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1 , INTRODUCCION 

1.1, EL MARCO GEOGRAFICO 

Desde un punto de vista geográfico, la Hoja de Burón se encuentra situada en el extremo 
nororiental de la Provincia de León, incluyendo también un pequeño sector del Principado 
de Asturias, El territorio incluido en la Hoja, se extiende por los valles leoneses de Sajambre, 
Valdeón, Valdeburón y Tierra de la Reina, así como por la parte más abrupta y elevada del 
concejo asturiano de Ponga. Corresponde a una zona totalmente de montaña, con alturas 
superiores a los 2.000 m. 

La divisoria hidrográfica Cántabro-atlántica separa dos zonas diferenciadas en su configu­
ración fisiográfica, si bien las características litológicas de la Cordillera Cantábrica (calizas, 
areniscas y pizarras) condicionan una cierta homogeneización del paisaje de ambas vertien­
tes. 

Los valles situados en la vertiente norte de la Cordillera Cantábrica (Valdeón, Sajambre y 
Ponga) presentan un relieve muy enérgico con pendientes muy fuertes, debido a la proxi­
midad de la costa Cantábrica, produciéndose un fuerte desnivel que se refleja en los altos 
gradientes de ríos y arroyos, Los diferentes rasgos litoestructurales condicionan el que los 
valles sean comúnmente más abiertos en sus cabeceras, aprovechando zonas pizarrosas, 
siendo posteriormente cerrados, aguas abajo y muy cerrados, por profundas gargantas o 
desfiladeros en áreas con alineaciones vertical izadas de calizas del Carbonífero, Este hecho 
ha determinado que, en los casos concretos de Valdeón y Sajambre, se delimiten comarcas 
muy cerradas, en las que se han perpetuado secularmente hasta el presente siglo las 
relaciones socioeconómicas y culturales, con los valles de la vertiente sur de la cordillera a 
través de los puertos de montaña de Zalambral (1,561 m), Pontón (1.290 m), Panderruedas 
(1.470 m) y Pandetrave (1562) m), permaneciendo aislados prácticamente del resto de 
valles de la vertiente norte por la existencia del desfiladero de los Beyos y la garganta del 
Cares, respectivamente. 

En la vertiente sur de la cordillera, que incluye los valles de Valdeburón y del Yuso (Tierra 
de la Reina), el relieve, aún siendo enérgico, se encuentra más suavizado por el menor 
gradiente de los ríos; lo que determina un mayor desarrollo de los fondos de valle en el 
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intervalo comprendido entre los 1.000 y 1.200 m. En estos amplios valles aparecen desfi­
laderos y hoces de menor envergadura al atravesar litologías más resistentes. 

Ambas zonas se diferencian también en otros rasgos, como los climáticos y biogeográfícos; 
sin embargo, esta diferencia es mucho menor a la escala de la Hoja, ya que en ambas 
zonas limítrofes a la divisoria, las diferencias termopluviométricas no son muy acusadas, 
reflejándose en varios parámetros idénticas series de vegetación y biotopos faunísticos 
semejantes. En resumen, la divisoria Cántabro-atlántica, a escala de 10-12 km no ofrece 
cambios espectaculares en estos rasgos climáticos y biogeográficos. Por el contrario, la 
disposición orográfica en dirección este-oeste de los Picos de Europa sí representa una 
importante barrera climática y biogeográfica, a pesar de estar situada en su totalidad en 
la vertiente norte de la Cordillera. 

1.2. SITUACION GEOLOGICA y GENERALIDADES 

El territorio ocupado por la Hoja de Burón comprende el sector suroccidental de la deno­
minada Región de Mantos de JULlVERT (1967b) o Unidad del Ponga, y un pequeño sector 
de la parte meridional de la Unidad de Picos de Europa, extendiéndose la mayor parte del 
territorio por la Unidad del Pisuerga-Carrión (Fig. 1). Todas estas unidades forman parte 
de la Zona Cantábrica de LOTZE (1945) que constituye la parte más externa (Cuenca de 
Antepa ís) desde u n punto de vista tectónico del sector NO del Macizo Herciniano Ibérico. 

El sustrato rocoso está compuesto por materiales de edades comprendidas entre el Cámbrico 
y el Carbonífero Superior, con una importante laguna estratigráfica que abarca parte del 
Ordovícico, Silúrico y Devónico en las unidades más orientales. El conjunto inferior precar­
bonítero se originó en condiciones marinas someras, incluso fluviales en un margen conti­
nental pasivo con el área emergida situada al E o NE; el conjunto de edad carbonífera 
corresponde a condiciones de sedimentación sinorogénicas con direcciones de aporte pro­
cedentes de las áreas emergidas variables en cada momento (sur, oeste e incluso norte). 

La estructura, como es habitual en las zonas externas de las Cordilleras, tiene un carácter 
epidérmico, con el desarrollo de importantes mantos de cabalgamiento y escamas con 
pliegues asociados. 

1.3. ANTECEDENTES 

Si exceptuamos el sector del valle del Ponga incluido en la «Descripción geológica de la 
provincia de Oviedo» de SCHULZ (1858), el primer mapa Geológico en el que se incluye 
un sector importante de la Hoja de Burón es el de JULlVERT (1960). Posteriormente, SITIER 
(1962) incluye el territorio de la Hoja en el Mapa Geológico de la vertiente sur de la 
Cordillera Cantábrica, si bien amplias zonas de la misma (Valdeburón, Valdeón) aparecen 
en blanco. En trabajos posteriores de la Escuela de Leiden se incluyen parcialmente sectores 
de la Hoja de Burón; así en el mapa de SJERP (1967) aparece la mitad occidental, en el 
de SAVAGE (1966) el área del Sinclinal de Curavacas y en el de SITIER y BOSCHMA (1967) 
la mitad oriental. 
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Figura 1. Situación de la Hoja de Burón en el contexto de la Zona Cantábrica. 



En 1977, SAVAGE publica un mapa geológico a escala de 1 :50.000 que incluye todo el 
territorio de la Hoja, si bien existen notables imprecisiones cartográficas y áreas con cambios 
de información, en las que no existen contactos geológicos. LOBATO (1977) publica un 
mapa general de los valles del Esla, Yuso, Carrión y Desa en el que recopita todas las 
cartografías previas. 

En tiempos recientes se ha publicado un Mapa Geológico simplificado de la Unidad del 

Pisuerga-Carrión (RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA, 1987) en el que ya se organizan las 
diversas unidades litoestratigráficas con los criterios tectonosedimentarios mantenidos en 
la elaboración de esta Hoja. 

Los antecedentes sobre el conocimiento estratigráfico y estructural del área de la Hoja de 
Burón se enumeran en los respectivos capítulos de la Memoria. 

2. ESTRATIGRAFIA 

2.1. EL CAMBRO-ORDOVICICO 

Dentro de la sucesión Cambro-Ordovícica de esta Hoja se diferencian tres formaciones 
típicas de la Zona Cantábrica, que de muro a techo son: Formación Láncara (Cámbrico 
Inferior-Medio), Formación Oville (Cámbrico Medio) y Formación Barrios (Cámbrico Supe­
rior- Arenig) (Fig.2). 

2.1.1. Formación láncara (Cámbrico Inferior-Medio) 

Se trata del nivel más bajo aflorante dentro del ámbito de la Hoja, apareciendo en una 
serie de franjas estrechas formando la base de casi todas las escamas y mantos de despegue 
en la Región de Mantos; faltando posiblemente en casi todas las localidades la parte más 
baja de la formación. 

COMTE (1937, 1959) introdujo el término calizas y dolomías de Láncara en la localidad 
de Láncara, hoy sumergida bajo el embalse de Barrios de Luna (Hoja 102 de los Barrios de 
Luna). Como alternativa a la sucesión tipo, dada por COMTE que presentaba algunos 
problemas y en respuesta a las variaciones laterales de facies, ZAMARREÑO (1972) establece 
tres sucesiones de referencia: la de Barrios de Luna (Unidad de Somiedo-Correcilla), la de 
Arintero (Unidad de la Sabia-Bodón) y la de Carangas (Unidad del Ponga). 

La Formación Láncara ha sido estudiada en detalle fundamentalmente por MEER MOHR 
(1969) y ZAMARREÑO (1972, 1975, 1978, 1981, 1983). De todos los trabajos realizados 
el más completo a nivel regional es el de ZAMARREÑO (1972). Los afloramientos de esta 
Formación dentro del ámbito de la Hoja son aquellos englobados por esta autora dentro 
del capítulo de «Características de la Formación Láncara en la Unidad del Manto del Ponga, 
sensu lato (Región de Mantos)>> (Fig. 3). 

La Formación Láncara fue dividida en dos miembros, a los que se ha dado el nombre 
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informal de «miembro inferior» y «miembro superior». El primero pertenece a la facies de 
la «Región del Manto del Ponga sensu lato», sucesión tipo Carangas (ZAMARREÑO, 1972). 
Tiene una potencia de 3 a 60 m y consta principalmente de dolomicritas laminadas. La 
laminación se debe, en la mayoría de los casos, a la alternancia de bandas ricas en pellets 
y cuarzo detrítico con otros desprovistos de ellos; en algunos casos, las laminaciones se 
deben a la alternancia de bandas de carbonato con tamaños distintos de grano. Aparte 
de las dolomicritas laminadas existen pelesparita e intrapelesparita, que suelen contener 
además algas calcáreas del género Nuía, dolomicritas e intramicritas con pellets y localmente 
ooesparitas y doloesparitas. En campo, el miembro inferior presenta tonalidad amarilla con 
abundante laminación. 

El miembro superior es muy homogéneo con espesores que oscilan entre 14 y 43,8 m. 
Consta exclusivamente de biomicritas muy ricas en glauconita, presentando en el campo 
tonalidades verdosas. Otra característica de la Formación Láncara en la Unidad del Ponga 
es la abundancia de algas calcáreas del tipo Girvanella. Estas características hacen que 
ZAMARREÑO y JULlVERT (1967), y ZAMARREÑO (1972) separen en el miembro superior 
las «facies Beleño» típicas de la Unidad del Ponga de las «facies Barrios» en el resto de la 
Zona Cantábrica. 

Los principales trabajos referidos a la sedimentología de la Formación láncara se deben a 
OELE (1964), MEER MOHR Y SCHREUDER (1967), MEER MOHR (1969), BOSCH (1969), 
ZAMARREÑO (1972, 1975). 

El miembro inferior ha sido comparado con áreas carbonatadas actuales como las Bahamas 
(OELE, 1964) o la bahía de Shark (ZAMARREÑO, 1972); OELE (1964) propone un medio 
nerítico somero a litoral en el que las calizas oolíticas serían análogas a los depósitos 
actuales del banco de las Bahamas; BOSCH (1969) sugiere la existencia de períodos supra­
mareales en un medio salino, con posible desarrollo de sebkhas (calizas con birdeseyes). 
MEER MOHR (1969) identifica facies de sebkhas, depósitos de playas (dolom ías), episodios 
sub- a intermareales representados por los niveles con oolitos, estromatolitos y nódulos de 
calcita asociados (moldes de evaporitas?). Las calizas con bírdeseyes representarían, para 
este autor áreas, sub a intermareales, con episodios de exposición subaérea que darían 
lugar al desarrollo de los fenómenos kársticos que identifica en Barrios de Luna e Irede 
(Hoja de Los Barrios de Luna). ZAMARREÑO (1972) lo compara con las llanuras de marea 
carbonatadas de las áreas citadas y no con las del Golfo Pérsico, dada la ausencia de 
depósitos evaporíticos. Esta autora cita la existencia de facies dominantes supramareales 
para la Unidad del Ponga, mientras que hacia el oeste se pasa a facies sub-inter y suprama­
reales. ARAMBURU (1989) considera que este miembro debió depositarse en una rampa 
homoclinal de pendiente muy baja hacia el oeste en la que la existencia de mareas es 
cuestionable. 

