre 1 y 50cm en general, de 
litologías variadas, constituidos por areniscas, cuarcitas, calizas 
y pizarras. Se observan tramos con olistolitos de gran tamaño, 
que pueden alcanzar dimensiones hectométricas (que incluso 
han sido canterados en el caso de calizas). Se han encontrado 
olistolitos de calizas grises con foraminíferos (fusulínidos), brio-
zoos, equinodermos y crinoideos de edad Viseense a Namuriense 
A (Armengot et al., 1973), así como de pizarras, areniscas y 
cuarcitas; algunos de los cuales pertenecen a las Fms Torreárboles 
y Azuaga y tienen entidad cartografiable. Se ha cartografiado 
también un olistolito de basaltos del Culm de Varas-Guadalbarbo. 
Afloran también brechas sedimentarias con matriz de pizarrosa 
y cantos angulosos de pizarras con laminaciones, areniscas y 
cuarcitas de la Fm Azuaga; y otras  con matriz calcodolomítica y 
cantos de lutitas y calizas. Finalmente, se han observado también 
conglomerados matrizsoportados a clastosoportados, de cantos 
de cantos angulosos a subredondeados cuarcíticos o de areniscas 
de la Fm Torreárboles.

Las dataciones realizadas mediante foraminíferos por Cózar y 
Rodríguez (1999a, b) y Cózar et al. (2004), junto con las realizadas 
por Rodríguez González para la confección de la Hoja 1:200.000 
de Pozoblanco (Matas y Martín Parra, en prep.) aportan una edad 
principalmente Serpukhoviense para este depósito.

Se sitúa sobre las Unidades Alóctonas del Dominio de Obejo-
Valsequillo.

Los olistolitos pre-carboníferos fueron progresivamente incorpora-
dos a la sucesión Serpukhoviense desde los niveles estratigráficos 
más modernos a los más antiguos, dando lugar a una estratigrafía 
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invertida. Restos de la plataforma in situ que sirvió como fuente 
de los olistolitos, afloran más al O, en el sector de Villaharta (Hoja 
de Pozoblanco), también en las Unidades Alóctonas.

La existencia de olistolitos pre-Carboníferos en este sector apoya 
la existencia de un evento tectónico Serpukhoviense a lo largo 
del borde S de la Zona Centroibérica, que da lugar a la formación 
de  cuencas sinorogénicas durante el cabalgamiento de la Unidad 
Alóctona sobre la Unidad Para-autóctona del Dominio de Obejo-
Valsequillo de la ZCI.

2.2.4.3	 Pizarras, grauvacas y conglomerados (40). Culm de Los 
Pedroches. Tournaisiense-Bashkiriense?

Dentro de esta Hoja se encuentra el mayor afloramiento carbo-
nífero de la Zona Centroibérica. Es una banda de unos 40 Km. 
de anchura, que con dirección NO-SE, va desde Monterrubio de 
la Serena hasta el valle del Guadalquivir, en cuya parte central 
intruye el batolito de Los Pedroches. Tradicionalmente se ha 
aceptado que estos materiales están ordenados en facies Culm 
(Mallada, 1898).

Las rocas del Carbonífero inferior en facies “Culm” de Los Pedroches 
se corresponden con los “Estratos Campana” de Henke (1926). 
Tamain (1972) incluye estos, junto con la “Cuarcita Campana” de 
Peran y Tamain (1967), en lo que denominó “Formación Campa-
na”, aunque esas cuarcitas corresponden a los términos cuarcíticos 
más altos de la sucesión devónica, ya que se apoyan sobre las 
denominadas “Pizarras Aquisgrana” de edad Fameniense superior 
(Charpentier et al., 1977; Pardo Alonso y García Alcalde, 1996).

Se extienden a ambos lados del batolito desde el S de Puente 
de Génave por el E, hasta los alrededores de Monterrubio de La 
Serena, por el O. Almela et al. (1962) consideraban que el Culm 
de Los Pedroches se extiende hacia el norte y noroeste hasta el 
Sinclinal de Guadalmez y hasta el sinclinal de la Codosera y la 
Sierra de San Pedro respectivamente.

Son una monótona alternancia de pizarras y areniscas grauváqui-
cas con ocasionales lentejones intercalados de conglomerados. 
Hacia la base, en el sector situado al S del batolito,  existen inter-
calaciones de calizas. Esta secuencia es muy potente, Martínez 
Poyatos (1997) a partir de cortes estructurales, estima espesores 
de más de 6.000 m.

En el sector N de la cuenca de Los Pedroches predomina una 
monótona alternancia de pizarras negras, areniscas impuras, 
grauvacas y lentejones intercalados de conglomerados polimíc-
ticos, con algún nivel de pizarras violáceas de carácter cinerítico 
que intercalan tobas ácidas así como algún paquete de areniscas 
feldespáticas volcanoclásticas con porfiroclastos milimétricos de 
cuarzo volcánico (Hoja de Virgen de la Cabeza). También se ha 
observado algún sill de diabasas muy alterado intercalado.

Las pizarras muestran tonos grises a negros y en ocasiones 
presentan laminaciones arenosas o limolíticas milimétricas. Al 
microscopio están constituidas principalmente por mica blanca 
y en menor proporción cuarzo. En algunos casos es abundante 
la materia grafitosa y en otros se observa cloritoide muy fino 
desorientado (Hoja de Santisteban del Puerto). Como minerales 
accesorios contiene principalmente minerales opacos.

Las areniscas pueden aparecer como alternancias rítmicas de ni-
veles de 1 a 10cm de areniscas grises alternando con pizarras con 
laminación paralela o como niveles de 10 a 50cm de areniscas finas 
grises con delgadas pasadas pizarrosas que muestran laminaciones 

cruzadas de bajo ángulo a gran escala y en ocasiones riples de 
oscilación y estratificación flaser (Palero y Delgado-Quesada, 2008; 
Ramírez et al., 1998). 

En lámina delgada, los términos areniscosos se clasifican como 
metaarcosas a metasublitarenitas, de marcado carácter polimíctico 
y escasa selección, donde abundan los granos de cuarzo (mono-
cristalinos, policristalinos y chert), además de fragmentos de roca 
sedimentaria, fragmentos de roca volcánica (escasos, con una 
fuerte recristalización), fragmentos de roca metamórfica, granos 
de feldespato potásico, plagioclasa, moscovita, biotita, clorita, 
opacos, matriz arcillosa, turmalina, etc. (Lillo et al., 1998 b).

Las grauvacas suelen tener grano grueso, tonos grises a gris-
verdosos y se presentan en paquetes de 5cm a 2m, aunque 
ocasionalmente pueden alcanzar los 10m de espesor. Se observan 
granos de cuarzo, liditas y feldespatos. A menudo pasan lateral-
mente a conglomerados. Con frecuencia tienen bases erosivas y 
cantos blandos lutíticos (Palero y Delgado-Quesada, 2008), que 
pueden llegar a alcanzar 7-8cm. Al microscopio, las grauvacas y 
la matriz grauváquica de los conglomerados está formada prin-
cipalmente por granos de cuarzo, plagioclasa, fragmentos de 
roca, moscovita y biotita detríticas, y en proporciones accesorias 
minerales opacos, circón, turmalina y rutilo en una matriz (10-
20%) eminentemente sericítica y rica en materia orgánica. Se ha 
observado un fragmento de cuarzo con ribbons.

Los conglomerados se presentan en paquetes que no suelen 
sobrepasar los 3-4m de potencia. Están constituidos por cantos 
redondeados de cuarzo, cuarcita, liditas, feldespatos y rocas vol-
cánicas y metamórficas, que no suelen superar los 10cm, en una 
matriz grauváquica (Palero y Delgado-Quesada, 2008). Pueden 
pasar de ser clastosoportados a matrizsoportados y lateralmente a 
grauvacas. En la Hoja de Virgen de la Cabeza, se cita la existencia 
local de paquetes de conglomerados con clastos carbonatados, 
entre cuyos clastos, generalmente angulosos, son muy abundan-
tes los fragmentos de fósiles (Larrea et al., 2013 a), que en la 
vecina Hoja 1:50.000 de Hinojosa del Duque han sido datados 
mediante conodontos como Viseense superior-Namuriense infe-
rior (Rodríguez Pevida et al., 1990). 

Una muestra tomada en un nivel de tobas ácidas en la Hoja de 
Virgen de la Cabeza muestra cuarzo con morfología volcánica, 
plagioclasa idiomórfica, moscovita y feldespato potásico en una 
matriz silícea microcristalina. Como minerales accesorios tiene 
opacos, circón y apatito.

Se apoyan sobre materiales de distinta edad, desde el Fameniense-
Frasniense (Devónico superior) llegando a estar directamente en 
contacto con las rocas del Silúrico, como en El Centenillo y al Sur 
de Santa Elena (entre otros lugares). Esta falta de parte o todo el 
Devónico, ha sido atribuida por algunos autores a la existencia 
de una discordancia entre el Carbonífero inferior y el Devónico 
(Butenweg, 1968; Orviz et al., 1976, Ríos Aragüés, 1977). No 
obstante, en buena parte del área de estudio, al N del Batolito de 
Los Pedroches, la desaparición de parte o la totalidad del Devónico, 
se debe a la existencia de un accidente extensional posterior a 
la intrusión del Plutón de Santa Elena con el bloque meridional 
hundido, denominado Zona de Cizalla Puente de Génave-Castelo 
de Vide (Martín Parra, 2003; Martín Parra et al., 2004, 2006). 

En el sector S de la Cuenca de Los Pedroches, el Culm está 
formado por una potente y monótona serie detrítica compuesta 
por alternancias centimétricas y decimétricas de pizarras oscuras 
y areniscas grauváquicas, con algunos niveles de conglomerados, 
calizas y rocas volcánicas ácidas y básicas, más frecuentes hacia 
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la base, siendo en conjunto una ritmita de aspecto flyschoide 
(Matas y Martín Parra, 2015.).

El medio sedimentario de esta sucesión fue considerado como tur-
bidítico de aguas profundas (Tamain, 1972; Leal Echevarría et al., 
1976-en Palero y Delgado-Quesada, 2008; Pérez Lorente, 1979), 
sin embargo, estudios más recientes han puesto de manifiesto, 
en el sector S de la cuenca, la existencia de evidencias claras de 
ambientes relativamente someros, fundamentalmente ripples de 
oscilación y hummocky cross-bedding, por lo que probablemente 
la sedimentación tuviera lugar en una plataforma dominada por 
tormentas (Gabaldón et al., 1985). 

Por otra parte, la falta de evidencias de retrabajamiento por 
oleaje de las facies Culm al norte del batolito, sugiere que su 
sedimentación tuvo lugar en ambientes relativamente profundos, 
por debajo del nivel de base del oleaje máximo, en contraste con 
las mismas facies situadas al sur del batolito (Larrea et al., 2013 b).

Carbonell (1926) y Henke (1926) pusieron de manifiesto por pri-
mera vez la edad Carbonífero inferior de toda la sucesión en facies 
“Culm” de Los Pedroches. Posteriormente, mediante asociaciones 
de flora y fauna diversos autores (Peran y Tamain, 1967; Tamain, 
1972; Castelló y Orviz, 1976; García Alcalde et al., 1984; Rodrí-
guez Pevida et al., 1990) le han atribuido una edad Tournaisiense 
superior a Namuriense inferior. Recientemente, mediante el estudio 
de asociaciones de palinomorfos, Rodríguez González (en Matas 
y Martín Parra, 2015. y en esta Hoja) amplían su rango de edad al 
intervalo comprendido entre  el Tournaisiense inferior y Namuriense 
inferior (Serpukhoviense-¿Bashkiriense basal?).

En el sector N de la cuenca (al N del Batolito de Los Pedroches), 
su edad ha sido atribuida mediante asociaciones de flora y fauna 
(Archaeocalamites cf. radiatus Brongniart, Posidonomia, entre 
otras)  al Tournaisiense superior – Namuriense inferior por diversos 
autores (Peran y Tamain, 1967; García Alcalde et al., 1984; Rodrí-
guez Pevida et al., 1990). Orviz Castro et al. (1976) encuentran 
en el borde N del Culm en la Hoja de Santisteban del Puerto, 
Naiadites (?) sp., Carbonicola (?) sp.; Nemistium sp. (?); Aulopara 
sp. (?); Orthis sp. (?) y Pseudoleptaena Distorta (?) Sowerby, atri-
buyéndole una posible edad Viseense. Recientemente, Rodríguez 
González mediante estudios palinológicos, en muestras tomadas 
durante la realización de esta Hoja en la transversal Virgen de La 
Cabeza-Solana del Pino, ha puesto de manifiesto una edad para 
este sector, comprendida principalmente entre el Tournaisiense 
no más alto y el Namuriense inferior. En el extremo N de esta 
transversal se ponen en contacto materiales de edad mínima 
Vísense inferior sobre las pizarras ampelíticas silúricas, mediante 
el contacto tectónico antes mencionado (Zona de Cizalla PG-CV).

En el sector S de la cuenca, al S del Batolito de Los Pedroches,  
recientemente Rodríguez González en la vecina Hoja de Pozo-
blanco a escala 1:200.000 (en y Martín Parra, en prep.) mediante 
estudios de palinomorfos ha puesto de manifiesto la existencia 
de edades para la parte inferior de la sucesión en este sector 
del Culm de los Pedroches, comprendidas entre el Tournaisiense 
inferior (en algunos casos existen dudas sobre una posible edad 
Devónico más alto) y el Tournaisiense superior no más alto (Tn3b). 

2.3  CARBONÍFERO POST-VARISCO

2.3.1	 Conglomerados, areniscas, pizarras con niveles intercalados de 
carbón y cineritas (41). Pensilvaniense (Carbonífero superior)

En la Hoja de Linares existen dos pequeños afloramientos atri-
buidos al Carbonífero superior, situados ambos en el Dominio 

del Complejo Esquisto-Grauváquico, al N de la ZC PG-CV. Están 
situados en la Hoja de Brazatortas al NO de Fuencaliente (Conglo-
merados de Mina Riquilla) y en la Cuenca de Puertollano (Ramírez 
et al., en prensa b).

La Cuenca hullera de Puertollano forma una cubeta sinclinal 
alargada de dirección aproximadamente E‑O, casi totalmente 
cubierta por materiales recientes. La sucesión comienza por un 
conglomerado poligénico de cantos angulosos a subangulosos, 
predominantemente de ortocuarcitas, con abundante matriz 
arenosa, sobre el que se apoya una alternancia de paquetes de 
areniscas y pizarras, con microconglomerados, capas de carbón 
e intercalaciones de cineritas volcánicas (Ramírez et al., en prensa 
b). El medio de sedimentación de esta cuenca ha sido interpretado 
por Wagner (1983) como lacustre, con influencia fluvial y activi-
dad volcánica sincrónica. Los abundantes restos fósiles vegetales 
que se encuentran tales como Pecopteris, Annularia, Sigilaria, 
Sphenophyllum, y Neuropteris,, indican una edad Estefaniense 
(Wagner, op. cit.). La aparición ocasional de Walchia piniformis 
y Callipteris conferta parece indicar que parte de la serie podría 
alcanzar el Pérmico Inferior (Rosa et al., 1929).

Los Conglomerados de Mina Riquilla afloran formando 
una banda alargada de menos de 1 Km de anchura que está 
limitada por fallas de rumbo ONO-ESE, situada sobre materiales 
del Alcudiense inferior, en el núcleo del Anticlinal de Alcudia. 
Están constituidos por bloques y cantos mal clasificados de 
ortocuarcitas, conglomerados silíceos y, en los bordes, grauva-
cas (Ramírez et al., en prensa b), redondeados, con una matriz 
arenosa escasamente cementada. Se presentan estratificados y 
ligeramente plegados, buzando unos 10-15°. Estos materiales 
han sido interpretados como el relleno de un surco tectónico 
de tipo pull-apart, producido por el movimiento transcurrente 
sinistro del sistema de fracturas ONO-ESE que produce la falla 
de Fuencaliente (Ramírez et al., en prensa b).

Estos conglomerados muestran ciertas semejanzas con otros que 
afloran en el sinclinal de Almadén, que han sido considerados 
como carboníferos por García Sansegundo et al. (1987a) y, ba-
sándose en la presencia de restos de Neuropteris, datados como  
Westfaliense‑Estefaniense Medio.

2.4 T RIÁSICO

Está bien representado entre Montoro y Andújar, entre las fosas 
de Bailén, La Carolina y Linares y especialmente al Norte del río 
Guadalimar.

Los sedimentos triásicos, en la Hoja 200.000 de Linares, están 
constituidos por un conjunto de materiales detríticos, conglome-
rados, areniscas y lutitas de intensa coloración rojiza y evaporí-
ticos, discordantes sobre las rocas paleozoicas y plutónicas que 
constituyen el borde sur de la Meseta.

Ocupan dos sectores claramente diferenciados, por una parte 
los afloramientos de la zona de Montoro-Marmolejo (esquina 
suroeste de la Hoja) y por otra los de Bailén-Santisteban del Puerto 
(esquina sureste), que se asocian con el Trías de la Cobertera 
Tabular de la Meseta  (López Garrido y Rodríguez Estrella, 1970), 
y a la Fm Chiclana del Segura (López Garrido, 1971).

Por otra parte, también las facies son diferentes en ambos sectores. 
Mientras en los primeros predominan las facies conglomeráticas 
y arenosas, en los segundos lo constituyen una alternancia de 
bancos de areniscas y lutitas rojas, con eventuales conglomerados 
hacia la base en niveles inferiores al metro de potencia.
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En el sector más oriental (zona de Vilches-Santisteban de Puerto), 
el techo de la serie triásica presenta un carácter evaporítico, con 
ausencia de niveles carbonatados.

Los afloramientos del sector suroeste podrían pertenecer al 
denominado “Dominio continental”, relacionado con sistemas 
aluviales y los del sector sureste al “Dominio Germánico”, que se 
corresponde con una paleogeografía formada por amplias pla-
taformas de transición de margen continental a medios marinos 
someros restringidos.

2.4.1	 Conglomerados y areniscas rojas, localmente niveles de 
arcillas rojas (42). Triásico inferior

Esta unidad cartográfica aflora solamente en las Hojas 1:50.000 
de Montoro (903) y Andújar (904), dispuesta en posición subho-
rizontal, discordante sobre distintos tramos del Paleozoico.

 Está constituida por conglomerados rojos alternantes con arenis-
cas y arcillas también de color rojo. Los conglomerados presentan 
cantos muy redondeados de cuarcitas blancas, generalmente 
trabados por una matriz cuarcítica muy cementada; los estratos 
son de espesor decimétrico a métrico. Las areniscas y las arcillas 
se intercalan con los anteriores en bancos de espesor decimétrico.  
La potencia del tramo no supera los 50 m, disminuyendo hacia el 
Este, siendo de 2-4 m en el sector de Bailén-Linares. 

Se interpretan como facies proximales de un abanico aluvial, sobre 
las que se instalarían facies de llanura arenosa.

2.4.2	 Alternancia de areniscas y arcillas rojas (43). Triásico medio 

Afloran sobre la secuencia anterior por toda la región meridional 
de la Hoja de Linares, desde Montoro hasta Santisteban del Puerto.

Se muestran en una sucesión alternante en la cual las inter-
calaciones de arcillas rojas son menos abundantes en el sector 
occidental, al contrario que ocurre en el sector oriental, que hay 
un predominio de arcillas rojas sobre areniscas.

Se ordenan en estratos de espesor decimétrico a métrico, dentro 
de los cuales pueden observarse buenos ejemplos de estructuras 
de ordenamiento interno de tipo laminación cruzada, que le 
confiere a estas rocas gran vistosidad y son comunes las bases 
canalizadas cuando se apoyan sobre las arcillas. 

2.4.3	 Alternancia de areniscas y arcillas rojas con yesos (44). 
Triásico superior

Afloran en la parte oriental de la Hoja, desde Linares hacia Vi-
llacarrillo.

En el sector del embalse de Giribaile, la unidad la constituye un 
potente conjunto de unos 70-80 m de arcillas y margas yesíferas 
de tonos abigarrados con niveles centimétricos de yesos lamina-
dos. Los cuerpos arenosos inferiores, cuando se encuentran en 
contacto con el substrato paleozoico, se hallan intensamente 
cementados por sílice y minerales ferruginosos que les confiere 
aspecto cuarcítico. Esta serie puede tener un máximo de unos 
70-80 metros de potencia, que dan paso a la serie de dolomías 
de edad Jurásico.

En el sector de Linares y áreas adyacentes, hay predominio de 
arcillas rojas de carácter masivo, si bien eventualmente  interca-
lan algunos niveles de espesor centimétrico de areniscas rojas y 
hacia la base areniscas microconglomeráticas, a veces con niveles 

brechoides formados por cantos blandos. El resto de la serie es 
predominantemente lutítica y de colores rojizos, aunque a veces 
los hay crema y verdosos. 

Esta secuencia se interpreta que puede estar en relación con 
depósitos de una llanura costera en clima árido con etapas de 
sedimentación de tipo Sabkha. 

Todos los materiales triásicos descritos anteriormente pueden 
alcanzar una potencia del orden de 200 metros en la vertical de 
Jabalquinto, según se deduce de la información sísmica consul-
tada del entorno del área de estudio.

2.5  JURÁSICO

El Jurásico de esta Hoja aflora en su esquina suroriental, confor-
mando los relieves comprendidos entre Santisteban del Puerto 
y la Loma de Úbeda.

Los materiales jurásicos se disponen en paraconformidad, sobre 
las facies arcillo-yesíferas del techo del Triásico.

En cartografía se han identificado dos litofacies, una formada por 
dolomías y dolomías brechoides y otra constituida por arenas y 
limos dolomíticos con niveles de brechas dolomíticas.

2.5.1	 Dolomías y dolomías brechoides (45). Jurásico inferior

Afloran en ambos márgenes del río Guadalimar y hacia la cola 
del embalse de Giribaile, introduciéndose bajo los terrenos del 
Mioceno superior de la Cuenca del Guadalquivir.

Estos materiales están constituidos por una serie carbonatada 
formada por dolomías parcialmente estratificadas, con evidentes 
procesos de brechificación y en ocasiones muy carstificadas. Cuan-
do la roca está sana se pueden apreciar estructuras laminadas 
probablemente de origen algal y también laminaciones cruzadas 
asociadas a riples. Estos depósitos son de color gris-amarillento.

Esta sucesión  podría ser equivalente con la descrita en la biblio-
grafía como Unidad de Beas de Segura (López Garrido, 1971) o 
como Formación Imon (Goy y Yebenes, 1977). Hacia el techo de 
esta secuencia predominan las brechas calco-dolomíticas, carnio-
las y dolomías laminadas. Forman estratos de orden métrico con 
algún nivel brechoide de aspecto masivo hacia la base y a techo 
niveles laminados en relación con algas y y estructuras de tipo 
mud-craks. Este tramo podría asociarse con la Formación Cortes 
de Tajuña (Goy y Yébenes, 1977).

Estos depósitos se interpretan que están asociados a una plata-
forma carbonatada bajo el influjo de las mareas (de supramareal 
a submareal).

2.5.2	 Arenas y limos dolomíticos con niveles de brechas 
dolomíticas (46). Jurásico inferior

Afloran sobre los materiales descritos anteriormente y se distribu-
yen cartográficamente en la margen izquierda del río Guadalimar.

Este tramo litológico de unos 25-30 metros de potencia presenta 
una litología de arenas y limos con eventuales paquetes inter-
calados de brechas dolomíticas. Se ha optado por diferenciarlo 
cartográficamente por su entidad, si bien ha creado incertidumbre 
su separación  ya que podría tratarse de un paquete fuertemente 
alterado por dolomitización primaria de la parte superior del 
tramo anterior.  
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No obstante, dicho tramo está bajo los sedimentos neógenos de la 
Cuenca del Guadalquivir, como así lo atestiguan las observaciones 
de superficie y los datos de algunos sondeos verificados.

2.6 T ERCIARIO

Los materiales de edad terciaria en la Hoja de Linares ocupan 
dos sectores claramente diferenciados. Por una parte en el borde 
septentrional de la Hoja afloran sedimentos de origen continental 
que constituyen el relleno de la fosa de Valdepeñas-Ciudad Real 
(Borde meridional de la cuenca alta del Guadiana).

Por otra parte, en el borde meridional afloran de forma continua, 
desde Torreperogil por el este hasta la zona de Montoro por el 
oeste, los materiales de origen marino y/o transicional pertene-
cientes a la Depresión del Guadalquivir.

Se describirán en primer lugar las unidades que están represen-
tadas en la Depresión del Guadalquivir:

Los afloramientos que constituyen esta unidad se sitúan sobre 
los relieves paleozoicos y triásicos del borde de la Meseta Ibérica. 

En epígrafes sucesivos se describirán las diferentes litologías que 
comprenden esta unidad geológica, comenzando en orden a su 
disposición estratigráfica. 

Los sedimentos que comporta esta unidad se distribuyen forman-
do secuencias de carácter transgresivo-regresivo, ordenadas a su 
vez en dos unidades cronoestratigráficas separadas por discon-
tinuidades. Dentro de las mismas pueden separarse diferentes 
facies en función de la posición de las mismas en el ámbito 
de la cuenca (sistemas deposicionales). Las edades asignadas 
a estas dos unidades corresponden al Tortoniense superior y al 
Messiniense.  

2.6.1	T ortoniense Superior	

Los materiales que pertenecen a esta secuencia deposicional 
se distribuyen desde el Sur de Linares y Jabalquinto hasta las 
estribaciones de la sierra de Cazorla.

Los sedimentos que la constituyen son variados y se van a describir 
en orden a su posición y desde el borde de la Meseta hacia el Sur, 
que es hacia donde se conforma la cuenca miocena. 

2.6.1.1	 Alternancia de areniscas y margas, arenas, limos y 
conglomerados (47)

Se extienden al Norte de Sabiote y llegan hasta Castellar de 
Santisteban. También existe un afloramiento de gran entidad, 
próximo al estribo derecho de la presa de Giribaile.

Esta secuencia la forma una alternancia de areniscas y margas de 
colores amarillos y cremas, a veces blanquecinos. Se dispone en 
estratos alternantes de areniscas y margas de orden centimétrico a 
decimétrico.  En ocasiones se advierten estratificaciones cruzadas 
que tienen relación con la progradación de los sedimentos hacia 
la cuenca del Guadalquivir.

En el sector de Giribaile la secuencia es algo distinta, la forman 
limos, arenas y canales de conglomerados, ordenados en va-
rios episodios. Los limos y arenas muestran tonalidades rojizas, 
asalmonadas y cremas. Los conglomerados muestran cantos de 
calizas que están inmersos en una matriz de limos y arcillas de 
color rojo y crema. 

El espesor de esta secuencia es del orden de unos 50 metros.   

Estos sedimentos se asocian con sistemas de depósito adosados 
al borde de la meseta de tipo deltaico, que han progradado 
hacia el S-SE. 

2.6.1.2	 Calizas de algas, calcarenitas y conglomerados calcare-
níticos (48)

Se sitúan sobre los materiales descritos anteriormente. Presentan 
buenos afloramientos a los dos lados de la presa de Giribaile, 
cuyos estribos se encuentran apoyados en parte sobre estos 
materiales.

También aparecen discordantes sobre materiales triásicos, en la 
subcuenca de Linares, pero su representación cartográfica es 
efímera dado el poco espesor que presentan. La facies predo-
minante está constituida por calcarenitas y arenas amarillentas 
con abundante fauna de ostreidos y lamelibranquios. El espesor 
medio es siempre menor de 10 metros.

En el sector de la presa y vértice de Giribaile estos materiales 
muestran unas facies de calcarenitas y calizas de algas, dentro 
de las cuales se intercalan conglomerados de matriz calcarenítica 
distribuidos en tres intervalos. Las calcarenitas muestran fauna de 
lamelibranquios de gran talla. Pueden presentarse en intervalos 
masivos o mostrando estratificaciones cruzadas de bajo a medio 
ángulo (Foto 2.1). En este sector el espesor de este tramo puede 
alcanzar 50 metros de potencia.

Foto 2.1.- Calcarenitas masivas y con estratificaciones cruzadas. 
Intercalados hay niveles de conglomerados

Estos materiales se asocian con sistemas de depósito de tipo 
plataforma marina, que puede variar de somera a relativamente 
profunda, con zonas protegidas de aguas cálidas y tranquilas, sin 
influencia de terrígenos (sectores donde afloran las calizas de algas).

2.6.1.3	 Margas gris azuladas (49)

Son los sedimentos mejor representados correspondientes al 
Mioceno superior. Afloran ampliamente en la subcuenca de 
Linares y su prolongación hacia Úbeda y Baeza.

Estos materiales corresponden con una sucesión muy potente de 
margas azules en corte fresco, que pasa a tener una coloración 
verdosa y crema en superficie. Eventualmente presentan interca-
laciones de areniscas que son muy abundantes hacia las lomas 
de Úbeda y Jabalquinto.
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La potencia de estos sedimentos se hace mayor hacia el Sur, pu-
diendo alcanzar varios centenares de metros en la zona de estudio.

La disposición de estos sedimentos sobre las calcarenitas descritas 
anteriormente, y la tipología de las facies que presentan, sugieren 
que se han depositado en un medio de cuenca marina profunda.

2.6.1.4	 Alternancia de areniscas y margas (50)

Están muy bien representadas en dos localidades. En el sector de 
Jabalquinto y en la Loma de Úbeda.

Las facies más frecuentes están constituidas por una alternancia 
rítmica de areniscas amarillentas y margas gris azuladas. Están 
ordenadas en secuencias turbidíticas. El tamaño de grano de 
las areniscas es de medio a grueso, y en ocasiones suele haber 
pequeños canales de gravas en la base de algunos estratos. 

El espesor de estas secuencias puede estar comprendido entre 
100 y 200 metros según los sectores.

La dirección de corrientes observadas en estos sedimentos, en 
base a las estructuras de ordenamiento interno, muestran dos 
componentes, una hacia el noroeste y otra hacia el suroeste. Esta 
secuencia se interpreta que estaría ligada a un sistema de abanicos 
submarinos en su parte media-distal. La progradación de estos 
dos sistemas (Loma de Úbeda y Jabalquinto) hacia el suroeste y la 
disposición que estos cuerpos sedimentarios muestran a partir de 
datos de subsuelo (sísmica de reflexión), sugieren una inclinación 
original hacia el Oeste, lo cual indica que el cuerpo arenoso de 
la Loma de Úbeda estaría muy por debajo de los cuerpos de 
areniscas de Jabalquinto. 

2.6.2	 Messiniense

El límite de esta unidad con la anterior está solapado por los 
sedimentos aluviales y coluviales del río Guadiel, a su paso por la 
zona comprendida entre las localidades de Bailén y Jabalquinto.  
Dicho límite se ha tenido en consideración de manera aproxi-
mada, al hacer uso de los datos micropaleontológicos de las 
hojas geológicas correspondientes y de los proyectos que en la 
actualidad hay en la zona.

Esta unidad se sitúa, mediante una discordancia erosiva, sobre 
pizarras paleozoicas o areniscas rojas triásicas. La componen cinco 
unidades litoestratigráficas que corresponden a otros tantos sis-
temas deposicionales. La descripción de cada unidad se hará por 
su posición geográfica, es decir de Norte a Sur y de Este a Oeste.

2.6.2.1	 Conglomerados, arenas y limos. localmente margas y 
carbonatos (51)

Estos materiales se localizan muy próximos o sobre el borde de 
la Meseta y en el contorno septentrional de la Fosa de Bailén-La 
Carolina y en las inmediaciones de esta última localidad, Carbo-
neros y las aldeas de La Fernandina y La Isabela.

Estos sedimentos presentan generalmente a la base conglomera-
dos de cantos de naturaleza areniscosa y cuarcítica procedentes 
de unidades triásicas y paleozoicas, con un tamaño entre 3 y 30 
cm. Los cantos pueden estar unas veces inmersos en una matriz 
limo-arcillosa rojiza, o bien estar autosoportados. Los estratos, 
con espesores decimétricos, suelen ser masivos y frecuentemente 
presentan bases canalizadas. Se sitúan discordantes o en aparente 
paraconformidad sobre las arcillas del Trías.

Hacia arriba, los niveles de conglomerados alternan con bancos de 
lutitas rojas, de espesor métrico, en los que se intercalan niveles 
de areniscas, de espesor centimétrico, las únicas estructuras 
presentes se manifiestan por una tenue laminación horizontal. 

Las lutitas rojas, que hacia la parte alta de este tramo son domi-
nantes, intercalan estratos de calizas micríticas y margocalizas 
de aspecto nodular. Estos estratos calizos, contienen a menudo 
moldes de gasterópodos, así como contaminación terrígena, de 
idéntica naturaleza que la de los conglomerados que intercala.

El espesor de este tramo puede llegar a ser del orden de 50 m.

Ante la ausencia de estructuras de ordenamiento interno, y por 
la situación marginal de estos depósitos en la fosa de Bailén-La 
Carolina, se sugiere que la génesis de estos depósitos podría estar 
en relación con un sistema de abanicos aluviales que orlan los bordes 
septentrional y oriental de dicha fosa. Las lutitas rojas masivas inter-
caladas entre los conglomerados podrían representar las partes más 
distales de estos dispositivos, donde en zonas de encharcamiento o 
coalescencia de abanicos se originarían charcas o pequeños lagos, 
que darían origen a los depósitos de margas y calizas blancas.

Pero donde mejor representados están es al Oeste del río Rumblar.

Los forman una alternancia irregular de conglomerados y gra-
vas, arenas y limos rojos  y amarillentos, separados en paquetes 
de orden decimétrico a métrico, con estratificaciones cruzadas 
de medio ángulo. Las superficies de estratificación pueden ser 
canalizadas o planas, siendo estas últimas difusas en la mayoría 
de los casos. Los estratos suelen ser masivos, si bien son muy 
comunes estructuras de ordenamiento interno de tipo estratifi-
cación cruzada, granoselección y laminación paralela (Foto 2.2).

Foto 2.2.- Alternancia de conglomerados, gravas, arenas y limos. 
Estructuras de ordenamiento interno. Oeste del río Rumblar

El espesor de este conjunto, al Norte de Bailén, puede superar los 50 
metros, siendo superior a los 200 metros al Oeste del río Rumblar.

La tipología y naturaleza de estos depósitos podría ser congruente 
con el armazón fluvial de un sistema deltaico, cuya procedencia 
viene de la Meseta según una dirección NNO-SSE. 

2.6.2.2	 Alternancia de areniscas, limos y arenas amarillos. 
Localmente conglomerados (52)

Ocupan prácticamente la totalidad del relleno de la fosa de 
Bailén-La Carolina, y varios afloramientos distribuidos al Oeste 
del río Rumblar.
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Se sitúan sobre los sedimentos anteriores, sobre depósitos de 
carácter más proximal o bien en las partes más meridionales de 
esta fosa, directamente sobre las arcillas triásicas.

Están formados por una alternancia de areniscas, limos y arenas 
de color amarillo. Esporádicamente hay niveles de conglomera-
dos. Los limos y las arenas finas, están parcialmente cementados, 
y muestran ocasionales niveles de arcillas y margas gris-azuladas 
y blanquecinas. 

En toda la secuencia se identifican abundantes restos de ostrei-
dos, pectínicos y otros bivalvos. El tramo completo es bastante 
homogéneo, sin embargo se advierten niveles que presentan 
la secuencia de Bouma. En este sentido son frecuentes como 
estructuras de ordenamiento interno granoselección y laminación 
paralela en los niveles detríticos, donde además se advierten 
estructuras de corrientes en la base de los estratos, que indican 
una dirección de las paleocorrientes noreste-suroeste y sentido 
al suroeste. También se suele reconocer abundante bioturbación 
horizontal y vertical y son comunes los cantos blandos en los 
horizontes de arenas o limos poco cementados.

Las arenas y conglomerados son  masivos y no evidencian casi nun-
ca estructuras de ordenamiento interno, a excepción de algunas 
estratificaciones cruzadas en los niveles de granulometría más fina. 

El espesor de esta secuencia puede superar los 200-300 metros, 
en las partes centrales de la subcuenca de Bailén y zona del río 
Rumblar.

Esta secuencia en el sector del río Rumblar muestra una tendencia 
progradante hacia el Sur, como así lo manifiestan en el relieve los 
paquetes de estratos de areniscas. Esta disposición y las facies 
con las estructuras de ordenamiento interno detectadas, sugieren 
que dichos materiales se depositaron en el frente de un sistema 
deltaico. Este sistema se extendería al S-SE de la localidad de 
Espeluy.

2.6.2.3	 Conglomerados y calcarenitas (53)

En esta unidad cartográfica se han agrupado las facies detríticas 
y carbonatadas que están asociadas a los márgenes del sistema 
deltaico indicado en los dos epígrafes anteriores. 

Este grupo litológico aflora al Oeste del río Rumblar, en todo el 
ámbito del Cerro del Moro, parcialmente al Norte de Andújar y 
en las inmediaciones de Montoro.

La secuencia está representada por conglomerados, calcarenitas 
y areniscas conglomeráticas de tonos amarillentos y rojizos, que 
se apoyan mediante discordancia sobre distintos materiales del 
Paleozoico que constituyen el zócalo de la Meseta. Entre estos 
materiales y los que se han descrito en los dos epígrafes anteriores 
existen cambios laterales de facies con características litológicas 
comunes. 

En cuanto a las facies de calcarenitas son de tonos ocres, amari-
llentos y rojizos, con abundantes fragmentos de conchas y con 
niveles intercalados de gravas.

Los tramos conglomeráticos representan las facies de relleno 
marginal de la Depresión del Guadalquivir en condiciones flu-
viodeltaicas. Los tramos arenosos y calcareníticos corresponden 
a depósitos de una plataforma mixta abierta, con variaciones 
batimétricas a la que llegan aportes siliciclásticos procedentes 
de la erosión de la Meseta.

2.6.2.4	 Margas gris azuladas y verdosas, con esporádicos niveles 
de areniscas (54)

Esta unidad cartográfica se encuentra bien representada en las 
inmediaciones de Espeluy  y al Sur de Bailén, Andújar y Montoro. 

Está constituida por margas y margas arcillosas de tonos azules, gri-
ses y verdosos en corte fresco, y blanquecinas y amarillentas debido 
a la alteración superficial. Ocasionalmente pueden intercalar niveles 
de gravas y arenas de espesor de orden centimétrico a decimétrico. 

La potencia estimada es de unos 150 metros en la zona de Bailén, 
y puede superar los 250 en el entorno de Espeluy.

2.6.2.5	 Calcarenitas, arenas y limos amarillos. Localmente 
conglomerados (55)

Estos materiales están representados cartográficamente en aflo-
ramientos salpicados entre Andújar y Montoro y sobre los relieves 
paleozoicos y triásicos del borde de la Meseta.

Las arenas, limos y calcarenitas aparecen en afloramientos disper-
sos, siendo más dominantes en las inmediaciones de la localidad de 
Montoro. Los materiales que integran estas facies se suelen ordenar 
en una secuencia muy irregular, en la que dominan preferentemen-
te las calcarenitas, calcarenitas conglomeráticas y arenas amarillas. 
Estos sedimentos se muestran en estratos de espesor decimétrico 
a métrico, muy masivos, sin estructuras de ordenamiento interno y 
abundantes cantos de naturaleza cuarcítica dispersos. Hacia la base 
suelen presentar un paquete de brechas escasamente cementadas, 
con cantos de pizarras, areniscas, calizas y cuarcitas, trabados por 
una matriz limo-arcillosa, que se apoya sobre el sustrato Paleozoico.