Para el miembro superior, todos los autores concuerdan en atribuirle un medio de depósito 
más profundo, nerítico somero; agitado y sujeto a condiciones oxidantes para OELE (1964), 
Y bajo el nivel de ola para BOSCH (1969). ZAMARREÑO (1972) lo sitúa muy alejado de la 
costa sin descartar una localización en la zona batial más alta, dada la baja intensidad de 
sedimentación esta autora considera que el miembro superior representa facies condensa­
das. ARAMBURU (1989) interpreta que al inicio de la sedimentación de este miembro se 
habría producido un hundimiento de la rampa homoclinal, depositándose las calizas grises 

12 



e-

e-51 

URNA 11 

Pi,a"a. "'del (40 m, vi.lbI .. , ... 
..J 
..J 
:; 
o 

z o 
¡:¡ .. 
a 
'" o ... 

/11 R .. I.. do Trilobi'6t en el M.lnf •• lor 

Caliza. en COpo. delQOdas ouernondo can 
lutitas verde. con as truetura O Ylce. en 
malla (11m.l 

'" o 

'" .... o. 
::> .. 

Caliza. tn capo. do 10-15 .... , Y luMia, tn • 

:!:' ~3.::~r:.a :.:~:. =~'1o":'I:ll 
LutiIc. _dos Y ocre. _ nóckllot do coliza'Ol>7tn.) 
CaliJa. \IIO_~ieasIO,95m .. J.) ___ ..,-.,..-.,.-_ 

LutitGs ".rdll. alter"ando con copo. dl1 o 4 cm, 
de caUro. dolomílicat 11 m.l 
Colizos 0riN' que posan O dólom"" en loa 
40- 50 cm, .ul"lriore. '4,50 m.l 

Ir ... 

Dolo ... fa bitn e.lrallficodo 13,20 ... ,) ~ 
_ lutila, ollt.nanclo oon capo. do 203 cm. ~ 

do cIolomla. '0,90 m.l z 
DoIomfa. y calizal dolorrltiCOl, orillo, mal .. Ira' -
lifieada. en la ba •• "':;..,,, el lecho en 1010. -$, 

~ 
.... 
u 

• 

.. .. 
c: 

§ 
.S 

~ 
,----1--, 

"1 .. 
11111) ,é .H 

i¡;I~IUJ l ~ ld l.tJl 
~ a Du OQu'6 

Figura 3. Columna estratigráfica de las formaciones Láncara y Ovi­
lle. (ZAMARREÑO, 1972). 

" g 
;¡¡ 

r-L-. 
¡ 
iJ 

¡I) 
o" :11 ... 
'iDü 

1 
~ 

,....L, 

Ji :1 
uD 

13 



bioclásticas basales; posteriormente y en un período distensivo se habrían individualizado 
una serie de fosas y umbrales (horsts), en los cuales se habrían depositado las facies de 
calizas rojas nodulosas, 

En cuanto a la edad de la Formación Láncara, el miembro inferior dolomítico es muy pobre 
en fauna, el hallazgo de arqueociatos en la parte alta de dicho miembro en la Hoja de 
Riaño permite atribuirlo al Mariniense-Bilbiniense (DEBRENNE y ZAMA~REÑO, 1970; SD­
ZUY, 1971) que se corresponden aproximadamente con el Leniense (HARLAND et al., 1982), 
estando incluida en su totalidad en el Cámbrico Inferior. Como indica ARAMBURU (1989) 
la atribución al Cámbrico medio de la parte superior del miembro inferior por BOSCH 
(1969) carece de fu ndamento, y puede deoerse más bien a una confusión en la interpreta­
ción de la nomenclatura litoestratigráfica de LOTZE (1961), En cambio el miembro superior 
presenta un elevado contenido faunístico, proporcionando sistemáticamente en todas par­
tes formas del Cámbrico Medio. El detallado estudio de su contenido en trilobites, efectuado 
por SDZUY (1967), ha logrado establecer una secuencia de formdS que permiten apreciar 
un diacronismo en el techo de dicho miembro. ZAMARREÑO (op. dO ha mostrado que 
en el frente del Manto de la Sobia, el techo de la formación se sitúa dentro de los llamados 
subpisos de Badulesia o de Pardailhania, mientras que, en 105 de Correcillas lo hace dentro 
de Solenopleuropsis, concluyendo, por tanto, la sedimentación de la griotte Cámbrica aquí 
cuando en la Unidad de la Sobia-Bodón se habría iniciado el depósito de la Formación 
siguiente, 

2.1.2, Formación Oville (Cámbrico Medio) 

La Formación Oville (COMTE, 1937, 1938, 1959) se dispone en contacto más o menos 
neto sobre la Formación Láncara, siendo el techo neto a escala de afloramiento y gradual 
a escala cartográfica con la Formación Barrios. La potencia de esta Formación en esta Hoja 
es reducida, variando entre 60 y 140 m (SJERP, 1967) Siendo sus características lítológicas 
similares a las del resto de la Zona Cantábrica. A nivel de la Zona Cantábrica, el espesor 
de la Formación aumenta de modo general desde el este hacia el oeste, desde prácticamente 
desaparecer en las láminas frontales de la Unidad del Ponga a los 810 m de la zona 
occidental del manto de Somiedo. 

En su parte baja predominan las pizarras y limolitas verdes con abundante fauna de trilobites. 
Por encima, el porcentaje de areniscas se incrementa hacia el techo de la serie, aunque 
con algunas recurrencias a términos más finos. Un hecho característico de esta Formación 
es la presencia frecuente de glauconita en las areniscas, 

Esta Formación ha sido estudiada en su totalidad o parcialmente por diversos autores: 
LOTZE (1961) OELE (1964) SDZUY (1968) BOSCH (1969) ZAMARREÑO (1972) GIETELlNK 
(1973) ARAMBURU y GARCIA-RAMOS (1984, 1988) Y ARAMBURU (1989), Según SDZUY 
(1968) el intervalo lutítico basal de esta Formación en la Unidad del Ponga se caracteriza 
por tener pizarras rojas y en ocasiones verdes y por la existencia de escasos nódulos calcáreos 
en ellas. ARAMBURU y GARCIA-RAMOS (1988), ARAMBURU (1989) separan cuatro y cinco 
dominios, respectivamente, dentro de la Zona Cantábrica para el Cambro-Ordovícico, es­
tando esta Hoja dentro del Dominio V, Asimismo, separan tres miembros a lo largo de 
toda la Zona Cantábrica en base a características litológicas y ordenación secuencial: 
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Miembro Genestosa. Pizarras verdes, localmente rojas hacia la base, con abundantes trilo­
bites y braquiópodos, dispersos o formando lumaquelas. En zonas próximas a esta Hoja 
tiene una potencia de unos 20 m. 

Miembro Adrados. Está constituido por una macrosecuencia de unos 50 m de espesor 
estrato y granocreciente hacia el techo. La parte inferior es una alternancia de pizarras, 
limolitas y areniscas grises en capas delgadas, con ripples simétricos y frecuente bioturba­
ción. La superior está formada por areniscas, comúnmente glauconítica, con ripples simé­
tricos y estratificación cruzada a mediana escala en sets de poco espesor. Generalmente 
se desarrollan aquí secuencias estrato y granocrecientes de orden menor (mesosecuencias) 
similares, aunque menos completas y espesas, a la que forma la totalidad del miembro. 
En el techo de algunas mesosecuencias se observan, en el este de Asturias, niveles delgados 
de glauconita pura, 

Miembro La Barca. Tiene una potencia variable que en el este de Asturias varía desde 8 a 
70 m. Está constituida por una alternancia de areniscas, más puras hacia el techo, limolitas 
y lutitas, con laminación paralela y cruzada de ripples. No presentan una ordenación secuen­
cial apreciable. Contiene glauconita y bioturbación, aunque menos abundante que en el 
miembro precedente 

Los materiales de la Formación Oville se consideran depositados en un medio somero en 
el que progradan sistemas deltaicos (OELE, 1964). BOSCH (1969) señala dos etapas regre­
sivas separadas por una fase transgresiva localizada en el techo de su miembro B, que 
coincide aproximadamente con el techo del Miembro Adrados de ARAMBURU (1989). 

Estas dos fases son también identificadas por GIETELlNK (1973), quien distingue para el 
conjunto de las formaciones Oville y Barrios una serie de episodios progradantes de sistemas 
costeros lineales y de deltas destructivos. La secuencia basal abarcaría desde el miembro 
superior de la Formación Láncara, dada su base disconforme, hasta el miembro B de la 
Formación Oville. Presenta una evolución, correspondiente a un episodio progradante de 
costa líneal, desde una plataforma carbonatada inicial, progresivamente invadida por ma­
terial clástico en condiciones abiertas y bajo el nivel de ola hasta depósitos de shoreface y 
de playa que alternan con intervalos de plataforma. En su techo se registra un episodio 
transgresivo que la separa de la segunda secuencia (miembros C y D), ésta evoluciona 
desde condiciones de plataforma hasta depósitos de talud deltaico y, finalmente, depósitos 
marea les de llanura deltaica, por la progradación de un delta destructivo dominado por 
mareas, lateralmente al cual se desarrolla una costa lineal de carácter marea!. 

ARAMBURU Y GARCIA-RAMOS (1988), ARAMBURU (1989) incluyen la Formación Oville 
dentro de su MD2 (Megaciclo Deposicional) que también comienza con el miembro superior 
de la Formación Láncara y termina en el techo del Miembro La Matosa de la Formación 
Barrios (Dominios IV y V ) o en el techo del Miembro La Barca de la Formación Oville, su 
equivalente lateral (en la zona norte de su Dominio 1). 

Estos autores discrepan de los modelos sedimentarios propuestos por BOSCH (1969) y 
GIETELlNK (1973) Y proponen un sistema deltaico trenzado (<<braid delta») o de llanura 
deltaica trenzada (<<braidplain delta»). Basándose en las asociaciones de facies y en las 
paleocorrientes, consideran que las facies de areniscas con laminación paralela y cruzada 
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de bajo ángulo (depósitos de playas y barras en el modelo deltaico mareal y de oleaje), 
corresponden en realidad a depósitos fluviales de sheet flood, reflejando el conjunto la 
progradación de deltas trenzados o de deltas de llanura trenzada. El Miembro Genestosa 
estaría formado por sedimentos de plataforma marina externa, bajo el nivel de ola. El 
Miembro Adrados registra el paso a condiciones de plataforma interna, con secuencias de 
somerización (depósitos de talud de GIETELlNK, 1973). Finalmente el Miembro La Barca 
representaría un ambiente litoral de baja energía, sometido a aportes aluviales periódicos 
(sheet flood) apenas retocados por la dinámica marina. 

Por lo que respecta a la procedencia de los materiales, BOSC H (1969) en base a la distribu­
ción de espesores, el tipo de medios y la dirección de las paleocorrientes señala un área 
fuente en el NNE, confirmada por GIETELlNK (1973). ARAMBURU GARCIA-RAMOS (1984) 
identifican el área madre con el Macizo del Ebro. 

ADRICHEM BOOGAERT et al. (1963) encuentran por primera vez trilobites del Cámbrico 
Medio, en el área del los Puertos de San Isidro y Tarna (Hoja de Puebla de Lillo), SDZUY 
(1967) efectúa una división cronoestratigráfica detallada de las faunas de trilobites del este 
de Asturias, comprendidas en la parte baja de la Formación Oville. 