 Estos depósitos contienen abundante fauna de lamelibranquios 
de gran talla, que permite asociarlos con un ambiente marino de 
tipo plataforma somera.

El espesor de esta secuencia es variable porque su morfología, al 
ser de tipo cuneiforme, hace que aumente hacia el Sur, ya fuera 
del área de estudio. La potencia máxima que pueden alcanzar 
en la Hoja no suele superar los 5-7 m de espesor.

La morfología que presentan estos materiales sobre el terreno 
es de tipo tabular, con suave inclinación (inferior a 10º) hacia el 
Sur. Esta tipología de relieve junto con la escasa potencia que 
presenta y los procesos erosivos asociados por la dinámica fluvial, 
hacen que sus afloramientos queden colgados.

2.7 T ERCIARIO DE LA CUENCA ALTA DEL GUADIANA

Estos sedimentos forman parte de la terminación meridional de 
la cuenca terciaria de la Llanura Manchega-Campos de Calatrava, 
extendiéndose por las Hojas 1:50.000 de Mestanza, El Viso del 
Marqués y Santa Cruz de Mudela, al N y NE de la Hoja 1:200.000 
de Linares. La potencia es variable al rellenar pequeñas depresio-
nes desarrolladas en los materiales paleozoicos, no sobrepasando 
en esta zona los 25 m.

Desde el punto de vista litológico predominan las arcillas y lutitas que 
intercalan arenas y gravas y en menor proporción calizas y margas.

2.7.1	 Arcillas rojas, limos, arenas y gravas. Calizas y margas (56). 
Mioceno superior-Plioceno

La mayor parte de los afloramientos en la región están constitui-
dos por arcillas limo-arenosas anaranjadas y rojizas, localmente 
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verdosas con nódulos de carbonato cálcico (pseudogley), que 
intercalan cuerpos de centimétricos a de orden métrico de are-
niscas y gravas.  En estas, los cantos son redondeados de cuarcita 
y pizarra. Su potencia es alrededor de 20m (Ramírez et al., en 
prensa b; Monteserín et al., en prensa).

Localmente, sobre estos materiales afloran margas calcáreas blan-
quecinas de aspecto pulverulento y culminando la serie bancos 
de calizas beiges y blancas, con caráceas, que al N de Santa Cruz 
de Mudela contienen abundantes restos de Planorbis (Matas et 
al.; en prensa). Su potencia es de 3-4m (Ramírez et al., en prensa 
b; Monteserín et al., en prensa). Al microscopio es un agregado 
micrítico con recristalizaciones que incorpora clastos de cuarzo de 
tamaño arena. Hay dolomita y calcita, y se observa una porosidad 
de tipo “rug” ferruginizada (Monteserín et al., en prensa).

Las estructuras sedimentarias son poco significativas, en los 
cuerpos de grano más grueso se encuentran bases canalizadas 
y laminaciones cruzadas.

Se atribuyen a depósitos de abanico aluvial distal con pequeños 
canales fluviales que erosionan a los fangos de la llanura de inun-
dación. Los tramos carbonatados del techo corresponden a sedi-
mentos de lagos efímeros y someros (Ramírez et al., en prensa b).

La edad atribuida a estos materiales, por correlación con los 
próximos de la cuenca terciaria de los Campos de Calatrava, 
donde se localiza el yacimiento de mamíferos de Valverde de 
Calatrava (Molina, 1974, 1975), es Plioceno, pudiendo llegar a 
ser Mioceno en su base (Monteserín et al., en prensa; Matas et 
al.; en prensa).

2.8  REGISTRO GEOLÓGICO RECIENTE

2.8.1	 Introducción y antecedentes

En el sur, los sedimentos atribuidos al Cuaternario de la Hoja 
de Linares están asociados al drenaje fluvial, al río Guadalquivir 
y a sus principales afluentes septentrionales: Jándula al norte y 
Guadiel y Guadalimar al noreste. Las aportaciones meridionales 
apenas si tienen consideración. A estos cursos se relaciona la casi 
totalidad de los materiales superficiales que tapizan sus interflu-
vios, bien como aluviones o terrazas o también como depósitos 
asociados tales como pequeños conos aluviales y/o formaciones 
de ladera y glacis.

El río Guadalquivir discurre la mayor parte de su recorrido por la 
depresión Bética neógena, conformando una de las principales 
cuencas hidrográficas de la península Ibérica. La continentaliza-
ción de la citada cubeta, antiguo estrecho-golfo marino entre la 
cordillera Bética y el Macizo Ibérico ha dado lugar al desarrollo 
progresivo de una red fluvial que ha evolucionado de este a oes-
te, cuyo resultado actual es un importante sistema de terrazas 
escalonadas y solapadas que ocupan de forma más o menos 
discontinua en su mitad oriental, distintos segmentos del valle. 
Hacia el oeste, en la Hoja de Córdoba alcanza su máxima expresión 
formando un desarrollado y asimétrico sistema de terrazas que 
ya es descrito en el pasado por Carandell (1925) y Carbonell 
(1930); Cabanas (1957) lo hace en esta región, pues su traba-
jo involucra a la provincia de Jaén. Siempre aguas abajo y en 
décadas posteriores, son numerosos los trabajos que abordan 
sus interrelaciones arqueológicas (Sáez, 1956; Bordes et Viguier, 
1969; Viguier et Thibault, 1973; Viguier, 1974; Santonja y Querol, 
1989), paleontológicas (Aguirre, Lhenaf y Zazo, 1971; Clemente; 
Menanteau y Figueroa 1977) y edáficas (Clemente et al., 1979; 
Agencia del Medio Ambiente, 1984; Mudarra et al., 1989; Carral 

et al., 1993 y 1998). Las referencias geológicas/geomorfológicas 
más recientes y completas señalan en el tramo medio-bajo del 
Guadalquivir (provincias de Córdoba y Sevilla), hasta 17 escalones 
en unos 200 m de incisión (Díaz del Olmo et al., 1989), más tarde 
concretadas en 14 (Díaz del Olmo y Baena Escudero, 1994 y 
1997), escalonadas y solapadas y agrupadas en Altas topografías 
aluviales y Complejo de Terrazas muy altas (entre +200-210 m 
y +161-169), Complejo de Terrazas altas (entre +130-139 m y 
+73-75 m), Complejo de Terrazas medias (entre +55m y +26 m) 
y Complejo de Terrazas bajas (entre +13-14 m y 0 m). Mediante 
determinación paleomagnética, Baena y Díaz del Olmo (1994) 
consideran el grupo más antiguo en el Pleistoceno inferior (hasta 
800.000 años), Pleistoceno inferior y medio (800.000-300.000 
años), el segundo de ellos y Pleistoceno medio, tránsito medio-
superior y Pleistoceno superior (300.000-80.000 años). Por tanto, 
aunque en la Hoja de Linares no existen dataciones cronológicas 
absolutas, es obvio que si existen referencias suficientes como para 
fijar la implantación de este desarrollo fluvial en torno al Plioceno. 

En esta comarca, el río Guadalquivir que afronta su tramo medio, 
deja un rosario diseminado de retazos de terrazas en pequeños 
segmentos de secuencias de planta semicircular y una franja conti-
nua de notable desarrollo entre San Julián y Espeluy. El citado río, 
de procedencia bética, contacta en esa localidad por primera vez 
con el Macizo Ibérico, cercanía que ya no abandona hasta Sevilla. 
Esta primera aproximación dibuja un valle repleto de terrazas con 
una planta rectangular alargada 30 km según la dirección N100. 
En ese segmento,  que se ha utilizado como referencia regional, 
se han distinguido una decena de escalones en unos 130 m de 
incisión organizados en terrazas altas (+70 y +130 m), medias 
(+ 25 y + 65 m) y bajas (+12 y +20 m) (Santisteban et al., 2013; 
Carral et al., 1998). 

Hacia el este, los más limitados sistemas de los ríos Guadiel y 
Guadalimar y al norte, los tributarios del Guadalquivir procedentes 
del macizo Varisco, especialmente el Jándula, que debido a su 
fuerte encajamiento apenas deja sedimentación asociada en casi 
todo su recorrido, completan el testimonio fluvial de la mayor parte 
de la Hoja. Sin embargo, en el norte, los tributarios de cabecera 
de este último río, Ojailén, Montoro y de la Fresneda, muestran 
embrionarios sistemas de terrazas de hasta tres escalones a cotas 
relativas nunca superiores a los 25 m. Si cabe algo más desarrollado 
es el relacionado con la cuenca hidrográfica del río Guadiana, 
concretado en la rambla de Santa Cruz de Mudela y el río Jabalón. 
A su paso por Valdepeñas, unos Km más al norte, el último de 
esos cursos presenta cuatro rellanos o terrazas escalonadas entre 
sí, con un nivel inferior, el más moderno, situado a 1-2 m de 
altura sobre el cauce principal, y otro un poco más elevado, ya a 
4-5 m de cota relativa; los niveles más altos se elevan 8-10 m y a 
15-25 m respectivamente (Martín Banda y Martín-Serrano, 2015), 
niveles identificados por Martín-Serrano y Martín Banda (2015) en 
la depresión de Moral pero con distintos valores de incisión (+ 25, 
+ 15-20, + 5-10 m y + 2-3 m). En su recorrido por la Hoja, solo se 
han identificado dos niveles, a +2 m,  muy generalizado, y a +10 m.

Obviamente, en la mitad septentrional de la Hoja, salvo los citados 
y exiguos sistemas de terrazas y aluviones de los ríos fuertemente 
encajonados en el terreno y sin representación cartográfica a esta 
escala, la cobertera reciente está limitada a las rañas ligadas a las 
elevaciones más destacadas, las pedrizas o coluviones y todo un 
sistema de depósitos de articulación de las vertientes constituido 
por conos aluviales y glacis.

Aunque todo este registro reciente se presenta ubicado en 
dos ámbitos geológicamente contrastados, su descripción está 
organizada por unidades cartográficas de índole genética inde-
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pendientemente de su adscripción geográfica. En este apartado 
se hace referencia a Gravas, cantos, arenas y limos. Abanicos 
y conos aluviales/rañas (57), presumiblemente el grupo de 
depósitos más antiguo, Conglomerados polimícticos, arenas 
y limos carbonatados, Terrazas altas (58) y Conglome-
rados polimícticos. Arenas y limos. Terrazas bajas (61), 
exclusivamente en el Guadalquivir y su tributario el Guadalimar, 
Conglomerados polimícticos, arenas y limos carbonatados. 
Terrazas medias e indiferenciadas (59), pues también se inclu-
yen los sistemas embrionarios de la zona septentrional de la Hoja, 
Las unidades Arenas, limos y conglomerados polimícticos. 
Fondos de valle y semiendorreicos, aluvial coluvial, llanura 
de inundación, barras y diques naturales (62) y Arenas, 
conglomerados y limos. Conos de deyección y coluviones y 
glacis asociados (60) incluye todos los ámbitos, pero no ocurre 
así con la orla de depósitos de ladera, Cantos angulosos con 
matriz limo-arcillosa/ cantos y bloques. Coluviones  y can-
chales (63), asociados a los relieves del Macizo Ibérico pues solo 
están referidos a ese contexto. Puntualmente se han señalado 
Escombreras y vertederos. Acumulaciones antrópicas (64).

2.8.2	 Gravas, cantos, arenas y limos. Abanicos y conos aluviales/
rañas (57) Plioceno superior-Pleistoceno.

Gran parte de abanicos y conos aluviales de la periferia montaño-
sa se sitúan en posición culminante respecto al registro cenozoico 
cuando lo hay, o a la organización fluvial actual. Los que se 
ubican sobre el límite septentrional de la Hoja, están articulados 
con las superficies terminales de las subcuencas manchegas 
de Argamasilla, Moral y Valdepeñas, estas últimas drenadas 
actualmente por el río Jabalón y sus tributarios, los arroyos de la 
rambla de Santa Cruz de Mudela y del Sequillo. Allí, por posición 
morfosedimentaria son correlacionables con la finalización de ese 
episodio sedimentario, aunque también se detectan episodios 
tardíos mucho más modernos debido a la prolongación de su 
actividad. Hacia el sur, más o menos discontinuos y colgados en 
relación con las líneas de drenaje, forman los piedemontes de 
los contornos montañosos de muchas sierras (de Puertollano, 
Calatrava, Alcudia,  Madrona y de San Andrés) constituyendo  
los referentes de la evolución fluvial de los ríos Ojailén, Montoro, 
Fresnedas y Jándula, que a través de éste, vierten al Guadalquivir.  

Estos abanicos están constituidos, al igual que otros depósitos 
aluviales, por una mezcla de cantos, gravas, arenas y limos arcillo-
sos, poco rodados y mal seleccionados. Su tamaño y rodamiento 
disminuye con la distancia al ápice, de manera que a pie de las 
sierras, los cantos varían de angulosos a subangulosos y en las 
zonas más alejadas estos llegan a ser subredondeados.

El espesor es muy variable, dependiendo del tamaño de la forma 
acumulativa y de la sección de la misma, pues este disminuye de 
la cabecera al pie y del centro hacia los bordes; de forma aproxi-
mada, ya que no existen cortes naturales, no se estiman potencias 
superiores a los 15-20 m, puede que más, especialmente en torno 
a la Sierra de Calatrava al suroeste de Puertollano. 

Como tales se han identificado los abanicos colgados muy escasos 
metros sobre el río Jabalón, junto a Torrenueva, que sobre el 
cenozoico de Santa Cruz de Mudela constituyen el techo de 
piedemonte de la sierra del Peruétano y cerro de la Cruz. Se-
gún Van Zuidam-Cancelado (1989), a partir de ese punto de 
observación se puede inferir que la potencia de estos depósitos 
oscila entre los 2,5-4 m. Sobre un muro fuertemente argilizado, 
aparecen conglomerados poco consolidados de cantos y blo-
ques de cuarzo y cuarcita (entre 10 y 40 cm.) subredondeados, 
envueltos en matriz de gravas y cantos de cuarcita, cuarzo y 

pizarras, redondeadas y subredondeadas con cemento arcilloso 
de color muy rojo. Apenas  se percibe organización interna y sí 
carbonataciones de alcance irregular.

Hacia el oeste de ese último lugar, gran parte de abanicos y 
conos aluviales están articulados o interceptando puntualmente 
las costras laminares que definen el techo de la cuenca de Moral. 
Estas manifestaciones marginales y terminales de la citada cuenca, 
similares a la anteriormente citada, son visibles al sur del arroyo 
de la Mora en el límite septentrional, bordeando las sierras Mojina 
y Atalaya de Calzada. Martín-Serrano y Martín Banda (2015) 
los describen como capas de conglomerados ocasionalmente 
separados por  limos rojizos (10 R 4/6), similares a los definidos 
en otros lugares, con arena fina y algunos cantos dispersos con 
pátinas negras de óxidos de hierro-manganeso; masivos, de 
estructura tabular y espesor reducido, con abundantes rasgos 
edáficos como nódulos y rizocreciones carbonatadas, migracio-
nes de arcillas y de óxidos. Están representadas facies tipo Fm 
Las capas gruesas son orto y paraconglomerados empastados 
en una matriz dominada por arcillas de color rojo muy intenso 
(10 R 4/6) y una débil cementación de carbonato. Tienen base 
erosiva, amalgamaciones y clastos de cuarcita y pizarra y también 
de piroclastos volcánicos. Escasos rasgos de ordenación interna 
(estratificación cruzada) pues está borrada por la edafización 
posterior que da lugar a un enriquecimiento en carbonato con 
abundantes rizolitos. Se reconocen facies Gm y Gt,. A techo se 
da una importante argirrubefacción posterior que afecta a gran 
parte de serie. 

Tanto en este lugar como en otros estos cuerpos sedimentarios 
presentan superficialmente canturral suelto de cantos hetero-
métricos de cuarcita que pueden alcanzar tamaños de hasta 15 
cm de diámetro, como consecuencia de la erosión selectiva del 
material más fino.

La descripción anterior constata la posición de inflexión de los 
citados abanicos que orlan los márgenes meridionales de las 
cuencas cenozoicas de la Mancha. La presencia intercalada de 
material terrígeno fino en esta secuencia terminal de un borde 
de la misma, señala sus episodios de expansión mientras que 
la progradación de los gruesos los de retracción o, mejor, las 
descargas de aportes desde su periferia serrana. La presencia 
de importantes rasgos multiedáficos es indicativo del carácter 
articulado de su posición morfosedimentaria.

Además de estos abanicos terminales que se ubican en la mitad 
oriental del límite septentrional de la Hoja con flujo dirigido al 
Guadiana, se incluyen como tales muchos depósitos aislados, 
colgados y diseminados en la cabecera de la red que vierte al 
Guadalquivir. En todos ellos, y a diferencia de los anteriores no 
presentan signos de carbonatación. Lo que si presentan son ferru-
ginizaciones de oxi-hidróxidos de hierro, lo que los confiere tonos 
rojizos y amarillentos, circunstancia que los aproxima más que las 
anteriores a lo que  común y genéricamente se denomina raña. 
Los del valle del Ojailén, que están relacionados con frecuentes 
depósitos volcánicos forman un  extenso piedemonte de gravas 
y cantos subredondeados englobados en matriz arenoarcillosa 
roja, con apariciones de la característica pátina oscura. También 
en la vertiente meridional de la Sierra de Puertollano destacan 
algunos retazos discontinuos de materiales de la misma índole. 
Unos y otros no superan los 5 m de espesor. La vertiente sep-
tentrional de la Sierra de Alcudia, y junto a Fuencaliente ,  la 
meridional de Sierra Madrona hasta el Jándula, están salpicadas 
de mesas aluvionares de esta índole. Hacia el este aún existen 
depósitos colgados a los que se otorga esta condición terminal: 
en la vertiente meridional de la sierra de San Andrés y de la sierra 
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del Sotillo, a ambos lados de Despeñaperros; también sobre el 
río Guadalimar al sur de Arquillos.

Unos y otros abanicos, colgados o no, son azoicos y por tanto 
poco se puede decir sobre su edad. Ésta se estima a partir de sus 
relaciones con los depósitos con que se relaciona o que sepulta 
como sería el caso de las que vierten al Guadiana: Plioceno. Las 
de orientación meridional solo se sabe que son la referencia inicial 
de la red fluvial.

2.8.3	 Vulcanitas básicas del Campo de Calatrava (15). Mioceno 
superior, Plioceno-Pleistoceno inferior

La región volcánica del Campo de Calatrava se extiende entre los 
Montes de Toledo y Sierra Morena y está constituida por unos 
200 centros de emisión dispersos por un área de unos 5000 km2 

(Ancochea, 2004).

Este vulcanismo fue puesto de manifiesto por primera vez por 
Maestre (1836, 1844) y posteriormente Hernández Pacheco 
(1932), quien proporciona una primera visión de conjunto. Más 
recientemente cabe destacar los trabajos de Ancochea et al. 
(1979), Ancochea y Del Moro (1981), Ancochea y Brändle (1981), 
Ancochea (1982, 1984), Cebriá (1992), López Ruiz et al. (1993), 
Cebriá y López Ruiz (1995, 1996) y Vegas y Rincón-Calero (1996).

Los centros de emisión tienden a concentrarse con una lineación 
dominante NO-SE (Ancochea y Brändle, 1982).

El extremo S de este vulcanismo se extiende por el N de la Hoja 
1:200.000 de Linares (Hojas 1:50.000 de Brazatortas, Mestanza 
y El Viso del Marqués).

Son materiales procedentes de emisiones volcánicas constituidos 
por bloques de tamaño métrico, coladas o escorias y rocas masi-
vas, fragmentadas, dispersas y recubiertas por suelos, oscilando 
sus tamaños entre 10 y 50 cm. Localmente se observan bombas 
volcánicas de alrededor de 0,5 m de diámetro (Ramírez et al., en 
prensa a). Los mecanismos eruptivos  han sido esencialmente de 
tipo estromboliano, hidromagmático, o una mezcla de ambos, 
formándose en el primer caso conos piroclásticos generalmente 
con una o varias coladas asociadas, mientras que en el segundo 
se  originan bien calderas de explosión,  bien maares con anillo 
de tobas asociado (Ramírez et al., en prensa b).

Regionalmente los centros de emisión parecen situarse en rela-
ción con la red de fracturación varisca y tardivarisca, reactivada 
parcialmente en distensión bajo el campo de esfuerzos reciente, 
seguramente por flexión cortical de la Meseta Meridional como 
consecuencia del emplazamiento final de las unidades alóctonas 
de la Cordillera Bética sobre el Valle del Guadalquivir (Ancochea, 
1982; Portero et al., 1988, Vegas y Rincón-Calero, 1996).

Otros autores postulan un ascenso diapírico del magma seguido 
de un proceso de rifting (López Ruiz et al., 1993), o bien aso-
ciado al movimiento de una megafalla que sería la causa de la 
existencia de magmatismo alcalino en diferentes sectores desde 
Marruecos al N de Europa (López Ruiz et al., 2002). Humpfreys 
et al. (2010) invocan un ascenso rápido desde el manto de un 
fundido originado a una profundidad >100 km y enfriamiento 
también rápido.

Ancochea (1982) ofrece dataciones absolutas por el método K-Ar 
de algunas coladas, estableciendo como inicio, para la activi-
dad volcánica en el Campo de Calatrava, el Mioceno Superior 
(8,6-6,4 Ma) con una única emisión de carácter ultrapotásico 

(Ancochea, 2004) situada fuera de la hija (más al N). Tras una 
pausa, la actividad se reanuda con carácter alcalino y ultraalcalino 
(Ancochea, 2004), desarrollándose esencialmente en el Plioceno 
y Cuaternario Inferior (4,7 a 1,7 Ma). Así, la colada del Volcán 
Cabezuelo (Hoja de Mestanza), que fosiliza la raña, da un valor 
de 2,8 ± 0,6 millones de años, mientras que la del Río Ojailén 
(Hoja de Mestanza), localizada por encima de la serie detrítica 
continental pliocena y fosilizada por la raña, da una edad 3,7 
± 0,6 millones de años. La datación de las coladas del volcán 
de la Atalaya (Hoja de El Viso del Marqués) proporciona una 
edad absoluta de 1,75 ± 0,4 millones de años. Por otra parte, 
Gallardo Millán et al. (2002) datan mediante K-Ar una edad de 
1,3± 0,4 Ma para una colada en Poblete (Ciudad Real) y mediante 
paleomagnetismo deducen que la actividad volcánica en Campos 
de Calatrava se prolongó al menos, hasta los 0,7 Ma.  Basándose 
en dichos datos, se atribuye la edad del episodio principal del 
vulcanismo en la región al intervalo Plioceno-Pleistoceno inferior.

Serán descritos con más detalle en el apartado de Rocas Ígneas 
(3.1).

2.8.4	 Conglomerados polimícticos, arenas y limos carbonatados, 
Terrazas altas (58). Pleistoceno inferior y medio

Constituyen los escalones más elevados pues coronan las lomas 
margosas de la ribera meridional a cotas relativas que oscilan 
entre +70 y +130 m, apareciendo en retazos aislados o conec-
tados a las terrazas medias como ocurre en Marmolejo y Espeluy. 
En este lugar, los niveles culminantes están constituidos por un 
sedimento multisecuencial de gran espesor (25-30 m) con repe-
ticiones de cuerpos conglomeráticos que evolucionan a arenas o 
fangos, sometidos a un fuerte encostramiento carbonatado que 
enmascara su estructura original. Aparecen formas canalizadas 
y estratificación cruzada en surco y/o planar de bajo ángulo. Al 
suroeste de Andújar (Los Bermejales), el espesor es desigual pero 
siempre más potente en el nivel más antiguo. Son conglomerados 
redondeados (C: 40 cm) y polimícticos (cuarcita, caliza, arenisca, 
rocas básicas y cantos blandos margosos), constituyendo la base 
de unas secuencias de muro canalizado que culminan con arenas 
anaranjadas y fangos rojos con nódulos de carbonatos. Se pre-
sentan fuertes encostramientos carbonatados, laminares y losas. 
Se trata de una cementación que afecta a todo el depósito, por 
lo que adquiere tintes rosados o anaranjados, y posteriormente, 
se carstifica produciéndose descalcificaciones que dan como 
resultado arcillas rojas y nódulos blancos.

En base a la geometría, organización y textura, estas terrazas se 
interpretan como sedimentos propios de corrientes de caudal 
simple y moderado, baja sinuosidad y carácter relativamente 
energético.

Sobre estas terrazas viejas se desarrollan potentes (2 a 3 m) suelos 
rojos que presentan perfiles tipo Ap, AB, BtK, CK, Calcic Rhodoxe-
rafl según SOIL SURVEY STAFF o Luvisol Cromico según FAO.

Fuera de esta franja de sedimentación central, hacia el oeste 
también se conservan distintos retazos aislados pasado Montoro, 
sobre Algallarin, dominando la fuerte incisión del río en ese sector 
a cotas absolutas superiores a los 200 m y relativas comprendidas 
entre los +80 y +120 m.

En el este, la prolongación natural de este grupo de terrazas 
altas entre Espeluy y Mengibar, son los niveles de Villagordo y 
Torreblascopedro (Hoja núm. 77, Jaén) al sur y norte respectiva-
mente del río. Esta última plataforma que presenta unas pequeñas 
apariciones en la Hoja de Linares, se encuentra a unos 334 m 
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de cota absoluta y entre +65 y +85 m de cota relativa sobre el 
río Guadalimar, pues hacia él es a donde está dirigido el escalo-
namiento de la citada plataforma aluvionar. Estas terrazas altas, 
constituidas por  acumulaciones rojizas y cementadas de gravas 
calcáreas y silíceas, heterométricas y rodadas, están representadas 
junto a Torreblascopedro y aguas arriba a ambos lados del Gua-
dalimar entre El Chorrillo y la Estación de Linares-Baeza. La misma 
consideración debe darse a las acumulaciones degradadas entre 
los +60 y +110 m que aparecen al este y noreste de ese último 
lugar sobre la confluencia de este río con el Guadalén. Más allá, 
la fuerte incisión del río Guadalimar sobre sustrato mesozoico 
deja algunas terrazas aisladas, junto a la presa de los Escuderos, 
arroyo del Alamillo y Rincón de Olvera.  

2.8.5	 Conglomerados polimícticos, arenas y limos con carbonatación 
irregular. Terrazas medias e indiferenciadas (59). Pleistoceno 
superior-Holoceno inferior

En esta unidad se incluye el grupo de escalones intermedios de-
finidos en el río Guadalquivir y sus tributarios de la depresión del 
mismo nombre y, también los exiguos sistemas de terrazas de 
adscripción dudosa, señalados en el área septentrional. Los niveles 
medios del río Guadalquivir están fundamentalmente ubicados 
en una franja alargada y continua de unos 3 km de ancho en su 
margen septentrional, junto al borde del Macizo Ibérico. Son cuatro 
niveles escalonados y solapados a cotas relativas comprendidas 
entre + 25 y + 65 m. La continuidad con las terrazas altas se 
establece a través de la cuarta terraza en Espeluy (+60) y Marmolejo 
(+ 65), donde ese nivel adquiere un gran desarrollo superficial y 
fuertes encostramientos carbonatados que afectan a los 2-5 m de 
depósito. Éste está constituido por conglomerados polimícticos (C: 
3/10 y ocasionalmente 30 cm) y arenas fangosas dispuestos en 
secuencias canalizadas y granodecrecientes. La organización inter-
na (estratificación cruzada muy mal definida) está borrada por el 
encostramiento. Sobre esta terraza se definen perfiles edáficos con 
características bastante afines a las de las terrazas más antiguas. 
En este caso se han clasificado como Heploxeraif rhódico (SOIL 
SURVEY STAFF) o Luvisol crómico (FAO) y presentan un perfil tipo 
A, B B CK. El nivel inmediatamente inferior, como en el caso de la 
terraza anterior, también presenta un potentísimo encostramiento 
(nodular, laminar y en losas). Es un afloramiento alargado y paralelo 
al borde del valle en la ribera septentrional entre Espeluy y el río 
Jándula presenta espesores cercanos a los 25-30 m y una superficie 
muy degradada a + 40-36 m de cota relativa.

El desarrollo de los encostramientos disminuye mucho en los 
dos niveles siguientes (+ 25-30 m), ambos muy bien definidos y 
apoyados en las margas azules neógenas sobre la franja de depó-
sitos más baja del valle. Son alrededor de 5 m de conglomerados 
polimícticos, bien rodados compactos pero poco cementados, 
arenas anaranjadas bien clasificadas y menor proporción de 
fangos casi siempre culminantes. Las arenas pueden mostrar una 
ordenación y posición vertical similar a la de los conglomerados 
y disponerse en cuerpos más o menos tabulares ocupando los 
huecos definidos por las morfologías positivas anteriores. Estas 
arenas presentan una importante alteración actual por lo que no 
es posible observar la estructura interna dentro de cada cuerpo.

A partir de las geometrías observadas, distribución de paleoco-
rrientes y tamaños de grano y distribución de las estratificaciones 
cruzadas y tabulares, gran parte de estos materiales podrían 
interpretarse como de barra de meandro (point-bar), carácter 
meandriforme puesto de manifiesto por el trazado sinuoso actual.

Todas estas terrazas medias presentan perfiles Ap, B BK, C con 
horizontes argílicos menos profundos que los de las terrazas 

más antiguas. Se han clasificado como Haploxeralf cálcico (SOIL 
TAXONOMY) o Luvisol cálcico (FAO). Los procesos edáficos en 
estas terrazas medias son una repetición atenuada de los que 
afectan a las más altas.

Al oeste de Marmolejo, la presencia de las terrazas medias es 
bastante manifiesta aunque no de forma continua, apareciendo 
con cierta continuidad acompañando el  resto del recorrido del 
río por la Hoja, antes y después de Montoso.

Al este de la Estación de Espeluy, tienen su prolongación a través 
de los tributarios principales del Guadalquivir, los ríos  Guadiel y 
Guadalimar. En el primero de ellos está bien señalada en su ribe-
ra septentrional, pues se prolonga desde el propio Guadalquivir 
aguas arriba de su confluencia a + 25/40 m sobre el curso actual 
proyectándose esporádicamente a la meridional. El Guadalimar 
que tiene un sistema de terrazas más desarrollado que el anterior, 
define su valle actual a partir de este grupo de escalones medios, 
los más altos ligeramente colgados en sus márgenes (entre +35-
40 m), los más modernos totalmente embutidos en la planicie 
(+10-20 m) . En este sentido hay que señalar que estos, si bien 
su desnivel respecto al cauce no excede de + 25/30 del cauce 
constituyen, por continuidad cartográfica el grupo de terrazas 
medias del sector de Marmolejo-Espeluy. Es obvio que aguas 
arriba y en concreto en el Guadalimar (también en el Guadiel) el 
valor de la incisión del río es notoriamente inferior. Tal circuns-
tancia da lugar a que cartográficamente el grupo intermedio se 
proyecte, a cotas relativas muy pequeñas, hacia la cabecera del 
citado río y hacia su tributario principal el Guadalén, ocupando 
la mayor parte de su valle sin dejar lugar apenas a la separación 
de terrazas bajas. Especial desarrollo presentan en la confluencia 
de este último con el río Guarrizas. Algunos niveles más se pueden 
observar sobre el embalse del Guadalén. Su composición, gravas, 
arenas y limos rojos, con abundantes elementos calcáreos pero 
predominio de conglomerados silíceos (cuarcita, pizarra y arenisca 
roja)  heterométricos y rodados. Su cementación mantiene las 
mismas características que las descritas aguas abajo, es decir la 
compactación y, por tanto la carbonatación se incrementa con 
la antigüedad.  

En la esquina nororiental de la Hoja, la red hacia el Guadiana 
apenas está incidida. El Jabalón que a su paso por la depresión 
de Moral y Valdepeñas presenta  cuatro terrazas solapadas o 
escalonadas, en su recorrido más meridional, entre Santa Cruz de 
Mudela y Torrenueva tan sólo aparecen dos niveles, uno a +2 m, 
generalizado en toda la vega del citado río y con consideración de 
llanura inundable del mismo, también en la rambla del Castellar, 
y otro definido más discontinuo y carbonatado a +10 m. se trata 
de cuerpos tabulares con estratificaciones cruzadas de gravas 
redondeadas (c:5 cm) de de naturaleza variada, pero de caliza, 
cuarcita principalmente, con arenisca, pizarra y cuarzo, matriz are-
nosa con bajo contenido en limos y color ocre-rojizo (10 R 6/6) y 
cementados hacia techo por carbonato. Es frecuente la presencia 
de rasgos edáficos como rizocreciones y nódulos de carbonato 
de hasta 3-4 cm, cutanes de óxidos de hierro-manganeso (más 
importantes a techo) y la formación de agregados texturales 
de tipo prismático de hasta 4-5 cm de tamaño. Por posición 
morfosedimentaria, se atribuyen al Pleistoceno medio-superior 
(Martín Banda y Martín-Serrano, 2015). 

En la cabecera occidental del río Jándula, se reconocen terrazas 
tanto en el valle del río Ojailén (situados a +2 m., +8-10 m. y 
+20 m.), como en el del Montoro, donde están presentes los dos 
escalones inferiores. Se trata de depósitos reducidos superficial y 
de escaso espesor, nunca superior a los 2 m, de gravas y cantos 
en matriz arenosa y limosa. En la oriental es en el río Fresnedas, 
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donde se localizan dos niveles: uno bajo, en relación con el cauce 
actual y otro situado a  1-2 m. por encima del anterior. Tienen con 
características muy similares a los anteriores, clastos redondeados, 
dominantemente cuarcíticos (c: 12 cm), matriz limo-arenosa de 
color beige y espesor inferior a los 2 m. Estas características 
varían en el caso de las terrazas más bajas, predominantemente 
fangosas, con arenas, limos y cantos dispersos de cuarcita de 
tamaños no superiores a los 5 cm. 

2.8.6	 Conglomerados polimícticos, arenas y limos. Terrazas bajas 
(61). Holoceno

En el segmento central entre La Estación de Espeluy y San Julián, 
las terrazas bajas forman un estrecho corredor de 2 a 3 km de 
anchura que acompaña al curso actual del río en el eje del valle. 
Como tales se han considerado dos o tres niveles (+20, +12 y 
+3-5 m) con su continuidad rota por la sinuosidad del cauce 
actual, emplazados en una y otra ribera y excavados sobre las 
margas neógenas.

Como el resto de los depósitos de terraza más antiguos, están 
constituidos por materiales de estructuración compleja y multi-
secuencial. Su litoestratigrafía es también conglomerática pero 
son muy abundantes los cuerpos arenosos y fangosos de colores 
grises o pardos. Las gravas son polimícticas, principalmente si-
liciclásticas, bien rodadas y clasificadas (m: 6-7 cm; c: 15 cm), 
muy coherentes pero no encostradas. La fracción arenosa es 
suelta y bien clasificada, mientras que la limosa o arenolimosa es 
abundante y emplazada en el techo del depósito. En este sentido 
hay que señalar la importancia que tiene en este tramo del río 
el escarpe margoso de la ribera meridional, pues los aportes 
laterales del mismo son muy frecuentes, llegando a constituir 
un recubrimiento superficial que cubre toda la superficie de la 
terraza + 20.

En general son sedimentos de estructuración interna granode-
creciente, compleja y multisecuencial. Están formados por gravas 
en secuencias granodecrecientes menores de 1 m, con base de 
cantos y estratificación cruzada planar y pequeñas intercalacio-
nes de arena gruesa y cantos. Son frecuentes las superficies de 
acreción lateral marcadas por alineaciones de cantos. La parte 
superior suele aparecer constituida por limos y arenas, a veces 
arenas gruesas con estratificación cruzada en surco. En general 
representan el crecimiento de barras de meandro a los que se 
le superpondrían facies de llanura de inundación e incluso de 
desbordamiento (Santos et al., 1991).

Los suelos de las terrazas más bajas están bastante menos 
desarrollados. Presentan horizonte cámbico y redistribución de 
carbonato, pero sin llegar a formar horizontes argílicos de consi-
deración. Son Calcic Xerochrept (Soil Taxonomy)/Cambisol cálcico 
(FAO), caracterizados fundamentalmente por una redistribución 
de carbonatos, además de la presencia de horizontes Bw.

El profundo encajamiento del río Guadalquivir en el entorno de 
Montoro, impide el desarrollo de aterrazamientos próximos al 
cauce, tan sólo el ensanche de Villa del Río previo a el estrecha-
miento de la localidad anterior y, pasado este, el de Algallarin. En 
ambos casos están representados los tres niveles señalados entre 
Marmolejo y Espeluy pero con valores relativos algo superiores 
(+ 25, +15 y +5-8 m).

La continuidad cartográfica desde el sector de Andújar, aguas 
arriba, determina por el contrario una disminución de las cotas 
relativas. Tanto es así que en los valles de los ríos Guadiel y Gua-
dalimar esos niveles han desaparecido y es el grupo de las medias 

el que está próximo al cauce. Éste es un fenómeno generalizable a 
todos los cursos importantes, ya que este conjunto es identificable 
en los sectores más bajos de toda la cuenca hidrográfica.

2.8.7	 Gravas, arenas, limos y arcillas. Fondos de valle y 
semiendorreicos, aluvial coluvial, llanura de inundación, 
barras y diques naturales. (62). Holoceno.

El río Guadalquivir, meandriforme y confinado en una estrecha 
franja de inundación que se encaja sobre un sustrato margoso 
hasta Marmolejo, y rocoso desde allí, da lugar a un irregular 
pasillo de sedimentación  compleja de gravas, arenas y limos. 
Son generalmente conglomerados polimícticos, arenas gruesas 
a finas y unos centímetros finales de fangos más o menos eda-
fizados. La litofacies más común está constituida por gravas con 
granoselección positiva que evolucionan a arenas gruesas con 
superficies de acreción con clastos, propios de barras de meandro. 
En la base de las secuencias proliferan niveles centimétricos de 
conglomerados polimícticos (cuarcita principalmente, caliza y 
arenisca) clastosoportados, rodados y bien calibrados (c: 20 cm; 
m: 5-10 cm). Las facies arenosas, también muy bien calibradas, 
masivas o con estratificación cruzada y a veces granoselección 
positiva, están fundamentalmente restringidas a cordones para-
lelos al borde del canal y también rellenos arenosos masivos en 
canales abandonados. Las litofacies más finas, arenas y limos 
que constituyen la parte superior de todos estos sedimentos y se 
encuentran débilmente edafizadas (suelos pardos), constituyen 
la llanura de inundación propiamente dicha.

Los fondos de valle de los tributarios meridionales y orientales, 
todos de orden secundario y definidos sobre el sustrato margoso 
neógeno, tienen valles de fondo plano o en cuna de escasa in-
cisión. Están rellenos por depósitos de cierto espesor, superior a 
los 5 m, están constituidos por materiales sueltos, arenas gruesas 
limosas, arenas finas y de cantos (c: 10 cm) coronados por limos y 
arcillas más o menos edafizadas pero sin encostramientos. Están 
originados por la erosión de los interfluvios margosos por lo que 
se pueden considerar de génesis mixta aluvio-coluvionar.