La edad del muro de esta Formación es Cámbrico Medio en base a las faunas de trilobites 
encontradas (BARROIS, 1882; LOTZE, 1961; SDZUY, 1961, 1967, 1968), observándose 
claramente la diacronía de la base de la Formación, ya indicada por ZAMARREÑO y JULlVERT 
(1967). En términos de los pisos de SDZUY (1971), la base de la Formación se sitúa en el 
subpiso de Acadolenus en toda la Unidad del Ponga, excepto en las láminas más orientales 
(subpiso de Pardailhania, piso de Solenopleuropsidae). En la Unidad de la Sobia-Bodón la 
edad varía desde la parte oriental (subpiso de Acadolenus) a la occidental (subpiso de 
Pardailhania). Finalmente en la Unidad de Somiedo-Correcilla se sitúa ya en el subpiso de 
Solenopleuropsis (parte superior del piso de Solenopleuropsidae) cerca del nivel de Soleno­
pleuropsis simula (Arenisca de simula de SDZUY, 1968). La posición que respecto a la base 
de la Formación presenta este nivel, considerado como isócrono, patentiza su diacronía; 
situándose éste progresivamente más cerca del techo de la Formación Láncara a medida 
que nos desplazamos hacia el oeste (ZAMARREÑO, 1972). 

Recientes dataciones de palinomorfos (VANGUESTAINE y ARAMBURU 1988) han permitido 
precisar la edad de esta Formación en el este de Asturias. Así, una muestra recolectada 
20 cm por debajo deL techo de la Formación Oville en Víboli (Los Beyos, Hoja de Beleño) 
ha proporcionado acritarcos y quitinozoos de posible edad Cámbrico Medio. ARAMBURU 
(1989) concluye que el techo de la Formación Oville se sitúa en el Cámbrico Medio en la 
mayor parte de la Zona Cantábrica, y alcanza el Cámbrico Superior o el Tremadoc en la 
parte norte de la banda que bordea el Antiforme del Narcea (Dominio 1), donde su parte 
alta es equivalente lateral de la parte baja (Miembro La Matosa) de la Formación Barrios. 

2.1.3. Formaci'ón Barrios (Cámbrico Medio-Arenig) 

Esta Formación, definida por COMTE (1937, 1959) en las cercanías de Barrios de Luna, 
dentro de la Hoja del mismo nombre, está compuesta mayoritariamente por cuarzoarenitas 
blancas con intercalaciones de lutitas grises, negras, rojas y verdes. 
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La base de la Formación es gradual o neta con la infrayacente (BOSCH, 1969; GIETEUNK, 
1973), pero sin representar ninguna discontinuidad importante, ARAMBURU (1989). 

En la Zona Cantábrica sobre el techo de la Formación Barrios existe normalmente una laguna hasta 
el Silúrico, presentando aquél en algunos casos una zona de meteorización (BOSCH, 1969). 

La Formación ha sido estudiada por OELE (1964), BOSCH {1969}, GIETElINK (1973), ARAM­
BURU y GARCIA-RAMOS (1984, 1988) Y finalmente ARAMBURU (1989). ARAMBURU y 
GARCIA-RAMOS (1988). ARAMBURU (1989) distinguen tres miembros para todo el ámbito 
de la Zona Cantábrica. Estos autores señalan por primera vez la existencia de discontinui­
dades a nivel regional dentro de la Formación, en base a las cuales establecen los límites 
entre los diferentes miembros: 

Miembro La Matosa. Cuarzoarenitas blancas; el tamaño de grano aumenta hacia el techo. 
En algunas localidades ha librado lingúlidos y acritarcos (además de icnofósiles). Se identifica 
a lo largo de toda la Zona Cantábrica; en la parte más occidental pasa lateralmente a la 
parte alta de la Formación Oville. 

Miembro Ligeria. Formado por conglomerados (parte oriental), areniscas y lutitas. Este 
miembro está presente únicamente en la parte oriental de la Zona Cantábrica (Domi­
nio IV). desapareciendo progresivamente hacia el oeste de la misma. En su base se sitúa 
una importante discontinuidad estratigráfica asimilable a la discordancia Sárdica. 

Miembro Tanes. Separado del miembro anterior (en el este) por una discontinuidad de 
orden menor y del Miembro La Matosa o del Miembro La Barca de la Formación Oville (en 
el oeste) por la discontinuidad mayor. 

El espesor de la Formación Barrios aumenta de modo marcado desde el borde oeste de la 
Zona Cantábrica (más de 700 m, ARAMBURU, 1989) hacia la concavidad del arco donde, 
salvo en los casos de espesor nulo provocado por la erosión pre-fameniense, alcanza los 
1.020 m (Sierra del Sueve, ARAMBURU, como personal); en la sección de Oseja de Sajambre 
el espesor de esta Formación es de unos 200 m correspondientes al Miembro La Matosa, 
estando el resto posiblemente erosionado por la Formación Ermita. Al igual que para la 
Formación Oville existen dos umbrales de menor espesor uno denominado Centro de 
Asturias-Norte de León y otro en la línea San Emiliano-Beleño (ARAMBURU, 1989) 

Los materiales de esta Formación han sido interpretados como depositados en un medio 
deltaico con ocasionales episodios fluviales (O ELE, 1964), en un proceso que sería continua­
ción del responsable del depósito de la Formación Oville. Esta continuidad en el medio 
sedimentario entre las dos formaciones es un hecho aceptado por todos los autores. 

BOSCH (1969) considera un medio de depósito menos subsidente que durante la sedimen­
tación de Oville y lo identifica con medios costeros (playas y canales marea les) que indivi­
dualizarían áreas de lagoon. 

GIETElINK (1973) dentro del modelo que propone para las Formaciones Oville y Barrios, 
considera dos secuencias regresivas en lo referente a la Formación Barrios. La primera 
habría conducido a la instalación de un delta destructivo dominado por olas y mareas con 
depósitos estuarinos y mareales, lateralmente a los cuales se habría desarrollado una llanura 
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litoral formada por crestas de playas (beach ridges). Tras ella, tuvo lugar una etapa de 
emersión y no depósito. La siguiente secuencia comienza por una fase transgresiva que 
daría lugar a un sistema de playa-barrera individualizando tras él un lagoon. La fase regresiva 
posterior está formada por un sistema deltaico destructivo dominado por olas, en el que 
sólo se encuentran depósitos litorales y fluviales que habrían progradado sobre un mar 
muy somero. 

ARAMBURU y GARCIA-RAMOS (1884, 1988), ARAMBURU (1989) discrepan de este modelo 
e interpretan la Formación Barrios como depositada por un delta trenzado (<<braid delta») 
o de llanura trenzada (( braidplain delta»). Estos autores, por otra parte, señalan la existencia 
de una discontinuidad estratigráfica de orden mayor, asimilable a la discordancia Sárdica, 
localizada en la base del Miembro Ligeria o del Miembro Tanes cuando aquél no existe. 
Esta discontinuidad separa dos megaciclos deposicionales (MD2 y 3). El Miembro La Matosa 
pertenece al MD2 y en él se continúa la tendencia regresiva que venía registrándose en la 
Formación Oville. Los depósitos aluviales (sheet floocl) distales alternantes con episodios 
litorales de baja energía que aparecían en el Miembro La Barca de la Formación Oville, 
pasan a depósitos aluviales (sheet floocl) dominantes y finalmente a depósitos más gruesos 
de canales fluviales trenzados. En esta tendencia se registran sucesivos episodios transgre­
sivos de abandono aluvial, frecuentemente marcados por niveles bioturbados por Skolithos, 
algunos de gran continuidad lateral. 

El resto de la Formación se sitúa en la parte baja de la MD3 y constituye una secuencia 
transgresiva en la que las facies presentes son similares a las del techo de la MD2, pero 
dispuestas en orden inverso. De este modo, para el Miembro Ligeria existe una transición 
desde depósitos canalizados que por abandono pasan a lacustres y posteriormente a depó­
sitos de lagoon. El Miembro Tanes está formado por sedimentos fluviales que pasan a 
litorales o transicionales. 

La Formación Barrios ha sido datada en base a icnofósiles, principalmente del género 
Cruziana. A partir de los datos de JULlVERT y TRUYOLS (1972), CRIMES Y MARCOS (1976) 
Y BALDWIN (1977) se ha considerado para ella una edad Tremadoc Superior y Arenig, salvo 
ciertos posibles diacronismos en la base (JULlVERT y TRUYOLS, 1983). A partir de ARAMBU­
RU y GARCIA-RAMOS (1988), ARAMBURU (1989) queda delimitado el diacronismo de la 
base de la Formación. Esta se sitúa en el Cámbrico Medio en la mayor parte de la Zona 
Cantábrica yen el Cámbrico Superior a Tremadoc en el área del Narcea, donde el Miembro 
La Matosa ha pasado lateralmente al Miembro la Barca de la Formación Oville. Por otra 
parte, la noción de continuidad que existía sobre el paso Cámbrico-Ordovícico en la Zona 
Cantábrica desaparece con el hallazgo de la discontinuidad dentro de la Formación. El 
techo (erosionado) del Miembro La Matosa se sitúa, según sus esquemas, entre el Cámbrico 
Superior bajo y el Tremadoc. Por encima de la disconformidad, las dataciones bioestratigrá­
ficas más bajas proporcionan una edad Arenig (BALDWIN, 1977; GUTIERREZ MARCO Y 
RODRIGUEZ, 1987; ARAMBURU, 1987). En base a ello concluyen una edad Arenig para 
los miembros Ligüeria y Tanes sin que pueda descartarse la posibilidad de que en el este 
de Asturias el Miembro Ligüeria también represente el Tremadoc. 

18 



2.2. DEVONICO 

Los materiales devónicos aparecen representados en la Unidad del Ponga y en la Unidad 
de la Cuenca Carbonífera Central con facies y desarrollo similares, mientras que, en la 
Unidad del Pisuerga-Carrión aparecen con facies diferentes y mucho mejor desarrollada 
que en las otras dos. 

Los primeros pertenecen a la «Facies Astur-Leonesas» de BROUWER (1964), estando redu­
cido a un Devónico Superior con escaso espesor, tratándose de los primeros sedimentos 
depositados después del dilatado período de interrupción de la sedimentación y de erosión 
que abarcó buena parte del Ordovícico, Silúrico y la mayor parte del Devónico. 

En la Unidad del Pisuerga-Carrión (unidades del Gildar-Montó y de Hormas) el Devónico 
muestra un buen desarrollo de las «Facies Palentinas» de BROUWER (1964), estando repre­
sentados depósitos desde el Emsiense al Fameniense. 

2.2.1. Devónico de la Unidad del Ponga y Cuenca Carbonífera Central 

2.2.1.1. Formaciones Ermita y Baleas (Fameniense-Tournaisiense Inferíor) 

Como ocurre en prácticamente toda la Unidad del Ponga de la Hoja de Burón, la serie 
paleozoica pre-carbonífera aparece muy incompleta, con ausencia de materiales correspon­
dientes al Ordovícico Medio y Superior, Silúrico y la mayor parte del Devónico, esta laguna 
pre-Fameniense había sido puesta ya de manifiesto por ADRICHEM BOOGAERT et al. 
(1963), ADRICHEM BOOGAERT (1967), SJERP (1967), JULlVERT (1967 a, b, 1969). 

COMTE (1959) asignaba estos materiales discordantes del Devónico Superior a las Areniscas 
de La Ermita. En ellas SJERP (1967) separó dos miembros en el área del Pico Mampodre, 
uno inferior areniscoso (Miembro Valverde) y otro superior calcáreo que poseen en esta 
zona mayor espesor (Miembro Mampodre). 

La diferenciación del tramo carbonatado como una formación separable dentro de la Zona 
Cantábrica es seguida por diversos autores: PELLO, 1968 (Caliza Blanca); PELLO, 1972 
(Caliza de Candamo), WAGNER et al., 1971 (Formación Baleas); COLMENERO, 1976, 1984; 
RIO (1977), RIO Y MENENDEZ (1978), entre otros. 

En general, los sedimentos detríticos, cuando existen suelen constituir los niveles inferiores, 
estando representados por areniscas cuarcíticas, ferruginosas, calcáreas o microconglome­
ráticas, yen algunos casos también por verdaderos conglomerados con clastos cuarcíticos, 
calcáreos y lutíticos, su potencia suele ser alrededor de 1 m con baja continuidad lateral, 
105 niveles calcáreos suelen estar formados por calizas bioclásticas, con textura grainstone, 
packstone e incluso wackestone, con abundantes granos detríticos yen menor proporción 
por margas y lutitas su potencia es de unos 4 m en esta zona. 