Por el contrario, el río Jándula y otros tributarios del Macizo 
Ibérico debido a su pendiente y a la estrechez de sus valles, 
como consecuencia de la incisión y del confinamiento litológico, 
desarrollan un modelo de sedimentación de cauces entrelazados 
que da lugar a barras laterales de gravas y arenas estrechas y de 
escaso espesor (2-3 m de máximo). En toda la cuenca de este río, 
la red fluvial está tan encajada que las opciones a sedimentación 
asociada son mínimas, en consecuencia, el cauce es rocoso casi 
siempre. Por la margen occidental de este curso, solamente el 
río Ojailén presenta depósitos de relativa consideración aunque 
siempre inferiores a 2 m. Se trata de gravas y cantos con arenas 
y fangos limoarenosos que pueden llegar a ser dominantes en 
algunos puntos. Por la oriental, el río Frenedas que presenta un 
trazado algo sinuoso y ligeramente encajado en valle relativamen-
te amplio, deja barras de aluviones, un fondo aluvial suavemente 
colgado (terraza baja) y pequeños conos de deyección alimenta-
dos por torrenteras laterales.

También en el noroeste, en el río Guadámez que drena hacia el 
Guadiana extremeño, existe un aluvión continuo con arenas y 
gravas en barras laterales de muy escaso espesor, inferior a 3 m. 
En la esquina noreste de la Hoja el drenaje está dirigido hacia 
el Guadiana manchego a través de dos tributarios principales y 
sus ramificaciones de orden menor: el río Jabalón y la rambla 
de Santa Cruz de Mudela. La llanura aluvial del Jabalón está 
constituida por limos y arcillas carbonatadas procedentes, princi-
palmente, de la erosión de los afloramientos triásicos del Campo 
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de Montiel de donde procede. A veces arenosos, de tonos rojos 
y violáceos, contienen en su base hiladas de gravas de cuarcita, 
cuarzo, pizarras y calizas de 2 a 4 cm de diámetro. El borde 
de canal muestra barras de gravas y arenas que presentan una 
estructura interna con imbricaciones y estratificaciones cruzadas 
insinuadas. Los aluviones del resto fondos de valle tienen una 
composición más variable, influida por la naturaleza litológica de 
los materiales que atraviesan, siendo frecuentes, según zonas, 
los clastos pizarrosos o de roca caliza, dispersos en limos más 
o menos arenosos heterogéneos, y mal clasificados y espesor 
oscilante entre los 1,40-2 m.   

Lo más común es que los depósitos referidos a los fondos de 
valle secundarios, en unas o en otras cuencas hidrográficas, co-
rrespondan a depósitos asociados a procesos mixtos de arroyada 
y de gravedad, compuestos por cantos más o menos angulosos 
con matriz de arenas y limos. También los relacionados con  las 
áreas encharcadas, siempre mantos muy superficiales de limos y 
arcillas pardo-oscuras. De hecho esta unidad cartográfica repre-
senta también zonas semiendorreicas de navas y fondos mixtos 
de génesis aluvial-coluvial. 

2.8.8	 Arenas, conglomerados y limos. Conos de deyección y 
coluviones y glacis asociados (60) Pleistoceno superior-
Holoceno.

Aparecen en el Guadalquivir y en el resto de los ríos principales y 
son la consecuencia natural de los numerosos barrancos y cursos 
secundarios de la red fluvial meridional relacionada con ese río y 
que vierte en él y en éstos. Son conos de aluviones muy planos 
y de dimensiones variables, generalmente deca-hectométricas. 
Es especialmente notorio el sistema de conos coalescentes que 
orlan la novena terraza en la margen meridional del valle del 
Guadalquivir entre Marmolejo y Espeluy, en Jabalquinto y cerca de 
los embalses de Guadalén y Giribaile. Éstos y casi todos los demás, 
son casi exclusivamente margosos, pues proceden de barrancos 
y pequeños torrentes de escaso recorrido y son la causa, por 
redistribución fluvial, del tapiz margoso que  suele cubrir algunas 
terrazas o aluviones. Ocasionalmente pueden presentar gravas 
procedentes del desmantelamiento de las terrazas.

Por razones de escala este grupo cartográfico incluye también 
los sedimentos coluvionares asociados a los anteriores pero 
con insuficiente  dimensión  para proceder a su representación 
individualizada. Es material suelto, arenoarcilloso con cantos, 
procedentes de  algunos escarpes en el valle del Guadalquivir. 
Por la misma razón también se añaden muchos glacis de vertiente 
que modelan y articulan muchas de las terrazas del valle del 
Guadalquivir y otros ríos. Aparecen con frecuencia pero en la 
mayoría de los casos no se les atribuye representación cartográfica 
por no oscurecer la secuencia de las terrazas fluviales y también 
porque el espesor del depósito es mínimo. Son margosos y con 
cantos sobre las margas y terrazas de las zonas meridionales y 
ocasionalmente encostrados, mientras que en él macizo Varisco 
están constituidos por materiales sueltos siliciclásticos.

En el Macizo Ibérico, en esta unidad cartográfica incluye los pe-
queños conos aluviales, muchas veces coalescentes, controlados 
por el régimen hídrico y los cambios de pendiente en las vertientes 
de las sierras paleozoicas. La denudación de estas sierras por 
procesos de arroyada concentrada, origina una acumulación de 
gravas, arenas y limos con fuertes tonalidades rojizas. El depó-
sito de estos materiales tiene lugar en las desembocaduras de 
los barrancos colectores de las pequeñas cuencas de recepción 
desarrolladas sobre las sierras. Los depósitos de glacis tienen una 
composición similar a los depósitos de abanicos y/o conos de 

deyección, pues las diferencias entre ellos residen en los aspectos 
morfológicos.

Están bien representados en el río Ojailén, en ambas márgenes 
del valle, entre Brazatortas y Villanueva de San Carlos  que es 
donde el citado río se encaja profundamente, pues forman un 
tapiz de espesor irregular con cantos, más o menos angulosos y 
heterométricos, con matriz areno-arcillosa, bastante continuo. 

Más allá, sobre la confluencia del río anterior con el río de la 
Fresneda y al pie de las sierras de Calatrava, de la Atalaya de la 
Calzada y de Puertollano, se definen en franjas más estrechas y 
aisladas. Parecida situación muestra el valle de Robledillo hacia el 
este, en Sierra Madrona, pero no así en su vertiente meridional, 
junto a Fuencaliente, pues los conos y glacis están aislados en 
afloramientos pequeños y encajados en relación a las rañas. 

En torno a la esquina noreste, un territorio menos incidido por la 
red fluvial, existe también una desarrollada cobertera de conos y 
glacis coalescentes. Se ubican de forma relativamente continua, 
en las laderas septentrional y meridional de la sierra del Acebuche. 

Lo más frecuente es que no existan cortes naturales por lo que la 
única  observación es superficial, es decir, delgadas películas de 
material suelto, con predominio de cantos de cuarcita, angulosos 
y heterométricos, y  arenas y limos rojos. El centil es de 15 cm, 
apreciándose una clara disminución del tamaño de los clastos, 
así como en su índice de redondeamiento, hacia las zonas más 
distales.

En escalas más detalladas, se han diferenciado generaciones de 
ellos en función de su antigüedad, aunque hay que resaltar la 
funcionalidad actual de la mayoría de los grupos.

2.8.9	 Cantos angulosos con matriz limo-arcillosa/ cantos y 
bloques. Coluviones  y canchales (63). Plioceno-Holoceno.

Esta unidad, se encuentra adosada a las sierras cuarcíticas que 
aparecen en la mitad septentrional de la Hoja. Alcanzan un de-
sarrollo considerable, constituyendo un tapiz bastante continuo 
en las vertientes de las sierras de Calatrava, Puertollano, Alcudia, 
Madrona, San Andrés y en general toda el área norte de Sierra 
Morena. Allí, son cuerpos sedimentarios de gran continuidad 
lateral y espesores variables, entre 0,40 y 2/3 m, casi siempre 
inferiores a los 10 m, aunque éstos pueden reconocerse en varios 
y contrapuestos lugares como en los valles del Ojailén y Jabalón.

Es fundamentalmente conglomerática,  con ligeras variaciones de 
tamaño y de color pero pueden aparecer delgadas, dispersas y 
muy localizadas intercalaciones de arenas de grano grueso a muy 
grueso de escasa continuidad lateral. Hacia la base, se encuentran 
clastos de pizarra con un grado de alteración bastante alto ya 
que presentan color rojo (10 R 4/6) y se hallan transformadas en 
una masa arcillosa, que conserva retazos originales o con una 
alteración menor y rasgos de hidromorfía muy acusados.

Básicamente son depósitos de cantos angulosos y subangulosos 
englobados en una matriz arcillosa de color pardo y rojo a muy 
rojo, producto de la evacuación de productos de alteración 
química y fragmentación física. Se distribuyen en secuencias de 
orden métrico, separadas por superficies erosivas de ortoconglo-
merados, heterométricos, poligénicos y polimodales, que están 
empastados en una matriz arcillosa o arenosa de color rojizo 
(10 R 4/6)  y ocre hacia techo o en la parte más superficial (10 
R 4/6 a 5 R 4/6). Presentan un espectro litológico dominado por 
la cuarcita y el cuarzo y una angulosidad manifiesta aunque con 
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bordes algo redondeados. Tienen un centil variable entre los 15 
y los 50 cm y un tamaño medio próximo a los 3/10 cm.

Se señala una aparente geometría tabular y cierta continuidad 
lateral y, aunque aparentemente tienen un aspecto desorganizado 
también se puede apreciar una burda estratificación horizontal de 
orden centimétrico y cierta gradación positiva o negativa, pero 
ningún otro rasgo de ordenación sedimentaria (facies Gms). En 
la parte superior aparecen rasgos de una fuerte hidromorfía con 
variaciones de colores rojos y ocres. 

Se interpretan, como litofacies (heterometría, angulosidad y 
desorganización sedimentaria acusada) ligadas a las vertientes 
serranas, producto de procesos gravitacionales alternantes con 
esporádicos flujos más o menos acuosos.

Discontinuamente, bajo los escarpes cuarcíticos más pronuncia-
dos y en las cuencas de recepción de las torrenteras se acumulas 
derrubios de clastos sin matriz., es decir, exclusivamente por 
cantos y bloques de cuarcita angulosos.  El tamaño de los cantos 
varía pudiendo alcanzar dimensiones métricas, formando verda-
deras laderas de bloques. Estos canchales o pedrizas, que es su 
denominación regional, aparecen dispersas al pie de los escarpes 
cuarcíticos o formando afloramiento de planta triangular en las 
cabeceras de los barrancos sobre el resto de la unidad cartográ-
fica en la que se han incluido. Son especialmente espectaculares 
estas morfologías en las laderas de algunos barrancos cercanos al 
Collado del Enebral. En este punto los bloques alcanzan tamaños 
superiores a los 2 m. de longitud, gozando de una gran estabilidad 
a pesar de las altas pendientes que tienen las laderas donde se 
ubican. Aunque pueden aparecer total o parcialmente vegetados, 
lo más frecuente es lo contrario, lo que sugiere cierta actividad. 

Obviamente, estas orlas de derrubios se interpretan como acumu-
laciones por gravedad en las vertientes de las sierras a lo largo de 
un dilatado periodo que puede abarcar más allá del señalado en el 
encabezamiento del apartado. Es muy probable que en tales acumu-
laciones estén representadas etapas cronológicamente lejanas puesto 
que así ocurre con el propio paleorrelieve definido por las sierras 
cuarcíticas. El caso de las pedrizas es diferente, ya que la interpretación 
más extendida es que constituyen el testimonio de una época más 
fría que la actual, herencia directa de fenómenos de crioclastia.

2.8.10	 Escombreras y vertederos. Acumulaciones antrópicas 
(64). Actual

Tienen su ubicación en sectores concretos y ligados a la actividad 
minera. Al sur de Puertollano, en el valle del Ojailén, existen 
varias escombreras de dimensiones considerables ligadas a la 
extracción de carbón, la mayoría  sobre todo relacionadas con 
la actividad pasada de la cuenca hullera de la citada ciudad. Al 
suroeste de Brazatortas, existen pequeñas escombreras debidas a 
la pasada actividad de minería metálica. En el entorno de Linares 
y Santa Elena donde también son explotaciones metálicas no son 
representables por sus reducidas dimensiones.  

Obras públicas recientes, dan lugar de forma aislada a acumu-
laciones de tierra.

3.  PETROLOGÍA

3.1.  ROCAS ÍGNEAS

En esta Hoja están bien representadas las rocas ígneas, tanto las 
plutónicas, como las volcánicas y subvolcánicas, y con un amplio 
espectro en edad composición y contexto geodinámico.

Los mayores cuerpos ígneos son plutónicos tardivariscos y per-
tenecen al Batolito de Los Pedroches que aflora en una banda 
de dirección NO-SE, de unos 200 Km y con una anchura entre 
8-30 Km, desde Monterrubio de la Serena hasta el valle del 
Guadalquivir; formando parte de la gran alineación granítica 
Alburquerque-Mérida-Los Pedroches, que ha sido considerada 
por algunos autores (Julivert et al., 1974) como el límite de las 
Zonas Centroibérica y Ossa-Morena.

Las rocas ígneas pre-Variscas están únicamente representadas por 
un  macizo granitoide (Macizo de El Escribano) relacionado con 
el magmatismo asociado al Grupo Malcocinado.

El registro más reciente de magmatismo  en la región, repre-
sentado en el sector septentrional de la Hoja,  corresponde al 
volcanismo del Campo de Calatrava cuya actividad se extendió 
entre el Mioceno terminal y la base del Pleistoceno. El  campo 
volcánico del Campo de Calatrava  comprende más de 240 
centros de emisión  que  dieron lugar a multitud de emisiones 
lávicas y piroclásticas, entre las que están representadas nefeli-
nitas, melilitas y basaltos. 

3.1.1	 Granitoides pre-Variscos

Afloran únicamente en el Dominio Obejo-Valsequillo de la ZCI. 

Forman parte de una serie de plutones intrusivos o espacialmente 
asociados con el Grupo Malcocinado, que muestran evidencias 
de emplazamiento somero y parecen genéticamente relacionados 
con las rocas volcánicas de esta formación.

El único representante de este conjunto de plutones en el área 
de la Hoja es el Plutón de El Escribano.

3.1.1.1	 Granodioritas a tonalitas, cuarzodioritas a dioritas. 
Granitoide de El Escribano (1)

El Granitoide de El Escribano (Pérez Lorente, 1979) es un cuerpo 
plutónico tabular de dirección NO-SE que con un espesor máximo 
de 800 m, aflora desde el Cortijo de El Escribano (NE de Espiel), 
en la vecina Hoja 1:200.000 de Pozoblanco, hasta el borde su-
roccidental de esta Hoja, (Hoja 1:50.000 de Montoro, 903; Fig. 
3.1). Es intrusivo sobre la secuencia vulcanodetrítica atribuida 
al Grupo Malcocinado (Martínez Poyatos, 1997), aunque no se 
reconoce metamorfismo de contacto, y se encuentra recubierto 
discordantemente por las arcosas de la Fm Torrearboles (Apalate-
gui et al., 1985a) del Cámbrico Inferior. Aflora siempre cerca de 
la base de las Unidades Alóctonas y está afectado en ocasiones 
por una deformación milonítica que llega a gneisificar la roca.

Apalategui et al., (1985a) y Sánchez Carretero et al. (1989), dis-
tinguen dos facies principales: una granodiorítica-tonalítica, que 
es la más abundante, y otra más básica, cuarzodiorítica-diorítica. 
La primera es una roca granuda a microgranuda de grano medio 
a fino, y en ocasiones con tendencia microporfídica, con colo-
raciones verdosas, en la que destacan cristales de feldespato de 
color blanco a rosáceo. Su mineralogía principal está compuesta 
por cuarzo, plagioclasa (oligoclasa), feldespato potásico y biotita 
escasa, con hornblenda, moscovita secundaria, apatito, circón, 
opacos, turmalina y esfena como accesorios. La facies básica está 
compuesta por plagioclasa (oligoclasa-andesina) y hornblenda 
verde, encontrándose piroxeno augítico en ocasiones. Contiene 
cuarzo, biotita, opacos y esfena como accesorios. 

En este macizo son frecuentes los enclaves de anfibolitas, cuar-
citas, micasquistos y algunos paragneises. Las anfibolitas son 
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rocas afectadas por los mismos procesos dinamotérmicos que su 
encajante y están compuestas por hornblenda verde, con restos 
de hornblenda marrón, y plagioclasa. Las cuarcitas y paragneises 
son similares a las que aparecen en el encajante del granitoide.

Existen dos dataciones radiométricas de estos granitoides, realiza-
das por el método K-Ar sobre roca total, de 452±22 Ma (Caradoc) 
y 327±16 Ma (Viseense), respectivamente (Bellon et al., 1979) 
que no pueden interpretarse como edades de emplazamiento, 
puesto que yacen bajo la discordancia del Cámbrico inferior. 
Recientemente, ha sido datado mediante Ar/Ar en hornblenda 
en 539±3 Ma (Eguíluz et al., 2013).

3.1.2	 Granitoides Variscos del Dominio del Complejo Esquisto-
Grauváquico

El único macizo de granitoides situado, dentro de la Hoja, en el 
Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico o Dominio Lusitano-
Alcúdico de la Zona Centroibérica, al N de la Falla Puente Génave-
Castelo de Vide es el Plutón de Santa Elena.

3.1.2.1	 Plutón de Santa Elena (2)

En el área de estudio, al sur de la localidad de Santa Elena, se 
encuentran un conjunto de afloramientos graníticos que ocupan 
una extensión de unos 30km2 (Fig. 3.1) y constituyen el Plutón 
de Santa Elena (Richter, 1967; Sánchez Cela y Aparicio, 1969; 
Charpentier, 1976; Ríos Aragüés, 1977; Larrea et al., 1993; 1995, 
1999a; Larrea, 1998). Tiene una forma elipsoidal, con un eje 
mayor de 9 km desde el Río de la Campana por el Oeste hasta 
el Río Despeñaperros por el Este, y un eje menor de unos 5 km 
(Fig. 3.1).

El Plutón de Santa Elena es un cuerpo intrusivo de carácter funda-
mentalmente granodiorítico-tonalítico (Sánchez Cela y Aparicio, 
1969; Charpentier, 1976; Ríos Aragüés, 1977; Larrea et al., 1993; 
1995, 1999a; Larrea, 1998), con algunas masas de carácter bá-
sico (gabro-dioritas) constituidas por enjambres de enclaves que 
afloran únicamente en su sector septentrional (Larrea, 1998), y 
algunos diferenciados constituidos por granitos de dos micas 
a moscovíticos en su borde meridional (Charpentier, 1976). Se 
emplaza en condiciones epizonales en rocas paleozoicas cuya edad 
abarca desde el Ordovícico temprano al Silúrico, y es posterior a la 
primera etapa de deformación varisca (Ríos Aragüés, 1977; Larrea, 
1998; Larrea et al., 1999a). Aflora en el núcleo del Antiforme 
de Santa Elena que es la prolongación oriental del Antiforme 
de Sierra Madrona. Su emplazamiento se asocia a importantes 
procesos de stoping magmático quedando incluidos abundantes 
roof-pendants y xenolitos de menores dimensiones del encajante.

En los bordes meridional y oriental se encuentran fuertemente 
deformadas con desarrollo de fábricas planares y planolineares. 
La presencia de enclaves microgranudos máficos es muy escasa 
salvo en las inmediaciones de Santa Elena, en la zona donde 
afloran las rocas básicas.

La facies principal (granodiorita-tonalita) es de color gris azu-
lado en fresco, con una textura equigranular, con tendencia 
plagidiomórfica, de grano medio a medio‑grueso, con escasos 
megacristales  dispersos de feldespato potásico de hasta 3 cm y 
de morfología equidimensional. La biotita aparece en individuos 
aislados o formando agregados (“nidos”) de unos 2 cm.  Presenta 
una fábrica primaria que varía desde isótropa a planar o plano 
lineal, aunque la más frecuente parece la fábrica planar definida 
por la orientación y disposición de los agregados de biotita (Lillo 
et al., 1998 a, b). 

Al microscopio, se observa que está constituida por plagioclasa, 
cuarzo, feldespato potásico y biotita, como componentes prin-
cipales. En proporciones accesorias presenta hornblenda, circón, 
titanita, apatito y opacos y como secundarios más frecuentes, 
moscovita, clorita, epidota (Sánchez Cela y Aparicio Yagüe, 1969; 
Charpentier, 1976; Ríos, 1977, Lillo, 1992, Larrea et al., 1995). 

El cuarzo aparece en individuos alotriomórficos con extinción 
ondulante y a veces texturas en “mortero”. 

La plagioclasa es ácida‑intermedia (An
26-57)  y se encuentra en 

individuos idiomórficos y subidiomórficos, con zonado normal y 
oscilatorio. Las maclas más frecuentes son las de albita y albita-
Carlsbad. En ocasiones los cristales muestran el núcleo variablemen-
te sericitizado. Con cierta frecuencia desarrolla texturas dendríticas. 
Los cristales mayores engloban apatito, circón y esporádicamente 
biotita y plagioclasa más pequeñas (Larrea, 1998).

El feldespato potásico  aparece en individuos alotriomórficos 
ligeramente deformados con escasas texturas pertíticas y a veces 
con maclado en enrejado. Tiene una marcada tendencia a la 
cristalización intersticial.

La biotita se halla formando placas subidiomórficas de hasta 5 mm 
o grupos de cristales de pequeño tamaño, con marcado pleocroismo 
en tonos rojizos, localmente agrupadas formando microenclaves. 
Incluye circón con halos negros, opacos y apatito, y esporádicamen-
te pequeños individuos de plagioclasa (Larrea, 1998).

Los efectos de la deformación se manifiestan en la aparición de 
micas flexionadas y kinkadas, plagioclasas fracturadas, cuarzos 
rotos con extinción ondulante o acintados y feldespatos potásicos 
microclinizados y con extinción ondulante.

Se observan frecuentes enclaves microgranudos de carácter 
básico‑intermedio, con formas elipsoidales y de tamaño cen-
timétrico. En las inmediaciones de Santa Elena, se encuentran 
megaenclaves y/o pasillos de enclaves en los que se observan 
fenómenos de mezcla magmática con la granodiorita encajante.  
Son rocas holocristalinas de color verde oscuro, de tamaño de 
grano medio y textura hipidiomorfica inequigranular. 

Los minerales principales son: plagioclasa intermedia (An
30-80), 

maclada con zonado oscilatorio, que suele incluir anfíbol, bio-
tita y apatito; anfíbol magnésico‑cálcico (hornblenda-actinolita, 
pargasita, tschermakita y magnesio-hastingita), como grandes 
individuos aislados incluidos en plagioclasa o como agregados; 
biotita muy pleocroica en placas o en agregados policristalinos e 
íntimamente relacionada con el anfíbol; y cuarzo como cristales 
intersticiales xenomórficos. Como minerales accesorios se ob-
servan: titanita, circón, apatito, allanita y opacos. Modalmente, 
varían desde cuarzomonzodioritas a cuarzogabros, si bien su 
composición química es de gabros (Lillo et al., 1998 a, b).

Los diferenciados leucograníticos, de grano medio, del borde me-
ridional están constituidos principalmente por cuarzo, moscovita 
y feldespato potásico.

Geoquímicamente las granodioritas y tonalitas de este plutón son 
rocas débilmente peraluminosas  que pueden integrarse dentro 
de una asociación alumínico-cafémica de carácter calco-alcalino 
(Larrea et al., 1995). 

Su edad ha sido cifrada en 331±34 Ma por Larrea et al. (1999a) 
mediante el método Rb/Sr y recientemente en 319±5 Ma por 
Montero et al. (en preparación) mediante U/Pb por el método de 
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Kober, lo que sitúa su emplazamiento entre el Serpukhoviense 
superior y el Bashkiriense inferior.

Se ha observado una importante deformación cataclástica a milo-
nítica en su borde meridional (Ríos Aragüés, 1977; Larrea, 1998; 
Martín Parra, 2003; Martín Parra et al., 2004, 2006), de carácter 
extensional (Larrea, 1998; Martín Parra, 2003; Martín Parra et 
al., 2004, 2006), lo que junto al alargamiento de la aureola de 
metamorfismo de contacto (más de 80km) y paralelización a la 
zona de deformación, lleva a pensar en un emplazamiento de 
este plutón sincinemático temprano con el funcionamiento de 
un importante accidente extensional. 

3.1.3	 Granitoides Variscos del Dominio de Obejo-Valsequillo. 
Batolito de Los Pedroches

El plutonismo relacionado con el ciclo orogénico varisco  es el de 
mayor importancia y más extensamente representado en la Hoja de 
Linares. En relación con dicho ciclo se emplazaron enormes volú-
menes de  granitoides que constituyen el Batolito de los Pedroches.

Este grupo de rocas está representado en la Hoja de estudio, 
por las distintas unidades de intrusión que constituyen el sector 
oriental del Batolito de Los Pedroches y por los granitoides de 
Linares y Arquillos, aparentemente desconectados entre sí y del 
macizo de Pedroches pero, relacionados con el mismo. Todos 
ellos se sitúan en el Dominio de Obejo-Valsequillo de la Zona 
Centroibérica (Fig. 3.1).

Fig. 3.1.- Situación del Plutón de Santa Elena (SE) y de las dis-
tintas unidades de intrusión del Batolito de Los Pedroches así 
como de la red filoniana asociada, en el área de la Hoja. C-VC: 
Cardeña-Virgen de la Cabeza, E-L: Los Escoriales-La Lancha, F: 
La Fernandina, G-A: Guadalén-Arquillos, H: El Humilladero, L: 
Linares, M: Mogabar, C: La Centenera, N: Las Navas

El Batolito es el resultado de dos pulsos magmáticos principales. 
El primero de ellos produce la intrusión de los precursores básicos 
y de la Unidad Granodiorítica. En el extremo noroccidental del 
batolito también hay unos pequeños stocks de rocas básicas 
precursoras: gabros, dioritas y granodioritas con ortopiroxeno 
(no representados en la Hoja de Linares). El segundo, produce 
la intrusión de una serie de plutones graníticos alineados según 
una dirección ligeramente oblicua a la de la granodiorita, que 
se denominan, de SE a NO, Arquillos, Linares, Los Escoriales-La 
Lancha, Cardeña-Virgen de la Cabeza, Cerro Mogábar, El Guijo 
y Santa Eufemia (estos fuera de la Hoja), y que se continúan en 
otros plutones hasta Mérida.

Asociados a cada una de las dos unidades de granitoides existen-
tes en el Batolito de Los Pedroches, existen dos sistemas de diques 
de dirección NO-SE los asociados a la Unidad Granodiorítica y 
ONO-ESE los asociados a la Unidad Granítica (Fig. 3.1).

Este batolito ha sido estudiado por numerosos autores, como: 
Martín Ramos y Rodríguez Gallego, 1975; Bellon et al., 1979; 
Hertrich, 1980; Lalieux, 1983; Pascual, 1984; Eraso y Garrote, 
1984; Garrote et al., 1985; Sánchez Pérez, 1986; Fernández Ruiz, 
1987; Larrea, 1987; Carracedo, 1991; Defalque et al., 1992; 
Donaire, 1995; Larrea et al., 1996a y b; Aranguren et al., 1997, 
Larrea, 1998; Martín Parra et al., 2000; Armendariz Dufur, 2004; 
Larrea et al., 2004; Carracedo et al., 2007,2008 y 2009, entre 
otros.

Está encajado en los metasedimentos de muy bajo grado del 
Culm Carbonífero de la Cuenca de Los Pedroches, excepto en 
su límite noroccidental, en el que también intruye a materiales 
Ordovícicos y Devónicos.

Los contactos entre los cuerpos que forman este batolito son 
generalmente intrusivos. 

En los metasedimentos encajantes provoca una aureola de meta-
morfismo de contacto de 500 a 2.000 m de anchura, que llega 
a alcanzar localmente la facies de corneanas piroxénicas. Las 
condiciones de emplazamiento se han estimado en unos 800º 
C y una presión de 1-2 kbar, a partir de xenolitos de la parte 
interna del batolito, equivalentes a la facies de las corneanas 
piroxénicas  (Sánchez Pérez, 1986; García Casco et al., 1987; 
Donaire y Pascual, 1991).

Las edades radiométricas (K-Ar y Rb-Sr) obtenidas para el Batolito 
de Los Pedroches representan un intervalo de tiempo relativamen-
te amplio, si bien las edades más recientes obtenidas varían entre 
293±6 y 314±1,9 Ma (García de Madinabeitia, 2002, García de 
Madinabeitia et al., 2003; Carracedo et al., 2008, 2009; Solá et 
al., 2009). Así pues, para el conjunto del batolito se puede asu-
mir una edad Bashkiriense (Namuriense superior)-Kasimoviense 
(Estefaniense A, B).

3.1.3.1	 Unidad Granodiorítica

La Unidad Granodiorítica es la mayoritaria en el Batolito de Los 
Pedroches. Aflora sobre todo en los sectores central y occidental 
del batolito y en el sector norte del Plutón de Linares, intruyendo 
sobre los materiales del Culm de la Unidad Paraautóctona del 
DOV. En el área de la Hoja de Linares, no obstante, es minoritaria 
respecto a la Unidad Granítica.

Está constituida esencialmente por granodioritas biotíticas ± an-
fíbol, de grano medio-fino (Granodiorita de Los Pedroches), con 
algunos afloramientos de tonalitas y granodioritas con ortopiroxe-
no localizados en su sector más noroccidental (fuera del área de 
estudio, en la vecina Hoja de Pozoblanco). Otras facies minorita-
rias son monzogranitos biotíticos de grano medio y microgranitos 
porfídicos con agregados de turmalina y relacionada con estas, 
una facies de microgranitos y leucogranitos turmalínicos (Martín 
Parra et al., 2000). Contiene siempre enclaves microgranudos 
máficos con biotita y anfíbol (Larrea et al., 2004). 

Constituye una asociación alumínico-cafémica alta en K según 
Carracedo (1991) de carácter subaluminoso a moderadamente 
aluminoso (Larrea et al., 1995).
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3.1.3.1.1.	 Granodiorita de Los Pedroches (3)

Aflora principalmente, en sector occidental del batolito en el 
borde O de la Hoja de Linares. Constituye también el cuerpo 
del Humilladero y el macizo de la Fernandina, situado al E de la 
Fosa de Bailén.

Está formada casi exclusivamente por una roca granuda de color 
blanco-grisáceo en corte fresco, de grano fino a medio, aunque 
variable y de textura seriada a  porfídica, conteniendo megacris-
tales de plagioclasa dispersos que alcanzan hasta los 2 cm de 
tamaño. Presenta una extraordinaria homogeneidad textural y 
composicional en toda la masa plutónica.

Está compuesta por plagioclasa, cuarzo, feldespato potásico, 
biotita y, ocasionalmente, anfíbol. Son rocas homogéneas sin 
fábrica planar neta, aunque se pueden observar orientaciones 
estadísticas de biotitas y feldespatos, que corresponden a direc-
ciones primarias de flujo. Son frecuentes los enclaves.

Al microscopio, muestran una textura holocristalina, inequigranu-
lar de grano medio, hipidomórfica, conteniendo como minerales 
principales: plagioclasa (andesina-oligoclasa), cuarzo, feldespato 
potásico y biotita. La composición modal es plagioclasa = 41-
50%; cuarzo = 25-27%; feldespato potásico = 7-17%; biotita 
= 12-15%; accesorios = 1% (Quesada et al., 2013; Larrea et al., 
2013 a). El macizo de La Fernandina tiene una composición modal 
de plagioclasa = 36-41%; cuarzo = 28-35%; biotita = 16-21% 
y feldespato potásico =  <15% (Larrea, 1998). Los minerales 
accesorios son: anfíbol hornbléndico (salvo en el macizo de La 
Fernandina), apatito, circón, titanita, opacos, y esporádicamente 
scheelita, allanita y turmalina. Como minerales secundarios se 
encuentran sericita, moscovita, epidota, carbonatos, clorita, 
feldespato potásico, rutilo, leucoxeno y esfena.

La plagioclasa es el componente mayoritario de la roca, des-
tacando cristales o fenocristales idiomórficos-subidiomórficos 
maclados según las leyes de la Albita, Albita-Carlsbad, Albita-
Periclina, y más raramente de Baveno (Quesada et al., 2013); 
cuya característica principal es la presencia de zonados complejos 
con zonación oscilatoria directa y superficies de reabsorción que 
cortan irregularmente a las zonas previas con diferentes conteni
dos en An a cada lado de dichas superficies. En algunos cristales 
de este tipo, se han observado texturas de tipo dendrítico en 
el crecimiento de plagioclasa sobre las zonas de reabsorción, 
interpretadas como evidencias de mezcla de dos magmas. En 
bordes externos, de composición más sódica, de algunos de 
estos cristales, se desarrollan intercrecimientos micrográficos 
con cuarzo. 

También se presenta en pequeños cristales idiomórficos a subi-
diomórficos en forma de inclusiones dentro de plagioclasas de 
mayor tamaño y en el feldespato potásico. 

El cuarzo en su mayor parte es intersticial y xenomórfico, se 
dispone, al igual que el feldespato potásico, entre los cristales 
de plagioclasa y biotita, y forma intercrecimientos gráficos con 
los bordes sódicos en algunos de los cristales zonados de la 
plagioclasa.

La biotita es el máfico más abundante de la roca y en la mayoría 
de las ocasiones el único; se presenta en cristales idiomórficos 
a subidiomórficos aislados o formando glomérulos, con fuerte 
pleocroismo pardo rojizo y con frecuentes inclusiones de opacos, 
circón y apatito. También aparece en pequeños cristales idiomór-
ficos incluidos dentro de la plagioclasa.

El feldespato potásico es un mineral tardío en la secuencia de 
cristalización, en su mayor parte es intersticial entre plagiocla-
sa y biotita, y es pertítico. Contiene frecuentes inclusiones de 
minerales anteriores a su cristalización, presentando procesos 
reaccionales con ellos, tales como, intercrecimientos mirmequíti-
cos con plagioclasas, sustituciones de plagioclasa por feldespato 
potásico y golfos de corrosión de feldespato potásico en cuarzo. 
También se encuentra como producto de alteración de la biotita 
y en forma intergranular en el cuarzo en la interfase feldespato 
potásico-biotita (Quesada et al., 2013; Larrea et al., 2013 a).

 En algunas zonas atravesadas por enjambres de pórfidos áci-
dos sustituye a las plagioclasas definiendo procesos tardíos de 
microclinización.

El anfíbol (hornblenda) está irregularmente distribuido y como 
componente de la roca no supera el 5%. Se presenta en cris-
tales aislados con formas esqueléticas o en nódulos junto a los 
cristales de biotita, tiene hábito prismático, con el núcleo color 
marrón y bordes verdosos, generalmente transformados en 
actinolita‑tremolita.

Son muy abundantes y característicos los enclaves microgranu-
dos (en su mayoría microgranodioríticos y en algunos casos 
gabroideos), que se encuentran prácticamente en toda la masa 
granodiorítica. También se encuentran xenolitos metasedimen-
tarios, procedentes del encajante, que sólo son abundantes en 
las inmediaciones del contacto.

Los enclaves microgranodioríticos son los más abundantes, 
apareciendo con tamaño variable (desde megaenclaves métri-
cos a microenclaves centimétricos), aislados o constituyendo 
enjambres. Se caracterizan por los siguientes rasgos texturales y 
estructurales: Textura microgranuda, con tamaño de grano entre 
0,5 y 2 mm, tendencia porfídica con fenocristales de plagioclasa 
y biotita de hasta 5 mm. Muestran fenocristales de plagioclasa 
con acusados zonados oscilatorios y superficies de reabsorción, 
que cortan a los zonados preexistentes, desarrollando un borde 
sódico. Son muy frecuentes las inclusiones de apatito acicular, 
biotita y cristales pequeños de plagioclasa. La hornblenda es 
esporádica y siempre en cantidades accesorias; se presenta en 
agregados policristalinos y/o en cristales subidiomórficos junto a 
biotita. Se observan también enclaves compuestos de composi-
ción tonalítica y/o diorítica en la microgranodiorita, con contactos 
graduales. Poseen una mesostasis intersticial y muy poiquilítica 
constituida por cuarzo y feldespato potásico cristalizados en una 
etapa tardía, que incluyen a las plagioclasas y la biotita.

Los enclaves xenolíticos de materiales sedimentarios, presen-
tan formas angulosas, con tamaños que varían entre centi y 
decimétricos; suelen concentrarse en los bordes del batolito y su 
contacto con la roca que los engloba es neto. Tienen texturas 
granoblásticas o granolepidoblásticas definidas por un mosaico 
equi a inequigranular de cuarzo, biotita y plagioclasa, con la 
presencia casi constante de cordierita y/o andalucita y, ocasional-
mente, espinela verde, corindón y diasporo.

Los enclaves de tipo básico corresponden a litologías ígneas 
gabroideas y dioríticas. Suelen ser redondeados con formas 
subelípticas y generalmente tienen tamaños centimétricos a 
decimétricos. Los contactos de estos enclaves con su encajante 
local pueden ser tanto difusos como netos, en este último caso 
a veces se observa un borde de enfriamiento en el enclave. 
Petrográficamente se caracterizan por su textura intergranular 
con tendencia subofítica,  por la presencia masiva de agregados 
nodulares de biotita, biotita‑anfíbol o anfíbol, por las formas 
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esqueléticas de los anfíboles y por la presencia de piroxenos, 
parcialmente sustituidos por anfíbol. Ocasionalmente contienen 
también cristales globulares monocristalinos de cuarzo, de hasta 
0,5 cm de diámetro, rodeados por una corona de cristalitos de 
hornblenda y/o biotita (xenocristales).

Excepto en un sector a un lado y otro del Plutón de Mogábar, 
donde una zona de cizalla transtensiva dextra, desarrollada lo-
calmente, deforma el borde norte de la Unidad Granodiorítica 
de Los Pedroches (Zona de Cizalla de Conquista) antes de la 
intrusión de la Unidad Granítica (Carracedo, 1991; Aranguren 
et al., 1997; Larrea et al., 2000, 2001); la granodiorita no se 
encuentra deformada, por lo que se trata claramente de una 
intrusión tardivarisca.

Las condiciones de emplazamiento han sido estimadas por Do-
naire y Pascual (1991) en unos 800ºC y una presión de 1-2 kbar, 
a partir del estudio de xenolitos de la parte interna del batolito, 
equivalentes a la facies de las corneanas piroxénicas.

Los primeros datos geocronológicos, obtenidos mediante el méto-
do K-Ar por Bellon et al. (1979), dan edades de 295±15, 330±17 
y 342±17 Ma para el plutón granodiorítico de Los Pedroches. 
Lalieux (1983) obtuvo una edad de 350±17 Ma mediante el mé-
todo de Rb-Sr; mediante este mismo método, Cueto et al. (1991), 
Defalque et al. (1992) y Donaire (1995), obtuvieron edades de 
307±2, 320±12 y 349±34 Ma, respectivamente,  para el plutón 
granodiorítico. García de Madinabeitia et al. (2001) y García de 
Madinabeitia (2002), mediante el método de Pb-Pb en circones 
obtienen edades de 339,1±4.6 y 329±13 Ma, respectivamente. 
Finalmente, Carracedo et al. (2009) mediante U/Pb en circones 
por el método ID-TIMS obtienen 307.7±0.4 Ma en el extremo NO 
del batolito (Quintana de la Serena) y 307.8±1.2 Ma en el sector 
de Venta de Azuel (dentro de esta Hoja). Teniendo en cuenta 
que esta unidad granodiorítica intruye en materiales del Culm 
que alcanzan al menos al Serpukhoviense (Namuriense inferior, 
318 a 328 Ma), las edades en torno a los 307 Ma parecen las 
más razonables.