COLMENERO, 1976; SANCHEZ de la TORRE et al., 1982, 1983 Y COLMENERO et al., 
1988 b indican que el proceso transgresivo del límite Devónico-Carbonífero ocurrió por 
un basculamiento del antiguo área madre hasta profundidades someras, dentro del campo 
de acción del oleaje, lo que originó la removilización parcial de sedimentos, previamente 
depositados, junto con la erosión del sustrato rocoso sobre el que avanzaba la transgresión. 
El material detrítico de ambos orígenes, mezclado con bioclastos procedentes de la colo-
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nización bentónica de esta plataforma somera, ocupa la parte basal de las series; la conso­
lidación de la transgresión siempre en ambientes de plataforma agitada somera, se corres­
ponde con la mayor extensión y desarrollo de las facies calcáreas bioclásticas. El origen de 
este proceso transgresivo puede ser netamente eustático (GARCIA ALCALDE y MENENDEZ 
ALVAREZ, 1988) y/o estar asociado a manifestaciones precoces de la actividad orogénica 
hercínica (COLMENERO et al., 1988b), 

La edad de estos depósitos varía entre Fameniense Superior y Tournaisiense Inferior, la 
determinación se realizó en base a braquiópodos (niveles detríticos) y conodontos (en los 
carbonatados) por ADRICHEM BOOGAERT et al. (1963), ADRICHEM BOOGAERT, 1967 Y 
SJERP (1967), Braquiópodos estudiados por TH, F, KRANS (en ADRICHEM BOOGAERT, et 
al., 1963; SJERP, 1967) indicaron para los niveles detríticos inferiores (Miembro Valverde) 
de la serie del Mampodre (Hoja de Puebla de Lillo) una edad Fameniense y en la serie de 
Riosol (en calizas) una edad Struniense (Fameniense Superior). Conodontos determinados 
en las series de Felechosa (Hoja de Puebla de Lillo) y La Uña (ADRICHEM BOOGAERT et 
al., 1963; ADRICHEM BOOGAERT, 1967) corresponden a la parte media superior de prae­
sulcata (MENDEZ com, personal) de edad Famaniense Superior. En el área de Riosol y 
Valverde, ADRICHEM BOOGAERT (1967), dentro de las calizas del Miembro Mampodre 
determinó una extensa lista de conodontos pertenencientes a la zona sulcata (MENENDEZ 
com, personal) que representaría el Tournaisiense Inferior. 

2.2.2. Devónico en «facies palentina» 

BROUWER (1964) en su estudio sobre el Devónico de la Cordillera Cantábrica, advierte 
una clara diferenciación de facies a partir del Siegeniense, por lo que propone una separa­
ción en dos grandes «facies» a las que denomina: Astur-Leonesa y Palentina. En esta Hoja 
aparecen afloramientos con devónicos en «Facies Palentina» en las unidades del Gildar­
Montó y Hormas. 

La intensa fracturación existente en la Unidad del Gildar-Montó impide observar una suce­
sión estratigráfica continua y completa de los materiales, No obstante, MARQUINEZ y 
MARCOS (1984) estudian numerosas sucesiones parciales, lo que les permite reconstruir 
una columna estratigráfica general (Fig. 4). Por otra parte, el Devónico de esta unidad 
muestra muchas similitudes con el que existe en otros sectores de la Unidad del Pisuerga-Ca­
rrión, pudiendo reconocerse las mismas unidades litoestratigráficas, lo que facilita el esta­
blecimiento de la sucesión estratigráfica de este sector. Los datos correspondientes a la 
edad de esta sucesión proceden principalmente de los trabajos de KULLMAN (1963), VEEN 
(1966), ADRICHEM BOOGAERT (1966) Y GARCIA ALCALDE et al. (1988). 

2.2,2.1. Formación Abadía (Emsiense) 

El nombre de Abadía le fue asignado por primera vez a esta formación BINNEKAMP (1965) 
sin realizar una descripción formal de ella, ni señalar un límite superior y datación. Poste­
riormente, esta denominación es utilizada por numerosos autores. 

En general, esta formación comprende, unos 100 m de lutitas marrones, astillosas, y una 
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alternancia de margas y lutitas de lOa 20 m en el mismo techo. Las margas y lutitas 
contienen elementos de la llamada «Fauna de Anetoceras» (CHLUPAC, 1976) como Erbe­
noceras, Mimagoniatites, Mimosphinctes y otros, del Zlichoviense Superior, junto con trilo­
bites, dacrioconáridos, corales y conodontos (MONTESINOS y TRUYOLS-MASSONI, 1987) 
y en el techo aparecen faunas hercinianas del Emsiense, 

2.2.2,2. Formación Polentinos (Emsiense-Eifelíense) 

VEEN (1966) en el área del Alto Carrión diferencia a techo de la Formación Abadía un 
litosoma calcáreo de unos 6 m al que denomina «Miembro Polentinos», JAHNKE et al. 
(1983) la elevan al rango de Formación, estando constituida por unos 40 a 60 m de calizas 
tableadas grises con intercalaciones lutíticas más importantes en la parte media. Según 
GARCIA ALCALDE et al. (op,cit.) las faunas betónicas son pobres y comprenden, sobre 
todo, trilobites, raros braquiópodos y corales solitarios de la «Fauna de Cyathaxonia» , La 
base de la unidad suele poseer ammonoideos similares a los del Miembro Lezna y conodon­
tos del Emsiense Superior; mientras que el techo registra la aparición de Agoniatites occul­
tus, del género Foordites y de otros ammonoideos, dacrioconáridos, conodontos del Eife­
liense, 

2.2,2.3, Formaciones Gustalapiedra y Cardaño (Eifeliense-Frasniense) 

Definidos por VEEN (1966) en el área del Alto Carrión, en el ámbito de esta Hoja es muy 
difícil su separación cartográfica por lo que hemos optado por agruparlas. 

La Formación Gustalapiedra está constituida por unos 50 m de lutitas negras, generalmente 
muy tectonizadas, con tramos de origen euxínico, raros lentejones de calizas negras y de 
calizas nodulosas, bioturbadas. 

En una muestra recolectada en el área de Vegacerneja han aparecido ammonoideos: 
Cabreiroceras sp, que según MONTESINOS (com. personal) indican una edad Eifeliense del 
que se puede excluir de la parte inferior del mismo, 

La Formación Cardaño está constituida por unos 75 m de alternancias de calizas arcillosas 
y calizas nodulosas con lutitas oscuras, dominando hacia la mitad superior de la unidad 
éstas sobre aquéllas. Las faunas de ammonoideos, conodontos y entomozoidos permiten 
asignar una edad Frasniense a esta Formación (GARCIA ALCALDE et al., op.cit.). 

2.2.2.4. Formación Murcia (Fameniense) 

Igual que la Formación anterior fue descrita por VEEN (1966) en el área del Pico Murcia al 
este de esta Hoja, tiene una potencia de 100 a 150 m y está traducción constituida 
litológicamente, graded bedding, por areniscas y cuarcitas, frecuentemente con estratifica­
ciones cruzadas y marcas de presión y de arrastre en la base de los bancos, Existen interca 
laciones de lutitas negras, a veces nodulosas, en la parte inferior y también hacia el techo 
de la serie, con restos vegetales flotantes y elementos pelágicos como Buchiola sp. (VEEN, 
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1966) del Frasniense y Cheiloceras amblylobum, Guerichia obrotundata, G. d. venusta y 
Ductina ductifrons, del Fameniense (ARBIZU et al., 1986). 

2.2.2.5. Formación Vidrieros (Fameniense) 

Fue descrita también, por primera vez, por VEEN (1966), dando como localidad tipo el 
afloramiento de esta Formación que se encuentra en las inmediaciones del pueblo de 
Vidrieros, situado a unos 8 km al E-SE de Cardaño de Arriba dentro de la Hoja de Campo­
rredondo de Alba. 

ARBIZU (1985) realiza un corte en esta unidad al sur de Caldevilla en el Valle de Valdeón, 
dando una potencia para esta formación de 30 m, constituido casi en su totalidad por una 
alternancia de calizas nodulosas y pizarras, en la que va ganando importancia hacia su 
parte superior la sedimentación carbonatada, culminando con un tramo de calizas nodulosas 
de 3,5 m de potencia. En el área de la Unidad de Hormas, la potencia alcanza los 60-70 m. 

Según GARCIA ALCALDE et al. (1988) los tramos basales pertenecen aún al Fameniense 
Inferior, con Cheiloceras planilobum (d. ARBIZU et al., 1986), sin embargo,la mayor parte 
de la serie corresponde al Fameniense Superior con abundantes climénidos, Sporadoceras 
y otros ammonoideos (KULLMAN, 1963). 

Una muestra obtenida en los alrededores de Barniedo de la Reina (Hoja de Riaño) con 
ejemplares de Sporadoceras biferum, indica, según MONTESINOS (com. personal), el Fame­
niense. 

2.3. CARBONIFERO 

La sedimentación carbonífera de la Zona Cantábrica se caracteriza por la presencia de un 
Carbonífero Inferior que con las excepciones que se describirán más adelante, presenta 
una cierta homogeneidad, estando representado por las Formaciones Vegamián, Alba y 
Barcaliente. En el Carbon ífero Medio y Superior en las Unidades de Ponga, Picos de Europa 
y Cuenca Carbonífera Central existen potentes series originadas en ambientes fundamen­
talmente de plataforma, mientras que en la Unidad del Pisuerga-Carrión el Carbon ífero se 
caracteriza por la abundancia de sedimentos sinorogénicos, originados en ambientes de 
talud submarino (olistostromos, debris flows, turbiditas, etc), sistemas de fan deltas y en 
ocasiones bordes de plataformas carbonatadas. La permanencia de las condiciones sinoro­
génicas desde el Namuriense hasta el Estefaniense y la proliferación de discordancias de 
distinta entidad son dos rasgos caracterísiticos de la sedimentación del Carbonífero Medio 
y Superior en la Unidad del Pisuerga-Carrión según ALONSO y RODRIGUEZ FERNANDEZ 
(1983). 

Estas características han conducido a que en la literatura geológica sobre esta región 
proliferen los nombres locales de formaciones y grupos. Recientemente RODRIGUEZ FER­
NANDEZ Y HEREDIA (1987) establecen una serie de unidades litoestratigráficas a las que 
asignan informalmente la categoría de «grupo», separadas por conglomerados y/o discor­
dancias de continuidad lateral limitada (Fig. 5). Estos «grupos» forman parte, según estos 
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autores, de varias cuñas elásticas (clastic wedges) originadas como respuesta al engrosa­
miento cortical que provoca el emplazamiento de unidades alóctonas concretas. 

Estos «grupos», según la International Subcomission on Stratigraphic Terminology (lSSC, 
1980), se definen como unidades UBU, unidades limitadas por discontinuidades: conjunto 
de materiales limitado por encima y por debajo por discontinuidades, predominantemente 
en un área de extensión regional. Estas discontinuidades deben ser significativas, demostra­
bles y asignarse específicamente. 

2.3.1. Carbonífero Inferior 

2.3.1.1. Formación Vegamián (Toumaisiense Medio-Superior-Viseense Inferior) 

La Formación pizarras de Vegamián fue establecida por GINKEL (1965), si bien ya COMTE 
(1959) había introducido el nombre de «Couches de Vegamián». La Formación Vegamián 
aparece representada en la región oriental de la Zona Cantábrica, siendo un equivalente 
lateral de la Fomación Baleas. Según SANCHEZ DE LE TORRE et al. (1982) y TRUYOLS Y 
SANCHEZ DE POSADA (1983) ambas formaciones se exeluyen mutuamente; sin embargo, 
pueden llegar a coexistir y en este caso la Formación Vegamián se encuentra siempre 
situada sobre la Formación Baleas. Su espesor es en general muy reducido, siendo sus 
límites netos, aunque el techo puede ser gradual con la Formación Alba/Genicera. 

Litológicamente son pizarras gris oscuras y limolitas con nódulos de fosfato, manganeso y 
chert. 

El medio de depósito invocado para estos materiales es el de una plataforma situada por 
debajo del nivel de ola, con baja intensidad de sedimentación y sujeta a unas condiciones 
anóxicas. RAVEN (1983) considera que estas condiciones se habrían producido, tras una 
transgresión, en las zonas más profundas de la plataforma carbonatada y en sus áreas 
adyacentes. La profundidad no debió ser muy grande, debiéndose la ausencia de oxígeno 
a una circulación restringida (ADRICHEM BOOGAERT, 1967); RAVEN (1983) precisa unos 
valores en torno a los 50 m de profundidad y algo mayores (60-100 m) en la Unidad del 
Pisuerga-Carrión, zona de mayores espesores de esta Formación, como se observa en la 
cartografía en las unidades del Gildar-Montó y Sierra de Hormas, que según VEEN (1966) 
y ADRICHEM BOOGAERT (1967) varía entre 30 a 50 m de potencia. 

Los límites de esta formación son diacrónicos. En base a los trabajos de BUDINGER y 
KULLMAN (1964), HIGGINS et al. (1964), ADRICHEM BOOGAERT (1967) entre otros, su 
base se sitúa en el Tournaisiense Medio-Superior y su techo entre el Tournaisiense Superior 
y el Viseense Inferior. 

2.3.1.2. Formación Alba (o Genicera) (Viseense) 

Sobre las fprmaciones Ermita o Baleas se apoya erosivamente (TRUYOLS, 1983) o bien 
gradualme~te sobre la Formación Vegamián (WAGNER et al., 1971; COLMENERO et al., 
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1988) unas calizas rojas tableadas nodulosas de facies muy características en la sucesión 
paleozoica de la Zona Cantábrica. 

Esta formación fue denominada por BARROIS (1882) como «Mármol Griotte» por PRADO 
y VERNEUIL (1850) como «Caliza Griotte» y por COMTE (1959) como «Griotte de Puente 
de Alba» con su localidad tipo al sur del pueblo de Puente de Alba (Valle del Bernesga, 
Hoja de Pola de Gordón). GINKEL (1965) aprovechando la nomenclatura de COMTE (1959) 
establece el nombre de Formación Alba, WINKLER PRINS (1968) subdivide esta formación 
en tres miembros que denomina de muro a techo: Gete, Valdehuesa y La Venta. WAGNER, 
WINKLER PRINS Y RIDING (1971) cambian el nombre de esta formación por el de Genicera, 
encontrándose su localidad tipo en la Hoja de Boñar, y la subdividen también en tres 
miembros, denominándolos de muro a techo Gorguera, Lavandera y Canalón. 

La potencia de esta Formación es de unos 30 m, si bien en la Hoja de Puebla de Lillo 
COLMENERO et al. (1988) dan un espesor de 42 m con un miembro basal (Gete o Gorgera), 
formado por lutitas rojizas o verdosas y calizas nodulosas rojas, su espesor oscila entre 1 
y 2,8 m. El miembro medio (Valdehuesa o Lavandera), de 1 a 16 m de espesor, consta de 
lutitas calcáreas o silíceas rojizas y radiolaritas y/o calizas silicificadas de color rojo oscuro. 
El miembro superior (La Venta o Canalón) está constituido por calizas nodulosas rojas, 
rosadas o grisáceas o verdosas, a veces margosas, que alternan con lutitas rojizas, grises 
o verdosas más o menos calcáreas; su potencia varía entre 13 y 40 m. Los tránsitos de los 
miembros entre sí son graduales. 

La Formación Genicera según SANCHEZ de la TORRE et. al. (1983) representa el comienzo 
de uniformización de la topografía de la plataforma, aunque continúa la redistribución de 
sedimentos con intensidades de sedimentación muy bajas, mínimas en el Miembro Gorgera. 
El Miembro Lavandera indica aportación pelágica y el Miembro Canalón corresponde al 
tránsito de un ambiente prácticamente no deposicional, con series condensadas, a otro de 
condiciones normales de plataforma carbonatada, representando por la Formación Barca­
liente. 

El carácter condensado de esta formación (WAGNER, 1963; EVERS, 1967, SANCHEZ de la 
TORRE et al., 1983) indica la existencia unas condiciones de estabilidad para el área de 
depósito. Dentro de esta estabilidad BOSCH (1969) invoca la existencia de movimientos 
epirogénicos para explicar la ausencia (por erosión) de la Formación Vegamián allí donde 
no existe; dada la interpretación actualmente vigente sobre esta última formación y sobre 
su relación con la Formación Baleas, tales etapas de inestabilidad no son en absoluto 
evidentes. COLMENERO et. al. (1988) discriminan cinco tipos de facies dentro de esta 
formación en la Unidad del Ponga dentro de la Hoja de Puebla de Lillo: biomicritas (wac­
kestone-musdtone), micritas (mudstone), lutitas margas y radiolaritas, y proponen un mo­
delo de plataforma similar a la devónica (uniformidad y homogeneización de los depósitos). 
WINKLER-PRINS (1968) en base a las asociaciones de fauna y RAVEN (1983) en base a la 
existencia de algas en la parte baja de la formación estiman una profundidad del medio 
del orden de 40-50 m y de 10-40 m respectivamente, COLMENERO et al. (1988) sugieren 
una profundidad algo mayor (80-100 m máximo) para los niveles silíceos del Miembro 
Lavandera. Estos últimos autores indican la existencia de un nivel energético bajo a juzgar 
por las texturas mudstone y mudstone-wackestone que presentan las calizas, si bien regis­
tran la irrupción esporádica de corrientes u olas de gran amplitud que concentrarían los 
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organismos, aportando a la vez nutrientes y oxígeno al medio; la plataforma, situada por 
debajo del nivel de ola, posiblemente sería parcialmente restringida salvo en los momentos 
de máximos (relativos) energéticos. La existencia de un muy bajo gradiente de la plataforma, 
que por otra parte debía ser muy plana, pudo actuar como agente disipador de la energ ía 
de las olas (BOSCH, 1969). Este autor señala asimismo que los colores rojizos se debieron 
posiblemente a la existencia de condiciones oxidantes, COLMENERO et al. (1988) contem­
plan la posibilidad alternativa de que esta coloración sea un efecto de la baja intensidad 
de sedimentación, la cual provocaría que la materia orgánica estuviese expuesta en la 
interfase agua-sedimento el tiempo suficiente como para ser completamente oxidada. 
RAVEN (1983) sugiere un medio algo deficitario en oxígeno para las calizas grises. El aspecto 
nodular es atribuido por BOSCH (1969) a fenómenos en la etapa diagenética; COLMENERO 
et al. (1988) contemplan un inicio más temprano (sinsedimentario) de los procesos de 
disolución y cementación dada la baja intensidad de sedimentación y consideran que los 
aportes lutíticos pudieron contribuir a la nodulización. 

La existencia de importantes niveles brechoides en esta formación, que en algunos casos 
están completamente generalizados como en las unidades de Gildar-Montó o de Hormas, 
en la UPC, parece tener un origen sedimentario, ligado a paleopendientes deposicionales, 
ya sean tectónicas o arrecifales o ambas a la vez. KULLMAN y SCHNENBENG (1975) consi­
deran estas brechas como un colapso sedimentario ligado al «primer impulso tectónico» 
de estos autores. No obstante, es probable que, en algunos casos, las brechas tengan un 
origen ligado a la diagénesis tempranas por circulación de aguas y colapso posterior, como 
supone KOOPMANS (1962). En el área de Gildar-Monto, concretamente en el Collado de 
Anzo y la Sierra de Hormas, la evidencia de paleopendientes y desestabilización sedimentaria 
parece más clara con presencia de horizontes brechoides con clastos angulosos intercalados 
en lutitas, sustituyendo completamente a esta formación. 

Los datos sobre la edad de esta formación son numerosos. KULLMAN (1963) identifica un 
par de horizontes de goniatites en la sección de Cardaño de Arriba que le permiten asignar 
una edad Viseense Superior a esta formación. En esta misma sección, ADRICHEM BOO­
GAERT (1967) precisa la edad de la base de la formación como perteneciente a las zonas 
de conodontos bilineatus-commutatis-nodosus y asigna una edad comprendida entre las 
zonas Cu 111 del Vissense Superior. 

En el Domo de Valsurvio existen datos de conodontos en dos localidades, proporcionados 
por ADRIC HEM BOOGAERT (en KOOPMANS, 1962) que indican asimismo una edad Viseen­
se Superior. 

En trabajos de índole más general (KULLMAN, 1961, 1963; WAGNER, 1963, 1964; WAG­
NER GENTIS, 1963, 1980; HIGGINS, et al. 1964; HIGGINS,1971,1974; etc), se expone 
que la base de la Formación Alba se sitúa en la zona de -anchoaralis de Tournesiense 
Superior, y que /lega hasta el Namuriense A Inferior (Zonas E 1 Y E2) en la Región de Pliegues 
y Mantos. Parece, pues, existir un cierto diacronismo en la base de esta formación, señalado 
por KULLMANN (1963), BOSCHMA y STAALDUINEN (1968), aunque dado que el contacto 
basal es muchas veces erosivo, las faunas de la base pueden estar removilizadas. 

Datos recientes (REUTHER, 1977, HEMLEBEN Y REUTHER 1980; SCHLER, 1982; WAGNER­
GENTIS, 1980; FRANKENFELD, 1983) indican asimismo un diacronísmo notorio en el techo 
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de esta formación. Así, el primer piso de Eumorphoceras(E1} es común a todas las secciones; 
sin embargo, en el nivel E2 se depositan las calizas nodulares y margas del miembro Canalón 
y lutitas negras con niveles brechoides en el Gildar-Montó y Sierra de Hormas (Mantos 
Palentinos de la UPC). 

2.3.1.3. Caliza de Montaña ( Namuriense-Bashkiriense) 

Con este nombre se conocen desde EZQUERRA DEL BAYO (1844) las calizas más bajas del 
Carbonífero Medio. Que han recibido nombres diversos a través del tiempo, «Calcaire des 
Cañons» (BARROIS 1882), {(Formación Escapa» (BROUWER y GINKEL, 1964). Más reciente­
mente ha sido subdividida en dos formaciones de presencia regional variable: Formación 
Barcaliente y Formación Valdeteja WAGNER, WINKLER PRINS y RIDING (1971). 

En la Hoja de Burón adquieren un desarrollo desigual, pudiéndose diferenciar varios sectores 
con secuencias carbonatadas distintas. En la Unidad del Ponga y Cuenca Carbonífera 
Central, la secuencia carbonatada tiene las características propias de la Formación Barcalien­
te. En la Unidad del Pisuerga-Carrión, por el contrario, presenta carácteres diferentes así, 
en la Unidad de Gildar-Montó y en la Unidad de Hormas las series equivalentes en edad 
están constituidas por una alternancia de lutitas, areniscas y horizontes carbonatados, así 
como brechas calcáreas y olistolitos calcáreos, en proporciones variables según las diferentes 
láminas. 

En la Unidad de Picos de Europa se pueden diferenciar estratigráficamente las Calizas de 
Barcaliente y Valdeteja, si bien en el mapa geológico se ha preferido unificarlas en un único 
horizonte cartográfico. 

2.3.1.3.1. Formación Barcaliente (Namuriense A) 

La base de esta formación constituye un tránsito gradual sobre la Formación Alba, así 
como su techo es igualmente gradual con la Formación Valdeteja y con los materiales 
terrígenos que la sustituyen lateralmente. Esta formación varían entre 50 m en las láminas 
frontales de la Unidad del Ponga (Sistema Frontal) a los 300 m del Manto de Caso o de 
la Unidad de Picos de Europa, donde alcanza un espesor mínimo de 110m en la sección 
río Nevandi (Hoja de Potes). 