3.1.3.1.2	 Monzogranitos porfídicos (4) y micromonzogranitos 
porfídicos (5)

Los monzogranitos y micromonzogranitos porfídicos constituyen 
unas litologías muy características que aparecen extensamente 
representadas en el área de afloramiento de la Unidad Grano-
diorítica, al SO del Macizo de Cardeña-Virgen de la Cabeza. Sus 
contactos con la granodiorita son graduales con algunas excep-
ciones, y los contactos con los granitos son intrusivos también 
con alguna excepción, como en el arroyo Cerezo (Quesada et al., 
2013). Donaire et al. (1999) les denominan leucogranodioritas.

Representan unas facies evolucionadas de la granodiorita común, 
observándose una transición entre ambas, así como contactos 
transicionales entre estas facies y los leucogranitos y microgranitos 
(Matas y Martín Parra, 2015).

Se diferencian dos facies, básicamente por su textura: una facies 
común, inequigranular grano medio, hipidiomórfica, porfídica, 
constituida por monzogranitos porfídicos (4), y una microporfídica 
holocristalina, inequigranular, grano fino, alotriomórfica algo 
hipidiomórfica, con matriz poiquilítica, constituida por micro-
monzogranitos porfídicos (5). 

Los monzogranitos porfídicos (4), al microscopio, presentan 
una textura hipidiomórfica inequigranular porfídica, caracterizada 
por la presencia de megacristales de feldespato potásico que 

pueden alcanzar hasta 8 cm de tamaño, por agregados de cris-
tales de cuarzo globulosos más o menos redondeados de 5mm a 
1,5cm y por fenocristales y/o megacristales de plagioclasas de 0,4 
a 1,5cm, en una matriz de grano medio compuesta por cuarzo, 
feldespato potásico, plagioclasa y biotita. Los minerales accesorios 
más corrientes son apatito, circón, allanita, titanita y opacos y 
con moscovita, sericita y clorita como productos secundarios de 
alteración. Asimismo pueden encontrarse cordierita (esporádica) 
y moscovita histerógena, siempre en cantidades accesorias.

El cuarzo se presenta en cristales individuales o formando agre-
gados policristalinos globulosos; el núcleo de estos cristales no 
presenta inclusiones de otros minerales pero en las zonas de 
borde éstas son frecuentes.

Menos frecuentes son los cristales de cuarzo de tendencia hexa-
gonal más o menos subredondeados de pequeño tamaño (≤1mm) 
incluidos en plagioclasas o feldespatos potásicos.En general, es 
intersticial entre biotita y plagioclasa y anterior o simultáneo con 
respecto al feldespato potásico (Quesada et al., 2013).

El feldespato potásico se presenta con dos hábitos diferentes. 
El primero corresponde a  feno/megacristales con tendencia idio-
mórfica con tamaños que llegan a alcanzar los 8cm, de carácter 
pertítico ocasionalmente maclados según la ley de Carlsbad. En las 
partes centrales de estos cristales se han observado inclusiones de 
biotita y plagioclasa en general desordenadas y corroídas, mientras 
que en los bordes estas inclusiones están orientadas, lo cual parece 
indicar el crecimiento de estos cristales en varias etapas. Son fre-
cuentes, pero no muy abundantes, los crecimientos de moscovita 
histerógena a expensas de estos cristales (Quesada et al., 2013).

El segundo hábito corresponde a cristales intersticiales alotrio-
mórficos de tamaño variable, raramente maclados, que corroen 
a biotitas y plagioclasas, presentando en ocasiones bordes mir-
mequíticos. También se ha observado el desarrollo de moscovita 
esquelética histerógena (Quesada et al., 2013).

La plagioclasa presenta hábitos muy similares a los descritos 
para las plagioclasas de la granodiorita de la facies común. 
Destacan los feno/megacristales que llegan a alcanzar tamaños 
centimétricos, con zonados, maclas y superficies de reabsorción 
en distintas posiciones de los cristales, y los pequeños crista-
les idio-hipidiomórficos incluidos en los feno/megacristales de 
plagioclasa anteriormente descritos y en el feldespato potásico 
(Quesada et al., 2013). 

La biotita se presenta en cristales individuales hipidiomórficos, 
formando grupos de varios individuos desorientados o en forma 
de inclusiones en plagioclasa, feldespato potásico y en ocasiones 
en cuarzo, a su vez tiene inclusiones de apatito, circón y opacos 
(Quesada et al., 2013).

Los micromonzogranitos porfídicos (5) afloran en varios 
cuerpos de extensión plurihectométrica a kilométrica; en su 
afloramiento más occidental (Arroyo del Valle) presenta contac-
tos graduales con la facies anterior, mientras que en su mayor 
afloramiento (Arroyo del Membrillo) parte de los contactos son 
graduales y otros son intrusivos. También afloran dentro del plu-
tón de Cardeña con menor extensión y siempre con contactos 
intrusivos. Donaire et al. (1999) la incluyen junto a las adamellitas 
porfídicas como leucogranodioritas relacionadas con las grano-
dioritas (Quesada et al., 2013). 

Mineralógicamente son rocas muy similares a los monzogranitos 
biotíticos porfídicos, de los que difieren en aspectos texturales 
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tales como el tamaño de grano fino, la textura microgranuda, 
la frecuente matriz poiquilítica que presentan y por la relativa 
abundancia de apatito acicular (Quesada et al., 2013). Contiene 
megacristales de feldespato potásico (2-4cm y en ocasiones hasta 
6cm). También contienen fenocristales de cuarzo (1,5cm) y de 
plagioclasa (≤ 1,5cm) (Larrea et al., 2013 a). Al igual que estos, 
contiene cordierita (esporádica) y moscovita histerógena, siempre 
en cantidades accesorias.

El cuarzo representa una fase intersticial y poiquilítica en la 
matriz de la roca y constituye cristales de aspecto estallado con 
abundantes inclusiones de plagioclasa, biotita y apatito acicular 
(Quesada et al., 2013).

El feldespato potásico, con excepción de los feno/megacristales, 
representa una fase tardía intersticial y poiquilítica (Quesada et 
al., 2013).

La plagioclasa se presenta en fenocristales, en forma de inclu-
siones en cuarzo y feldespato potásico y en cristales de pequeño 
tamaño en la matriz (Quesada et al., 2013).

La biotita aparece como fenocristales y en pequeños cristales 
incluidos en plagioclasa, cuarzo y feldespato potásico, los feno-
cristales presentan inclusiones de apatito más o menos hexagonal, 
y de circón.

3.1.3.1.3	Leucogranitos y microgranitos (6)

Afloran en cuerpos de pequeñas dimensiones ligados a las facies 
anteriores. Se observa una transición de la adamellita micro-
porfídica que pasa hacia techo a un leucogranito fino biotítico 
bandeado con nidos de turmalina. Representan la facies más 
evolucionada dentro del plutón. Son rocas de color gris, gris-
blanquecino y rosado amarillento, de tamaño de grano fino a 
medio; presentan cavidades miarolíticas dispersas rellenas a veces 
de placas de moscovita y cuarzo, y otras de turmalina y cuarzo.

La textura es holocristalina, inequigranular, alotriomórfica, en 
algunos casos débilmente porfídica. Sus componentes mayori-
tarios son, cuarzo, feldespato potásico, plagioclasa, moscovita y 
dependiendo de las localidades biotita; como minerales accesorios 
hay opacos, apatito, circón y cordierita.

El cuarzo es xenomórfico y en general constituye la fase de 
mayor tamaño.

El feldespato potásico, a excepción de los escasos fenocristales, 
es intersticial.

La plagioclasa es de composición albítica, observándose algunos 
fenocristales zonados de albita-oligoclasa.

La moscovita es secundaria proviniendo de la sustitución de 
feldespato potásico, plagioclasa y biotita.

La cordierita se encuentra en cristales aislados completamente 
retrogradados a agregados de micas, tiene hábito anhedral a 
subhedral.

3.1.3.2	 Unidad Granítica

La Unidad Granítica está constituida por una alineación de macizos 
en su mayoría circunscritos, alineados oblicuamente a la dirección 
general de la Unidad Granodiorítica. En conjunto definen  una 
orientación N120ºE, que discurre por el sector septentrional del 

Batolito de Los Pedroches, formando un ángulo de 10º-15º, en 
sentido dextro con respecto a la dirección de la granodiorita. 
Intruyen tanto en la Unidad Granodiorítica del mismo como en 
el Culm del Dominio Lusitano Alcúdico de la ZCI. 

Está constituida por macizos monzograníticos y graníticos, porfí-
dicos, biotítico-cordieríticos con andalucita accesoria (macizos de 
Campanario-La Haba, Santa Eufemia, El Guijo, Mogabar, Cardeña-
Virgen de la Cabeza, Los Escoriales-La Lancha, Linares, Guadalén-
Arquillos y apuntamientos de Puente de Génave (Lalieux, 1983; 
García Casco, 1986; Carracedo et al., 1990; Carracedo, 1991; 
Larrea, 1998; Armendariz Dufur, 2004). En el área de la Hoja de 
Linares están representados los de Mogabar, Cardeña-Virgen de 
la Cabeza, Los Escoriales, Linares y Guadalén-Arquillos.

Los plutones del sector NO de esta alineación (Campanario-
La Haba, Santa Eufemia, El Guijo, Mogabar y Los Escoriales) 
muestran una geometría generalmente ovoidal, con una cierta 
zonación centrípeta marcada por facies de diferente tamaño 
de grano; sin embargo, los del sector oriental (Cardeña-Virgen 
de la Cabeza, Linares y Guadalén-Arquillos) tienen geometrías 
alargadas o irregulares (Fig. 3.1).

Se emplazan con posterioridad a la Unidad Granodiorítica del 
batolito, así como al conjunto de diques de carácter intermedio 
y dirección norteada asociados a la misma (Martín Parra et al., 
2000; Larrea et al., 2004), siendo sus contactos con la Unidad 
Granodiorítica intrusivos.

El tipo de roca más común es un granito o monzogranito biotítico 
porfídico de grano grueso y de color claro, en donde destaca la 
presencia de minerales alumínicos como cordierita y andalucita, 
además de turmalina. Los megacristales de feldespato potásico 
tienden a estar orientados, dando lugar al desarrollo de fábricas 
lineares y planolineares, generadas por flujo magmático.

Se han diferenciado tres facies diferentes: granitos y monzogra-
nitos de los macizos de Cardeña-Virgen de la Cabeza y Linares; 
granitos y monzogranitos de los macizos de Mogabar, Los 
Escoriales-La Lancha y Guadalén –Arquillos; y Leucogranitos y 
microgranitos asociados.

Defalque et al. (1992) obtienen mediante el método de Rb/Sr una 
edad de 308±11Ma para el conjunto de granitos porfídicos de 
esta unidad. Por su parte, García de Madinabeitia (2003) median-
te isocronas Pb/Pb sobre circones obtiene edades comprendidas 
entre 293±6 y 307±16 Ma para diversos plutones de la Unidad 
Granítica. Carracedo et al. (2009) mediante U/Pb en circones por 
el método ID-TIMS obtienen una edad de 304,3±1,8Ma para el 
Macizo de Mogábar.

3.1.3.2.1	 Granitos y monzogranitos biotíticos de grano grueso, 
porfídicos ± cordierita. Macizos de Cardeña-Virgen de 
la Cabeza y Linares (7)

Es el más ampliamente representado entre los tipos existentes 
en la Unidad Granítica del Batolito de Los Pedroches (Fig. 3.1). 
En comparación con las granodioritas del batolito, contienen 
escasos enclaves microgranudos y xenolíticos, aunque localmente 
como en el borde meridional del  macizo de Cardeña-Virgen 
de la Cabeza pueden ser más frecuentes (Larrea et al., 2013 a).

El macizo de Cardeña-Virgen de la Cabeza tiene forma rectan-
gular, orientado aproximadamente N120ºE, con un eje mayor de 
unos 53 Km de longitud y una anchura media de unos 10 km. Su 
contacto con la granodiorita de Los Pedroches es intrusivo. Su tex-
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tura varía de alotriomórfica a hipidiomórfica inequigranular con 
marcado carácter porfídico debido a la presencia de fenocristales 
y megacristales de feldespato potásico; en ocasiones también las 
plagioclasas muestran una tendencia a desarrollar fenocristales, 
pero no tan abundantes ni del tamaño que alcanzan los del 
feldespato potásico (Quesada et al., 2013). La distribución de los 
megacristales no es uniforme y en ocasiones están orientados 
por flujo magmático (Larrea et al., 2013 a).

Además de los componentes normales (cuarzo, feldespato potá-
sico, plagioclasa y biotita) presentan frecuentemente cordierita, 
moscovita y en menor proporción andalucita, siendo el apatito, 
circón, rutilo, monacita y opacos los accesorios más comunes 
(Quesada et al., 2013, Larrea et al., en prensa, a y b).

El cuarzo se presenta en forma de agregados de cristales xe-
nomórficos con un tamaño que puede superar el centímetro y 
formas globosas, aunque en general es intersticial y engloba a 
biotita, plagioclasa, feldespato potásico y apatito. En proporcio-
nes inferiores, también se presenta en pequeños cristales incluidos 
en feldespato potásico, plagioclasa y biotita; corroe a biotita, 
plagioclasa y feldespato potásico. También aparece como cuarzo 
goticular, rellenando fisuras tardías y formando entrecrecimientos 
micrográficos con plagioclasa y feldespato potásico (Quesada et 
al., 2013, Larrea et al., en prensa b).

El feldespato potásico se presenta en fenocristales y megacris-
tales con tamaños centimétricos (algunos alcanzan los 12cm), con 
macla de Carlsbad y abundantes pertitas de más de una gene-
ración. El carácter idiomórfico queda en ocasiones ligeramente 
borrado al estar engranados con otros minerales de la matriz, 
presentando bordes irregulares. Son abundantes las inclusiones 
de cuarzo, biotita y plagioclasa las cuales se disponen definiendo 
estructuras de Frasl (Quesada et al., 2013).

En la mesostasis el feldespato potásico se presenta en cristales 
xenomórficos, raramente maclados y con escasas pertitas e 
inclusiones. Son frecuentes los procesos reaccionales con pla-
gioclasa y cuarzo desarrollando mirmequitas y golfos de corrosión 
respectivamente. También se ha observado feldespato potásico 
formando antipertitas, y como producto secundario en el proceso 
de cloritización de la biotita (Quesada et al., 2013).

La plagioclasa presenta tres hábitos diferentes: formando feno-
cristales y/o megacristales que alcanzan los 6cm de tamaño, con 
maclas frecuentes según las leyes de la Albita, Carlsbad, Albita-
Carlsbad y Periclina y zonado de tipo continuo o discontinuo, y 
menos frecuente oscilatorio y de tipo patchy. En los contactos 
con el feldespato potásico, suelen estar corroídos y forman 
mirmequitas. Su composición varía de An12-15 en los bordes 
a An25-32 en los núcleos. También se encuentran en forma de 
pequeños cristales hipidiomórficos, maclados según la ley de la 
Albita, sin zonación aparente, englobados en los fenocristales o 
megacristales de plagioclasa y a veces de cuarzo (Larrea, 1998); y 
en la mesostasis en forma de cristales hipidiomórficos, ligeramen-
te zonados y con maclas similares a las de los fenocristales. Las 
inclusiones en estos cristales son escasas (Quesada et al., 2013).

La biotita forma cristales hipidiomórficos a xenomórficos, en 
general corroídos por las fases minerales posteriores y presentan 
intenso pleocroísmo pardo-rojizo. También se presenta en forma 
de agregados policristalinos de individuos de pequeño tamaño 
(posible biotita restítica). Se observan alteraciones a clorita y 
moscovita. Muestra a veces gran cantidad de inclusiones de 
accesorios primarios (Palero y Delgado-Quesada, 2008) como 
apatito, circón y opacos.

La cordierita es un mineral accesorio y esporádico, se presenta 
en cristales prismáticos de tamaño variable parcial o totalmente 
pinnitizados, desarrollando en el proceso de pinnitización un 
agregado de clorita, moscovita o biotita ligeramente verdosa. 
Se interpreta como de origen magmático (Quesada et al., 2013).

La andalucita se presenta como restos de cristales que han sido 
sustituidos por un agregado de moscovita; la sustitución progresa 
desde el borde hacia el núcleo de los cristales a través de los 
planos de exfoliación. Su frecuencia es inferior a la de la cordierita 
(Larrea et al., 2013 b).

La moscovita es un mineral de cristalización tardía a secundaria 
desarrollado a expensas del feldespato potásico en etapas post-
magmáticas, o de origen secundario, originada como producto 
de alteración de plagioclasas, biotita, cordierita y andalucita.

El Plutón de Cardeña-Virgen de la Cabeza ha sido datado en 
291±15 Ma (Penha y Arribas, 1974) por el método K-Ar y 310±12 
Ma por el método Rb-Sr (Larrea et al., 1999a).

El Plutón de Linares (Azcárate et al., 1977; Larrea, 1998) se 
sitúa al E de la fosa de Bailén. Intruye en los metasedimentos del 
Culm de Los Pedroches y se encuentra recubierto en su mitad 
meridional por sedimentos Triásicos (Fig. 3.1).

Al microscopio presenta textura hipidiomórfica, inequigranular 
seriada, con frecuencia de carácter porfídico. Su mineralogía 
está integrada por: cuarzo (32%), en individuos y/o agregados 
globulosos redondeados (de hasta 1,5cm), o cristales alotriomór-
ficos de carácter intersticial; feldespato potásico ( 26%), tanto 
alotriomórfico como formando fenocristales subidiomórficos (de 
hasta 4cm) con maclas de Carlsbad y crecimientos micropertíticos, 
plagioclasa (19-38%, oligoclasa-andesina) formando fenocrista-
les (de hasta 1,5cm) maclada y con zonados mayoritariamente de 
tipo normal y a veces con maclas polisintéticas; y biotita (11%) 
fuertemente pleocroica (tonos pardo-rojizos) en forma de placas 
o agregados policristalinos de pequeño tamaño; incluye apatito y 
circón con halos negros pleocroicos. La mesostasis es de grano me-
dio a grueso. Como minerales accesorios presenta principalmente 
circón, apatito y menas metálicas (ilmenita) y más escasamente 
fluorita. A diferencia del macizo de Cardeña-Virgen de la Cabeza, 
no se detecta la presencia de cordierita, salvo en las zonas margi-
nales donde junto con la andalucita (ambas pinnitizadas) han sido 
atribuidas a contaminación del encajante (Azcarate et al., 1977). 

3.1.3.2.2	 Granitos y monzogranitos biotíticos con moscovita, 
porfídi-cos±cordierita. Macizos de Mogabar, Los 
Escoriales-La Lancha y Guadalén-Arquillos (8).

El Plutón de Los Escoriales-La Lancha constituye un conjunto 
intrusivo individualizable dentro del Plutón de Cardeña-Virgen de 
la Cabeza (Fig. 3.1). Tiene una forma alargada, con una longitud 
de 14km y una anchura media de unos 5km, extendiéndose en 
una dirección aproximada N120ºE (Armendariz Dufur, 2004). 

En él se distinguen una facies principal constituida por los granitos 
y monzogranitos biotíticos porfídicos con cordierita de Los Esco-
riales y otras dos facies minoritarias: los granitos y leucogranitos 
porfídicos de grano grueso-muy grueso de dos micas de La Lancha, 
situados en el sector septentrional del Plutón y los monzogranitos 
porfídicos y granitos de dos micas heterogéneos de Navamorquín, 
situados en su extremo NE. El contacto entre estas facies es gradual.

La facies principal (Los Escoriales) son unos granitos a monzogra-
nitos biotíticos porfídicos de color gris claro con matriz de grano 
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medio a grueso y megacristales tabulares de feldespato potásico 
de entre 1 y 10cm de longitud (predominan los comprendidos 
entre 1,5 y 3 cm) bien contrastados. La facies de La Lancha es 
de tonos blancos y puede alcanzar el grano muy grueso con 
porfidismo mal contrastado. La facies de Navamorquín tiene cierta 
afinidad con la de La Lancha, aunque en general tiene menor ta-
maño de grano y una gran variedad, con tipos biotíticos con algo 
de moscovita, monzogranitos porfídicos heterogéneos y tipos 
biotíticos-moscovíticos de grano fino con pequeños fenocristales 
de feldespato y alguno de cuarzo. La abundancia de megacristales 
es variable existiendo zonas de concentración de los mismos. 
Con frecuencia muestran orientaciones de flujo magmático que 
definen fábricas planares y lineares de dirección predominante 
N90º-130ºE, subverticales (Armendariz Dufur, 2004). Es frecuente 
la presencia de cristales de cuarzo con secciones subredondeadas. 
Se observan también algunos schlieren biotíticos. En la facies 
de La Lancha se suelen ver bolsadas irregulares de pegmatitas 
con placas de biotita, moscovita, cuarzo, feldespato y turmalina.

Son frecuentes los seudomorfos de cristales idiomórficos a 
subidiomórficos de cordierita de hasta 1cm, transformados 
totalmente en agregados micáceos.

Es característica de la facies principal (Los Escoriales) la presencia 
de enclaves micáceos ricos en biotita de hasta 3 a 4cm, de carácter 
restítico, mientras que en la de La Lancha y Navamorquín son 
bastante más escasos y pequeños.

Al microscopio presentan textura holocristalina de alotriomórfica 
a hipidiomórfica, inequigranular de grano medio-grueso a grueso 
(y muy grueso en la facies de La Lancha), porfídica, caracterizada 
por la existencia de megacristales idiomórficos subidiomórficos 
de feldespato potásico. Su mineralogía principal está constitui-
da por cuarzo, plagioclasa, feldespato potásico y biotita en la 
facies de Los Escoriales, mientras que la de La Lancha incluye 
también moscovita y la de Navamorquín tiene características que 
participan de las otras dos facies. En proporciones accesorias la 
facies principal contiene cordierita, moscovita, circón, apatito, 
monacita, xenotima y opacos, mientras que la de La Lancha no 
contiene moscovita ni xenotima, pero incluye fluorita. Con cierta 
frecuencia se observa, en la facies de Los Escoriales, andalucita y 
en ocasiones aparece sillimanita, al igual que en algunos tipos de 
la facies de Navamorquín (Armendariz Dufur, 2004). 

El cuarzo en la facies de Los Escoriales, se encuentra princi-
palmente como cristales alotriomórficos intersticiales tanto en 
individuos aislados como en agregados policristalinos. Se en-
cuentra también, tanto en esta facies como en la de La Lancha, 
como cristales equidimensionales o subredondeados que pueden 
alcanzar gran tamaño. En los contactos con el feldespato potásico 
presenta límites automorfos a subautomorfos.

Puede incluir circón, apatito, biotita y plagioclasa y, en ocasiones, 
se encuentra como inclusiones subredondeadas (o idiomórficas 
en el caso de la facies de La Lancha) en el feldespato potásico 
y formando parte de mirmequitas (Armendariz Dufur, 2004).

La plagioclasa es oligoclasa (An23 a An29 en la facies principal) 
y tiene habito subidiomórfico a idiomórfico y tamaño variable. A 
veces forma agregados policristalinos y glomérulos en sinneusis. 
Muestra maclado polisintético y de Carlsbad, y zonado concéntri-
co, oscilatorio difuso o continuo, y en algunos casos en parches. 
Frecuentemente, en contacto con el feldespato potásico es de 
carácter mirmequítico. Puede tener inclusiones de biotita, apatito 
y cuarzos goticulares. En la facies de La Lancha, ocasionalmente 
se encuentran en ella pequeñas inclusiones idiomórficas de 

cordierita alterada. En esta facies se encuentra también como 
pequeñas inclusiones idiomórficas en feldespato potásico.

Se encuentra también albita asociada a pertitas, mirmequitas y 
crecimientos intergranulares entre cristales de feldespato potásico 
(Armendariz Dufur, 2004).

El feldespato potásico a menudo forma fenocristales y me-
gacristales subidiomórficos con maclado de Carlsbad y pertitas. 
Con frecuencia incluye biotita, cuarzo goticular o subidiomórfico 
y sobre todo plagioclasa con texturas de Frasl. En general en la 
facies de La Lancha es más pertítico que en la de Los Escoriales 
y algunos tipos de la de Navamorquín. Ocasionalmente puede 
incluir algún cristal de cordierita alterada.

En algunos casos contiene inclusiones goticulares-simplectoides 
de cuarzo. También forma cristales menores intersticiales y con 
hábitos poiquilíticos (Armendariz Dufur, 2004).

La biotita se presenta como cristales subidiomórficos a alotrio-
mórficos aislados o en agregados policristalinos pequeños de 
color castaño-rojizo intenso. Suele tener abundantes inclusiones 
de circón con halos negros pleocroicos, y también de apatitos, 
opacos, monacita (en ocasiones con halos negros) y xenotima 
(solo en la facies principal). Con frecuencia presenta bordes sim-
plectoides en contacto con el feldespato potásico y en menor 
proporción con la plagioclasa. Puede estar como inclusiones en 
cuarzo, plagioclasa y feldespato potásico.

También se encuentra, junto con moscovita y clorita entre los 
productos de alteración de la cordierita (Armendariz Dufur, 2004).

La moscovita suele ser alotriomórfica a ligeramente subidiomór-
fica y suele formarse por crecimientos tardíos a partir de biotita, 
feldespato potásico, plagioclasa, y en la facies principal también 
sobre cordierita, andalucita y ocasionalmente sillimanita. En algu-
nos casos, en la facies de Los Escoriales y en algún tipo de la de 
Navamorquín, se encuentran prismas aciculares de sillimanita o 
madejas de fibrolita incluidos en la moscovita. Igualmente puede 
incluir restos de biotita, así como del apatito y circón que estaban 
incluidos en la misma. También puede desarrollar crecimientos 
blásticos de aspecto simplectoide  sobre cristales de feldespato 
potásico y plagioclasa, y en la facies de La Lancha crecimientos 
radiales intersticiales (Armendariz Dufur, 2004).

La cordierita se presenta como prismas subidiomórficos a 
idiomórficos, retrogradados totalmente a agregados de biotita, 
biotita verde y moscovita o a pinnita, dispersos o incluidos en 
cuarzo, plagioclasa o feldespato potásico. En ocasiones contiene 
inclusiones de circón y opacos (Armendariz Dufur, 2004).

La andalucita aparece en la facies principal como pequeños cris-
tales idiomórficos o alotriomórficos parcialmente transformados 
a moscovita. A veces aparece como inclusiones en plagioclasa 
y feldespato potásico con una corona de sericita o moscovita 
(Armendariz Dufur, 2004).

La sillimanita se suele encontrar en la facies principal como 
inclusiones de agujas o pequeñas madejas de fibrolita, que suele 
incluir algo de biotita, en placas de moscovita (Armendariz Dufur, 
2004).

En el borde occidental de la Hoja de Linares aflora el sector oriental 
del Macizo de Mogabar en su facies común, muy similar a 
las facies principales del Plutón de Los Escoriales-La Lancha. Se 
trata de un granito biotítico porfídico de grano grueso de color 
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claro, en donde destaca la presencia de minerales alumínicos 
como cordierita y andalucita, además de turmalina. Al igual que 
en el Plutón de Los Escoriales-La Lancha, los megacristales de 
feldespato potásico tienden a estar orientados, dando lugar al 
desarrollo de fábricas lineares y planolineares, generadas por 
flujo magmático. 

La facies común presenta una textura porfídica, determinada por 
la presencia de megacristales de feldespato potásico poikilíticos y 
pertíticos, con frecuentes texturas Frasl, en una matriz alotriomór-
fica inequigranular de grano medio a grueso, con fenocristales 
de feldespato potásico y plagioclasa y una masa intersticial de 
plagioclasa, feldespato potásico y cuarzo con escasas biotitas 
automorfas dispersas.

El cuarzo presenta características similares a las del plutón de 
Los Escoriales-La Lancha, apareciendo como intersticial y en 
agregados globosos de hasta 1cm (Palero y Delgado-Quesada, 
2008, Fernández et al., 2013). También aparece como inclusiones 
dentro del feldespato potásico, corroyendo a biotita, plagioclasa 
y feldespato potásico y formando entrecrecimientos gráficos con 
plagioclasa (Fernández et al., 2013).

 El feldespato potásico muestra también características similares 
a las del plutón de Los Escoriales-La Lancha, formando también 
fenocristales y megacristales de entre 2 y 12cm (predominando 
los comprendidos entre 3 y 5 cm), casi siempre maclados según 
la ley de Carlsbad y, que en algunos casos presentan macla de la 
microclina afectando parcial o totalmente a los cristales.

La plagioclasa es oligoclasa y presenta características similares 
a las del plutón de Los Escoriales-La Lancha, llegando a alcanzar 
los fenocristales hasta 2,5cm. Las inclusiones de cuarzo, biotita, 
plagioclasa de menor tamaño, apatito y opacos suelen ser fre-
cuentes (Fernández et al., 2013).

La biotita aparece como monocristales de apreciable tamaño o en 
agregados policristalinos de individuos de pequeño tamaño, que 
pueden estar corroidos por el feldespato potásico, la plagioclasa y el 
cuarzo (posibles biotitas restíticas). Los monocristales tienen abundan-
tes inclusiones de apatito, circón y opacos (Fernández et al., 2013).

La cordierita es casi un mineral accesorio, pero se encuentra 
de manera generalizada y tiene características magmáticas 
(Fernández et al., 2013). Se presenta en cristales prismáticos 
de tamaño variable parcial o totalmente pinnitizados; algunos 
cristales presentan maclas polisintéticas o cíclicas. Con frecuencia 
está asociada a biotita.

 Ocasionalmente puede aparecer andalucita rodeada de pajuelas 
de sericita-moscovita, o incluida en placas de moscovita junto 
con cuarzo.

 La moscovita es siempre secundaria, procedente de la desesta-
bilización de biotita, feldespato, cordierita y andalucita. El resto 
de los minerales son accesorios, como apatito, titanita, rutilo, 
circón y opacos.

Carracedo et al. (2009) mediante U/Pb en circones por el método 
ID-TIMS obtienen una edad de 304,3±1,8Ma para este plutón.

El Plutón de Guadalén-Arquillos aflora discontinuamente 
bajo la cobertera triásica (Fig. 3.1). Se diferencian por una ligera 
mayor abundancia de cordierita y xenolitos esquistosos. Presentan 
esporádicos enclaves microgranudos biotíticos de composición 
tonalítica.

Al microscopio son similares a los anteriormente descritos. Se trata 
de rocas holocristalinas, con textura hipidiomórfica inequigranular 
porfídica, constituidas principalmente por feno-megacristales de 
feldespato potásico (de hasta 8-10cm), fenocristales de cuarzo 
(1cm) y plagioclasa (menor de 2cm), en una mesostasis granítica 
de grano medio a grueso con biotita. En proporciones accesorias 
contienen apatito, circón, opacos, fluorita y cordierita (Azcarate 
y Espejo, 1977; Larrea, 1998).

La matriz está constituida por cuarzo (19-42%), feldespato 
potásico (24-47%), plagioclasa (16-31%) y biotita (10-14%). 

El cuarzo es alotriomórfico a subidiomórfico y está frecuentemente 
incluido dentro del feldespato potásico (Azcarate y Espejo, 1977).

El feldespato potásico se presenta en grandes cristales alotrio-
mórficos con maclas de Carlsbad y micropertíticos (Azcarate y 
Espejo, 1977).

La plagioclasa (oligoclasa) suele ser idiomórfica a subidiomórfica, 
zonada y a veces con maclado polisintético (Azcarate y Espejo, 1977).

La biotita, de tonos pardo-rojizos contiene numerosas inclusiones 
de apatito y circón rodeadas de halos negros pleocroicos (Azcarate 
y Espejo, 1977).

La cordierita es frecuente, con contenidos menores del 2%; 
forma cristales subidiomórficos a xenomórficos de unos 2mm 
casi totalmente pseudomorfizados por pinnita (Larrea, 1998).

3.1.3.2.3	 Leucogranitos y microgranitos (9)

Constituyen masas que pueden alcanzar algunos km2  de su-
perficie, siendo la mayor la del Santuario de La Virgen de La 
Cabeza. Los contactos entre estos dos tipos son graduales, al 
igual que ocurre con los granitos biotíticos porfídicos de grano 
grueso del Macizo de Cardeña-Virgen de la Cabeza (Larrea et 
al., 2013 a). Representan las facies más evolucionadas en este 
sector del Batolito de los Pedroches. Se trata de rocas de color 
gris, gris‑blanquecino y rosado amarillento.

Los microgranitos biotíticos son mineralógicamente similares a 
los granitos biotíticos porfídicos de grano grueso. Las diferencias 
que presentan con respecto a aquellos son el tamaño de grano y la 
proporción y tamaño de los megacristales de feldespato potásico 
(1-6cm) (Larrea, 1998; Larrea et al., 2013 a). 

Tienen texturas holocristalinas, hipidiomórficas a alotriomórficas 
inequigranulares, porfídicas. El porfidismo es debido a la presencia 
de fenocristales (en general ≤ 1cm) de feldespato potásico, cuarzo 
y plagioclasa (Larrea et al., 2013 a).

Su mineralogía principal consta de cuarzo, feldespato potásico, plagio-
clasa y biotita. Los minerales accesorios son: circón, apatito y minerales 
opacos (ilmenita) y cordierita (Larrea, 1998; Larrea et al., 2013 a). 

Los leucogranitos pueden ser moscovíticos con biotita (de dos 
micas)  o de tendencia aplítica, inequigranulares o equigranulares, 
respectivamente y en ocasiones porfídicos debido a la presencia 
de fenocristales de feldespato potásico (1cm) y cuarzo (1cm) 
(Larrea et al., 2013 a). Destacan nódulos negruzcos de turmalina 
de formas subredondeadas y de 5 a 6 cm de diámetro.

Tienen texturas holocristalinas, hipidio-alotriomórficas, equi o 
inequigranulares de grano fino a medio, a veces con dominios 
granofídicos, o con crecimientos nodulares.
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En ocasiones presentan carácter porfídico debido a la presencia de 
fenocristales de cuarzo y feldespato potásico. Desarrollan frecuen-
tes texturas micropegmatíticas, y en el caso de los de dos micas 
con frecuencia tienen cavidades miarolíticas (Larrea et al., 2013 a).

Como minerales principales se encuentran: cuarzo, feldespato potási-
co, plagioclasa y moscovita (esta última solo en los de dos micas). Los 
minerales accesorios principales son: biotita, circón, apatito y opacos 
(ilmenita); xenotima (en los de dos micas) y cordierita y turmalina 
(en los de tendencia aplítica) (Larrea, 1998; Larrea et al., 2013 a).

El cuarzo es en general xenomórfico y de carácter intersticial, y 
desarrolla intercrecimientos micrográficos con el feldespato potá-
sico y/o la plagioclasa. En los leucogranitos de dos micas presenta 
golfos de corrosión y con frecuencia engloba inclusiones del resto 
de los minerales. Se presenta también como cristales idiomórficos 
a subidiomórficos y agregados policristalinos de hasta 1cm, así 
como en pequeños cristales idiomórficos incluidos en plagioclasa, 
feldespato potásico y en ocasiones micas (Larrea, 1998).

El feldespato potásico en su mayoría es intersticial, xenomórfico 
y con maclado de Carsbad. Desarrolla mirmequitas y bordes de 
corrosión con los minerales vecinos. Se observan también fenocris-
tales o megacristales de entre 1 y 6cm, idiomórficos maclados según 
Carlsbad, de carácter pertítico, que incluyen plagioclasa, cuarzo y 
biotita, y en los leucogranitos de dos micas moscovita (Larrea, 1998).

La plagioclasa varía en composición entre albita y oligoclasa 
ácida. Está maclada (Albita, Periclina, Carlsbad y Albita-Carlsbad) 
y ocasionalmente presenta zonado continuo. En general tiene 
hábito hipidio-xenomórfico, con cristales de menos de 3mm. 
Desarrolla texturas micropegmatíticas con cuarzo y en los micro-
granitos bordes mirmequíticos con feldespato potásico. Engloba 
pequeños cristales de biotita, cuarzo y una plagioclasa subidio-
mórfica de 0,1mm con maclado polisintético (no presente en los 
leucogranitos de tendencia aplítica) (Larrea, 1998).

La biotita constituye entre el 3 y 9% en los microgranitos, estando 
en proporciones accesorias en los leucogranitos. Se presenta como 
cristales subidiomórficos a xenomórficos y pleocroismo marrón-
rojizo de intensidad variable, e incluye circón con halos negros 
pleocroicos, apatito y opacos, y en algunos casos cuarzo. Desa-
rrolla bordes de corrosión en contacto con feldespato potásico 
y cuarzo. En los leucogranitos aparece como intercrecimientos o 
formando agregados policristalinos con moscovita (Larrea, 1998)

La moscovita llega a alcanzar el 7% en los leucogranitos de 
dos micas. Se trata de cristales hipidiomórficos a xenomórficos 
que suelen estar asociados a la biotita probablemente como 
sustitución de esta. Se observan también moscovitas secunda-
rias procedentes de alteración de feldespatos y de relleno de 
cavidades miarolíticas (Larrea, 1998).

La cordierita está presente solo en algunos casos en los microgra-
nitos y en los leucogranitos de tendencia aplítica, como cristales, 
hipidiomórficos a xenomórficos menores de 1mm, totalmente 
pinnitizados. Aparece incluida en cuarzo, plagioclasa y feldespato 
potásico e intercrecida con biotita (Larrea, 1998).

La turmalina es de cristalización tardía y puede formar agrupa-
ciones nodulares de cristales zonados.

3.1.4	 Rocas Filonianas

En el área de la Hoja se han distinguido varios tipos de rocas filo-
nianas, asociadas principalmente al Batolito de Los Pedroches, en 

el que constituyen dos conjuntos de haces, y con menor entidad 
al Plutón de Santa Elena y al núcleo del Anticlinal de Alcudia.

Una característica esencial del Batolito de los Pedroches es el 
importante y variado Complejo de Diques que lo corta (Carrace-
do et al., 1997). Está compuesto principalmente por diques de 
pórfidos de composición intermedia, diques de pórfidos graníticos 
y algunos grandes diques de cuarzo. Dentro de cada familia 
hay variaciones composicionales, incluso dentro de un mismo 
dique. Pero hay unas pautas de emplazamiento que permiten su 
clasificación. Aranguren et al. (1997) dan un modelo de empla-
zamiento de los diques, en un régimen transtensivo de carácter 
dextro, activo durante el emplazamiento de todo el Batolito de Los 
Pedroches, de modo que los diques de composición intermedia 
se emplazarían a favor de fracturas, de tipo Riedel, R’, mientras 
que los diques graníticos se emplazarían por las fracturas tipo R. 
Para estos autores los diques de composición intermedia intruyen 
después de la solidificación de las rocas granodioríticas en el actual 
nivel de emplazamiento de los plutones graníticos. Los diques 
graníticos se emplazan con posterioridad a la solidificación del 
plutón granítico de Cardeña-Virgen de la Cabeza, pero de forma 
casi sincrónica, aunque ligeramente posterior a la intrusión del 
resto de los plutones graníticos.