Las características litológicas de la formación se mantienen más o menos constantes en 
todo su área de afloramiento. Consta de calizas grises oscuras en estratos decimétricos a 
centimétricos, tabulares u ondulantes, a veces claramente lenticulares, si bien en la Unidad 
de Picos de Europa MARQUINEZ et al. (1982) cita la existencia de calizas claras, incluso 
bioclásticas intercaladas. Las estructuras sedimentarias más comunes son (GONZALEZ LAS­
TRA, 1978; COLMENERO et al., 1988) laminación paralela u ondulante y, a veces, gradación 
positiva con acumulaciones bioclásticas poco desarrolladas en la base de las capas; la 
existencia de estratificación cruzada, generalmente de bajo ángulo y de laminación de 
rippleses más rara (pero más frecuente de lo que se cita). El contenido en fósiles y bioclastos 
es generalmente muy bajo y se reduce a ostrácodos, calciferas, equinodermos y lamelibran­
quios de concha finas, además de algas cianofíceas (GONZALEZ LASTRA, 1978), textural-
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mente las calizas son mudstone o mudstone-wackestone, más raramente wackestone; este 
último autor cita la existencia de niveles packstone de peloides o de organismos planctónicos 
y calizas con seudomorfos de cristales de yeso o anhidrita, En la localidad tipo se señala 
la existencia de bandas de chert en la parte baja de la formación, mientras que en el techo 
existe un nivel de brechas singenéticas (brecha del Porma, REUTHER, 1977) con e/astos 
angulosos de hasta 1 m. Estos niveles brechoides han sido citados en otros lugares de la 
Zona Cantábrica por GONZALEZ LASTRA (1978) quien los encuentra asociados a las calizas 
con moldes de cristales de yeso o anhidrita, Finalmente, en el mismo techo de la formación 
y con carácter local se han citado niveles de conglomerados calcáreos con e/astos redondea­
dos englobados en una matriz micronítica a micrudítica (COLMENERO et al., 1988); estas 
facies se sitúan en la parte frontal de la Unidad del Ponga en aquellos puntos en que esta 
formación presenta una potencia más pequeña (sedor de Riosol de Puebla de Lillo), 

GONZALEZ LASTRA (1978) señala un medio de depósito consistente en una plataforma 
carbonatada somera, con baja subsidencia y circulación restringida que habría influido 
desfavorablemente en el desarrollo de la vida, Las condiciones energéticas fueron bajas, 
existiendo sólo débiles corrientes debidas a mareas y posiblemente a oleaje, La existencia 
esporádica de niveles ricos en fauna (packstone de organismos planctónicos) es interpretado 
como señal de un aumento en la oxigenación del medio relacionado con una elevación 
del nivel del mar o con una apertura momentánea de la plataforma a condiciones más 
abiertas, Este autor encuentra un rango de facies desde submareales, las más abundantes, 
a inter y supramareales, caracterizadas éstas por la presencia de laminaciones de algas y 
de precipitación de evaporitas. Altos contenidos en evaporitas y un posterior proceso de 
disolución son las causas invocadas por este autor para explicar los niveles de brechas 
existentes en la parte alta de la formación, Alternativamente EICHMÜLLER (1986) relaciona 
estas brechas con procesos de inestabilidad de la plataforma individualizándose zonas 
elevadas sujetas a fenómenos de disolución (formación de brechas de disolución) y zonas 
deprimidas; en los taludes depósitos de pendientes (brechas de deslizamiento) La existencia 
de estas pendientes en la plataforma es corroborada por COLMENERO et al. (1988) en 
base a las características de depósitos conglomeráticos (debris-flows a turbiditas de alta 
densidad), por ellos estudiados en la parte frontal de la Unidad del Ponga, Finalmente 
HEMLEBEN y REUTHER (1980) en su estudio del área comprendida entre los ríos Luna y 
Cea consideran que la formación está constituida por calizas alodápicas asimilables a tur­
biditas distales, que en la parte alta pasarían a medio somero. EICHMÜLLER y SEIBERT 
(1984) integran ambas interpretaciones en un modelo en el que distinguen un área con 
calizas autóctonas de medio marino somero a lagoon (borde este de la Cuenca Carbonífera 
Central, Unidad del Ponga y Picos de Europa), bordeada por oeste y sur (Región de Pliegues 
y Mantos) por una rampa con calizas alodápicas que finalmente enlazaría con las zonas 
más profundas de cuenca cuyos sedimentos son dominantemente lutitas (Capas de Olaja?). 
El escaso contenido paleontológico de la Formación Barcaliente hace que la determinación 
de su edad deba basarse en la de las unidades infra y suprayacentes, En este sentido su 
base se sitúa en el Namuriense A (Arnsbergiense El techo de la formación es considerado 
como isócrono (TRUYOLS et al, 1984; EICHMÜLLER y SEIBERT, 1984; EICHMÜLLER, 1985, 
1986) Y su edad ha sido determinada como del Namuriense B Superior (Marsdeniense R2) 
por MOORE et al (1971), al encontrar en Viadangos de Arbás (al este de esta Hoja) una 
asociación de fauna y microsporas de esa edad en la parte basal de la sucesión (capas de 
Villanueva de BOWMAN, 1980, 1982), que sucede a las calizas que estos autores identifican 
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como Formación Barcaliente. EICHMULLER y SEIBERT (1984) y EICHMULLER (1985, 1986), 
sin embargo, consideran que el techo de la formación se sitúa probablemente también 
dentro del E2, en su parte alta, muy cerca del límite E2-R 1 (KULLMAN, como personal en 
EICHMÜLLER y SEIBERT, 1984); EICHMÜLLER (1985) estima que los niveles asignados por 
MOORE et al. (1971) en Viadangos al techo de la Formación Barcaliente corresponden en 
realidad a la Formación Valdeteja. Esta edad del techo situada en E2 o E2-R1 concuerda 
mejor con los datos recogidos por TRUYOLS y SANCHEZ DE POSADA (1983) que, en San 
Pedro de Antromero, Fonfría y Santa Olaja, atribuyen una edad R1 a niveles situados por 
encima de la Formación Barcaliente, lo que indica una edad Namuriense A para el conjunto 
de esta formación. 

2.3.1.3.2. La «caliza de Montaña» en los Picos de Europa (Namuriense A-ClSerpujoviense­
Bashkiriense) 

La «Caliza de Montaña» en los Picos de Europa consta de las dos formaciones en que fue 
dividida por WAGNER et al. (1971): Formación Barcaliente y Formación Valdeteja (Fig. 6). 
La identificación y diferenciación de estas formaciones no es inmediata, pues la existencia 
entre ambas calizas de una transición en la que una y otra facies se alternan ha motivado 
el que en esta hoja se recurra al término más amplio de Caliza de Montaña que engloba 
a ambas formaciones. 

La Formación Barcaliente está constituida por calizas tableadas negras con laminación en 
bandas claro-oscuro y niveles de chert. Gradualmente se pasa a la Formación Valdeteja, 
siendo calizas con bioclastos masivas grises oscuras en el muro y claras a techo. El espesor 
total de la Caliza de Montaña supera 500 m admitiéndosele una edad Serpujoviense­
Bashkiriense (TRUYOLS et al., 1984b). 

2.3.3. El Carbonífero Medio y Superior en la Unidad de Picos de Europa 

2.3.3.1. Formación Picos de Europa (Westfaliense A-D/Bashkiriense-Moscoviense) 

A techo de la «Caliza de Montaña» continúa la sucesión carbonatada con una serie de 
600 m de espesor, correspondiente a la Formación Picos de Europa (MAAS 1974) en la 
que MARQUINEZ (1978) diferencia dos miembros cartografiables (Fig. 6): a) Un miembro 
inferior constituido por unos 150 m de caliza oscura tableada bioclástica en su mayor parte 
a veces con abundante nivel de chert y pizarras, estos niveles son continuos en toda la 
zona, si bien presentan importantes variaciones laterales de facies. Según FARIAS (1982) 
se observa que de oeste a este las intercalaciones pizarrosas disminuyen progresivamente 
hasta desaparecer prácticamente. b) sobre estos niveles tableados, y después de un tránsito 
en el que aparecen niveles de calizas rojas encriníticas de unos pocos metros, se dispone 
el miembro superior constituido en su mayor parte por calizas masivas, rosadas o blancas 
y fosilíferas, en cuya parte alta vuelven a adquirir gran desarrollo las calizas rojas, con 
grandes crinoideos. La parte más alta de esta Formación sólo aflora en las unidades situadas 
al norte fuera de esta Hoja, estando constituida por unos 100 m de calizas claras brechoides, 
negras, bioclásticas con chert y niveles pizarrosos. Continen gran cantidad de fauna (fora-
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miníferos, corales, algas, braquiópodos, crinoideos, etc) que permiten datar estos materia­
les como de edad Podolsky-Myachkovsky. 

En cuanto a la edad de la formación, MAAS (1974) asume que su base es diacrónica 
variando desde el Vereisky Superior al Podolsky Inferior, pudiendo llegar en el techo hasta 
el Kasimoviense Inferior. Por su parte, TRUYOLS et al. (1984b) le atribuyen en el sector 
oriental una edad Kashirsky Inferior.-Myachkovsky Superior. 

2.3.4. El Carbonífero Medio y Superior en la Unidad de la Cuenca Carbonífera 
Central 

En la Cuenca Carbon ífera Central se han diferenciado diversos «sectores» o «subcuencas» 
caracterizados por tener una estratigrafía diferente (Fig. 7). Dentro de la Hoja de Burón 
estos materiales afloran en el borde suroccidental, correspondiendo a la «Cuenca de Piedra­
fita-Lillo» de RACZ (1964), SJERP (1967), EVERS (1967) o «Subcuenca de Piedrafita-Lillo» 
de MARCUS (1970) y a la «Subcuenca de Lois-Ciguera» de este último autor. 

Litoestratigráficamente la sucesión carbonífera pertenece al Grupo Lena de GINKEL (1965), 
EVERS (1967), ALLER (1986), donde hemos diferenciado dos formaciones Fresnedo y Lois-Ci­
guera, subdividida a su vez en diversos miembros. 

2.3.4.1. Formación Fresneda (Bashkiríense-Kashirsky Inferior) 

GARCIA-LOYGORRI et al. (1971) define el « paquete» Fresnedo como el conjunto de mate­
riales suprayacentes a la Formación Barcaliente dentro de la Cuenca Carbonífera Central, 
dentro de lo que denominaron «Sector Aller-Nalón». 

Dentro de la «Subcuenca de Piedrafita-Lillo» a techo de la Formación Barcaliente aparecen 
400 m (su espesor es variable debido a causas tectónicas fundamentalmente) de pizarras 
grises o negras con niveles de areniscas litareníticas y bancos calcáreos bioconstruidos por 
algas y bioclásticos, lateralmente discontinuos. El techo de esta formación no es visible en 
esta Hoja, si bien hacia el oeste (Hoja de Puebla de Lillo) se sitúa en el primer nivel de 
calizas generalmente continuas denominado Caliza Masiva (MARTINEZ ALVAREZ, 1962) o 
Caliza de Peña Redonda (GARCIA-LOYGORRI et al., 1971). 

En la «Subcuenca de Lois-Ciguera» la base de esta formación no es visible, debido a la 
existencia del cabalgamiento frontal de la Unidad de la Cuenca Carbonífera Cer¡tral cortan­
do siempre niveles más altos de la sucesión carbonífera. Aquí, se pueden diferenciar dos 
miembros cartografiables. Un miembro basal, Yordas, con un espesor visible de unos 
180 mi litológica mente constituido por una alternancia de calizas grises wackestone-packes­
tone bioclásticas, wackestone-packstone de i ntraclastos, grainstone de oolitos y boundstone 
de algas (Tubiphytes y Danezellas fundamentalmente). En general. masivas salvo a techo 
del miembro en que pasan a ser más estratificadas. 

El miembro superior posee características litológicas similares a las que presenta la Forma­
ción Fresnedo en la «Subcuenca de Piedrafita-Lillo». Es una sucesión bastante monótona 
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de limolitas y pizarras grises a marrones, con abundates nódulos de siderita, bioturbación 
y bioclastos dispersos de braquiópodos, equinodermos, briozoos; en los que se intercalan 
lentejones calcáreos generalmente bioconstruidos por algas, mientras que en otros casos 
se trata de acumulaciones bioclásticas de grano medio a grueso. 

Estos depósitos de la Formación Fresnedo corresponden a ambientes deposicionales de 
plataforma marina somera, localmente las condiciones ambientales, energéticas o de pro­
fundidad, permiten la implantación de una sedimentación carbonatada, estas condiciones 
son más importantes hacia el este, donde se desarrollan facies similares (<<Calizas de Yor­
das») a las de la Formación Valdeteja de otras Unidades de la Zona Cantábrica. 

Respecto a la edad de esta formación para el Miembro Yordas MENENDEZ ALVAREZ (en 
ALONSO HERRERO, 1981) mediante conodontos y MARTINEZ CHACON (en ALONSO HE­
RRERO, 1981) mediante braquiópodos, dan una edad Bashkiriense (Namuriense C). Poste­
riormente, MENENDEZ ALVAREZ y SANCHEZ de POSADA (documentc¡ción complementaria) 
mediante conodontos y ostrácodos proponen una edad Namuriense B Superior a Namurien­
se C. VILLA (documentación complementaria), mediante foraminíferos da una edad Bash­
kiriense. El miembro detrítico superior dentro de la «subcuenca de Lois-Ciguera}) tiene una 
edad que abarca desde el Bashkiriense al Moscoviense Inferior (Kashirsky Inferior). 

Respecto a la Formación Fresnedo en la «subcuenca de Piedrafita-Lillo» EVERS (1967) cita 
foramin íferos en la parte alta de la formación que corresponden a la parte alta del Bahki­
riense y a la más baja del Moscoviense (Vereisky). 

2.3.4.2. Formación Lois Ciguera (Kashirsky Superior- Myachkovsky) 

El nombre de Formación Lois-Ciguera fue creado por por BROUWER y GINKEL (1964), 
siendo posteriormente empleado este nombre por GINKEL (1965), SJERP (1967), MEIJER 
(1971), para el conjunto de materiales presentes en la «Subcuenca de Lois-Ciguera», res­
tringiendo el nombre en nuestro caso a la serie suprayacente a la Formación Fresnedo. 

Dentro de esta Hoja se observan únicamente los dos miembros inferiores: Bachende y 
Dueñas. 

El Miembro Bachende fue definido por ALONSO HERRERO (1981) como «Caliza de Bachen­
de». El tránsito con la formación infrayacente es gradual, comienza la serie con un tramo de 
margas y lutitas calcáreas entre las que se intercalan bancos de calizas bioclásticas centimé­
tricas con restos de braquiópodos, corales y equinodermos. La potencia de este miembro 
es de unos 680 m pudiendo diferenciarse tres grandes tramos: el tramo basal de calizas 
masivas wackestone a packstone bioclásticas de color claro con un nivel oolític9 potente 
(10 m según ALONSO HERRERO, 1981) en la base del mismo. El tramo medio constituido 
por una alternancia de calizas, calizas margosas y lutitas; las calizas son generalmente 
packstone de algas, equinodermos, briozoos y corales, siendo abundantes las facies nodu­
losas de tonos pardo-rojizos. El tramo superior constituido por calizas tableadas mudstone 
a wackestone generalmente dolomitizadas y con gran cantidad de nódulos de chert, local­
mente aparecen intercalaciones lutíticas con restos vegetales flotados. 

El Miembro Dueñas tiene un espesor cercano a 300 m (si bien, su espesor es variable 
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debido fundamentalmente a causas tectónicas). Este miembro es fundamentalmente terrí­
geno, constituido por pizarras, limolitas y areniscas litareníticas de grano fino, éstas en 
tramos potentes (decenas de metros) con estratificación plano paralela e internamente 
laminación paralela; en las pizarras y limolitas son frecuentes los niveles bioturbados y 
delgadas intercalaciones de litaren itas de grano fino con laminación paralela y cruzada de 
ripples. 

Las características presentes en esta formación sugieren que el medio en que se desarrollan 
la calizas corresponden a un medio marino normal, no restringido y somero unas veces 
bajo el nivel de ola (wackestone bioclástica, facies dominante), por encima del nivel de ola 
(packstone de bioclasto o intraclastos) o inducidos por tormentas (grainstone de oolitos). 
El nicho ecológico en el que desarrollan los distintos tipos de algas (dasicladaceas, Doneze­
Ilas, Tubiphytes, filoides) parece claro que viene condicionado fundamentalmente por las 
condiciones ambientales, así las boundstone de filoides son capaces de soportar mayor 
grado de turbidez en el medio que el resto de las algas. 

La progradación de distintos sistemas deltaicos, descritos por diversos autores en la Cuenca 
Carbonífera Central con procedencia desde el oeste, provoca el que se aborte el crecimiento 
de la plataforma carbonatada, si bien dada la situación paleogeográfica de estas «subcuen­
cas» alejadas de las salidas principales de terrígenos conlleva el que dominen los terrígenos 
finos transportados por suspensión, frente a terrígenos más gruesos transportados por 
corrientes tractivas. 

En cuanto a la edad mediante foraminíferos se obtiene una edad que abarca desde el 
Kashirsky al Podolsky Superior para el Miembro Bachende (Figs. 8 y 9), mientras que para 
el Miembro Dueñas, si bien no se dispone ningún dato de él, en la Hoja de Riaño se ha 
obtenido una edad límite Podolsky-Myachkovsky para la base del miembro suprayacente. 

23.5. El Carbonífero Medio y Superior en la Unidad del Ponga 

A pesar de las variaciones que presentan las diferentes series del Carbonífero supra yacente 
a la Formación Barcaliente en las diferentes unidades del Manto del Ponga, en la presente 
Hoja se puede definir una secuencia general. A la Formación Barcaliente se le superpone 
la Formación Ricacabiello (SJERP 1967), siendo en estas unidades orientales donde alcanza 
un mayor desarrollo; a techo se sitúa la Formación Beleño (GINKEL 1965), que llega a 
superar los 850 m de espesor en el Valle de San Juan de Beleño; en esta misma localidad 
afloran las formaciones superiores, Caliza de la Escalada y Fito (GINKEL 1965), esta última 
está superpuesta discordantemente por un conjunto de materiales de probable edad Kasi­
moviense (Fig. 10). 

Esta sucesión no aparece completa en el Manto Frontal pudiendo ser debido a que la serie 
esté truncada por el Manto de Caso, o lo que parece más probable, que el techo de esta 
Formación represente el final de la secuencia sedimentaria, citado ya por VILLA y HEREDIA 
(1988); los síntomas de inestabilidad en esta parte superior fueron puestos también de 
manifiesto en BAHAMONDE et al. (1987). Por otra parte, la Formación Fito no aparece en 
unidades más orientales al Manto de Beleño, Unidad en donde sí aparece una sucesión 
sinorogénica al Manto del Ponga, en su techo. 
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2.3.5.1. Formación Ricacabiello (Bashkiriense) 

La Formación Ricacabiello se sitúa concordante sobre la Formación Barcaliente, siendo en 
las unidades más orientales de la Unidad del Ponga (JULlVERT, 1967 a, b) donde alcanza 
mayor desarrollo. 

La Formación Ricacabiello fue definida por SJERP en 1967 en las proximidades del Pico 
Ricabiello, siendo equivalente a la «serie roja inferior» descrita anteriormente por JULlVERT 
(1960), poniendo ya de manifiesto su carácter condensado. MANJON y FERNANDEZ ARAN­
GO (1985) Y EICHMÜLLER (1986) proponen un modelo sedimentario en relación con la 
Formación Valdeteja. BAHAMONDE et al. (1987) la describen en el Manto Frontal y la 
relacionan con el «paquete» Fresnedo dentro de la Cuenca Carbonífera Central, poniendo 
también de manifiesto la existencia de unos «niveles de transición)} entre ambos conjuntos, 
en las unidades más occidentales de la Unidad del Ponga. 

En esta memoria consideramos como Formación Ricacabiello a aquellos materiales supraya­
centes a la Formación Barcaliente, fundamentalmente lutíticos que presentan indicios de 
una sedimentación condensada, utilizando pues el criterio de SJERP (1967) y no otros más 
amplios utilizados por EICHMÜLLER (1986). 

La presencia de los primeros aportes detríticos gruesos marcarían su final y el comienzo 
de la formación superior. Su espesor varía en esta Hoja de 22 m en el Valle de San Juan 
de Beleño, a 26 m en Oseja de Sajambre y 30 m en su localidad tipo. Litológicamente está 
constituida por lutitas grisáceas, rojizas con tramos verdosos, nódulos de siderita y Mn e 
intercalaciones carbonatadas con fósiles y bioclastos en la base. La bioturbación es mode­
rada y se concentra en horizontes margosos en los que puede llegar a ser intensa, recono­
ciéndose pistas subhorizontales y formas más complejas perteneciente al icnogénero Zoop­
hycos. En el techo de la formación infrayacente aparecen con frecuencia hard grounds no 
muy desarrollados. 

Se pueden diferenciar dos facies: una de alternancia de lutitas y calizas y otra eminentemen­
te lutítica con nódulos poli metálicos; la primera representa la transición de una sedimen­
tación carbonatada somera (Formación Barcaliente) a una sedimentación lutítica en una 
plataforma relativamente profunda. Esta plataforma carbonatada inicial, se verá abortada 
probablemente por causas tectónicas. Varios autores indican que las características de 
algunos de 105 grupos de fauna marina bentónica presentes, son propios de aguas relativa­
mente profundas (ostrácodos: BECKER, 1983; corales: KULLMAN, 1979 y trilobites: 
GANDL, 1980) Y en comunicación directa con mar abierto (gasterópodos: MARTINEZ CHA­
CON et al., 1985). La existencia de hard grounds incipientes en el techo de las capas y de 
la Formación Barcaliente, se interpreta (KENNEDY y JUIGNET, 1974) como un hiato en la 
sedimentación. En este caso, su escaso desarrollo, hace pensar en períodos cortos de no 
depósito, en relación con etapas de ralentización en la sedimentación carbonatada por 
ahogamiento de la plataforma. Corresponderían a las «calizas oscuras alternando con 
lutitas)} de EICHMÜLLER (1986) interpretadas de forma similar. 