En un estudio realizado en el área de Belalcázar (Hoja 1:200.000 
de Pozoblanco) por Martín Parra et al. (2000) se establece que 
inmediatamente después del emplazamiento de las granodioritas 
se produce una sucesión de etapas de fracturación caracterizadas 
por el emplazamiento de las familias de diques. Esta fracturación 
obedece a un modelo de cizalla frágil dextra con componente 
extensional. La primera familia de diques son filones de aplopeg-
matitas con turmalina (no representados en la Hoja de Linares). 
A continuación se produce la intrusión de diques de composición 
intermedia de dirección NNE-SSO a NNO-SSE, que dibujan sigmoi-
des por la evolución de las fracturas tensionales. Posteriormente 
intruye un gran haz de diques graníticos de dirección N140º E, re-
lacionados con la intrusión de los plutones de la Unidad Granítica. 

Por último se produce una etapa de fracturación en régimen 
frágil con relleno hidrotermal de baja temperatura, cuarzo, barita, 
carbonato cálcico y menas metálicas.

A continuación se describen estos sistemas filonianos, así como 
el resto de diques representados en la Hoja.

3.1.4.1	 Diques de pórfidos granodioríticos (10)

En el área de la Hoja se encuentran representados en el borde O 
de la misma, en relación con la Unidad Granodiorítica del Batolito 
de Los Pedroches, en la que encajan, y en el sector centro-oriental 
de la misma, al E de El Centenillo, probablemente relacionados 
con el Plutón de Santa Elena.

A escala del Batolito de Los Pedroches, están concentrados 
principalmente en haces de geometría sigmoidal y orientación 
media NNO-SSE a NNE-SSO, que tienen su expresión máxima 
en la vecina Hoja 1:200.000 de Pozoblanco (Matas y Martín 
Parra, 2015).

En el borde O de la Hoja de Linares, este tipo es intrusivo en la 
granodiorita de Los Pedroches y en los metasedimentos encajantes 
y están cortados por el resto de los diques. No aparecen en relación 
con los granitos porfídicos. En este sector del batolito, únicamente 
están representados algunos diques de dirección norteada, com-
prendida entre N-S y N10ºE. Tienen buzamientos subverticales, 
longitudes de varios kilómetros y potencias entre 10 y 30m.
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Los estudios petrográficos realizados al O del Batolito (donde 
están más representados) ponen de manifiesto que es una serie 
continua que va desde dioritas y monzogabros a diques mon-
zograníticos. Las variaciones petrográficas aparecen en diques 
separados, pero también en diques de un mismo haz, e incluso 
dentro de un mismo dique. 

En muchos casos se reconocen bordes de enfriamiento de los diques, 
caracterizados tener una textura porfídica con matriz afanítica, mien-
tras que el centro de los mismos es porfídico con matriz granuda de 
grano fino a medio (Palero y Delgado-Quesada, 2008). Este hecho 
que indica que su emplazamiento se produjo una vez que las rocas 
granodioríticas encajantes estaban totalmente cristalizadas y relati-
vamente frías. Así pues, los pórfidos granodioríticos son netamente 
posteriores a las rocas plutónicas de igual composición, represen-
tando los últimos estadios evolutivos de este tipo de magmatismo 
en el sector que nos ocupa (Quesada et al., 2013).

Al microscopio muestran una marcada textura porfídica definida por 
fenocristales de cuarzo, plagioclasa (andesina) y biotita de diferente 
tamaño que pueden alcanzar varios centímetros (sobre todo los de 
plagioclasa) y raramente anfíbol (hornblenda actinolítica a actinolita-
tremolita) o feldespato potásico en una matriz microgranular en 
ocasiones granofídica, constituida por los mismos componentes 
(Palero y Delgado-Quesada, 2008; Quesada et al., 2013).

Los accesorios más frecuentes son circón, apatito, ilmenita, 
magnetita, titanita y allanita. 

Son frecuentes los golfos de corrosión en los fenocristales de 
cuarzo, la zonación en las plagioclasas es similar a la descrita en 
las rocas granodioríticas así como las corrosiones que afectan a 
algunos cristales de biotita (Quesada et al., 2013).

El cuarzo de los fenocristales presenta frecuentemente golfos de 
corrosión magmática; en la matriz este mineral se presenta en 
cristales intersticiales y formando intercrecimientos micrográficos 
con plagioclasa y feldespato potásico definiendo una textura gra-
nofídica (Fernández et al., 2013). Las plagioclasas (andesina) de 
los fenocristales presentan una zonación similar a la descrita en las 
granodioritas (Quesada et al., 2013), mientras que la de la matriz 
no está zonada. El feldespato potásico suele aparecer en la 
matriz como pequeños cristales anhedrales e intersticiales y matriz 
formando intercrecimientos micrográficos con cuarzo. Las biotitas 
están en algunos casos afectadas por corrosiones similares a las de 
las granodioritas (Quesada et al., 2013). También se presentan en 
inclusiones dentro de los fenocristales de plagioclasa. El anfíbol, 
aparece ocasionalmente en microfenocristales y en agregados. 

Se han incluido también en este grupo dos diques de composición 
más básica (microdiorita-tonalita a diabasa) que llevan también 
dirección aproximada N-S y cortan a la granodiorita en el contacto 
N del batolito. 

El dique de microdiorita a tonalita, tiene una menor proporción 
de cuarzo y feldespato potásico (que puede estar ausente) y al 
microscopio muestra una textura microgranuda constituida por 
un entramado de plagioclasa y biotita con algo de cuarzo.

El dique de diabasa muestra una textura intergranular a subofí-
tica constituida por un entramado de plagioclasa (andesina) con 
piroxeno, anfíbol y biotita intersticiales.

En el sector situado al E de El Centenillo, se encuentra un 
cortejo de diques de dirección aproximadamente norte-sur, de 
composición comprendida entre granitos, granodioritas, dioritas 

y diabasas, que han sido estudiados por diferentes autores (Ri-
chter, 1967; Butenweg, 1968; Tamain, 1972; Charpentier, 1976; 
Ríos,1977; Palero, 1991; Lillo, 1992).

Se encuentran en haces situados al norte del Plutón de Santa 
Elena encajando en su aureola de contacto, y al norte de la 
continuación de la aureola de contacto tanto al este como al 
oeste del plutón, situándose por tanto en el bloque de muro de 
la zona de cizalla de Santa Elena-Puente Génave (Martín Parra 
et al., 2003, Martín Parra et al., 200Son de espesor métrico a 
decamétrico y muestran un aumento de basicidad de oeste a 
este, pasando de composición granítica en el sector occidental a 
diorítica al este del área de estudio, según Ríos Aragüés (1977).

Palero (1991) las describe como rocas granudas de color verde (cuan-
do no están alteradas a masas rojizas), inequigranulares y de grano 
medio a fino y las clasifica como diabasas, al igual que Lillo (1992), en 
este caso para los diques situados al N y E del plutón de Santa Elena..

Al microscopio, están constituidas principalmente por plagioclasa 
cálcica, hornblenda y ortopiroxeno, observándose en proporcio-
nes accesorias titanita y abundante apatito. La minerales mayori-
tarios están alterados parcialmente, apreciándose saussuritización 
de las plagioclasas, las cuales están transformadas a epidota, 
zoisita y clinozoisita, y uralitización de los piroxenos, que se han 
alterado a anfíbol (Palero, 1991).  Las rocas que afloran al sur 
de La Nazarena tienen una composición mineralógica similar 
(plagioclasas cálcicas, anfíboles, augitas alteradas, serpentina) 
(Capote y Hernández Enrile, 1969; Gumiel, 1982). 

Sin embargo algunos autores (Richter, 1967; Butenweg, 1968; 
Tamain, 1972; Charpentier, 1976; Ríos, 1977) describen la exis-
tencia de pórfidos de composición granítica y de composición 
diorítica en los diques norteados de este sector. Richter (1967) 
describe para los pórfidos dioríticos una mineralogía principal 
constituida por plagioclasa y hornblenda, y en menor proporción 
feldespato potásico, cuarzo y biotita. Como accesorios cita apatito, 
augita, moscovita y opacos. La plagioclasa suele ser zonada, con 
oligoclasa-andesina en la zona exterior y un núcleo más básico. La 
hornblenda es ocasionalmente idiomórfica y suele presentarse en 
agregados con biotita. El feldespato potásico tiene una relación 
de 0.25 con la plagioclasa. El cuarzo (5-10%) se encuentra como 
intersticial entre el feldespato y la hornblenda. La biotita, verde a 
marrón es más abundante en torno a la hornblenda.

Richter (1967), por otra parte, describe para los pórfidos graníticos 
una mineralogía principal constituida por cuarzo, feldespato potá-
sico, plagioclasa y biotita. Como minerales accesorios cita apatito 
y opacos; y clorita, calcita y sericita como minerales secundarios. El 
cuarzo es subredondeado con golfos de corrosión. El feldespato 
potásico está parcialmente sericitizado y ocasionalmente muestra 
maclado de Carlsbad. La plagioclasa es de composición Oligoclasa-
Andesina (An30). La biotita es marrón débilmente pleocroica, a 
veces idiomórfica, muy transformada a clorita.

Butenweg (1968), Tamain (1972) y Charpentier (1976) señalan la 
existencia de pórfidos ácidos, microgranitos porfídicos y “lamprófi-
dos” en el cortejo peri-plutónico del plutón de Santa Elena. Por su 
parte Ríos (1977) clasifica a estas rocas filonianas como granitos, 
granodioritas y dioritas, observando una basicidad creciente de O a E.

3.1.4.2	 Pórfidos graníticos y monzograníticos (11)

Constituyen dos haces principales de diques de decenas de kiló-
metros de longitud y varios kilómetros de anchura, y algún haz 
menor, con direcciones en torno a N140º E. Recorren el batolito 
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cortando al macizo de Cardeña-Virgen de la Cabeza por su sector 
central el más septentrional, y por el borde S de la alineación 
que constituye la Unidad Granítica, el más meridional (Fig. 3.1). 
Penetran en el encajante y se pueden encontrar a medio centenar 
de kilómetros de distancia. Cortan a las granodioritas y a los 
granitos porfídicos del macizo de Cardeña-Virgen de la Cabeza, así 
como a los diques de pórfidos granodioríticos; sin embargo, solo 
penetran unos centenares de metros en el Macizo de Mogabar.

Se trata de una rocas porfídicas, con fenocristales de cuarzo y 
feldespatos en una matriz microcristalina de igual composición. 
El color es claro, blanquecino-grisáceo y rojizo por alteración.

Los diques presentan frecuentemente una estructura zonada con 
bordes porfídicos con matriz afanítica y zonas centrales en donde 
la matriz es microgranuda. 

Composicionalmente existen dos tipos: uno de composición gra-
nítica, y otro monzogranítica; localmente se cortan entre ellos, 
pero con frecuencia se pasa en una misma fractura de uno a otro 
tipo composicional.

Los de composición granítica son los más abundantes y los de ma-
yor tamaño, llegando a alcanzar los 150 m de espesor y longitudes 
de más de 25 Km en la vecina Hoja de Pozoblanco (Matas y Martín 
Parra, 2015.). En esta Hoja su potencia varía entre 3 y 30m y sus 
buzamientos son subverticales.  En estos tipos los rasgos fluidales 
pueden ser muy evidentes y son frecuentes las texturas esferulíticas 
o de desvitrificación (Quesada et al., 2013). Los fenocristales son de 
cuarzo con frecuentes golfos de corrosión magmática, de ortosa 
(pueden alcanzar hasta 6cm), en ocasiones microclinizada, de albita 
y biotita. La matriz está compuesta por cuarzo, feldespato potásico, 
albita, biotita y moscovita secundaria, siendo muy frecuentes los 
entrecrecimientos gráficos de cuarzo y feldespatos.

Texturalmente pueden distinguirse varios tipos: pórfidos graníti-
cos con texturas micrográficas y mirmequíticas; pórfidos riolíticos, 
con matriz afanítica y, en ocasiones, sin fenocristales; y pórfidos 
granofídicos, con matriz fanerítica con abundantes texturas 
mirmequíticas, micrográficas y granofídicas.

Los de composición monzogranítica se diferencian de los an-
teriores en la mayor proporción de biotita, la cual forma también 
fenocristales, junto con la plagioclasa, cuarzo bipiramidal y, en su 
caso, anfíbol (hornblenda actinolítica o tremolita-actinolita). Otras 
diferencias son el carácter ligeramente más básico de la plagio-
clasa (oligoclasa) y la presencia de megacristales de feldespato 
potásico (de hasta 10cm) orientados paralelamente a los bordes 
de los diques, los cuales pueden estar corroídos por la matriz pero 
nunca la incluyen (Palero y Delgado-Quesada, 2008, Quesada 
et al., 2013). La matriz está formada por los mismos minerales, 
además de apatito, circón, ilmenita y titanita como accesorios.

Bellon et al. (1979) obtuvieron una edad de 297 ± 15 Ma para 
un dique dacítico N–S, y 315 ± 16 Ma para un dique riolítico (K/
Ar en roca total), ambos intrusivos en la granodiorita. Defalque 
et al. (1992) dataron el emplazamiento de los diques ácidos de 
dirección N120-130E, mediante Rb/Sr en roca total, en 295 ± 
18 Ma, mientras que Jiménez San Pedro (2004) obtuvieron una 
edad de 289 ± 6 Ma por el mismo método.

3.1.4.3	 Diques de diabasas y rocas básicas del Anticlinal de 
Alcudia (12)

En el Valle de Alcudia (Hoja de Brazatortas), afloran diques de diaba-
sas post-S

1 encajados principalmente en las rocas precámbricas, pero 

también se han encontrado en el sinclinal de Puertollano. Presentan 
dos direcciones bien marcadas que son ONO-ESE y NE-SO (Ramírez 
et al., en prensa a), si bien se encuentra más desarrollada esta 
última, que ha sido la representada en la Hoja. Tienen normalmente 
potencias de menos de un metro, pero ocasionalmente pueden 
alcanzar hasta los 10 m (Ramírez et al., en prensa b). La longitud 
puede ser importante alcanzando magnitudes kilométricas.

Se trata de rocas granudas de color verde, equigranulares y con 
grano fino a medio, normalmente muy alteradas.

Al microscopio están formadas por plagioclasa cálcica, horn-
blenda y ortopiroxeno. Como accesorios se encuentra titanita y 
abundante apatito. Los minerales mayoritarios están parcialmente 
alterados, apreciándose una saussuritización de las plagioclasas, 
las cuales están transformadas en epidota, zoisita y clinozoisita, 
y una uralitización de los piroxenos, los cuales están alterados a 
anfíbol (Ramírez et al., en prensa a).

Existen algunos diques de composición básica anfibolítica en la 
esquina SO de la Hoja de Brazatortas que contienen anfíboles 
groseramente orientados, así como diques básicos microgranudos 
repartidos por el Anticlinal de Alcudia, que han sido considerados 
por Ramírez et al. (en prensa a, b) como pre-variscos (pre-S1). Así 
mismo los autores anteriores citan la existencia de algunos escasos 
diques ácidos e intermedios encajados en las rocas precámbricas 
no representados en la Hoja 1:200.000, que también consideran 
pre-variscos. Estos diques apenas manifiestan señales de defor-
mación, manifestando únicamente una fracturación ortogonal 
que parece una prolongación refractada de los planos de esquis-
tosidad S1 de las rocas encajantes (Ramírez et al., en prensa a).

3.1.4.4	 Diques de aplitas y leucogranitos (13)

Estas dos tipos de diques aparecen íntimamente asociados espacial 
y genéticamente, por lo que se describen conjuntamente; cortan 
tanto a la unidad granodiorítica como a la unidad granítica. Están 
constituidas por rocas de color blanco amarillento, de tamaño de 
grano fino a medio (≤ 5mm), y en ocasiones tienen carácter porfídico.

Las aplitas están compuestas principalmente por cuarzo, fel-
despato potásico y albita con cantidades menores de biotita y 
turmalina, y presencia esporádica de cordierita, circón, apatito, 
titanita, topacio, berilo y casiterita. La moscovita es secundaria o 
hidrotermal (Palero y Delgado-Quesada, 2008). Existen en algunos 
casos unos agregados moscovítico‑cloriticos de reemplazamiento 
de un mineral anterior (posible granate).

Tienen texturas holocristalinas, hipidiomórficas-alotriomórficas equi-
granulares de tamaño de grano fino a medio. En ocasiones tienen 
aspecto porfídico debido a la presencia de fenocristales de feldespato 
potásico (1-2cm) y plagioclasa (≤ 1cm). Pueden desarrollarse en ella do-
minios con texturas micropegmatíticas y microcavidades miarolíticas.

También se encuentran pegmatitas, cuya representación es muy 
escasa y forman parte de los mismos diques que las aplitas

La mineralogía de las pegmatitas se reduce a cuarzo, feldespato 
potásico y turmalina (Palero y Delgado-Quesada, 2008).

3.1.4.5	 Diques de cuarzo (14)

3.1.4.5.1	 Batolito de Los Pedroches

Cortan a todas las unidades del batolito y a los metasedimentos 
del encajante, en donde suelen estrecharse y con frecuencia se 
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resuelven en una red de filoncillos centimétricos. Los diques y 
filones de cuarzo corresponden en parte a las últimas etapas de 
fracturación, ya hidrotermales, ligadas a la evolución del Batolito, 
sin que pueda descartarse que parte de ellos se hayan generado 
en etapas post-variscas. Su dirección varía entre N‑S y N30º-40ºE 
según tramos en un mismo dique. Con menor frecuencia tienen 
direccionesN140º-160ºE, en cuyo caso aprovechan la existencia 
de diques previos. Sus longitudes suelen ser kilométricas y bu-
zamientos subverticales. Sus potencias oscilan entre 50cm y 10 
a 15m (Palero y Delgado-Quesada, 2008). Están relacionados 
con un evento de flujo hidrotermal de baja temperatura, que 
más al O (Hoja 1:200.000 de Pozoblanco) produce rellenos de 
cuarzo, barita, carbonatos y depósitos de sulfuros. A menudo 
representan brechas de colapso de cuarzo y barita subsecuen-
temente silicificadas, de relleno de venas tensionales (Martín 
Parra et al., 2000).

En el área de esta Hoja, frecuentemente aparecen zonados, 
presentando la siguiente estructura:

–	 Bordes de cuarzo amorfo o criptocristalino.	
–	 Zona intermedia brechoide y jaspeada.
–	 Zona interna con rellenos de óxidos de hierro y/o carbonatos.

Algunos de ellos han sido explotados o investigados por la presen-
cia de mineralizaciones de Fe, Cu y U en el interior del batolito, 
y de Pb, Bi, Sn, Ag en las zonas externas y aureolas de contacto 
(Quesada et al., 2013). Los hastiales de estos filones de cuarzo 
muestran con frecuencia una zona de alteración (principalmente 
silicificación y hematitización) de espesor normalmente inferior 
a 1‑2 m (Larrea et al., 2013 a).

3.1.4.5.2	 Plutón de Linares

Si bien, debido a la escala del mapa no han sido representados, 
afloran por todo el plutón con direcciones comprendidas entre 
N25º-65ºE, subverticales, con espesores entre unos centímetros 
y 15 m y recorridos de hasta 5 kilómetros. Están mineralizados 
en su práctica totalidad (Pb, Ag, Cu y Fe; Azcarate et al., 1976; 
Lillo, 1992; Larrea et al., 1994).

3.1.4.5.3	 Sector Plutón de Santa Elena-El Centenillo

Afloran por todo el Plutón de Santa Elena, cortando también al 
encajante del mismo, tanto en sus proximidades, como alejados 
del plutón hacia el oeste hasta El Centenillo. Ríos Aragüés (1977) 
destaca la gran abundancia de filones de cuarzo que encajan en 
corneanas o pizarras con quiastolita, que desaparecen fuera de 
la aureola de contacto.

 Esta red de filones de cuarzo se desarrolla fundamentalmente 
en el bloque de muro de la Zona de Cizalla de Puente Génave-
Castelo de Vide, siendo prácticamente inexistente, en el bloque 
de techo. Se pueden observar predominantemente dos sistemas 
de direcciones: uno de direcciones norteadas, comprendido entre 
N-S y N30E, buzando unos 70º al oeste y otro comprendido 
entre E-O y N110E, con buzamientos desde 45 a 70º al sur, para 
las direcciones E-O y de 58-71º al sur a subverticales para los 
de direcciones N110E. Además existe otro sistema de dirección 
N60-70E, subvertical, menos representado (Charpentier, 1976, 
Ríos Aragüés, 1977). Los filones son cuerpos que rellenan espacios 
abiertos de 1 a 2m de espesor, si bien localmente pueden alcanzar 
los 15m con longitudes que varían desde varios metros a varios 
kilómetros. Muestran diversas texturas, como: bandeado asimé-
trico, brechas y texturas en dominios y pueden llevar asociados 
junto con el cuarzo, carbonatos, barita y menas (Lillo, 1992).

Los sistemas N60-70E y N110E, son los principales portadores 
de mineralizaciones, que en su mayoría son de plomo-plata, y 
en menor proporción de Cu y Fe.

Los principales filones y fracturas rellenas por cuarzo, tanto a escala 
cartográfica, como a escala de afloramiento, son coherentes con 
los ejes principales de esfuerzos correspondientes a la zona de 
cizalla en este sector, de modo que el sistema comprendido entre 
este-oeste y N110E, con buzamientos desde 45 a 70ºS, para las 
direcciones este-oeste y de 58-71º al sur a subverticales para los de 
direcciones N110E se corresponderían con grietas tensionales de la 
dirección principal de extensión de la zona de cizalla. Por otra parte, 
el sistema de direcciones norteadas, comprendido entre norte-sur 
y N30E, buzando unos 70º al oeste se corresponden con una 
extensión menor en la dirección del eje intermedio de esfuerzos.

Vázquez et al. (2002) describen la existencia de caolinita retrohi-
drotermal, producto de la alteración de porfidoblastos de anda-
lucita de contacto, en relación con la Zona de Cizalla Extensional 
Puente Génave-Castelo de Vide. Relacionan la caolinización con 
la circulación de fluidos mineralizadores de los filones de cuarzo 
que dieron lugar a las mineralizaciones de plomo-zinc, basándose 
para ello, por una parte, en que según Parry (1998), en las rocas 
de falla alteradas por fluidos hidrotermales la caolinita es estable 
en presencia de cuarzo por debajo de 270ºC, y por otro lado, en 
que el rango de temperatura de depósito de los fluidos minerali-
zadores del distrito minero de Linares – La Carolina está entre 90 
y 200ºC (Canals y Cardellachs, 1997), valores compatibles con los 
que se pueden estimar para la caolinización. Además, Vázquez 
et al. (2002) citan la presencia de cristales relictos de pirofilita, 
que indicarían una evolución desde una fase de circulación de 
fluidos a más alta temperatura a una en condiciones más frías, 
que prosiguió tras el cese de los esfuerzos extensionales, ya que 
la caolinita que reemplaza a los porfiroclastos de andalucita no 
está deformada.

3.1.5	 Vulcanitas básicas del Campo de Calatrava (15)

Son materiales procedentes de emisiones volcánicas y están 
representados por bloques, coladas o escorias que constituyen 
afloramientos dispersos y recubiertos por suelos, que se extienden 
por el N de la Hoja 1:200.000 de Linares (Hojas 1:50.000 de 
Brazatortas, Mestanza y El Viso del Marqués).

Se encuentran  diversos edificios volcánicos, siendo la composi-
ción de los productos emitidos melilititas y nefelinitas olivinicas, 
limburgitas y basaltos olivínicos. Las rocas que forman estos edi-
ficios forman pitones, coladas lávicas y depósitos piroclásticos, 
freato-magmáticos y volcano-sedimentarios. Estas rocas son en 
general ricas en olivino, mineral que aparece como pequeños 
fenocristales. Más raramente se encuentra algún cristal de augita. 
Estos fenocristales están inmersos en una matriz muy fina consti-
tuida esencialmente por piroxenos, plagioclasa y opacos. Como 
minerales secundarios, aparecen iddingsita, cloritas, ceolitas y 
calcita (Ramírez et al., en prensa a, b; Monteserín et al., en prensa).

Estos basaltos representan un vulcanismo básico de origen pro-
fundo, emplazado sobre la superficie terrestre con gran rapidez, 
como ha sido puesto de manifiesto por Bailey et al. (2005) y 
Humphreys et al. (2008, 2010) basándose en los indicios de acti-
vidad carbonatítica en el manto debajo del Campo de Calatrava, 
como son la presencia de inclusiones de aragonito, junto con 
calcita y dolomita en olivino, en xenolitos de origen mantélico. 
La presencia de aragonito incluido en olivino en estos xenolitos, 
lleva a Humphreys et al. (2010) a estimar una profundidad mínima 
para su origen de entre 100 y 120 km. 
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Un estudio detallado de estas manifestaciones volcánicas ha sido 
realizado por Ancochea (1982), quien observa una cierta lineación 
NE‑SO de los focos magmáticos y posteriormente Cebriá (1992) 
precisa el modelo petrogenético. Más recientemente, Vegas y 
Rincón (1996) lo suponen formado por efecto de un abomba-
miento cortical de la Meseta Meridional como consecuencia del 
emplazamiento final de las unidades alóctonas de la Cordillera 
Bética sobre el Valle del Guadalquivir.

La actividad volcánica en el Campo de Calatrava comenzó en el 
Mioceno Superior (8,6-6,4 Ma; Ancochea, 1982). Posteriormente 
la actividad se reanuda, desarrollándose esencialmente en el 
Plioceno y Cuaternario Inferior (4,7 a 0,7 Ma.; Ancochea, 1982; 
Monteserín et al., en prensa; Gallardo Millán et al., 2002). 

3.2  METAMORFISMO 

Las rocas comprendidas entre el Alcudiense y el Carbonífero infe-
rior en el área de la Hoja han sido afectadas principalmente por un 
metamorfismo regional Varisco, tanto en el Dominio del Complejo 
Esquisto-Grauváquico como en el de Obejo-Valsequillo. Únicamente 
pueden haber sufrido un metamorfismo regional pre-Varisco las rocas 
pertenecientes a la Serie Negra, existentes en dos pequeños afloramien-
tos en la esquina SO de la Hoja, en el Dominio de Obejo-Valsequillo.

Por otra parte se observa la existencia de una extensa aureola de 
metamorfismo de contacto desarrollada en torno al Batolito de 
Los Pedroches y también de una aureola desarrollada alrededor 
del Plutón de Santa Elena.

3.2.1	 Metamorfismo regional pre-Varisco

No hay datos sobre la existencia de metamorfismo regional pre-
varisco en el Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico, ni 
siquiera en el Alcudiense inferior, donde los pliegues prevariscos 
no tienen foliación ni metamorfismo asociado.

En el Dominio de Obejo-Valsequillo, la escasez de afloramientos en 
la Hoja, de materiales neoproterozoicos (Serie Negra) ha impedido 
la caracterización de un posible episodio de metamorfismo regional 
Cadomiense, que sin embargo ha sido puesto de manifiesto en 
la continuación de estos materiales en la vecina Hoja 1:200.000 
de Pozoblanco (Matas y Martín Parra, 2015). Así, en el Anticlinal 
de Peraleda (Unidad Paraautóctona del DOV), los materiales de la 
Serie Negra muestran una foliación y un metamorfismo regional 
pre-Varisco de grado bajo (moscovita-biotita). Esta foliación se ha 
datado sobre un concentrado de moscovitas mediante el método 
40Ar/39Ar en 550 ± 10 Ma (Blatrix y Burg, 1981). Recientemente 
Valverde Vaquero et al. (enviado) datan mediante U-Pb ID-TIMS el 
Granito de Valsequillo en 587,3±2,3 Ma. Este granito intruye sobre 
una serie con esquistosidad previa, lo que implica un episodio de 
metamorfismo regional Cadomiense anterior a 587 Ma.

3.2.2	 Metamorfismo regional Varisco

Son muy escasos los trabajos sobre las características del 
metamorfísmo regional varisco en el Dominio del Complejo 
Esquisto-Grauváquico y Unidad Parautoctona del Dominio de 
Obejo-Valsequillo, y especialmente al norte del Batolito de Los 
Pedroches (Charpentier, 1976; Castelló y Orviz, 1976; Orviz et al., 
1976; Fernández et al., 2013; Mira et al., 1987; Aparicio et al., 
1997; Martínez Poyatos, 1997; Martínez Poyatos et al., 2001).

Todos ellos ponen de manifiesto que el metamorfísmo en este 
sector es de grado muy bajo a diagénesis, alcanzándose en 
algunos puntos el grado bajo.

Las areniscas y grauvacas muestran texturas de recristalización 
blastopsamíticas, mientras que las pizarras y filitas presentan 
texturas lepidoblásticas.

Los escasos minerales metamórficos, siempre filosilicatos de muy 
pequeño tamaño y de tipo illita-sericita, están en relación al clivaje 
desarrollado en las rocas pelíticas y, por tanto, a la fase principal de 
pliegues verticales que estructura este dominio (F

1 en esta sector). 
Así pues, el desarrollo del metamorfismo regional es coetáneo 
con la fase de plegamiento principal (Fernández et al., en prensa; 
Martínez Poyatos, 1997; Larrea; 1998), y su edad puede estimarse 
en post-Namuriense inferior y pre-Westfaliense, puesto que el 
Culm de los Pedroches está afectado y la Granodiorita de los 
Pedroches es posterior. 

Estudios sobre la cristalinidad de la illita realizados por Charpentier 
(1976) ponen de manifiesto que el metamorfismo es de grado 
muy bajo, situándose prácticamente en el límite de la anquizona-
epizona, pero dentro de esta última.

En la Unidad Paraautóctona del DOV, Martínez Poyatos, (1997) 
establece a partir de los índices de cristalinidad de los filosilica-
tos y del parámetro b0 de la mica blanca, unas condiciones de 
temperatura de 200-350º para presiones de 1-2 kbar durante el 
plegamiento sufrido por las rocas de esta zona.

En el sector situado al norte del Batolito de Los Pedroches, se 
observa un incremento en el desarrollo de la foliación asociada 
a los pliegues de la primera etapa de  deformación desde el 
Anticlinal de Despeñaperros hacia el sur. Esto puede deberse al 
reaplastamiento producido sobre los pliegues de primera fase 
por la etapa deformativa posterior, asociada a la Zona de Cizalla  
Extensional de Puente de Génave-Castelo de Vide, que genera 
nuevos pliegues coaxiales, que pliegan a los anteriores (Ríos y Ríos, 
1974; Martínez Poyatos, 1997; Martín Parra, 2003; Martín Parra 
et al., 2006) y junto con el efecto de arrastre de la propia zona 
de cizalla, llega a dar lugar al desarrollo de pliegues tumbados 
con flancos inversos de casi 1 km (Martín Parra, 2003; Martín 
Parra et al., 2006). 

La sucesión “culm” fue deformada en condiciones metamórficas, 
que aunque de grado muy bajo, están ya claramente dentro de 
la facies de los esquistos verdes de baja temperatura, siendo 
notoria la neoformación de clorita, sericita y cuarzo, en las rocas 
pelíticas y grauváquicas, y de clorita, anfíbol actinolita y epidota, 
en las escasas rocas básicas expuestas (Quesada et al., 2013).

No se ha descrito metamorfismo regional en relación con las 
etapas posteriores de deformación. No obstante, en relación con 
esta segunda etapa de plegamiento, relacionada con el desarrollo 
de la  Zona de Cizalla  Extensional de Puente de Génave-Castelo 
de Vide, se desarrolla localmente una foliación de crenulación 
poco penetrativa en muy bajo grado de metamorfismo y, en la 
banda afectada por deformación dúctil-frágil asociada a la zona 
de cizalla, entre El Centenillo y Puente de Génave, se desarrolla 
una intensa foliación filonítica y milonítica de muy bajo grado 
constituida por la orientación de sericita, que rodea a los minerales 
de metamorfismo de contacto asociados al Plutón de Santa Elena 
(posterior a la primera fase).

En las Unidades Alóctonas, escasamente representada en la esqui-
na SO de la Hoja, no se ha observado más que un metamorfismo 
regional de muy bajo grado (Armengot et al., 1973).  No obstante, 
en la vecina Hoja 1:200.000 de Pozoblanco (Matas y Martín 
Parra, 2015), se ha puesto de manifiesto que el metamorfismo 
regional está determinado por la existencia de tres fases de 
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deformación, alcanzándose las condiciones más altas al comienzo 
de la segunda de ellas. En esta Unidad, el pico metamórfico es 
anterior al depósito de los materiales del Carbonífero Inferior, 
por lo que su edad sería Devónico Superior y, por tanto, anterior 
al metamorfismo en la Unidad Autóctona. 

3.2.3	 Metamorfismo de contacto

La intrusión de las distintas unidades plutónicas  tardi-variscas, 
produjo  una aureola metamórfica  en el encajante próximo a los 
macizos graníticos, que en determinadas zonas alcanza hasta los 
3 km de anchura, afectando sobre todo a materiales del “Culm” 
(Batolito de los Pedroches y macizo de Linares); ordovícicos y silú-
ricos (Stock de Santa Elena), aunque en las unidades ampelíticas 
silúricas alcanza un mayor desarrollo lateral. 

3.2.3.1	 Plutón de Santa Elena

El Plutón de Santa Elena desarrolla una aureola de contacto de 
unos 1200 m al norte del mismo, mientras que al sur, debido a 
causas tectónicas, es mucho más estrecha (llegando a ser inferior 
a 200 m en algunos puntos). Esta aureola se prolonga decenas de 
kilómetros hacia el oeste y el este del macizo aflorante, desde El 
Centenillo, por el oeste, hasta Puente de Génave, en los alrededo-
res del embalse del Guadalmena, por el este (Charpentier, 1976; 
Ríos Aragüés, 1977; Larrea, 1998; Larrea et al., 1999, Matas y 
Leyva, 2014 b; Matas et al., 2009), coincidiendo principalmente 
con el trazado cartográfico de las pizarras ampelíticas del Silúrico, 
siendo su límite sur aproximadamente el del trazado del techo 
de la zona de cizalla extensional Puente Génave-Castelo de Vide.

Las paragénesis minerales observadas en la aureola indican que 
en su zona más interna llegaron a alcanzarse condiciones de 
corneanas piroxénicas (Castelló y Orviz, 1976; Ríos Aragüés, 
1977; Larrea, 1998) con sillimanita-andalucita, cordierita, 
feldespato potásico y biotita. Hacia el exocontacto aparecen 
esquistos moteados en facies de las corneanas hornbléndicas, 
caracterizadas por la aparición de andalucita (quiastolita, con los 
bordes alterados a sericita y en menor cuantía a caolinita), escasa 
cordierita pinnitizada y biotita (Larrea, 1998; Lillo et al., 1998 b). 
En la parte externa de la aureola aparecen pizarras moteadas con 
paragénesis de la facies de las corneanas de albita-epidota, que 
contienen porfidoblastos de quiastolita, a menudo retrogradadas 
a sericita o caolinita (Castelló y Orviz, 1976; Vázquez et al., 2002).

Las pizarras grafitosas del Silúrico tienen paragénesis con an-
dalucita (quiastolita) y moscovita, y las rocas pelítico-arenosas 
paragénesis con andalucita, biotita y moscovita. Al sur y al este del 
plutón se han observado paragénesis con cloritoide, en pequeños 
prismas orientados al azar o con disposición radial (que parece de 
contacto) ± andalucita. Paragénesis de contacto con desarrollo de 
cloritoide han sido citadas en la aureola de contacto del Plutón de 
Santa Elena por (Martín Parra, 2003) y en las de algunos plutones 
de la zona axial pirenaica (Poblet, 1991; Rodríguez et al., 2009) 
así como en otros lugares del mundo (Likhanov et al., 2001), en 
aureolas de contacto sobre metapelitas grafitosas ricas en Fe y Al.

En el borde suroeste del plutón se ha citado la presencia de 
corneanas piroxénicas con granate (Castelló y Orviz, 1976; Ríos 
Aragüés, 1977, Larrea, 1998). En una revisión de las láminas 
de MAGNA de la ´Hoja de La Carolina se han observado en dos 
láminas granates pequeños, alotriomórficos, arrosariados, que 
se orientan paralelamente a una foliación relicta recristalizada, y 
que seguramente corresponden a metamorfismo regional. Estas 
muestras no han podido ser localizadas y deben corresponder 
probablemente a enclaves dentro del Plutón de Santa Elena.

Larrea (1998), teniendo en cuenta las paragénesis de la aureola 
de contacto, calcula unas condiciones de 3kbar y 700ºC para el 
emplazamiento del Plutón de Santa Elena.

3.2.3.2	 Batolito de Los Pedroches

Las sucesivas intrusiones plutónicas sobre los materiales carboní-
feros encajantes (anquimetamórficos o con grado muy bajo de 
metamorfismo), que constituyen el batolito, generan una aureola 
de metamorfismo de contacto definida por un conjunto de rocas 
de tipo corneanas y de pizarras mosqueadas.

Las rocas de esta aureola presentan texturas granoblásticas o 
lepidoblásticas mosqueadas, con frecuentes spots de cordierita 
y porfidoblastos de andalucita (quiastolita).

En el área de esta Hoja, el Macizo de Cardeña-Virgen de la Cabeza 
es el más representado y posee una aureola de metamorfismo 
de contacto cuya anchura varía entre 700 y 1500 m en su borde 
N y una aureola más extensa, que oscila entre 1100 y 300 m en 
su borde S (Larrea, 1998).

Las paragénesis minerales observadas en la aureola indican que 
en los xenolitos y en su zona más interna se alcanzaron en oca-
siones las condiciones de tránsito entre las facies de corneanas 
piroxénicas y hornbléndicas; caracterizadas por la aparición de 
minerales característicos de grado medio-alto como feldespato 
potásico, cordierita, andalucita y biotita rojiza, con una paragéne-
sis representativa: Crd+And+Bt+Q±Fk±Ms±Pl (Larrea, 1998). En 
la Hoja de Virgen de la Cabeza se ha observado una paragénesis 
con Fk+Crd+And±Sill, representativa de la facies de las corneanas 
piroxénicas (Larrea et al., 2013 a).

En dirección hacia el exocontacto aparecen esquistos moteados, 
en condiciones de la facies de las corneanas hornbléndicas; carac-
terizadas por una mineralogía con andalucita idiomórfica, nódulos 
de cordierita pinnitizada y biotita marrón, con una paragénesis 
representativa: And+Bt+Q+Ms±Chl±Crd±Pl (Larrea, 1998; Larrea 
et al., 2013 a y b; Quesada et al., 2013).

En la parte externa de la aureola aparecen pizarras moteadas 
con paragénesis de la facies de las corneanas de albita-epidota. 
El moteado está constituido por máculas de agregados micáceos. 
Las paragénesis más estables, según Larrea (1998), corresponden a 
Q+Chl+Ms±And±Cld. Se han observado también paragénesis con 
Q+Ms+Chl+Ep±Ab (Larrea et al., 2013 a y b; Quesada et al., 2013).

En las zonas más internas de la aureola a los procesos de recrista-
lización metamórfica se superpone otro de tipo neumatolítico que 
oblitera las blastésis de contacto y desarrolla blastésis neumatolítica 
de moscovita y biotita decusadas (Palero y Delgado-Quesada, 2008).

Tanto los blastos de andalucita como los de cordierita suelen 
mostrar un crecimiento posterior a la primera y principal etapa 
de deformación, cortando o englobando a la S

1, y previo (inter-
cinemático) a posterior a crenulaciones posteriores de plano axial 
subhorizontal desarrolladas próximas al contacto N del batolito, 
en régimen distensivo,  prácticamente coetáneas con el empla-
zamiento de los granitoides (Larrea, 1998). 

Al S del afloramiento Cabezaparda-Rosalejo (Hoja de La Virgen 
de la Cabeza), existe una foliación de crenulación tardía muy 
penetrativa, de espaciado milimétrico con dirección E-O a N110ºE, 
buzando 40º a 50º al N, observándose que la biotita de contacto 
está afectada por ella. Existen además protoblastos de andalucita 
ovalados, sincinemáticos con la foliación de crenulación (a la que 
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incluyen y a su vez los rodea), y blastos de andalucita idiomórficos 
tardíos a posteriores a la foliación de crenulación.

Asociada al macizo de Linares se desarrolla también una aureola 
de contacto de 800 a 1500 m de anchura en la que se alcanzan 
condiciones de corneanas hornbléndicas y localmente piroxénicas. 

Teniendo en cuenta las paragénesis de la aureola de contacto, algunos 
autores (Donaire y Pascual, 1991; Carracedo, 1991) han calculado 
una temperatura de intrusión de unos 800ºC para las granodioritas 
y 750-760ºC para los granitos. Por otra parte, García Casco y Pascual 
(1987) calculan una presión de emplazamiento de 0,5 a 1kb.

4.  GEOQUÍMICA

4.1.	 METADIABASAS DEL CULM DE VARAS-GUADALBARBO

Se ha realizado análisis químico de una muestra de un sill de 
metadiabasas localizado al N de La Virgen de la Cabeza (muestra 
18-35-IG-MP-9032-GQ, Tabla 4.1).

La muestra tiene una composición mayoritaria que corresponde 
a un protolito basáltico.

Este hecho es confirmado mediante su clasificación a partir de 
elementos inmóviles en el diagrama de Winchester y Floyd (1977), 
lo que evita los efectos de los cambios composicionales produ-
cidos por los procesos de metamorfismo y alteración. En este 
diagrama (Fig 4.1a), puede observarse que la muestra estudiada 
se proyecta en el campo de los basaltos subalcalinos.

Fig.4.1a.- Proyección de la muestra en el Diagrama de Winchester 
y Floyd (1977).

Por otra parte, en el diagrama de REEs normalizado a la compo-
sición condrítica (Fig. 4.1b), se observa que la muestra presenta 
un espectro con una configuración bastante rectilínea, con un 
enriquecimiento muy débil de LREEs con respecto a las HREEs y sin 
una anomalía de Eu significativa. Este comportamiento de las REEs 
es característico de unos basaltos de características transicionales 
entre tipos N-MORB y E-MORB. 

Fig. 4.1.b.- Proyección de la muestra en el Diagrama de REEs 
normalizado a la composición condrítica (Taylor y McLennan, 
1985).

Estas características transicionales quedan también de manifiesto 
en los diagramas de Pearce y Cann (1973) y Condie (2005) (Figs. 
4.1c y d), en los que se proyecta en zonas de características 
intermedias.

4.1c.- Proyección de la muestra en el Diagrama de Pearce y Cann 
(1973).

TABLA 4.1.   
ANALISIS POR FRX+A.ATOMICA(SODIO)+AZUFRE(ANAL. ELEMENTAL)

% SiO2 %Al2O3 %Fe2O3 %CaO %TiO2 %MnO %K2O %MgO % Na2O %P2O5 % PPC % S

49.46 13.97 12.989 10.771 1.945 0.209 0.113 6.915 2.844 0.226 0.56 0.14

ANÁLISIS PROGRAMA PROTRACE (Resultados en μg/g)
Sc V Cr Co Ni Cu Zn Ga Ge As Se Br Rb Sr Y Zr

52 313 296 87 71 119 96 20 2 3 <0.5 <0.5 4 254 40 164

Nb Mo Sn Sb Te Cs Ba Hf Ta W Tl Pb Bi Th U

10 <0.5 <2 <2 <4 <6 <7 4 <2 119 <2 2 <1 <1.5 <1

ANALISIS TIERRAS RARAS ICP/MS (RESULTADOS EN μg/g)
Ce Dy Er Eu Gd Ho La Lu Nd Pr Sm Tb Tm Y b

24 7.3 4.3 1.8 6.8 1.5 9.5 0.57 19.5 3.8 5.6 1.2 0.60 39.3 3.9
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Fig. 4.1d.- Proyección de la muestra en el Diagrama de Condie (2005).

Las características petrográficas y mineralógicas de esta anfibolita 
son en principio compatibles con las de una roca de composición 
basáltica que ha sufrido una fuerte recristalización metamórfica 
regional en condiciones de las anfibolitas.    

4.2.  PLUTÓN DE SANTA ELENA

Desde el punto de vista geoquímico existen diferencias notables 
entre la granodiorita-tonalita de Santa Elena, de carácter más 
máfico, con menores contenidos medios en sílice y más elevados 
en Fe y CaO, así como mayores contenidos en elementos traza 
(excepto Rb) situada al N de la zona de cizalla Puente de Génave-
Castelo de Vide, y la Unidad Granodiorítica de Los Pedroches, que 
en opinión de Larrea et al. (1995) le confieren a la primera un 
carácter claramente independiente del magmatismo del Batolito 
de Los Pedroches. 

La facies principal, granodiorítico-tonalítica, son rocas débilmente 
peraluminosas, con valores de la relación A/CNK entre 1,06 y 
1,18, con >1.6 de corindón normativo (Larrea, 1998), que se 
incluyen dentro de una asociación alumino-cafémica de tendencia 
calco-alcalina (Debon y Lefort, 1983).

Se caracterizan por un contenido en sílice que varía entre 61,6 
y 65,1%. (Lillo et al., 1998 a y b).  Los contenidos en álcalis son 
variables.

Los elementos mayores, salvo el potasio, presentan una co-
rrelación negativa con la sílice, al igual que en algunos de los 
elementos menores y traza (Cr, Sr, V, Zr, etc.); mientras que otros 
elementos (Rb, Ba, Y) muestran un comportamiento incompatible 
(Lillo et al., 1998 a y b). 

Tienen un acusado fraccionamiento REE ligeras/REE pesadas ([La/
Lu]n = 0,45-0,65) y una marcada anomalía en Eu (Lillo et al., 
en prensa a y b). Presentan pautas evolutivas que indican un 
menor fraccionamiento de los espectros de tierras raras con la 
diferenciación (Lillo et al., 1998 a y b). Esto podría deberse a un 
fraccionamiento de la plagioclasa.

Los enclaves de rocas básicas son de acusado carácter metalumino-
so con valores de la relación A/CNK entre 0,77 y 0,78, sin corindón 
normativo, incluyéndose en una asociación de tipo cafémico (Lillo 
et al., 1998 a y b; Larrea, 1998). Su contenido en sílice varía entre 
46,84 y 50,34 % (Lillo et al., 1998 a y b), presentando bajos 
contenidos en álcalis (Na

2O+K2O<4%) (Larrea, 1998).

En relación a la facies principal (granodiorítico-tonalítica), las 
rocas básicas presentan un mayor contenido en Fe2O3, MgO, 

CaO, Sr, Ni, etc. y más bajo en Al2O3, álcalis, P2O3, Ba, Rb, Zr. Así 
mismo, las tierras raras son menos abundantes, con espectros 
normalizados que presentan un grado de fraccionamiento REE 
ligeras/REE pesadas ([La/Lu]n =7,59-8,25) similar al de aquel. La 
anomalía en Eu es también menos acusada que en la litología 
dominante (Lillo et al., 1998 a y b).

4.3  BATOLITO DE LOS PEDROCHES

Las rocas pertenecientes al batolito de Los Pedroches que afloran 
en la Hoja presentan contenidos en SiO2 que varían entre el 
67-77%, a excepción de algunos enclaves y diques básicos, que 
presentan valores menores (56-60%).

Parte de las litologías que constituyen la Unidad Granodiorítica: 
granodiorita, y enclaves, presentan valores de sílice compren-
didos entre 66 y 68.5% (algún enclave microadamellítico tiene  
valores mayores), sus contenidos en álcalis (Na2O+K2O) raras 
veces superan el 8%; encontrándose enriquecidos en CaO (> 
2%) y elementos ferromagnesianos (parámetro B (Fe+Mg+Ti) > 
75). Se trata en general de rocas débilmente peraluminosas, con 
contenidos en corindón normativo bajos (normalmente inferiores 
a 2.0), aunque también se encuentran tipos algo metaluminosos, 
con diópsido en la Norma CIPW (Quesada et al., 2013; Larrea 
et al., 2013 a, b).

El resto de los litotipos pertenecientes a la unidad granodiorítica, 
así como los pertenecientes a la unidad granítica, tienen con-
tenidos superiores al 68,5% en SiO2, valores más elevados en 
álcalis y se encuentran más empobrecidos en CaO y elementos 
ferromagnesianos (B < 70). Son rocas algo más peraluminosas, 
presentando corindón normativo con contenidos ligeramente 
más elevados (superiores a 2) (Quesada et al., 2013; Larrea et 
al., 2013 a). 

Donaire et al. (1999), muestran para el conjunto del Batolito de 
Los Pedroches, en diagramas de variación de elementos mayores 
de Harker, un claro salto composicional entre monzogranitos y 
micromonzogranitos por un lado y, los granitos biotíticos por 
otro, que cifran en alrededor del 70% de SiO2. La evolución 
composicional está caracterizada por el descenso paulatino del 
contenido en Al2O3, TiO2, Fe2O3(t), MgO, MnO, CaO y P2O5, y el 
incremento en el contenido en K2O. El comportamiento del Na2O y 
MnO no describe pautas de variación muy concretas, si bien estos 
autores muestran también dos tendencias distintas de incremento 
del Na2O con el incremento de SiO2, produciéndose un salto claro 
entre las adamellitas y microadamellitas que se agrupan con las 
granodioritas, por una parte y, por otra los granitos biotíticos y 
los leucogranitos.

Los elementos traza marcan un comportamiento claramente 
compatible del V y Zr y un comportamiento incompatible del Rb 
y Pb. Ba y Sr también muestran un comportamiento compatible 
aunque con alguna dispersión en el extremo más básico (Quesada 
et al., 2013).

El Ba muestra un comportamiento muy ligeramente incompatible 
en los términos granodioríticos, pasando a comportarse como 
compatible, a niveles de SiO2 del orden del 68.5%, es decir a 
partir de las adamellitas (Quesada et al., 2013). El Sr presenta 
un espectro de variación parecido al del Ba, con cambio del 
comportamiento a los mismos niveles de SiO2 y a partir de las 
mismas litologías (Quesada et al., 2013). 

Los leucogranitos en muchos casos se desvían de las pautas 
evolutivas definidas para el conjunto estudiado.
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Las litologías más básicas (algunos enclaves y diques) no se 
adaptan bien a las pautas evolutivas señaladas por el resto de 
las rocas de la asociación magmática.

Donaire et al. (1999), encuentran también una clara disconti-
nuidad entre las dos series mostrada anteriormente, mediante 
diagramas de variación de Harker para el Zr, Hf, Sr y ΣREE, así 
como mediante diagramas de SiO2 frente a Fet/(Fet+Mg)2, TiO2/
Zr, Rb/Sr, Sr/Ba, o Eu/Eu*.

El conjunto litológico define una asociación alumínico-cafémica 
de carácter calco-alcalino, compuesta casi totalmente por térmi-
nos peraluminosos que conforman un trend de variación, con 
pendiente negativa frente a SiO2, para TiO2, Al2O3, FeO, MgO, 
CaO, Ba, Sr, V y Zr, que evoluciona desde rocas moderadamente 
metaalumínicas a rocas claramente alumínicas (en el diagrama 
AB de Debon y Le Fort, 1983). Los leucogranitos se apartan de 
esta tendencia definiendo una asociación de tipo aluminoso (de 
tendencia vertical), que se proyecta enteramente en el campo 
de los leucogranitos (Quesada et al., 2013; Larrea et al., 2013 a).

4.4.  VULCANITAS BÁSICAS DEL CAMPO DE CALATRAVA 

Se trata siempre de rocas claramente subsaturadas, con olivino 
y nefelina normativos. 

Desde el punto de vista geoquímico pueden distinguirse dos 
grandes grupos de rocas: por un lado las de carácter ultrapotásico 
(leucititas olivínicas) y, por otro, el resto del rocas de tipos básicos 
alcalinos muy variados. En este segundo grupo de rocas el paso 
de unas a otras (basalto-basanita-nefelinita olivínica-melilitita 
olivínica) se produce con disminución de SiO2 y Al203 en los tipos 
más básicos y con aumento de Mg, Ca, P, Mn y la mayoría de los 
elementos menores incompatibles (Ba, Ce, La, Nb, Rb, Sr, Y, Zr) 
(Ancochea e Ibarrola, 1982; Ancochea, 1999). Na y Ti presentan 
un máximo en los términos intermedios y FeTOTAL y Rb permanecen 
constantes (Ancochea, 1999). El contenido en elementos traza 
de todas las rocas de este segundo grupo es típico de magmas 
intraplaca alcalinos, enriquecidos en elementos incompatibles 
con respecto al manto (Ancochea, 2004).

Las leucititas olivínicas, poseen un mayor contenido en Ba, Co, 
Cr, Ni, Rb y Zr; inferior en La, Nb y Sr; y aproximadamente igual 
en Ce que el resto (Ancochea e Ibarrola, 1982). 

En el Campo de Calatrava son frecuentes los enclaves de carácter 
ultramáfico, incluidos en melilitas olivínicas, nefelinitas olivínicas y 
leucititas olivínicas, distinguiéndose enclaves sin fases hidratadas 
(wehrlitas con clinopiroxeno augítico y olivino, y lherzolitas con 
espinela) y con una o más fases hidratadas (wehrlitas anfibóli-
cas, lherzolitas con anfíbol o con mica y glimmeritas con mica y 
clinopiroxeno±anfíbol (Ancochea, 1983).

Según este mismo autor, la presencia de enclaves ultramáficos y 
las carácterísticas geoquímicas de estas rocas (elevado contenido 
en Ni, alto valor de Mg) indica que estos magmas son claramente 
de origen mantélico y en muchos casos primarios. La mayor parte 
de la variabilidad composicional existente es debida a diferencias 
en los procesos de fusión, siendo los procesos de diferenciación 
de escasa entidad. Cada uno de los tipos magmáticos conside-
rados procede de magmas primarios diferentes y ninguno de 
ellos procede de otro por procesos de diferenciación (Ancochea, 
1982). Un modelo de fusión parcial en equilibrio de una peridotita 
granatífera enriquecida explica las características geoquímicas 
de los distintos tipos de rocas del segundo grupo composicional 
(Ancochea, 1999).

Sin embargo, las leucititas olivínicas han debido formarse a partir 
de una fuente mantélica diferente, por un porcentaje de fusión 
análogo al de las melilitas, a partir de una fuente más enriquecida, 
sobre todo en K y Rb, con participación importante de flogopita 
en la fusión (Ancochea, 2004). Ancochea (1999) calcula para 
estas rocas unas condiciones de formación de 27 a 30 kb de 
presión y 1.150-1.250º C con contenidos elevados de H

2O en 
el manto y, en el caso de las melilitas olivínicas, además CO2 en 
proporciones importantes. 

5.  TECTÓNICA

5.1.  INTRODUCCIÓN

El Macizo Ibérico ha sido dividido en varias zonas a partir de 
criterios estratigráficos, tectónicos, metamórficos y magmáticos 
(Lotze, 1945; Julivert et al., 1974; Farias et al., 1987). Según 
los últimos autores citados, de norte a sur se pueden distinguir 
las siguientes zonas: Cantábrica, Asturoccidental–Leonesa, de 
Galicia–Tras-os-Montes, Centroibérica, de Ossa-Morena y Sur-
portuguesa.

La Zona Centroibérica ha sido dividida en dos dominios por Díez 
Balda et al. (1990, 1992) de acuerdo con un criterio estructural, 
basado en las características geométricas de los pliegues de la 
primera fase varisca. Estos autores han denominado al dominio 
septentrional Dominio de los Pliegues Tumbados y al meridional 
Dominio de Pliegues Verticales. Azor et al. (1992a) denominan 
al dominio septentrional como Dominio del Ollo de Sapo. Poste-
riormente Azor et al. (1992b, 1994a y b), Martínez Poyatos et al. 
(1995b, 1998) y Martínez Poyatos (1997) ponen de manifiesto 
la existencia de un sector con pliegues tumbados en el extremo 
sur de la zona, debido a lo cual, este último autor propone de-
nominar al dominio meridional como Dominio Lusitano-Alcúdico. 
Recientemente Martínez Catalán et al. (2004) han preferido 
utilizar un criterio estratigráfico para subdividir la zona en dos 
dominios, basados en las diferentes rocas que afloran por debajo 
de las series del Ordovícico inferior bien datadas. Estos autores 
mantienen la denominación Dominio del Ollo de Sapo para el 
septentrional, mientras que denominan Dominio del Complejo 
Esquisto-Grauváquico al meridional (Fig. 1.2).

El Dominio de los Pliegues Verticales de Díez Balda et al. (op.
cit.) se caracteriza por grandes pliegues de dirección NO-SE de 
plano axial vertical o ligeramente vergentes al SO. Se produjeron 
durante la fase principal de deformación varisca y llevan asociado 
un clivage, de plano axial, que se desarrolla principalmente en 
los niveles pizarrosos. El metamorfismo regional asociado a esta 
deformación es de presiones intermedias, y de grado muy bajo 
a bajo. El mecanismo de formación de deformación puede ser 
un acortamiento horizontal perpendicular a la dirección de las 
estructuras, aunque se citan esquistosidades transectas en los 
flancos que indican componentes locales de cizalla simple (Aller et 
al., 1986; Dias y Ribeiro, 1991). En la parte meridional, al Sur de To-
ledo, los pliegues principales están afectados por una deformación 
posterior, que produce cambios en su orientación y morfología, 
que han sido interpretados por superposición de plegamiento o 
por cizallas frágiles transcurrentes, de dirección mayoritaria NO-SE 
y movimiento sinistro (Roiz, 1979; Ortega, 1986).

La Hoja de Linares se sitúa en la terminación suroriental de la 
Zona Centroibérica, muy próxima al límite con la Zona de Ossa 
Morena (Figs. 1.2 y 1.3). Este límite fue inicialmente establecido 
por Julivert et al. (1974) en el Batolito de Los Pedroches, mientras 
que más recientemente dicho límite se ha situado en el borde 
meridional de la Banda de Cizalla o Corredor Blastomilonítico 
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Badajoz-Córdoba (Bladier y Laurent, 1974; Burg et al., 1981; 
Ábalos, 1990; Ábalos y Eguíluz, 1990), dentro de esta Banda de 
Cizalla se encuentra la Unidad Central (Azor et al., 1994).

Basándose en una serie de características diferenciales, tanto 
estratigráficas (similitud de los materiales preordovícicos a los de 
la Zona de Ossa-Morena, y de los Ordovícico-Devónicos a la Zona 
Centroibérica, así como la existencia de potentes secuencias de 
depósitos sin-postorgénicos del Carbonífero), como estructurales 
(estructuración Varisca con vergencia al Norte) y magmáticas 
Martín Parra et al. (2006) proponen definir en el borde meridio-
nal de la ZCI, el Dominio Ovejo-Valsequillo (DOV), cuyo límite 
septentrional es un accidente regional al Norte del Batolito de 
Los Pedroches (Zona de Cizalla de Puente Génave-Castelo de 
Vide, Martín Parra et al., 2006) y el meridional al S de la Zona de 
Cizalla Badajoz-Córdoba (Fig. 1.3).

En el DOV de la ZCI, desde el punto de vista estructural, se han 
distinguido unas Unidades Alóctonas, al Sur, que cabalgan (Ca-
balgamiento Portalegre-Espiel-Montoro) sobre un para-autóctono 
situado al Norte (Fig. 1.3). En las Unidades Alóctonas se ha ob-
servado una importante deformación varisca pre-Carbonífera, 
caracterizada por el desarrollo de pliegues tumbados y vergentes 
al Noreste, que posteriormente están afectados por un cabal-
gamiento con movimiento de techo hacia el Noreste (Martínez 
Poyatos, 1997; Martínez Poyatos et al., 1995b, 1998b, 2001).

Los materiales precámbricos y paleozoicos existentes en la Hoja 
pertenecen en su totalidad a la Zona Centroibérica (ZCI), inclu-
yéndose los de la mitad septentrional, al N de la Zona de Cizalla 
de Puente Génave-Castelo de Vide, en el Dominio del Complejo 
Esquisto-Grauváquico (DCEG) o Lusitano-Alcúdico, mientras que 
los de la mitad meridional, al S de la citada zona de cizalla, se 
incluyen en el Dominio de Obejo-Valsequillo (DOV).

Los materiales preordovícicos y paleozoicos que afloran en la 
Hoja de Linares, en el DCEG y en la Unidad Paraautóctona del 
DOV, muestran los efectos de la Orogenia Varisca y de, al menos, 
dos episodios deformativos prevariscos que afectan a la sucesión 
preordovícica. 

La deformación pre-Varisca se pone de manifiesto esencialmente 
por la existencia dos discordancias angulares. La discordancia más 
antigua separa los materiales del denominado  Alcudiense Supe-
rior de los correspondientes al conjunto del Alcudiense Inferior. 
La más moderna se sitúa entre los materiales del Ordovícico y los 
del Alcudiense superior. 

Los efectos de la Orogenia Varisca se caracterizan por una fase 
de plegamiento principal que afecta a las rocas del Carbonífero 
inferior y que da lugar a pliegues de plano axial vertical, poste-
riormente afectados por otro plegamiento de gran radio.

En las Unidades Alóctonas del DOV, representadas únicamente en la 
esquina SO de la Hoja, se reconocen dos fases de plegamiento, una 
principal que no afecta a los materiales del Carbonífero inferior, en 
la que se generan grandes pliegues tumbados vergentes al NE con 
un cizallamiento dúctil asociado; y otra que afecta al Carbonífero 
inferior y medio y que da lugar a pliegues de plano axial vertical, 
crenulación en los materiales precarboníferos y esquistosidad 
principal en los restantes. El cabalgamiento que separa ambas 
unidades del DOV corta a los pliegues tumbados y está plegado 
por los pliegues de primera fase de la Unidad Paraautóctona.

Además, se reconocen otras etapas deformativas más recientes, 
caracterizadas fundamentalmente por fracturación, de edad 

tardi-postvarisca y eoalpina de carácter fundamentalmente frágil. 
Se inician en una etapa extensional frágil-dúctil, generándose 
posteriormente grabens extensionales en el Pérmico Superior-
Triásico (Lillo, 1992). 

Los numerosos puntos de emisión de volcanismo cuaternario de 
Campo de Calatrava, localizados en sectores al  Norte y Noroeste 
de la Hoja; y la estructuración en bloques limitados por fallas 
NE-SO afectando a la cobertera mesozoica y cenozoica en los 
sectores Sur y suroriental de la Hoja, ponen de manifiesto que 
la actividad tectónica alpina fue relativamente importante en el 
área de la Hoja.

A continuación se describen las deformaciones que se reconocen 
en esta Hoja, para cada uno de los dominios, ordenadas según 
su edad.

5.2.  DOMINIO DEL COMPLEJO ESQUISTO-GRAUVÁQUICO (DCEG) 

5.2.1	 Deformaciones pre-Variscas

En la mitad norte de la Hoja, las rocas del Esquisto-Grauváquico 
del Alcudiense Inferior registran un plegamiento, sin esquistosi-
dad ni metamorfismos asociados, que está fosilizado por las series 
del Alcudiense Superior (Bouyx, 1970; Tamain, 1975; Ortega y 
González Lodeiro, 1986; Palero, 1991). Se observan además 
discordancias intrapaleozoicas de las que la más importante es 
la del Ordovícico Inferior o Toledánica.

5.2.1.1	 Discordancia intra-alcudiense

En el Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico (DCEG), al 
norte de la Falla de Puente de Génave-Castelo de Vide (N del 
área de estudio), los materiales más antiguos aflorantes son los 
correspondientes al Alcudiense (Ovtracht y Tamain, 1970; Herranz 
et al., 1977), también denominado Esquistos de San Lorenzo 
(Richter, 1967) o Esquistos de Alcudia (Bouyx, 1970). En él se 
han diferenciado dos tramos; Alcudiense inferior (Tamain, 1972), 
localizado principalmente en el núcleo del Anticlinal de Alcudia, 
en el núcleo del Antiforme de Sierra Madrona y en el núcleo del 
Anticlinal de Despeñaperros, y el Alcudiense superior (Tamain, 
1972), aflorante en el extremo oriental del Valle de Alcudia.

El Alcudiense inferior está formado por una alternancia decimétri-
ca de pizarras, pizarras arenosas y grauvacas, con intercalaciones 
de rocas volcánicas, y conglomerados. Su espesor visible es al 
menos de 4000m y su edad se atribuye al Vendiense o más joven 
(Vidal et al., 1994a).

El Alcudiense superior está formado por pizarras y grauvacas con 
intercalaciones de conglomerados, cuarcitas y calizas. Su espesor 
en el Valle de Alcudia no sobrepasa los 2000m, y su edad es 
Vendiense superior – Cámbrico inferior (Brasier y Cowie, 1989; 
San José et al., 1990; García Hidalgo, 1993).

Los dos tramos del Alcudiense están separados por una dis-
cordancia angular (Fig. 2.1) observada en muchos sectores del 
Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico de la ZCI (Redlin, 
1955; Bouyx, 1970; Crespo y Rey, 1971; Crespo et al., 1971; 
Ortega y González Lodeiro, 1986; Peláez et al., 1986; Palero, 
1993; Martínez Poyatos, 1997), por lo que su desarrollo regional 
está fuera de duda. En estos sectores, se observa una diferen-
cia en la orientación de las lineaciones de intersección entre la 
estratificación y la foliación varisca primaria, sistemática entre el 
Alcudiense inferior (muy inclinadas) y las del Alcudiense superior 
(subhorizontales), de donde se deduce que el Alcudiense inferior 
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habría sido suavemente plegado, sin esquistosidad ni metamorfis-
mo asociados, antes del depósito del Alcudiense superior (Ortega 
y González Lodeiro, 1986). Son representativos de esta discor-
dancia, en la Hoja, los afloramientos de los arroyos del Tamujar y 
de Fuente de Guardas, situados al sur de Cabezarrubias (E de la 
Hoja de Brazatortas; Crespo et al., 1971 y Crespo y Rey, 1971), así 
como los de La Gargantilla y de El Chorrillo (12 km al E de Solana 
del Pino; Palero, 1991, 1993; Martínez Poyatos, 1997). En este 
último se puede observar como la estratificación del Alcudiense 
inferior va E-O buzando 80ºN, con la lineación de intersección con 
la foliación subvertical, mientras que las del Alcudiense superior 
llevan también una dirección E-O, pero buzando 40ºS, con la 
lineación de intersección subhorizontal (Martínez Poyatos, 1997). 

5.2.1.2.	 Discordancia del Ordovícico inferior o Toledánica

Fue identificada con carácter angular en el Anticlinal de Alcudia 
(Redlin, 1955; Richter, 1967), donde pone en contacto materiales 
de la Formación de Base del Ordovícico temprano sobre materiales 
del Alcudiense superior. Y es evidente a nivel cartográfico, ya 
que los materiales ordovícicos se depositan indistintamente sobre 
los conjuntos diferenciados del Complejo Esquisto-Grauváquico. 
Martínez Poyatos (1997) cita esta discordancia en el flanco meri-
dional del Anticlinal de Alcudia (Fig. 2.2), con el mismo carácter, 
dando un cambio aparente de vergencia estructural a ambos 
lados de la misma; y Capote y Hernández Enrile (1969) la citan 
en el núcleo del Anticlinal de Despeñaperros. En este último 
caso, las rocas del Ordovícico temprano se apoyan sobre rocas 
del Alcudiense inferior. Equivale a la discordancia atribuida a 
la Fase Toledánica en los Montes de Toledo por Lotze (1956), 
aunque se la conoce erróneamente como discordancia Sárdica, 
pues la verdadera discordancia Sárdica se sitúa en el Ordovícico 
medio-superior (Hamman et al., 1982).

Asociados a los movimientos que dan lugar a esta discordancia se 
han descrito pliegues sin deformación ni metamorfismo asociado 
(Diez Balda et al., 1990). La geometría y dirección de estos pliegues 
apenas ha sido estudiada en este sector, si bien en otros sectores 
del Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico se han descrito 
pliegues de dirección N-S a NE-SO, verticales abiertos (Oen Ing 
Soen, 1970; Roda, 1986). Además de la discordancia angular se 
han observado bruscos cambios de espesor del Ordovícico basal 
(Fm de Base) que reflejan el relleno de un paleorrelieve, o bien el 
de fosas y semifosas relacionadas con una tectónica extensional 
contemporánea (McDougall et al., 1987).

La distribución de afloramientos del Alcudiense superior en el 
anticlinal de Alcudia, se realiza según unas bandas de rumbo 
NO-SE con anchura kilométrica. Estas bandas aparecen limitadas, 
en buena parte, por fallas subverticales, lo que refleja una impor-
tante tectónica de bloques. El Ordovícico Inferior que flanquea el 
anticlinal no muestra señales de haber sufrido esta tectónica y, 
por ello, las rocas paleozoicas se apoyan sobre ambos conjuntos 
litoestratigráficos precámbricos. Esta tectónica de bloques no 
parece ser un hecho aislado en el Anticlinal de Alcudia, sino 
más bien parece ser que se halla generalizada a todo el sector 
meridional de la Zona Centroibérica (Ortega et al., 1988).

En relación con estos movimientos Palero (1991, 1993) describe en el 
sector oriental del Anticlinal de Alcudia, una falla subvertical (Falla de 
El Guijo) de dirección NO-SE subvertical, que afecta a la discordancia 
intra-alcudiense y no al Ordovícico temprano, con un salto de 800 
m y bloque SO hundido, que habría sido reactivada a comienzos 
del Ordovícico con movimiento en sentido contrario, hundiendo el 
bloque NE con respecto al SO. El movimiento produce un acusado 
incremento del espesor de la Formación de Base hacia el Este.

En el flanco meridional del Anticlinal de Alcudia se ha reconocido 
esta discordancia en el paraje de El Chorrillo, observándose el 
Alcudiense superior con una dirección N120ºE, buzando 30ºN, 
con la lineación de intersección subhorizontal; mientras que el 
Ordovícico inferior la estratificación lleva una dirección N110ºE, 
subvertical con una lineación de intersección inclinada 20º hacia 
N110ºE. En ambos casos la foliación lleva una dirección N120ºE 
y buza 60-70ºN (Martínez Poyatos, 1997). 

5.2.1.3.	 Disconformidad del Ordovícico superior

Regionalmente existe una discontinuidad entre la Caliza Urbana 
(Kralodvoriense) y las Pizarras de Chavera suprayacentes, pertene-
cientes al Ashgill terminal (Kosoviense o Hirnantiense), mientras 
que existe continuidad estratigráfica con el Silúrico bien datado 
(Lillo et al., 1998 a). Esta discontinuidad se ha relacionado con un 
evento erosivo glacioeustático (Robardet, 1981; Robardet y Doré, 
1988), o bien con fenómenos de inestabilidad tectónica (Pineda, 
1987, 1988) al que se asociarían los materiales volcanoclásticos 
relacionados con la Caliza Urbana existentes en el área de El 
Centenillo.

Por otra parte, algunos autores consideran a la Cuarcita del 
Criadero como techo del Ordovícico y sitúan una discontinuidad 
en el contacto Ordovícico-Silúrico, entre estas cuarcitas y las Pi-
zarras ampelíticas silúricas (Tamain, 1964, 1972; Arbey y Tamain, 
1971; Charpentier, 1976; Rey et al., 2005). Esta discontinuidad 
es atribuida por Tamain (1964) a los movimientos tacónicos, y 
posteriormente Arbey y Tamain (1971), Tamain (1972) y Charpen-
tier (1976), consideran que esta discontinuidad está en relación 
con una glaciación en el límite Ordovícico-Silúrico, basándose 
en la variación de espesor de la Cuarcita del Criadero, que llega 
a desaparecer, y a la oblicuidad del contacto entre las pizarras 
silúricas y el substrato, así como a la existencia de estrías en la 
Cuarcita del Criadero que interpretan como marcas glaciares. 

No obstante, las pizarras ampelíticas cizalladas en relación con 
la Falla de Puente de Génave-Castelo de Vide, están despegadas 
también en su base, apoyándose sobre distintos términos de la 
sucesión estratigráfica (Cuarcita del Criadero, Pizarras de Cha-
vera, Caliza Urbana, Bancos Mixtos) (Martín Parra, 2003; Martín 
Parra et al., 2004, 2006), esta disconformidad podría relacionarse 
con un evento erosivo glacioeustático en el Ordovícico terminal 
(Evento Hirnantiense/Kosoviense), pero , al menos en esta Hoja, 
el contacto entre la Cuarcita del Criadero y las ampelitas del 
Silúrico es en su mayor parte tectónico.

5.2.1.4.	 Laguna Mesodevónica

En todo el Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico de la Zona 
Centroibérica, la mayoría de los autores reconocen la existencia 
de una laguna estratigráfica que abarca todo el Devónico medio 
(Groth, 1911; Márquez Triguero, 1961; Puschmann, 1967; Pardo 
y García Alcalde, 1984), poniéndose en contacto el Devónico 
inferior, constituido por una secuencia inferior cuarcítica con 
costras ferruginosas y secuencia superior de pizarras, areniscas 
y cuarcitas rojizas con algunos niveles de calizas bioclásticas y 
rocas volcánicas, de edad Praguiense tardío – Emsiense, con un 
Devónico tardío constituido en su parte inferior por pizarras y 
areniscas con intercalaciones de calizas y algunos niveles de rocas 
volcánicas de edad Frasniense. Faltan por tanto, depósitos del 
Devónico medio (Eifeliense-Givetiense). Las relaciones de las capas 
del Devónico superior y del Devónico inferior son de paracon-
formidad y la ausencia del Devónico medio es la respuesta en 
esta Zona de la fase de plegamiento detectada más al S en las 
Unidades Alóctonas del Dominio de Obejo-Valsequillo.
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5.2.2.	Deformaciones variscas

En el área de estudio, situada al norte de Zona de Cizalla de 
Puente Génave-Castelo de Vide la estructura está constituida 
por una primera fase de plegamiento con vergencia al sur, que 
afecta a todos los materiales aflorantes, desde el Alcudiense 
inferior hasta el Devónico inferior. A esta fase le sucede una 
etapa extensional, en relación con la cual se produce la intrusión 
de granitoides (Plutón de Santa Elena) y el desarrollo de una 
zona de cizalla extensional de carácter dúctil-frágil que les afecta 
en su bloque de muro, así como a los materiales paleozoicos 
comprendidos entre el Ordovícico medio y el Silúrico (Martín 
Parra, 2003; Martín Parra et al., 2004, 2006). Tanto los pliegues 
de primera fase, como la cizalla extensional, están afectados por 
un plegamiento sin vergencia definida, aproximadamente coaxial 
con los pliegues de primera fase.

 Posteriormente, las rocas del área de estudio se ven afectadas 
por una serie de deformaciones tardías, como fallas, kink bands 
y un replegamiento muy suave de trazas norteadas. Algunas de 
estas fracturas tardías se deben haber generado o reactivado al 
menos en tiempos alpinos.

5.2.2.1.	 Primera etapa de deformación (D1)

La primera etapa de deformación varisca es la principal en el área 
de estudio, y se caracteriza por el desarrollo de un plegamiento 

en condiciones de metamorfismo regional de grado muy bajo a 
diagénesis, con desarrollo de clivaje de plano axial (S1). Este clivaje 
se encuentra mejor definida y es  penetrativa en los materiales 
pelíticos, en los que se desarrolla un clivaje pizarroso (slaty clea-
vage) definido por la orientación de micas (moscovita/sericita y 
clorita) y en las rocas ricas en materia orgánica concentración de 
materiales carbonosos, mientras que en los materiales cuarcíticos, 
o bien no aparece o se desarrolla en algunos casos un clivaje 
grosero (rough cleavage) espaciado. En los granos de cuarzo se 
observan procesos incipientes de disolución por presión.

En el área de la Hoja se pueden distinguir de Norte a Sur los 
siguientes pliegues de primer orden y de continuidad regional 
pertenecientes a la etapa principal de deformación varisca 

(Fig. 5.1): el Sinclinal de Castellar de Santiago, el Anticlinal de Al-
cudia, el Anticlinal de Despeñaperros y el Sinclinal de Guadalmez. 

A grandes rasgos estos pliegues mayores de la primera etapa 
de deformación se caracterizan por ser en general ligeramente 
vergentes al sur, con una continuidad de varias decenas de km, 
que puede llegar a ser superior a los 160 km en el Sinclinal 
de Guadalmez-Solana del Pino, y una dirección comprendida 
entre E-O y N110E. Son de gran longitud de onda (superior a 
2 km, llegando a alcanzar los 15 km en el Anticlinal d Alcudia) 
y menor amplitud (menor de 500 m) y, desde el punto de vista 
geométrico, se trata de pliegues cilíndricos, isopacos, con ejes 

Fig. 5.1.- Situación de las principales estructuras en el área de la Hoja de Linares. SE: Plutón de Santa Elena; CVC: Macizo Cardeña-
Virgen de la Cabeza; DV: Domo de Valmayor, FFC: Falla de Fuencaliente; ACP: Anticlinal de Cabeza Parda; FLC: Falla de La Canaleja; 
FBE: Falla de Baños de la Encina. EC: El Centenillo
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subhorizontales que muestran un suave cabeceo hacia el este y 
el oeste, debido a una etapa de deformación posterior. En el caso 
de los materiales precámbricos, al estar plegados previamente 
a la deformación Varisca, los ejes de los pliegues de esta etapa 
deformativa muestran inclinaciones variables, llegando a estar 
subverticales. El plano axial suele ser subvertical a fuertemente 
buzante al N.

La morfología de algunos de estos pliegues (Anticlinal de Alcudia, 
Anticlinal de Despeñaperros, etc.) está controlada por la “Cuarcita 
Armoricana”, ya que sus características reológicas hacen que sea 
esta unidad la que condicione la amplitud y longitud de onda 
de los pliegues de primer y segundo orden, amoldándose las 
demás unidades a la geometría por ella generada (Ramírez al, 
en prensa a).

Los pliegues menores son simétricos, estando su geometría de-
terminada por la competencia y/o espesor de las capas arenosas. 
El ángulo entre flancos varía desde pliegues abiertos a cerrados y 
no muestran apenas engrosamiento de charnela (Foto 5.1), per-
teneciendo en su mayoría a las clases 1B y 1C de Ramsay (1967). 
En formaciones de alternancias (p.ej. las “Alternancias del Caño”) 
se observan, de forma ocasional, pliegues con morfologías en 
“chevron”. Ocasionalmente, se pueden observar flancos inversos 
fallados con desplazamientos métricos de bloque de techo hacia 
el sur. La lineación de intersección con el clivaje principal (S1) es 
paralela a los ejes de los pliegues.

Foto 5.1.- Pliegue de primera etapa de deformación  varisca (D1) 
vergente al sur  (S a la izquierda). Pizarras del Río con laminaciones 
(X: 438.100, Y: 4.243.000). 

El plegamiento en esta etapa se realizó por un proceso de buc-
kling, con deslizamiento entre capas (flexural slip) que se puede 
reconocer a todas las escalas.

Algunas fallas inversas de gran ángulo se formaron como conse-
cuencia del plegamiento apretado de la “Cuarcita Armoricana” 
por esta primera etapa deformativa (Ramírez al, en prensa a).

Los pliegues y foliaciones asociadas, desarrollados durante esta 
primera etapa de deformación varisca en el área de estudio y sus 
alrededores, afectan a la rocas del Carbonífero temprano en facies 
Culm, cuya edad más reciente para la mayoría de los autores es 
Namuriense temprano (Peran y Tamain, 1967; García Alcalde et 
al., 1984; Rodríguez Pevida et al., 1990, Rodríguez González, 
2006), si bien Rodríguez González (2006) cita la presencia en el 
N de la Hoja 1:50.000 de Virgen de la Cabeza, de una asocia-
ción de esporas de edad Westfaliense . Por otra parte, al oeste-
noroeste del área de estudio, entre el Batolito de Los Pedroches 
y el Anticlinal de Alcudia, afloran rocas de edad Estefaniense 
temprano no afectadas por esta etapa de deformación, discor-
dantes sobre materiales ordovícico-devónicos plegados (Mira et 
al., 1987; Rodríguez Pevida et al., 1990). Además, la blastésis 
de las corneanas de la aureola de metamorfismo de contacto 
asociada al Plutón de Santa Elena, posterior a esta primera etapa, 
ha sido datada en 331±34 Ma mediante Rb/Sr, por Larrea et 
al. (1999) y recientemente en 319±5 Ma mediante U/Pb por el 
Método de Kober, por Montero et al. (en prep.). Esto indicaría 
que la deformación principal varisca se desarrolla posiblemente 
en el Namuriense inferior alto.

5.2.2.2.	 Segunda etapa de deformación (D2)

Posteriormente a la primera etapa de plegamiento varisca, así 
como al emplazamiento del Plutón de Santa Elena y a la aureola de 
metamorfismo de contacto a él asociada, se desarrolla una zona 
de cizalla dúctil –frágil, de carácter extensional que separa los 
materiales ordovícico– silúricos, intruidos por el Plutón de Santa 
Elena, a muro, de los devono - carboníferos, a techo, denominada 
Zona de Cizalla de Puente de Génave-Castelo de Vide (Martín 
Parra, 2003; Martín Parra et al., 2004, 2006). Esta zona de cizalla 
está afectada por pliegues de gran longitud de onda de plano 
axial subvertical y con una orientación subparalela a los pliegues 
de primera fase.

5.2.2.2.1.	 Zona de Cizalla Puente Génave-Castelo de Vide

Como ya se ha indicado anteriormente separa los dominios del 
Complejo Esquisto-Grauváquico (DCEG) y de Obejo-Valsequillo 
(DOV) de la Zona Centroibérica.

Fue identificada primeramente en el borde S del Plutón de Santa 
Elena (Lillo, 1992; Larrea, 1998; Larrea et al., 1999) y ha sido 
posteriormente cartografiada a lo largo del borde S de la Zona 
Centroibérica, durante más de 400 km, desde Puente Génave 
(al E de la Hoja 1:200.000 de Linares, fuera de la misma) en 
su extremo SE a Castelo de Vide (Portugal) en su extremo NO 
(Martín Parra, 2003; Martín Parra et al., 2004, 2006; Matas et 
al., 2009).

Esta zona de cizalla es en la mayor parte de su recorrido paralela 
a los pliegues de la primera etapa de deformación Varisca (D

1) 
en el Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico de la Zona 
Centroibérica (Fig. 5.1), con una dirección NO-SE que cambia 
progresivamente a E-O y OSO-ENE en su extremo oriental. Discu-
rre por el centro de la Hoja 1:200.000 de Linares, con dirección 
E-O girando a NO-SE en su borde occidental.
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Se han reconocido relaciones de corte entre la zona de cizalla y 
los pliegues previos, solamente en unas pocas localidades (Martín 
Parra, 2003; Martín Parra et al., 2004, 2006).

En el área de la Hoja, la zona de cizalla llega a separar rocas 
ordovícicas en el muro de las del Devónico-Carbonífero inferior 
en el bloque de techo. En el sector oriental de la Hoja, las rocas 
del muro están intruidas por el Plutón de Santa Elena. En este, se 
observa como aumenta la deformación de norte a sur, pasando 
de estar prácticamente no deformado en su mitad septentrional 
a ir teniendo una orientación deformativa que en general buza 
al norte, en su sector central, y a la existencia de zonas de cizalla 
dúctil – frágil con desarrollo de foliación milonítica, tanto en los 
granitos como en los enclaves metasedimentarios en su borde 
meridional (Martín Parra, 2003). 

Tanto al oeste, como al este del Plutón de Santa Elena, los 
materiales situados inmediatamente bajo la zona de cizalla, no 
muestran en general más que un replegamiento con foliación 
de plano axial de primera fase, en grado muy bajo, recristalizada 
por metamorfismo de contacto en las proximidades del plutón. 

La zona de cizalla en el área de estudio, está marcada por una 
banda de pizarras carbonosas (ampelíticas) de edad Silúrico que 
localmente alcanzan 150 m de espesor, las cuales al E de El 
Centenillo, durante decenas de kilómetros, hasta Puente-Génave 
(fuera de la Hoja de Linares) contienen andalucita de contacto, 
filonitizadas (Martín Parra, 2003). Esta zona de cizalla buza hacia 
el S unos 30º. En este sector, el límite S de la aureola de contacto, 
relacionada con el Plutón de Santa Elena, coincide con el del 
trazado del techo de la zona de cizalla extensional.

La base de la zona de cizalla está separada del resto de las rocas 
del bloque de muro mediante una falla normal que buza hacia 
el sur entre 35 y 60º. De este modo las pizarras ampelíticas 
andalucíticas filonitizadas se apoyan sobre distintos niveles de 
la sucesión infrayacente, desde las Cuarcitas del Criadero a las 
Alternancias del Caño, así como sobre los granitoides del borde 
sur del Plutón de Santa Elena.

Una falla frágil, a veces con brechificación asociada, con un buza-
miento medio de unos 30º hacia el sur, separa la zona de cizalla 
que afecta a las pizarras ampelíticas silúricas con metamorfismo 
de contacto del bloque de techo, constituido por rocas de edad 
silúrico – devónica y el Carbonífero inferior (Culm), llegando a 
apoyarse directamente los materiales del Culm sobre las pizarras 
ampelíticas andalucíticas filonitizadas del Silúrico.  

La naturaleza de las rocas de falla y de los indicadores cinemáticos 
varían a lo largo de la zona de cizalla (Martín Parra et al., 2006). En 
el área de la presente Hoja, las estructuras dúctiles y dúctil-frágiles 
están bien desarrolladas debido a la actividad ígnea antes y durante 
el cizallamiento extensional (Larrea, 1998; Larrea et al., 1999). 

Asociada a esta zona de cizalla, se observan milonitas y filonitas, 
que afectan tanto al borde meridional del Plutón de Santa Elena 
(Foto 5.2), así como a sus enclaves del encajante, como a las 
pizarras ampelíticas con andalucita del Silúrico, a la que rodea la 
foliación filonítica. En ella se observan lineaciones de estiramiento 
de dirección NNE-SSO, que junto con la presencia de ribbons de 
cuarzo, estructuras de tipo S/C, “peces” de mica y cristales de 
andalucita estirada, con grietas de tensión rellenas de cuarzo 
y/o clorita, y colas de presión asimétricas (Foto 5.3), indican un 
criterio cinemático de carácter extensional con movimiento de 
bloque de techo hacia el sur (Martín Parra, 2003; Martín Parra 
et al., 2004, 2006).

Foto 5.2.- Deformación de cizalla afectando al borde S del Plutón 
de Santa Elena. Unos 3,5 km al NE de La Carolina. Muestra 19-35 
IG MP-9012 (X: 449.950, Y: 4.239.600). 

Foto 5.3.- Pizarras ampelíticas, andalucíticas filonitizadas, con la 
foliación de cizalla rodeando a las andalucitas (quiastolitas) con 
desarrollo de colas de presión asimétricas. Al sur de las Minas de San 
Agustín. Muestra 20-34 IG MP-8036 (X: 471.000, Y: 4.243.650).

El emplazamiento de una red de diques de cuarzo en el bloque de 
muro y en la zona de cizalla, de direcciones entre E-O y N100ºE 
unos y N-S a N30ºE los otros, se interpreta como formados bajo 
el mismo campo de esfuerzos que generó la zona de cizalla, 
pero una vez que la cizalla hubo cesado. El primer sistema se 
correspondería con grietas tensionales de la dirección principal 
de extensión de la zona de cizalla, mientras que el segundo lo 
sería con una extensión menor en la dirección del eje intermedio 
de esfuerzos (Martín Parra, 2003; Martín Parra et al., 2006). Al 
mismo tiempo, la circulación de fluidos hidrotermales a través 
de las pizarras ampelíticas con andalucita de contacto dio lugar 
a su caolinización (Vázquez et al., 2002).

La edad de la zona de cizalla queda limitada por la edad del 
Plutón de Santa Elena (al que deforma), datado en 319±5 Ma 
mediante U/Pb por el Método de Kober, por Montero et al. (en 
prep.) y la edad del Macizo de La Haba (que la corta), datado 
recientemente en 314.2±1.9 Ma por Carracedo et al. (2009), lo 
que indicaría que la zona de cizalla de Puente Génave-Castelo 
de Vide se desarrolla durante el Namuriense superior.

5.2.2.2.2.	 Pliegues de Segunda Etapa de Deformación

La Zona de Cizalla de Puente Génave-Castelo de Vide y cizallas 
asociadas a muro en el Plutón de Santa Elena, así como los plie-
gues de la primera etapa, en el área de la Hoja 1:200.000 de 
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Linares, están replegados posteriormente por algunos pliegues 
de primer orden y continuidad regional (segunda fase de Ríos 
Aragüés, 1977), entre los que cabe destacar el Antiforme de Sierra 
Madrona-Santa Elena, al N de la zona de cizalla, en el Dominio 
del Complejo Esquisto-Grauváquico y el Sinforme del Jándula, 
al S de la misma, en el Dominio de Obejo-Valsequillo (Fig. 5.1).

A grandes rasgos estos pliegues de la segunda etapa de de-
formación varisca se caracterizan por no tener una vergencia 
definida, con una continuidad superior a los 160 km el primero, a 
lo largo de esta Hoja desde el sur de Aldeaquemada hasta Santa 
Eufemia (al O del área de estudio) y 20 km el segundo (Martínez 
Poyatos, 1997).

Llevan en el área estudiada una dirección aproximada ONO-ESE, 
girando hacia E-O. Desde el punto de vista geométrico, se trata 
de pliegues abiertos, de gran longitud de onda (superior a 2 
km) y menor amplitud, cilíndricos, de plano axial subvertical, 
con ejes subhorizontales que muestran un suave cabeceo hacia 
el este y el oeste, debido a su interferencia con una etapa tardía 
norteada de replegamiento. En la mayor parte de su recorrido 
transcurren por rocas ordovícicas, aflorando en el núcleo del 
Antiforme de Santa Elena las Capas Pochico (Arenig), mientras 
que en el de Sierra Madrona lo hacen los materiales del Alcudiense 
inferior (Ediacárico). En el núcleo del Sinforme de La Barbuda 
(situado en el área El Centenillo-Santa Elena, entre el Antiforme 
Sierra Madrona-Santa Elena y el sector oriental del Sinclinal de 
Guadalmez) afloran las Cuarcitas del Criadero del Silúrico inferior.

Los flancos de estos pliegues buzan entre 20 y 30º, tanto al norte 
como al sur y no desarrollan ningún tipo de foliación ni lineación 
de estiramiento. Son aproximadamente coaxiales a los pliegues 
de primera fase, ya que pliegan a la foliación principal (como 
pusieron de manifiesto Ríos y Ríos, 1974), dando con ella figuras 
de interferencia de tipo 3 de Ramsay (1967).

El ángulo entre flancos del Antiforme de Sierra Madrona– Santa 
Elena, oscila entre 115º y 130º, mientras que el del Sinforme de 
La Barbuda oscila entre unos 115º y 140º, siendo ambos algo 
más apretados hacia el oeste (Martín Parra, 2003). Los pliegues 
menores asociados a esta etapa de replegamiento no muestran 
engrosamiento de charnela, perteneciendo en su mayoría a la 
clase 1B de Ramsay (1967).

No se observan foliaciones ni lineaciones de estiramiento asocia-
das a esta fase de replegamiento.

La existencia de dos pliegues principales, una antiforma en el 
bloque de muro (Antiforma de Sierra Madrona-Santa Elena) y 
una sinforma en el de techo (Sinforma del Jándula), que pueden 
seguirse durante unos 150 km paralelos a la zona de cizalla en 
su sector E (desde Santa Elena a Santa Eufemia), es interpretada 
como drag folds relacionados con el movimiento extensional de 
la cizalla (Martín Parra et al., 2006). 

5.2.2.3.	 Deformaciones tardías

5.2.2.3.1.	 Pliegues norteados

En el sector centro-oriental de la Hoja 1:200.000 de Linares, se 
observa, a escala cartográfica, que tanto los ejes y lineaciones de 
intersección de los pliegues de la primera etapa de plegamiento 
como los ejes del replegamiento posterior de la segunda etapa, 
muestran suaves inclinaciones, tanto al este como al oeste, reflejo 
de unas figuras de interferencia en domos y cubetas a gran escala 
con una fase de replegamiento posterior de dirección N-S a N10ºE 

con gran longitud de onda y pequeña amplitud de tipo 1 de 
Ramsay (1967).

La principal forma cartográfica debida a esta fase de plega-
miento es el Domo de Santa Elena, que dibuja una traza axial 
aproximada norte-sur de un pliegue mayor de esta fase tardía de 
replegamiento a la altura de Santa Elena. Destacan también dos 
sinformas y una antiforma de direcciones norteadas situadas al 
O de El Centenillo (Fig. 5.1) y una cubeta en cuyo núcleo afloran 
materiales del Devónico inferior, así como el Domo de Valmayor, 
(figura de interferencia de esta etapa deformativa con la Anti-
forma de Sierra Madrona) en cuyo núcleo afloran los materiales 
del Alcudiense inferior.

A la mesoescala, estas estructuras son escasas habiéndose encon-
trado en la Hoja de Solana del Pino dos tipos diferentes de estos 
pliegues, unos con geometría cónica y eje axial con fuerte inmer-
sión, y otros de geometría irregular y eje axial incurvado, aunque 
por lo general presentan inmersión suaves (Ramírez et al., 1998).

Ríos Aragüés (1977) denomina a estas ondulaciones norteadas 
como Fase 3 de plegamiento, y relaciona con ella una “esquisto-
sidad de fractura” norteada poco frecuente. Observa también este 
autor, que las zonas enriquecidas de los filones se disponen con 
marcada preferencia en los antiformes de esta fase de plegamiento.

El desarrollo de estos pliegues podría estar relacionado con un 
aplastamiento E-O que caracteriza la denominada Segunda Fase 
Varisca, reconocida en otras áreas de este dominio situadas más al 
N (Roiz, 1979; Amor y Ortega, 1987; Ortega y Sánchez Vizcaíno, 
1987; Ortega, 1986; Ortega et al., 1988 y Palero, 1991). En el área 
de la Hoja, Castelló y Orviz (1976), Orviz et al. (1976), Ramírez et 
al. (en prensa a, b y 1998), Monteserín et al. (en prensa); Lillo et 
al. (1998 b) la reconocen en las Hojas de La Carolina, Santiesteban 
del Puerto, Brazatortas, Mestanza, Solana del Pino, El Viso del 
Marqués y Santa Elena.

5.2.2.3.2.	 Kink bands

En el sector centroriental de la Hoja, se observa un desarrollo 
heterogéneo de kink bands tardíos, que pliegan a la foliación 
principal (S

1), así como a la foliación milonítica asociada a la zona 
de cizalla Puente Génave-Castelo de Vide (Foto 5.4), distribuidos 
principalmente en una banda meridional, que incluye a las piza-
rras ampelíticas, andalucíticas filonitizadas de la zona de cizalla 
principal y a los materiales devono–carboníferos del bloque de 
techo (Martín Parra, 2003).

Foto 5.4.- Pizarras ampelíticas filonitizadas por la Zona de Cizalla 
de Puente Génave-Castelo de Vide afectadas por kink-bands (S a 
la derecha). Coordenadas X: 450.675, Y: 4.239.525. 
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Predominan los kink bands con planos axiales de dirección 
comprendida entre E–O y N127ºE, buzando entre 43 y 48º 
al norte, y ejes de dirección comprendida entre N95 y 105ºE, 
subhorizontales.

En algunos casos estos kink bands pasan a zonas de fractura mé-
tricas, con zonas de brechificación asociada, buzando al norte con 
criterios de movimiento inverso de bloque de techo hacia el sur.

5.2.2.3.3.	 Fracturación

En el área estudiada se pueden observar fallas: inversas, de 
desgarre y normales.

–	 Fallas Inversas

En el área de la Hoja, se observan fallas inversas, algunas de las 
cuales pueden alcanzar longitud kilométrica, principalmente en 
el sector centro-oriental de la Hoja y el su sector noroccidental. 
Llevan direcciones comprendidas en su mayor parte entre E-O 
y ONO-ESE

En el sector NO, destaca una falla inversa de gran ángulo que con 
dirección ONO-ESE discurre entre la Sierra de Torneros y la aldea 
de El Horcajo (Ramírez et al., en prensa a). Los citados autores 
las relacionan con el plegamiento apretado de F1 de la Cuarcita 
Armoricana que evolucionó a fallas inversas.

En el sector centro-oriental de la Hoja (El Centenillo-Santa Elena) 
se observan algunas fallas inversas de direcciones E-O a ONO-ESE, 
con buzamientos hacia el N, que levantan el bloque septentrional. 
Alcanzan longitudes de hasta 2,5-3 km. En algunos casos llevan 
asociada  una crenulación espaciada 1 a 3 mm, de geometría 
kink, buzando al norte, vergentes al S. 

En la Hoja de Aldeaquemada, en el sector de La Cimbarra, una 
falla inversa, no cartografiable a esta escala, de dirección E-O, 
aprovechando un flanco inverso de un pliegue anticlinal de 
primera etapa deformativa, levanta el bloque N. 

En la Hoja 1:50.000 de Fuencaliente (sector NO), una falla inversa, 
no cartografiable, que buza al N, posterior a la segunda etapa 
de deformación (zona de cizalla extensional y pliegues de D

2) 
levanta el bloque norte. 

-	 Fallas de desgarre

En relación con la compresión E-O que da lugar al desarrollo de 
los pliegues norteados, se generan dos juegos conjugados de 
cizallas frágiles de desgarre: uno de dirección NO-SE sinistro y otro 
de dirección ENE-OSO a NE-SO dextro (Ortega, 1986). Algunas 
de las cizallas de ese sistema conjugado son heredadas de las 
etapas de deformación anteordovícicas.

Entre las cizallas del sistema de desgarre NO-SE sinistro en el 
área de estudio, cabe destacar la Falla de Fuencaliente que tiene 
una importante componente vertical (Palero y Delgado-Quesada, 
2008), así como la reactivación de las estructuras pre-variscas que 
limitan la banda de “Alcudiense Superior” de Villalba-Atovelez 
(Ramírez et al., en prensa b); y entre las del sistema ENE-OSO las 
fallas de Hornilleros y Valmayor (Palero y Delgado-Quesada, 2008).

Las estructuras de dirección ONO-ESE sinistras que limitan la 
banda de “Alcudiense Superior” de Villalba-Atovelez, dan lugar 
en el sector oriental de la Hoja de Brazatortas y en la Hoja de 
Mestanza, a un giro progresivo de las estructuras de primera etapa 

de deformación varisca, desde rumbos ONO-ESE a posiciones 
cercanas a N-S (Ramírez et al., en prensa b). Estas estructuras 
tienen un gran desarrollo en el sector nororiental de la Hoja 
1:200.000 de Linares (Hojas 1:50.000 de El Viso del Marqués y 
Santa Cruz de Mudela), donde afectan de manera importante 
a los pliegues de primera fase ya que pueden llegar a hacer 
desaparecer uno o los dos flancos del pliegue. En este sector 
muestran tanto evidencias de movimiento sinistro como dextro 
(Monteserín et al., en prensa).

Las fracturas tardivariscas mejor representadas en la mitad Norte 
de la Hoja 1:200.000 de Linares, son un sistema de fracturas de 
desgarre de direcciones dominantes NE-SO a ENE-OSO, sinistras 
y sus conjugadas de dirección NO-SE dextras, formadas en una 
etapa de fracturación caracterizada por una compresión próxima 
a la dirección N-S, asimilable a la etapa transcurrente  tardihercíni-
ca de Arthaud y Matte (1975). Estos sistemas a menudo rejuegan 
a las fallas anteriormente descritas cuyo sentido de movimiento 
es el opuesto, como pasa con el sistema de fallas NO-SE de 
Fuencaliente (Ramírez et al., en prensa a).

Estas fallas, con una compresión norte-sur, podrían ser coetá-
neas con los kink bands y con las fallas inversas anteriormente 
descritas. Algunas se han reactivado posteriormente como fallas 
normales con el bloque este hundido (Martín Parra, 2003). Así 
mismo, la compresión N-S que genera este sistema de fallas 
parece relacionada con el plegamiento de la cuenca hullera de 
Puertollano, afectada por suave sinclinal muy abierto subdividido 
en dos cubetas, que están afectadas por la fallas de dirección 
NNE-SSO (Ramírez et al., en prensa b).

-	 Fallas normales

Se han observado principalmente en el sector centro-oriental de 
la Hoja, al E de El Centenillo.

Presentan direcciones variadas, con buzamientos en su mayoría 
al sur o al sureste, y parecen responder a distintos campos de 
esfuerzos, por lo que probablemente se han generado en diversas 
épocas.

En las proximidades del Filón Mirador, al noreste de El Centenillo, 
se observan dos fallas normales conjugadas que dejan un bloque 
hundido entre ambas. La más meridional lleva una dirección 
N70ºE, buzando 45º al norte y la otra N50ºE, buzando 45º al 
sur. Esta última lleva asociada una zona de brechificación de 
unos 50 cm.

Al sureste de El Centenillo, en el Río Grande, existe un sistema de 
fallas normales de dirección próxima a E–O (N85E), que hunden 
el bloque sur, con una antitética que hunde el bloque norte. Las 
primeras son subverticales y tienen la traza muy recta, mientras 
la que hunde el bloque norte es más tendida. Estas fallas cortan 
a la Zona de Cizalla Extensional de Puente Génave-Castelo de 
Vide. Parecen haberse originado como reactivaciones de fracturas 
previas rellenas por filones de cuarzo E – O, posteriormente a la 
segunda etapa de replegamiento.

Existe otro sistema de fallas normales de dirección NE-SO (entre 
N30 y 55ºE) con bloque sureste hundido. Son fallas subverticales, 
de trazado muy recto. Se observan principalmente del Plutón de 
Santa Elena hacia el este, siendo las más importantes: la Falla de 
la Casa de María Juana, Falla del Río Guarrizas y Falla de Santa 
Elena. Estas fallas cortan a la zona de cizalla, y se han desarrollado, 
o al menos han rejugado, en tiempos alpinos, como se observa 
claramente en la última. 
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La Falla de María Juana, pone en contacto materiales devónicos 
en el bloque levantado (NO) con el Culm en el bloque hundido 
(SE), y lleva cuarzo filoniano asociado.

La Falla del Río Guarrizas, desplaza a las pizarras ampelíticas, 
andalucíticas silúricas, filonitizadas por la zona de cizalla, y pone 
en contacto a los Bancos Mixtos en el bloque de muro con las 
Cuarcitas del Criadero en el bloque de techo, con un salto apa-
rente superior a 200m.

La Falla de Santa Elena será descrita en el capítulo de Deformación 
Alpina.

5.3.  DOMINIO DE OBEJO-VALSEQUILLO

5.3.1.	Unidad Paraautóctona

5.3.1.1.	 Deformaciones pre-variscas

El único episodio deformativo pre-varisco representado en esta 
unidad en la Hoja de Linares a escala 1:200.000, es la laguna 
mesodevónica. Se observa al N del Culm de Los Pedroches en 
la base del bloque de techo de la Zona de Cizalla de Puente 
Génave-Castelo de Vide.

Las relaciones del Devónico superior y del inferior, al igual que 
en el Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico, son de para-
conformidad, y la ausencia del Devónico medio se debe a la fase 
de plegamiento que ocurre más al S en las Unidades Alóctonas 
del Dominio de Obejo-Valsequillo.

5.3.1.2.	 Deformaciones variscas

En esta unidad del DOV, situada al sur de Zona de Cizalla de 
Puente Génave-Castelo de Vide, entre esta y el cabalgamiento de 
la Unidades Alóctonas,  la estructura, al igual que en el Dominio 
del Complejo Esquisto-Grauváquico, está constituida por una 
primera fase de plegamiento que afecta a todos los materiales 
aflorantes, desde el Silúrico superior-Devónico inferior hasta 
el Carbonífero inferior en facies Culm. Esta primera fase tiene 
una vergencia al S al norte del Batolito de Los Pedroches y es 
subvertical a vergente al N al S del mismo (Martínez Poyatos, 
1997), constituyendo un gran anticlinal en cuyo núcleo intruye 
el Batolito de Los Pedroches.

A esta fase le sucede una etapa extensional, en relación con la 
cual se produce el desarrollo de la zona de cizalla de carácter 
dúctil-frágil de Puente Génave-Castelo de Vide, anteriormente 
descrita, y que sirve como límite N de la Unidad Paraautóctona 
del DOV, que se sitúa en su bloque de techo.

Los pliegues de primera fase, están afectados por un plegamiento 
sin vergencia definida, aproximadamente coaxial con ellos.

Posteriormente, las rocas del área de estudio se ven afectadas 
por una serie de episodios de deformación tardíos, durante los 
cuales se intruye el Batolito de Los Pedroches y su cortejo de 
diques asociado, así como fallas y kink bands.

5.3.1.2.1.	 Primera etapa deformativa (D1)

Muestra características similares a las desarrolladas en el Dominio 
del Complejo Esquisto-Grauváquico (DCEG), afectando desde el 
Silúrico superior-Devónico inferior hasta el Carbonífero inferior 
en facies Culm.

Se desarrollan dos pliegues mayores. El de mayor entidad es el 
Anticlinal de Los Pedroches, y en segundo lugar el Anticlinal de 
Cabeza Parda.

El Anticlinal de Los Pedroches tiene decenas de kilómetros de 
longitud, con una vergencia al S al norte del Batolito de Los Pe-
droches (flanco N) y es subvertical a vergente al N al S del mismo 
(flanco S) según Martínez Poyatos (1997). En su núcleo intruye el 
Batolito de Los Pedroches. No obstante el flanco N del anticlinal 
está plegado por una etapa posterior más suave que desarrolla una 
sinforma. En el flanco S, el techo de esta estructura no se observa 
ya que está cortado, sin sinclinal intermedio, por un accidente de 
extensión regional denominado Falla de la Canaleja (Fig. 5.1).

Las estructuras menores son similares a las del Dominio del Com-
plejo Esquisto-Grauváquico (DCEG); con la presencia generalizada 
de un clivaje de plano axial de los pliegues de primera fase. Con 
carácter general, los pliegues tienen su plano axial fuertemente 
buzante hacia el NE, definiendo una ligera vergencia hacia el SO.

Tanto los pliegues como la esquistosidad asociada presentan 
variaciones en sus características y geometría, en función de la 
litología. Así, los tramos pelíticos potentes presentan pliegues 
muy abiertos, prácticamente isopacos, con esquistosidad muy 
penetrativa de tipo slaty cleavage, mientras que los tramos de 
alternancias pelítico-arenosas presentan comúnmente pliegues 
muy apretados, con morfologías que varían de chevron a similar. 
La esquistosidad tiene entonces características variables entre 
slaty cleavage grosero en los estratos pelíticos y esquistosidad de 
presión/disolución en los arenosos, generalmente con refracción 
marcada en estos últimos. Por último, en los bancos de grauvacas 
masivas y conglomerados rara vez se observan pliegues menores 
siendo la esquistosidad muy grosera (presión-disolución) o inexis-
tente en estos casos (Quesada et al., 2013).

Las condiciones de formación de este clivaje son de la anquizona, 
con la fábrica definida por orientación de micas clásticas y planos 
de acumulación de óxidos. La intersección del clivaje y la estrati-
ficación produce una lineación que es sensiblemente paralela a 
los ejes de los pliegues.

5.3.1.2.2.	 Segunda etapa deformativa (D2)

Como ya se ha indicado anteriormente, posteriormente a la 
primera etapa de plegamiento varisca, se desarrolla una zona 
de cizalla dúctil – frágil, de carácter extensional que separa los 
materiales ordovícico – silúricos, intruidos por el Plutón de Santa 
Elena, a muro, de los devóno - carboníferos, a techo, denominada 
Zona de Cizalla de Puente de Génave-Castelo de Vide (Martín 
Parra, 2003; Martín Parra et al., 2004, 2006). Esta zona de cizalla 
separa los dominios del Complejo Esquisto-Grauváquico (DCEG) 
y de Obejo-Valsequillo (DOV) de la Zona Centroibérica y ya ha 
sido descrita anteriormente.

El flanco normal (flanco N) del Anticlinal de Los Pedroches, de 
primera etapa, así como los pliegues menores asociados, está 
replegado posteriormente por un pliegue de primer orden y 
continuidad regional denominado Sinforme del Jándula (Martínez 
Poyatos, 1997). Este pliegue  se lleva una dirección aproximada 
ONO-ESE, y se caracteriza por no tener una vergencia definida, 
con una continuidad de unos 120 km desde el S de Santa Eufemia 
(en la vecina Hoja 1:200.000 de Pozoblanco) hasta el N de Baños 
de la Encina. Se observan pliegues menores cilíndricos con planos 
axiales de subverticales a buzamientos altos al SO, lo que indicaría 
vergencia al N. 
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El ángulo entre flancos de esta sinforma aumenta de O a E, de 
modo que en un corte por el sector de La Virgen de la Cabeza 
seria de 80º (Martínez Poyatos, 1997).

5.3.1.2.3.	 Deformaciones asociadas al Batolito de Los Pedroches

El Batolito de Pedroches, con una morfología alargada en dirección 
ONO-ESE que se prolonga hacia el Este con los afloramientos de 
Linares y Arquillos, junto con los haces de diques asociados, consti-
tuye la megaestructura tardivarisca más sobresaliente en la región.

El Batolito de Los Pedroches está constituido por dos conjuntos 
plutónicos mayores. El primero y más extendido a la escala del 
Batolito es principalmente granodiorítico (Unidad Granodiorítica 
de Los Pedroches) y el segundo es granítico (Unidad Granítica 
de los Pedroches) (Lalieux, 1983; Larrea, 1987; Carracedo, 1991; 
Defalque et al., 1992; Fernández et al., 2013; Larrea, 1998; Larrea 
et al., 2004;). Asociados a estos conjuntos plutónicos hay varios 
haces de diques de composición intermedia y ácida (Carracedo 
et al., 1997, Martín Parra et al., 2000). 

En primer lugar se produce una importante intrusión de un sistema 
de diques de composición intermedia con direcciones NNE-SSO a 
NNO-SSE que dibujan sigmoides por la evolución de las fracturas 
tensionales que rellenan, con buzamientos próximos a 90º y es-
pesor métrico a decamétrico. Este sistema solo corta a la Unidad 
Granodiorítica (Martín Parra et al., 2000), correspondiendo sus 
hastiales a fracturas frágiles muy netas, hecho que sugiere que 
la fracturación de su encajante y su inyección tuvo lugar cuando 
aquel estaba ya completamente cristalizado y relativamente frío, 
esto último también indicado por la existencia de bordes de 
enfriamiento en algunos de los diques (Quesada et al., 2013). 

Están muy representados a escala del batolito donde llegan a 
definir un denso haz con una anchura máxima de 5 km y una 
extensión total del sector en que se inyectaron del orden de 10-
15% en dirección ortogonal a su alargamiento (Quesada et al., 
2013). Sin embargo, está poco representado en la Hoja 1:200.000 
de Linares (únicamente en su borde O), donde alcanzan espesores 
entre 10 y 30m.

Posteriormente, se emplaza un sistema de diques de pórfidos 
graníticos, que es uno de los rasgos estructurales más importantes 
del Batolito de Los Pedroches. Está constituido por dos haces 
principales de diques de más de 120 km de longitud y 10 km 
de anchura, y algún haz menor, que cortan al sistema de diques 
anterior. Tienen una dirección principal NO-SE, buzando unos 
90º y un espesor de varios metros, representando una extensión 
total del sector en que se inyectaron del orden de 20-50% en 
dirección ortogonal a su alargamiento (Quesada et al., 2013, 
Larrea et al., 2013 b).

Su dirección forma un ángulo de 15 a 20º en el sentido horario 
con el eje de la Unidad Granodiorítica y tiene la misma dirección 
que los plutones de la Unidad Granítica (Martín Parra et al., 2000). 
En la Hoja 1:200.000 de Linares es el sistema más representado y 
cortan al macizo de Cardeña-Virgen de la Cabeza por su sector 
central el más septentrional, y por el borde S de la alineación que 
constituye la Unidad Granítica, el más meridional. Su intrusión 
está relacionada con la intrusión de los plutones de la Unidad 
Granítica.

En el contacto norte del batolito en la Hoja de Fuencaliente (O 
de la Hoja 1:200.000 de Linares) y en la vecina de Pozoblanco, 
se observa una fábrica orientada aproximadamente en dirección 
ONO-ESE buzando unos 50º al NE, denominada Zona de Cizalla 

de Conquista (Carracedo et al., 1994; Aranguren et al., 1997), 
que afecta a las granodioritas, pero no a los plutones del la Unidad 
Granítica. Se trata de una fábrica planar, milonítica, variablemente 
intensa, desarrollada en condiciones de alta temperatura, con 
posterioridad a la cristalización de la roca (Larrea et al., 2013 a). 
La anchura visible de esta banda de deformación dúctil es de unos 
100 metros (Palero y Delgado Quesada, 2008), y su cinemática 
corresponde a la de un desgarre transtensivo dextro.

Larrea et al. (1996 b, 1999 b) y Carracedo et al. (1994, 1997) 
caracterizan el régimen tectónico regional como transtensivo 
dextro gobernado por desgarres maestros subverticales, de 
orientación ONO-ESE. Aranguren et al. (1997) proponen también 
un modelo de emplazamiento de estos dos sistemas de diques, 
en un régimen transtensivo de carácter dextro, activo durante el 
emplazamiento de todo el Batolito de Los Pedroches, de modo 
que los diques de composición intermedia se emplazarían a favor 
de fracturas, de tipo Riedel, R’, mientras que los diques graníticos 
se emplazarían por las fracturas tipo R. En nuestra opinión el 
sistema de diques de composición intermedia que corta a la 
Unidad Granodiorítica responde a fracturas tensionales de un 
régimen transtensivo de carácter dextro con dirección paralela 
a la del batolito, mientras que el sistema de diques de pórfidos 
graníticos, que corta tanto a la Unidad Granodiorítica como al 
sistema de diques de composición intermedia, produce un despla-
zamiento en estos últimos coherente con un régimen extensional 
de dirección de extensión NE-SO. 

En las rocas encajantes del Norte del Batolito existe un clivaje de 
crenulación muy tendido, de dirección y buzamiento paralelos 
al contacto, que desarrolla pliegues milimétricos en la foliación 
principal, así como dos sistemas conjugados de kink bands que 
indican un acortamiento próximo a la vertical y extensión próxima 
a la dirección N-S (Palero y Delgado Quesada, 2008). 

Según Mira et al. (1987) y Carracedo (1991), la blastésis pro-
ducida durante la intrusión de la granodiorita es posterior a la 
foliación principal y anterior a la crenulación, mientras que la 
blastésis producida en la intrusión de los plutones graníticos es 
sin-postcinemática respecto de la crenulación. Estas relaciones 
permiten establecer que el emplazamiento del batolito es pos-
tectónico respecto a la foliación principal, y que la crenulación 
está relacionada con la intrusión de los magmas graníticos tardíos 
en un régimen regional extensional  (Larrea et al., en prensa b; 
Matas y Martín Parra, en prep.).

En la Hoja de Virgen de la Cabeza, se puede observar a lo 
largo del contacto meridional del afloramiento Cabezaparda-
Rosalejo una banda de deformación de más de 500m de anchu-
ra, que desarrolla en las pizarras una foliación de crenulación 
muy penetrativa, de espaciado milimétrico con dirección E-O 
a N110ºE, buzando 40º a 50º al N, así como foliación S/C y 
estructuras sigmoidales. Los ejes de los micropliegues con los 
que está relacionada la foliación de crenulación, llevan una 
dirección comprendida entre N100º y 110ºE, subhorizontales. 
Las estructuras S/C han proporcionado criterios contradictorios, 
predominando los que dan criterio de movimiento inverso hacia 
el S o SO sobre los que dan movimiento extensional hacia el N. 
En este sector se desarrolla la aureola de contacto del Macizo 
de Cardeña-Virgen de la Cabeza, que genera blastos de biotita 
y andalucita, observándose que la biotita está afectada por ellas, 
existiendo protoblastos de andalucita ovalados, sincinemáticos 
con la foliación de crenulación (a la que incluyen y a su vez los 
rodea), y blastos de andalucita idiomórficos tardíos a posteriores 
a la foliación de crenulación (Larrea et al., 2013 a). 



71

5.3.1.2.4.	 Fracturación tardivarisca

Posteriormente al emplazamiento de los sistemas de diques 
descritos, la mitad occidental del Batolito de Los Pedroches fue 
fracturado en un régimen frágil con cizalla dextra, desarrollándose 
venas tensionales de direcciones comprendidas entre NNO-SSE y 
NNE-SSO de longitud kilométrica y 0,5 a 20 m de espesor, rellenas 
de brechas de colapso de cuarzo y barita, subsecuentemente 
silicificadas y en algunas ocasiones de carbonato cálcico o sulfuros 
de Pb y Zn (Martín Parra et al., 2000). En el área de la Hoja de 
Linares, las direcciones principales de estas venas de cuarzo varían 
entre N-S y NE-SO.

El relleno de carácter hidrotermal de estas fracturas, tiene su 
desarrollo más importante cuando éstas transcurren a través, o 
en la inmediata vecindad, del Batolito de Los Pedroches, lo que 
probablemente significa que la fracturación debió comenzar a 
generarse cuando el batolito todavía representaba una anomalía 
térmica positiva respecto de su encajante metasedimentario, 
existiendo una importante circulación hidrotermal que se habría 
visto favorecida por la propagación de estas fracturas (Quesada 
et al., 2013). La mayor parte de los numerosos indicios mineros 
que existen en el batolito y su entorno, aparecen en relación 
con el relleno hidrotermal de las fracturas de esta etapa tardía 
de deformación varisca.

Las fracturas relacionadas con este evento aparecen fosilizadas 
por depósitos triásicos en la terminación oriental del batolito en 
el área de Andújar (Larrea et al., 2013 b), por lo que su desarrollo 
principal debió tener lugar durante el intervalo Estefaniense-
Pérmico, que coincide con lo que se ha dado en llamar etapa 
tardivarisca  o la tardihercínica de Arthaud y Matte (1977).

En el extremo SO de la Hoja, discurre la Falla de La Canaleja. Esta 
falla tiene una dirección N120ºE y un recorrido de varias decenas 
de km atravesando prácticamente toda la Hoja vecina de Pozo-
blanco. En su extremo suroriental, en esta Hoja de Linares, rejuega 
claramente un cabalgamiento que define una escama situada por 
debajo del Cabalgamiento basal de la Unidad Alóctona, pero en 
todo su recorrido muestra una elevación del labio sur respecto al 
norte, limitando generalmente el Culm de Los Pedroches (Matas 
y Martín Parra, 2015). Su edad es posterior al Plutón de Quintana 
de la Serena (Batolito de Los Pedroches), en la vecina Hoja de 
Pozoblanco, al que limita por el SO. La zona de falla tiene entre 
varios metros y escasas decenas de metros de espesor y está 
constituida por brechas y harinas de falla.

Según Martínez Poyatos (1997), quien encuentra un nivel guía a 
ambos lados de la falla, el salto en buzamiento es de casi 5 Km.

5.3.2.	Unidades Alóctonas

Se encuentran representadas únicamente en un pequeño sector 
de la Hoja, en su esquina SO, siendo su límite NE un cabalgamien-
to que la superpone sobre la Unidad Paraautóctona.

En estas Unidades se han reconocido regionalmente varias etapas 
de deformación sucesivas, la primera y principal da lugar a pliegues 
tumbados de dirección NO-SE, con vergencia NE cuyos ejes están 
subhorizontales, y cizallamiento simple dúctil; le sigue una fase 
de cabalgamientos con vergencia NE; un plegamiento de plano 
axial subvertical y un sistema de fallas tardías de dirección NO-SE. 
Excepto la primera, todas las demás afectan al carbonífero. Este 
esquema se acepta en los trabajos realizados, sólo permanece una 
discrepancia, mientras que para algunos autores (Pérez Lorente, 
1979; Apalategui et al., 1985e), la fase de cizalla que da lugar 

a la foliación milonítica es una fase de crenulación sobre otra 
anterior; para Azor (1994) y Martínez Poyatos (1997) la foliación 
milonítica está relacionada con la primera fase y principal.

La edad de la primera etapa de deformación está comprendida 
entre el Devónico inferior, al que afecta, y el Carbonífero inferior, 
ya que la Falla de Matachel, que limita las Unidades Alóctonas 
por el SO, en la Hoja de Pozoblanco, es posterior a los pliegues 
tumbados y sincinemática con las facies Culm.

El Cabalgamiento Basal de las Unidades Alóctonas sobre la 
Paraautóctona se sitúa en su mitad occidental, en la Hoja de 
Pozoblanco, sobre rocas Devónicas, mientras que hacia el SE de 
la Hoja de Pozoblanco y en la esquina SO de la de Linares, pasa 
a apoyarse sobre el Carbonífero Inferior, por lo que parece que 
es ligeramente ascendente en este sentido respecto al bloque de 
muro (Matas y Martín Parra, 2015). Toda la traza del cabalga-
miento está jalonada de rocas de falla de carácter frágil, aunque 
muchos de los fragmentos de las brechas tectónicas son de rocas 
miloníticas y en las rocas más pelíticas se desarrollan filonitas de 
carácter dúctil-frágil. Martínez Poyatos (1997) deduce a partir 
de estrías de falla y pseudoestructuras S/C, una dirección de 
movimiento de hacia el NE. La edad del cabalgamiento es post-
Viseense, puesto que afecta a las rocas del Culm.

A continuación, se encuentra una tercera etapa de deformación 
que produce el plegamiento de todas las estructuras anteriores 
según un sistema de grandes pliegues de dirección NO-SE y plano 
axial subvertical, con los ejes de inmersión variable en función 
del buzamiento de las estructuras anteriores pero, en general, 
subhorizontal. 

Estos pliegues afectan a los sedimentos del Carbonífero Inferior, y 
afectan también al Cabalgamiento basal de las Unidades Alócto-
nas, Por tanto, su edad es post-Viseense y su desarrollo se prolongó 
al menos hasta el Westfaliense B-C, pues sedimentos de esta 
edad de la banda del Guadiato fueron también afectados. Más 
aún, esta fase de deformación produce estructuras iguales, con 
la misma orientación y el mismo estilo, a las de la primera etapa 
de la Unidad Paraautóctona, por lo que puede deducirse que se 
trata de la misma fase de deformación producida después del 
emplazamiento de las Unidades Alóctonas sobre la Paraautóctona. 
Puesto que en la Unidad Paraautóctona la intrusión del Batolito 
de los Pedroches es posterior al clivaje que acompaña los pliegues 
principales, esta etapa debe ser de edad Westfaliense Superior.

5.4.	 DEFORMACIÓN ALPINA

En la mitad septentrional de la Hoja, los efectos de la Orogenia 
Alpina son poco patentes, resolviéndose en buena parte en 
rejuegos de fracturas variscas y tardivariscas.

Este es el caso de un sistema de fallas normales de dirección 
NE-SO, subverticales, de trazado muy recto, con bloque sureste 
hundido. Al E del Plutón de Santa Elena se observan algunas de 
estas fracturas que han rejugado o se han generado en tiempos 
alpinos, siendo las más importantes: la Falla de la Casa de María 
Juana, Falla del Río Guarrizas y Falla de Santa Elena  Las dos 
primeras ya fueron descritas en el capítulo dedicado a la defor-
mación tardivarisca.

La Falla de Santa Elena, es una falla alpina, perteneciente al 
sistema que limita la Fosa de Bailén. Discurre por el borde noroeste 
del Plutón de Santa Elena, con una dirección N40ºE, poniendo en 
contacto las granodioritas del Plutón de Santa Elena en el bloque 
levantado (al NO) con conglomerados horizontales, similares a los 
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conglomerados basales de las Capas de La Carolina (en el bloque 
hundido), que Richter (1967) atribuye al Mioceno moderno por su 
contenido fosilífero, o al Plioceno inferior y Ríos Aragüés (1977) al 
Pliocuaternario. Estos conglomerados están en Santa Elena a 780 
m. Al norte de Miranda del Rey, Ríos Aragüés (1977) cita también 
estos materiales en el cerro Mesa del Rey a una cota de 871m. 
Esto supone que esta falla debe tener un salto de unos 90m.

Algunas fallas plurikilométricas con orientación entre NE-SO y 
ENE-OSO y componente sinistro (Fallas de Bazán, Espartera y Peña 
del Águila), así como otras con orientación entre NO-SE y ONO-
ESE, de desgarre dextro (Fallas de la Plata, Camela y Mirones), han 
sido atribuidas en la Hoja de El Viso del Marqués a la Orogenia 
Alpina (Monteserín et al., en prensa).

Por otra parte, la existencia de los focos volcánicos del Campo 
de Calatrava, al norte de la Hoja 1:200.000 de Linares, pone de 
manifiesto la importancia de la Orogenia Alpina  en este sector 
de la Zona Centroibérica. 

La actividad volcánica en el Campo de Calatrava comenzó en el 
Mioceno Superior (8,6-6,4 Ma; Ancochea, 1982, Bonadonna y 
Villa, 1984) con la extrusión de leucititas olivínicas. Posteriormente 
la actividad se reanuda con la extrusión de basaltos alcalinos, 
desarrollándose esencialmente en el Plioceno y Cuaternario 
Inferior (4,7 a 0,7 m.a.Ma; Ancochea, 1982; Monteserín et al., 
en prensa; Gallardo Millán et al., 2002).

Durante este período, que abarca desde el Mioceno superior 
al Pleistoceno, se han reconocido al menos tres episodios de 
deformación durante el Neógeno-Cuaternario en el sector de 
Campos de Calatrava. La primera etapa fue extensional, tuvo 
lugar en el Mioceno superior y dio como resultado una apertura 
generalizada y el inicio de la formación de cuencas, con reacti-
vación de antiguas fracturas de direcciones N-S, O-E y NE-SO. A 
este episodio, le siguió una segunda etapa de apertura durante el 
Plioceno, responsable de la formación de la Cuenca Manchega. La 
tercera y última etapa de  deformación, en Plioceno-Pleistoceno, 
se caracteriza por el desarrollo de  suaves ondulaciones, conse-
cuencia de una débil compresión (Lillo et al., 1998 a). Existen 
cerca de 200 puntos de emisión de materiales volcánicos, cuya 
distribución indica un fuerte control estructural, con una dirección 
dominante NO-SE (Ancochea y Brändle, 1982). 

Este fenómeno según algunos autores (Doblas et al., 1991; Ce-
briá, 1992; López-Ruiz et al., 1993; Cebriá y López-Ruiz, 1995) 
representa un gran accidente distensivo a favor del cual ascendie-
ron los magmas en el antepaís del Orógeno Bético, relacionado 
con la indentación de las Béticas sobre el zócalo varisco, con una 
compresión máxima NO-SE.

Por su parte Vegas y Rincón-Calero (1996) proponen un mecanismo 
basado en procesos flexurales de la litosfera en un régimen com-
presivo débil, cuyo tensor (denominado por estos autores campo 
bético) está definido por una compresión máxima σ

1 horizontal 
según N140º-160ºE y σ3, también horizontal según N60º-70ºE, y 
σ2 intercambiable localmente con σ1. En este contexto, el gran ac-
cidente de dirección NO-SE deducido por la disposición de los focos 
volcánicos, marginal a la zona más deformada (Sierra del Alcaraz), 
habría funcionado como una estructura distensiva, al permutarse 
los ejes σ1 y σ2. Según el modelo propuesto por Vegas y Rincón-
Calero (1996), la deformación débil en el antepaís se resolvió, 
además, en suaves flexuras según N60º-70º, en el desarrollo de un 
diaclasado  sistemático  en los materiales del zócalo varisco y en la 
formación de macrodiscontinuidades que constituyen los grandes 
lineamientos N140º que atraviesan la provincia de Ciudad Real.

En el sur de esta Hoja se observa la discordancia mesozoica, 
probablemente favorecida por la tectónica de bloques rígidos 
del zócalo paleozoico. La tectónica alpina no llega a plegarlos 
pero da lugar durante el Neógeno al desarrollo de una cuenca 
de antepaís (Cuenca del Guadalquivir), provocada por el avance 
hacia el N de la deformación, que condiciona la sedimentación de 
los materiales alpinos. Esta cuenca comenzó a formarse durante el 
Mioceno medio (Serravalliense), aunque es a partir del Tortoniense 
cuando se individualiza como área subsidente en un régimen 
transcurrente caracterizado por una compresión N-S a NNO-SSE 
(Sanz de Galdeano y Vera, 1992).

Posteriormente, en etapas alpinas tardías, durante el Plioceno 
inferior, evolucionó a un régimen de extensión radial. Esta ex-
tensión da lugar en el borde N de la Cuenca del Guadalquivir a 
la producción de una fracturación frágil que afecta a todos los 
materiales y que configura la estructuración final de la Hoja, y 
de todo el borde meridional del Macizo Ibérico. Esta fracturación 
se caracteriza por ser fallas normales de dirección NE-SO donde, 
frecuentemente, el bloque hundido se sitúa al SE, como es el caso 
de la Falla de Baños de la Encina, que limita por el O la Fosa de 
Bailén (Fig. 5.1), y la Falla de Linares. Por otra parte existen fallas 
de esta misma dirección que hunden el bloque O, como es el 
caso de la Falla de Guarromán, que junto con la de Baños de la 
Encina delimita la Fosa de Bailén.

Esta zona ha sido ampliamente investigada con fines mineros, 
conociéndose los saltos de las fallas principales, que de O a E son: 
la falla que limita el borde  oriental del Batolito de Los Pedroches, 
con el borde E hundido; la Falla de Baños de La Encina, que 
hunde el labio oriental con más de 320 m de salto; la Falla de 
Guarromán que hunde su labio occidental, con unos 200 m de 
salto; y la Falla de Linares, que hunde el labio oriental, con un 
salto de unos 120 m (Azcárate et al., 1977). 

En el sector NO de la Hoja de Linares (Hoja 1:50.000 de Fuen-
caliente) se han descrito dos accidentes neotectónicos (Palero 
y Delgado-Quesada, 2008). Se trata de una falla normal de 
dirección NO-SE (en el piedemonte meridional de la Sierra de la 
Garganta) que hunde la raña casi 30 m hacia el N; y otra falla 
de dirección NNO-SSE en el valle del Río Pradillo, que hunde el 
bloque E y desnivela a la raña, desarrollando facetas triangulares 
y depósitos coluvionares muy groseros. En relación con esta falla 
aparece una manantial termal (32ºC).

6.  HISTORIA GEOLÓGICA

Dentro de esta Hoja, los materiales más antiguos aflorantes son de 
edad Proterozoico Superior y pueden dividirse en dos conjuntos 
según su relación con el evento orogénico finiprecámbrico Ca-
domiense o Panafricano (Apalategui y Quesada, 1987). Por una 
parte, un conjunto sinorogénico, representado principalmente al 
NO de la Hoja, en el Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico, 
por el Alcudiense inferior. Y por otra, en dos pequeños aflora-
mientos en la esquina SO de la Hoja, pertenecientes al Dominio 
de Obejo-Valsequillo se encuentran representados, los materiales 
de la Serie Negra, de edad Rifeense-Vendiense (Ediacárico-
Criogénico) según diversos autores (Quesada et al., 1990; Vidal 
et al., 1994 a; Martínez Poyatos, 1997; Valverde Vaquero et al., 
enviado), que corresponden a sedimentos marinos depositados 
en una cuenca de escasa profundidad (Eguíluz, 1987), en un 
pequeño afloramiento del Grupo Malcocinado, dentro del DOV 

En el intervalo Rifeense-Viseense tuvieron lugar los principales 
movimientos Cadomienses que produjeron la estructuración y el 
metamorfismo de la Serie Negra que aún puede reconocerse en 
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las áreas en las que la deformación y el metamorfismo variscos 
fueron de pequeña intensidad, como ocurre en el Anticlinal de 
Peraleda (Hoja vecina de Pozoblanco a escala 1:200.000). En 
esta área, la Serie Negra muestra una deformación polifásica y 
un metamorfismo de bajo grado.

Como consecuencia del evento orogénico Cadomiense tuvo 
lugar el desarrollo de dos conjuntos sinorogénicos de edad Ven-
diense. El primero, únicamente representado en un pequeño 
afloramiento de la esquina SO de la Hoja, está formado por los 
materiales del Grupo Malcocinado, que constituyen un complejo 
vulcanosedimentario al que están asociados numerosos cuerpos 
plutónicos y que se sitúa en posición meridional, en la Zona de 
Ossa-Morena y en el borde sur de la Zona Centro-Ibérica (Dominio 
de Obejo-Valsequillo). La presencia de cantos de cuarcitas negras 
presumiblemente procedentes de la Serie Negra, en la base del 
Grupo Malcocinado indica que hubo un periodo erosivo anterior 
al depósito de esta última. El segundo de ellos, ampliamente 
representado al N de la Falla de Puente Génave-Castelo de Vide 
(Dominio de Complejo Esquisto-Grauváquico) en el Anticlinal de 
Alcudia y probablemente correlacionable con el anterior, es el 
Alcudiense Inferior, cuya base no aflora pero que probablemen-
te es discordante o disconforme sobre la Serie Negra (Martínez 
Poyatos, 1997), de la que también contiene cantos.

El Grupo Malcocinado, presenta un magmatismo predominan-
temente andesítico de naturaleza calcoalcalina y de tendencia 
trondhjemítica, que ha sido interpretado como un magmatismo 
orogénico ligado a un margen continental activo (Sánchez 
Carretero et al., 1989, 1990, Pin et al., 2002) y formado por 
fusión parcial de una corteza oceánica subducida (en una zona 
de subducción cadomiense) que interacciona con la cuña de 
manto suprayacente (magmatismo adakítico) o de corteza inferior 
engrosada (Martínez Poyatos, 1997).

El Alcudiense inferior se interpreta en el área de la Hoja y hacia el 
O (Domo Extremeño), como un conjunto de turbiditas de abani-
cos submarinos, taludes y canales (Rodríguez Alonso, 1985; San 
José et al., 1990; García Hidalgo, 1993; Valladares et al., 2000; 
Pieren, 2000; Rodríguez Alonso et al., 2004), y representaría para 
Quesada (1992) un flysch de carácter más distal pero que todavía 
conservaría evidencias de la actividad volcánica situada más al sur 
y que se depositaría en el surco externo del cinturón de deforma-
ción Cadomiense. Este surco evoluciona ya que se han descrito, 
fuera de la Hoja, también depósitos de plataforma o en los que 
dominaron condiciones de aguas someras (Santamaría y Pardo 
Alonso, 1994; Medina et al., 1998; Alonso Gavilán et al., 2000).

Los últimos movimientos cadomienses afectaron también a los 
conjuntos sinorogénicos produciendo un débil plegamiento que 
no fue acompañado ni de esquistosidad ni de metamorfismo, 
pero que dio lugar a la discordancia que los separa de los ma-
teriales del Vendiense Superior-Cámbrico inferior en el Dominio 
del Complejo Esquisto-Grauváquico y del Cámbrico Inferior más 
bajo en el Dominio de Obejo-Valsequillo de la Zona Centroibérica. 
Ribeiro (1974), atribuye estos pliegues a rejuegos verticales del 
zócalo rígido infrayacente. La trayectoria de estas estructuras se 
situaría según un rumbo NO-SE.

Durante el tránsito Proterozoico-Paleozoico comienza a producirse 
la diferenciación entre las Zonas Centro-Ibérica y de Ossa-Morena 
como consecuencia del inicio de un proceso de rifting. Tras un 
periodo de arrasamiento de los relieves generados durante el 
evento Cadomiense, comienza un proceso distensivo que en el 
Dominio del Complejo Esquisto Grauváquico de la Zona Centro-
Ibérica da lugar a surcos en los que se depositan los materiales del 

Alcudiense Superior (Ediacárico a Cámbrico inferior) en facies de 
plataforma somera. Mientras tanto en el Dominio de Obejo Valse-
quillo se produce también la sedimentación de series siliciclásticas 
de plataforma somera que comienzan por conglomerados y 
arcosas del Cámbrico inferior y continúan con una alternancia 
de niveles de metaareniscas y pizarras con laminaciones paralelas 
arenosas (Fm Azuaga) en un  medio sedimentario de plataforma 
abierta dominada por tormentas y con una notable subsidencia 
(Borrero et al., 1984) en el Cámbrico inferior-medio.

Durante el Cámbrico Superior tiene lugar un evento deformativo, 
de significación incierta, que originó fracturas y abombamientos 
de gran radio y que ocasionó la emersión de la Zona Centro-
Ibérica (discordancia Toledánica).

A partir del Ordovícico Inferior se produce una nueva transgresión 
marina y se instala en toda la región una plataforma correspondien-
te a un margen pasivo en la que se deposita una cuña miogeoclinal 
con características tanto más distales cuanto más al sur.

En la mitad septentrional de la Hoja, en el Dominio del Complejo 
Esquisto-Grauváquico, así como en la Unidad Paraautóctona del 
DOV y en el flanco septentrional del Anticlinorio de Olivenza-
Monesterio (ZOM), la sedimentación de plataforma se prolongó 
de manera prácticamente ininterrumpida hasta el Devónico 
Superior, con una pequeña laguna en el Devónico Medio. En 
las Unidades Alóctonas del Dominio de Obejo-Valsequillo, en 
cambio, una etapa de plegamiento afectó al Devónico inferior, 
depositándose posteriormente discordantemente el Devónico 
superior. 

Según Azor et al. (2004), el proceso de rifting iniciado en el Cám-
brico progresaría durante el Ordovícico y el Silúrico, generando 
algo de corteza oceánica, actualmente preservada en la parte 
inferior de la Unidad Azuaga-Portalegre (Unidad Central), que 
constituye el límite entre las Zonas Ossa-Morena y Centroibérica 
(en la vecina Hoja de Pozoblanco).

El límite entre las Zonas ZCI y ZOM pasó en algún momento del 
Paleozoico superior (probablemente el Silúrico) de ser un margen 
pasivo a activo, con subducción de la corteza de la ZOM, en parte 
de carácter oceánico, bajo la de la ZCI.

Cuando la subducción dejó de progresar, la deformación fue 
transferida al bloque de techo (Unidades Alóctonas del Domi-
nio de Obejo-Valsequillo), produciendo los pliegues tumbados 
vergentes al NE durante el Devónico Medio-Superior. Estas 
estructuras de vergencia NE son de sentido contrario al de la 
subducción, y por tanto, deben explicarse como conjugadas del 
cabalgamiento principal de la Zona Centro-Ibérica sobre la Zona 
de Ossa-Morena. La intensa deformación que produjo estos 
pliegues tumbados apenas tuvo repercusión en la Unidad Para-
autóctona, en el Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico y 
en el flanco N del Anticlinorio Olivenza-Monesterio, donde sólo 
se reconocen lagunas estratigráficas en el Devónico Medio y en 
el Carbonífero Inferior, sin embargo, generaría una zona elevada 
y sujeta a erosión que desmontaría la pila de pliegues tumbados 
y originaría la discordancia angular entre las rocas sedimentarias 
del Carbonífero Inferior y su substrato en las Unidades Alóctonas.

El importante engrosamiento cortical producido por la subduc-
ción y los pliegues tumbados, daría lugar a una inestabilidad 
gravitatoria y a un colapso extensional que se resolvería mediante 
una situación extensional o transtensiva sinistra localizada en la 
parte trasera de la zona engrosada produciendo una importante 
sedimentación y magmatismo.
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En relación con este colapso extensional se produjo una subsidencia 
en el bloque de techo que dio lugar a la cuenca marina Carboní-
fera del Guadiato-Pedroches (Martínez Poyatos, 1997). Durante 
el Tournaisiense Superior-Viseense toda la cuenca es subsidente, 
pero a partir del Viseense Superior y mientras la zona de Los Pe-
droches sigue subsidiendo, en la parte SO (Guadiato) se produce 
un cabalgamiento que ocasiona el depósito de facies parálicas y 
posteriormente límnicas en el bloque de techo (cuenca piggy-back).

Durante el Carbonífero medio-superior (Namuriense inferior alto) 
continuó la compresión en un contexto colisional más amplio, 
ya que también se estaría produciendo colisión continental en el 
límite meridional de la ZOM, en su contacto con la ZSP. Esto daría 
lugar a un acortamiento general de dirección NE-SO, con pliegues 
verticales de la fase principal en las zonas no afectadas por los 
pliegues tumbados (Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico 
y Unidad Paraautóctona del Dominio de Obejo-Valsequillo de la 
Zona Centroibérica) y de la fase de crenulación en las afectadas 
por éstos (Unidades Alóctonas del Dominio de Obejo Valsequillo), 
afectando ya a los sedimentos Culm del Carbonífero. 

Entre el Serpukhoviense superior y el Bashkiriense inferior se 
produce en el Dominio del Complejo Esquisto-Grauváquico, la 
intrusión del Plutón de Santa Elena.

Posteriormente a la primera etapa de plegamiento varisca, así 
como al emplazamiento del Plutón de Santa Elena (pero probable-
mente relacionada con el mismo) y a la aureola de metamorfismo 
de contacto a él asociada, durante el Namuriense superior, se 
desarrolla una zona de cizalla dúctil – frágil, de carácter extensio-
nal denominada Zona de Cizalla de Puente de Génave-Castelo de 
Vide (Martín Parra, 2003; Martín Parra et al., 2004, 2006). Esta 
zona de cizalla está afectada por pliegues de gran longitud de 
onda de plano axial subvertical y con una orientación subparalela 
a los pliegues de primera fase. Estos pliegues hacia el O (fuera de 
esta Hoja) son asimétricos y con vergencia hacia el S.

Durante el Carbonífero superior (Moscoviense/Westfaliense 
superior), intruye la Unidad Granodiorítica de Batolito de Los 
Pedroches, cuyas dataciones más recientes estiman una edad de 
307.7±0.4 a 307.8±1.2 Ma (Carracedo et al., 2009). Esta unidad 
plutónica intruye en relación con una zona de cizalla de desgarre 
transtensiva dextra, tardivarisca que la afecta en su borde N (Zona 
de Cizalla de Conquista, de Carracedo et al., 1994).

Inmediatamente después del emplazamiento de la Unidad Gra-
nodiorítica, y en relación con esta zona de cizalla, se produce 
la intrusión de diques de composición intermedia de dirección 
NNE-SSO a NNO-SSE, que dibujan sigmoides coherentes con la 
evolución de las fracturas tensionales en esta zona de cizalla.

Posteriormente a la intrusión de este conjunto de diques de com-
posición intermedia, intruye la Unidad Granítica de Los Pedroches, 
datada en sus términos más modernos (plutón de Mogabar) en 
304±2 Ma (Carracedo et al., 2008). Posteriormente a alguna de 
sus unidades de intrusión (Plutón de Virgen de la Cabeza) y coetá-
neamente con otras (Plutón de Mogabar) se produce la intrusión 
de un sistema de diques de pórfidos graníticos, constituido por 
dos haces principales de diques de más de 120 km de longitud 
y 10 km de anchura, de dirección NO-SE, que cortan al sistema 
de diques anterior.

Durante el Estefaniense, en el extremo N y NO de la Hoja 
1:200.000 de Linares se produce el depósito de materiales de 
carácter continental posteriores a la Orogenia Varisca (Conglo-
merados de Mina Riquilla y Cuenca de Puertollano).

El ciclo Triásico se inicia con la reactivación en régimen distensivo 
de fallas tardivariscas que provocarían la creación de nuevos relie-
ves en el zócalo paleozoico que con anterioridad había quedado 
convertido en una penillanura.

En el borde sur de la Meseta, se originaría, en un contexto de 
cuenca expansiva, un gran surco limitado al Norte por la Meseta 
y al oeste por los relieves paleozoicos de la zona de Ossa Morena 
y Centro Ibérica. Esta cuenca, alargada, cuya pendiente principal 
sería hacia el Este, estaría alimentada por abanicos aluviales de 
procedencia general del oeste.

Por una parte, en el sector oeste (Zona de Montoro) se deposi-
tarían materiales groseros (conglomerados y areniscas), durante 
gran parte del Triásico, que constituyen facies proximales de un 
abanico aluvial, sobre las que hacia el este y sur respectivamente 
se instalarían facies de llanura arenosa, constituyendo el dominio 
de sedimentación continental. 

El relleno de las paleocubetas daría lugar a una mayor uniformidad 
de la cuenca de sedimentación, y una disminución de los aportes 
terrígenos. La transgresión durante el Triásico medio por la que se 
instalaría un mar epicontinental en zonas próximas (F. Muschelka-
lk), no llegaría a afectar la zona que nos ocupa, aunque si puede 
observarse en el sector de Santisteban del Puerto, el equivalente 
lateral del mismo representado por niveles edafizados y depósitos 
de una llanura lutítica evaporítica. La posterior renovación de los 
aportes detríticos están representados por facies de estuario en 
la parte basal de la F. Keuper pasando progresivamente hacia el 
techo a una sedimentación lutítico evaporítica, de características 
epicontinentales.

Las variaciones de tipo eustático originadas durante el Triásico 
quedaron registradas en los sedimentos, pudiendo diferenciarse 
cuatro secuencias deposicionales (según Fernández et al., 1994). 
Las dos primeras (hasta el Ladiniense terminal) estarían represen-
tadas por depósitos continentales en F. Buntsandstein. La tercera, 
desde el Ladiniense terminal y parte del Carniense tendría lugar 
en una costa evaporítica conectada hacia tierra (zona oeste) con 
amplias llanuras de inundación. La cuarta incluiría los materiales 
de la F. Keuper del Carniense y Noriense y el conjunto dolomítico 
equivalente a la Fm Imón.

En estos momentos es previsible que los relieves constituidos 
durante la fracturación tardivarisca deberían estar prácticamente 
peneplanizados, lo que permitiría la expansión de un mar epi-
continental que cubriría progresivamente el sector sureste de la 
Hoja de Linares, quedando el resto de la superficie emergida. Se 
iniciaría el ciclo Jurásico con una transgresión por la que se insta-
laría una plataforma carbonatada en la que se sedimentaría una 
serie calco-dolomítica en aguas salobres y escasamente aireadas.

No quedan registrados en la zona de estudio depósitos jurásicos 
posteriores al Lías, ni los representativos del Cretácico, ya que los 
materiales que Azcarate y Espejo (1977) adjudican al Aptiense-
Albiense en la zona de Guadalupe (Hoja de Úbeda), han sido 
datados con posterioridad como Tortonienses (ver capítulo de 
estratigrafía).

Durante esta larga etapa que se extiende hasta el Mioceno su-
perior la región permanecería emergida no quedando registro 
estratigráfico en la zona estudiada.

Los materiales que constituyen la “Cobertera Tabular” que son los 
pertenecientes al Trías y Jurásico inferior, actuarían solidariamente 
con los pertenecientes al zócalo paleozoico, frente a la actividad 
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tectónica de la fase alpina, quedando en posición subhorizonal y 
no afectados por pliegues, mientras que los situados más al este y 
sur (zona Prebética) estarían afectados por intensos plegamientos 
(Orógeno Bético).

A partir del Cretácico terminal o inicio del Paleógeno (Vera, 
1988), el margen sudibérico pasó a ser un margen convergente 
al iniciarse la subducción de los fondos oceánicos hacia el Sur, bajo 
el bloque de Alborán. A partir de entonces se inicia un proceso 
progresivo de deformación que culmina en el Mioceno, cuando 
se inicia la colisión continental, acaecida al final del Burdigaliense 
inferior (Hermes, 1985; González Donoso, 1988). Durante el Bur-
digaliense el Subbético se deforma considerablemente (sufre un 
gran desplazamiento hacia el Oeste, superponiéndose en parte al 
Prebético y experimenta un giro horario de 30º, según Osete et al. 
(1988, 1989), dando lugar al emplazamiento de grandes masas 
olistostrómicas, particularmente en los sectores más occidentales. 
Al Norte de los relieves frontales se individualiza, un dominio pa-
leogeográfico denominado “Estrecho Nor-Bético” (Colom, 1952; 
Calvo et al., 1978), precursor de la cuenca del Guadalquivir, y que 
constituye una zona de conexión entre el Océano Atlántico y el 
Mediterráneo. El margen meridional de este estrecho  continuó 
siendo muy activo, de modo que el aporte de olistostromas se 
prolonga hasta el Tortoniense.

Como cuenca de antepaís, la Cuenca del Guadalquivir presenta 
un marcado carácter asimétrico, con un margen pasivo septen-
trional asentado sobre el zócalo varisco y limitado por una flexura. 
La superficie del basamento se sumerge paulatinamente hacia 
el sur, de manera que la parte más profunda se encuentra en 
la zona más próxima al borde bético, que constituye el margen 
meridional activo, caracterizado por una tectónica de cabalga-
mientos vergentes hacia la cuenca.

Los materiales depositados en este estrecho durante el Mioceno 
inferior y medio son las “albarizas” o “moronitas” (margas blancas 
silíceas). Durante el Serravalliense medio y superior se registra una 
importante regresión marina, y hacia el final del Tortoniense se 
produce el cabalgamiento y emersión del Prebético en la zona de 
Cazorla, cerrando el Estrecho Nor-Bético, cuyo sector occidental 
(todavía con sedimentación marina) queda reducido a la Cuenca 
del Guadalquivir. En el Tortoniense y Messiniense se producen 
diversas oscilaciones del nivel del mar, y durante el Plioceno y 
Cuaternario el mar ha ido retirándose de la cuenca hasta su po-
sición actual debido a la elevación generalizada de la Cordillera, 
instalándose un sistema fluvial.

En el modelo de relleno de la cuenca hay dos líneas diferentes 
de investigación:

Por un lado, Riaza y Martínez del Olmo (1996) diferencian al 
menos siete secuencias estratigráficas basadas, fundamentalmen-
te, con interpretaciones de la información del subsuelo. Estas 
secuencias son producto de la modificación y redefinición de los 
grupos definidos con anterioridad (Megias et al. 1980; Martínez 
del Olmo, et al., 1984; Suárez Alba et al., 1989) para la zona 
occidental de la cuenca del Guadalquivir y Golfo de Cádiz.

–	 Las tres primeras secuencias (que denominan Grupo Atlántida) 
las consideran pre-olistostrómicas y corresponden al período 
Langhiense-Tortoniense inferior.

–	 La Secuencia Bética o Secuencia Sin-olistostrómica corresponde 
al Tortoniense superior-Messiniense inferior y su borde meridio-
nal se encuentra parcialmente destruido por el olistostroma, 
que consideran emplazado en este área durante el Tortoniense 
superior por colapso gravitacional del margen sur.

–	 La Secuencia Andalucía, de edad Messiniense, solapa la masa 
olistostrómica y se adapta a la morfología de la unidad anterior. 
Las calcarenitas de Carmona corresponderían a la parte superior 
de la secuencia.

–	 Por encima, dos unidades constituyen los sedimentos post-fase 
erosiva, que abarcan desde el Messiniense terminal hasta el 
Cuaternario.

El modelo descrito por estos autores se basa en el relleno de la 
cuenca a partir del material suministrado por dos márgenes de ca-
racterísticas diferentes: el borde septentrional, pasivo, área fuente 
de detríticos siliciclásticos, formado por una flexura del borde del 
Macizo Hespérico peninsular (constituido por rocas paleozoicas) 
y el meridional, constituido por el frente activo de las Cordilleras 
Béticas, que proporciona abundantes detríticos carbonatados y 
material fino además de olistostromas. Desde ambos márgenes 
progradan los diferentes sistemas deposicionales que van relle-
nando la cuenca, a los cuales se une un sistema deposicional axial 
formado por un sistema turbidítico progradante hacia el Oeste. 
Al menos este es el esquema básico de la Secuencia Bética, que 
corresponde a la mayor parte del volumen de la cuenca.

Un segundo modelo del relleno de la Cuenca del Guadalquivir 
lo proporciona Sierro et al. (1996), que presentan una recons-
trucción del relleno de la cuenca en función de la posición y 
morfología de diversas discontinuidades detectadas en el registro 
paleontológico de asociaciones de organismos planctónicos. Es-
tas discontinuidades pueden considerarse isocronas y registran 
eventos de carácter oceanográfico, pero no registran eventos 
tectónicos ni otros fenómenos de carácter local. Mediante estas 
isócronas se definen clinoformas que progradan al Oeste, aunque 
algunas progradan al Norte o al Sur. La diferencia con el modelo 
anterior es patente, aquí se trata de un sistema plataforma-talud 
que recibe aportes del Este y prograda al OSO, de manera que 
la mayor parte del relleno es longitudinal a la cuenca, mientras 
el otro modelo considera más importantes los aportes lateral	
Este modelo responde al hecho de que, si bien durante la mayor 
parte del Mioceno el depocentro de la cuenca (Estrecho Nor-
Bético) ha emigrado hacia el Norte debido al desplazamiento 
del frente subbético, en el Tortoniense inferior este esquema 
paleogeográfico cambió radicalmente. Se cerró el Estrecho Nor-
Bético, deformándose y levantándose la parte central y oriental 
del mismo, lo cual produjo erosión de la cobertera sedimentaria 
en esa región. Esta zona elevada (Sierra de Cazorla, donde el 
Prebético se eleva a cotas de 2000 m) se constituye a partir de 
entonces en el área fuente principal de la recién formada Cuenca 
del Guadalquivir, y sus aportes constituirán una gran parte de los 
sedimentos de la cuenca (no hay que olvidar que la mayor parte 
del relleno se produce a partir de la época del cierre del Estrecho 
Nor-Bético).

Se definen, de este modo, 5 secuencias de depósito de Este a 
Oeste con dispositivo en solapamiento retractivo (offlap), cuyos 
límites son prácticamente coincidentes con los establecidos en 
el otro modelo.

–	 Secuencia A (Tortoniense inferior-medio). Solo aflora en la parte 
más oriental de la cuenca (entre Bailen e Iznatoraf).

–	 Secuencia B (Tortoniense medio-superior). Aflora en casi toda 
la cuenca. Entre la secuencia anterior y esta se produjo el 
cierre del Estrecho Nor-Bético y se individualizó la cuenca del 
Guadalquivir. En la parte oriental (Sabiote) descansa mediante 
un tramo turbidítico sobre las margas de la unidad anterior, 
mientras que en el resto de la cuenca afloran unas calcarenitas 
que reposan directamente sobre los materiales pre-neógenos 
del margen septentrional.



76

–	 Secuencia C (Tortoniense terminal-Messiniense inferior). Aflora 
en el borde septentrional y en el eje de la cuenca. El cortejo 
de nivel bajo (LST) está constituido por la unidad arenosa de 
Porcuna, y corresponde a la turbidita de Porcuna-Bujalance, 
el segundo de los 6 aparatos turbidíticos detectados por los 
autores del modelo anterior en el eje de la cuenca mediante 
sísmica. (Riaza y Martínez del Olmo, 1996) denominan al con-
junto de aparatos turbidíticos “Areniscas del Guadalquivir” y 
los engloban en la Secuencia Bética.

–	 Secuencia D (Messiniense superior-Plioceno inferior). El resto 
de aparatos turbidíticos (del 4 al 6) axiales de la cuenca, desde 
Carmona hasta el Golfo de Cádiz, pertenecen a esta unidad, 
así como la parte más moderna de las Arcillas de Gibraleón 
(Civis et al., 1987) y las Arenas de Huelva.

–	 Secuencias E (Plioceno inferior). Sólo afloran en la parte occiden-
tal y corresponden a las Arenas de Bonares (Mayoral y Pendón, 
1986-87). Es la última secuencia marina, y presenta una ruptura 
basal que los autores relacionan con un descenso del nivel del 
mar que origina erosión en la parte oriental de la cuenca.

La regresión marina pliocena provocó un cambio generalizado en 
la distribución de medio y ambientes naturales y la instalación de 
una red fluvial jerarquizada, que ya, sin interrupción, se mantuvo 
hasta la actualidad.

Los primeros indicadores de este momento se encuentran en 
ambas vertientes montañosas del valle del Guadalquivir, en forma 
de abanicos de piedemonte con morfología de glacis, siendo su 
expresión morfológica en el paisaje muy clara y distinguiéndose 
tres grandes fases deposicionales:

1ª Fase: representada por abanicos de fuerte pendiente deposi-
cional y depósitos de tipo “debris-flow”

2ª Fase: de abanicos con pendientes deposicionales normales, con 
depósito tipo “debris-flow” en la base, que pasan a “sheet-
flood”, y fluviales, a techo.

3ª Fase o final: donde se encaja el canal alimentador, dando lugar 
a abanicos con suaves pendientes deposicionales.

La evolución cuaternaria, por lo tanto compleja, se continúa en 
la incisión y vaciado erosivo como principales pautas morfoge-
néticas, lo que ha favorecido la ampliación del valle principal del 
Guadalquivir por medio de capturas de pequeñas cuencas en 
Sierra Morena.

El desplazamiento de las sucesivas terrazas escalonadas del río 
Guadalquivir se efectúa hacia el NO, llegándose a contar hasta 
17 niveles. A su vez, todo el conjunto se encaja hacia el Sur, 
como consecuencia del paulatino descenso del nivel del mar, tal 
vez acompañado por un hundimiento en el centro de la cuenca.
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