La segunda facies diferenciada es la de lutitas con nódulos ferruginosos y de manganeso, 
es la más característica y ocupa la mayor parte de la Formación, situándose en la parte 
media y superior de todas las series aquí analizadas. Corresponde a depósitos en las zonas 
más externas y distales de la plataforma, en donde el escaso aporte de material terrígeno 
fino supone una velocidad de sedimentación muy baja. Son características de cuencas en 
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donde la subsidencia no es compensada por una sedimentación activa, Estos estadios o 
condiciones por las que atraviesan determinadas cuencas sedimentarias, corresponden al 
término definido por ADAMS et al. (1985) como starved basin (<<cuencas hambrientas» o 
«cuencas subalimentadas») y que posteriormente ha sido utilizado por otros autores (TAN­
KARD, 1986; READING, 1986, etc.), La presencia de niveles de nódulos sideríticos es 
interpretada como pequeños hiatos o pausas de poca entidad en la sedimentación. Por 
otra parte, a los enriquecimientos polimetálicos (Mn) se les asignó clásicamente un origen 
a partir de soluciones profundas ascendentes, con un área de influencia extensa y relacio­
nadas con procesos de upweflin';l' El chert procedería de la disolución de conchas silíceas 
de algunos organismos, EICHMULLER (1986) interpreta las acumulaciones lenticulares de 
chert como producto de radiolarios, La presencia de Zoophycos y Chondritessegún GARCIA­
RAMOS et al. (1986-1987) y EICHMÜLLER (op. citJ indican también etapas de escasa 
circulación o circulación restringida, Esta Formación, por lo tanto, representa un período 
de muy bajo índice de sedimentación en las zonas más alejadas de una plataforma marina 
abierta. La magnitud de la misma sería del orden de unos 200 km, estimando en unos 60 
km el acortamiento de la Unidad del Ponga (ALVAREZ MARRO N y PEREZ -EST AUN, 1988), 

En cuanto a la edad destacan los trabajos de MARTINEZ CHACON y WINKLER PRINS (1977), 
VILLA (1981, 1985), EICHMÜLLER Y SEIBER (1984), MENDEZ y MENENDEZ ALVAREZ (1985). 
MARTINEZ CHACON et al. (1985) realizan un exhaustivo estudio en base a su contenido 
paleontológico concluyendo que abarca una edad desde el Namuriense B, incluyendo el 
Kinderscourtiense, hasta el Westfaliense A, ocupando por tanto todo el Bashkiriense, 

2.3.5.2. Formación Beleño (Vereisky-Kashirsky) 

La Formación Beleño fue definida por GINKEL (1965) en el valle de San Juan de Beleño, 
indicando de forma muy general sus rasgos litoestratigráficos. Con anterioridad JULlVERT 
(1960) había llamado «conjunto pizarroso» a estos materiales, separando una «serie are­
nosa inferior», una más potente intermedia fundamentalmente pizarrosa y otra superior 
con intercalaciones carbonatadas. MARTINEZ ALVAREZ (1962) denominó a estos materiales 
«improductivo pizarroso», incluyendo también dentro de este término la formación carbo­
natada superior. SJERP (op, ciO en una serie situada en la zona meridional de la Unidad 
del Ponga, al sur del Pico Ricacabiello, realiza precisiones litológicas y estratigráficas, hacien­
do especial mención a un tramo carbonatado situado en su parte medio basal que denominó 
«Lázaro limestone lense», Más recientemente FERNANDEZ, ARANGO y NAVAL (1984) Y 
MANJON, FERNANDEZ y ARANGO (1985) realizaron un estudio sedimentológico de toda 
la sucesión del Carbonífero Medio y Superior en la zona de Beleño y Sellaño, Por último, 
BAHAMONDE (1985) y BAHAMONDE et al. (1987) realizan una descripción e interpretación 
de las facies presentes en esta formación en diversos sectores y proponen una evolución 
general de la misma, en la que se pone de manifiesto el proceso de somerización o 
colmatación que representa. 

La Formación Beleño tiene un espesor que oscila entre 850 m en la serie de Beleño, a 
215 m en Oseja de Sajambre y superior a los 300 m al sur del Pico Ricacabiello. La primera 
es la más característica, en ella pueden diferenciarse tres partes: una basal con gruesas 
capas areniscosas, otro intermedio muy potente, eminentemente lutítico con a'~ma inter-
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calación carbonatada poco importante, y otro superior con finas intercalaciones areníscosas 
y calcáreas. En la serie del Pico Ricacabiello, al ser parcial, no aparece representada su parte 
superior. 

En cuanto a la edad de esta formación nos hemos basado en VILLA y HEREDIA (1988), 
asignándole úna edad Vereisky-Kashirsky en el Manto de Caso y ligeramente más moderna 
en el Manto: de Beleño. SJERP (op. cit.) en el Manto de Ricacabiello data la «Caliza de 
Lázaro» como Vereisky y el techo de esta formación como Kashirsky Superior-Podolsky 
Inferior. 

Dentro de esta Formación se pueden diferenciar las siguientes facies y subfacies: 

1. Areniscas canaliformes: Relleno de canales sumergidos que distribuyen material terrí­
geno grueso dentro de una plataforma terrígena marina; diferenciando dos tipos, unos 
poco jerarquizados y bastante planos en zonas distales de la plataforma situados, en la 
parte basal de la formación y otros correspondientes a áreas más proximales y someras, 
situados en la parte media superior de la formación. 

2. Areniscas en capas tabulares: Pueden diferenciarse varias subfacies areniscas con lami­
nación paralela, localizadas en la mitad inferior de la formación, representan flujos turbidí­
ticos, en sentido amplio, dentro de una plataforma marina, constituyendo abanicos o 
lóbulos extensos muy planos y relacionados con salidas frontales de los canales. Areniscas 
con estratificación planar situadas en la parte media y superior de la formación, estos 
depósitos deben corresponder a flujos tractivos en áreas adyacentes a las salidas principales 
de canales, constituyendo barras en las partes menos profundas de la plataforma. 

3. Alternancias de areniscas y /utitas: ocupan un procentaje elevado de la formación, 
pudiendo corresponder según su ordenamiento interno, ciclicidad, asociación de facies en 
relación con su posición en la serie, a desbordamientos de canales, desbordamientos fron­
tales y lóbulos turbidíticos, originados por tormentas. 

4. Lutítas: representan un porcentaje alto en la serie, representando en general sedimen­
tación por decantación y muy débiles corrientes tractivas (lentes de arenisca), la existencia 
dentro de las mismas de lentes irregulares de concentración de fauna bentónica podría 
representar depósitos de tormentas en zonas próximas a bancos calcáreos orgánicos, cons­
tituyendo canales muy planos. 

5. Calizas: se sitúan en el tercio superior de la formación. Se diferencian subfacies de 
bafflestone fundamentalmente de algas filoides en áreas muy someras de la plataforma. 
Acumulaciones bioclásticas submareales en áreas marinas abiertas, de energía moderada, 
en aguas claras bien oxigenadas, en una plataforma eminentemente terrígena. Calizas 
intraclásticas y brechoides correspondientes a depósitos de pendiente (s/ope apron) o base 
de talud (base of s/ope apron). 

6. «Pebbly mudstone}) y olisto/itos carbonatados: esta facies sólo aparece en el Pico 
Ricacabiello «(Caliza de Lázaro», SJERP 1967). 

En la serie de Beleño se ha recogido fauna de braquiópodos a unos 550 m de la base, 
identificárl10se (MARTINEZ CHACON, como personal): Orthotetidina indet, Reticulatia iva-
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noni (LAPINA), Cancrinella d. craigmarlaenses(MUIR-WOOD), Línoproductinae indet., Pug­
nax d. pugnus (MARTIN) y Choristites d. teshevi, de probable edad Kashirsky. Por otra 
parte, en BAHAMONDE et al. (1987) Y haciendo comparaciones con localidades más occi­
dentales, se pone de manifiesto el carácter diacrónico de la base de la formación, idea ya 
apuntada por VILLA y HEREDIA (1988). Por otro lado, las «Calizas de Lázaro» son conside­
radas aquí como un olistolito, y por lo tanto, su edad Vereisky, sería ligeramente más 
antigua que la que correspondería al nivel de la Formación Beleño en el que aparece. 

2.3.5.3. Formación Escalada (Kashirsky-Podolsky) 

La Formación Caliza de la Escalada fue definida en 1965 por GINKEL y toma su nombre 
de «las Foces de la Escalada», garganta que abre el río Taranes en la Loma de la Escalada, 
situada al oeste de los pueblos de Tanda y Taranes (Hoja de Rioseco). Este mismo autor 
realiza ya precisiones acerca de su edad. Con anterioridad JULlVERT (op. cit.) la denominó 
«Caliza masiva Superior». En cuanto a trabajos de carácter estratigráfico y sedimentológico 
caben destacar: TRELL et al. (1984), MANJON RUBIO Y R. ARANGO (1985) Y LEYVA et al. 
(1984) que le asignan un origen en ambientes sedimentarios inter y submareales someros. 
Por último, BAHAMONDE et al. (1987) realizan una descripción e interpretación de las 
subfacies presentes en varios cortes dentro del Manto de Caso, y proponen una evolución 
sedimentaria general en relación con las formaciones infrayacentes. La Formación Caliza 
de la Escalada, estudiada fundamentalmente en la serie de Beleño, tiene un espesor próximo 
alas 200 m y está constituida por gruesos bancos calcáreos, masivos con rápidos acuñamien­
tos laterales, entre los que se desarrollan niveles detríticos con horizontes carbonosos en 
su parte superior, siendo el más importante y representativo el que se encuentra a techo 
de la primera banda carbonatada, con una capa de carbón de 0,9 m de potencia y que 
clásicamente se consideró como el techo de la Formación Beleño. En la Serie de Oseja de 
Sajambre por encima de la Formación Beleño se sitúa un tramo carbonatado masivo de 
55 m de potencia asimilable a la Formación Caliza de la Escalada. 

Se pueden diferenciar las siguientes facies. 

1. Acumulaciones bioclásticas y de fango carbonatado: volumétricamente son dominan­
tes, estando relacionado su origen con ambientes someros, submarales a intermareales de 
baja energía, pudiendo interpretarse como montículos de fango en sentido amplio. Su 
origen y desarrollo fue debido a construcciones algales y a acumulaciones por corrientes 
de fango carbonatado y bioclastos. 

2. Calizas brechoides: correspondientes a procesos de alteración pedogénica en la parte 
superior de bancos carbonatados. 

3. Alternancias de calízas bien estratificadas y fangos carbonatados: caracterizadas por 
la gran abundancia de algas y la gran variedad de fauna marina bentónica, en general 
poco fragmentadas que nos hace pensar en depósitos someros de baja energía, en relación 
con construcciones orgánicas de fango y/o algas, en áreas protegidas por ellas dentro de 
lagoons. Este tipo de sedimentación en finas capas pudo haberse originado por la acción 
de tormentas. 

4. Facies detríticas y carbones: constituyen el techo de secuencias de somerización, repre-
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sentando depósitos de lagoon terrígeno, en zonas ligeramente sumergidas entre calizas, 
surcados por pequeños canales areniscosos o carbonatados, en los que se llegaron a 
implantar suelos de vegetación. 

Debido a su contenido fósil son muchos 105 autores que han realizado precisiones cronoes­
tratigráficas acerca de ella: MARTINEZ ALVAREZ (1962), BLESS y WINKLER PRINS (1973), 
ponen de manifiesto su carácter diacrónico; TRUYOLS y SANCHEZ DE POSADA (1982), 
TRUYOLS (1983), VILLA (1981, 1985, 1989) Y por último VILLA y HEREDIA (1988). recogen 
datos acerca de las variaciones laterales de la formación. Esta formación posee una edad 
que va desde el Vereisky, en las unidades más occidentales (Manto de Rioseco) a Podolsky 
Superior-Myachkovsky Inferior en el Manto de Sebarga. En la serie de Oseja de Sajambre 
las calizas superiores asimilables a esta formación, dentro del Manto de Caso, aunque en 
una posición más frontal que la de Sebarga, tiene una edad Podolsky-Myachcovsky, según 
VILLA (com. personal). 

2.3.5.4. Formación Fito (Podolsky-Myachkovsky) 

La Formación Fito, definida por GINKEL (1965), toma su nobre de «la Collada de los Fitos» 
al sur de 105 pueblos de Tanda y Taranes (Manto de Beleño). al oeste del Pico Tiatordos. 
Es equivalente a lo que JULlVERT (op. cit.) denominó «serie superior con intercalciones 
calizas». Ha sido estudiada fundamentalmente en las unidades más occidentales de la 
Unidad del Ponga (Manto de Ríoseco y Manto de Caso) por contener capas de carbón; 
cabe citar 105 trabajos realizados por MARTN LLANEZA (1979), SANCHEZ de la TORRE et 
al. (1981), TRELL et al. (1984) y LEYV A et al. (1986). Por el contrario en el Manto de Beleño, 
los trabajos son más escasos y están más centrados en aspectos cronoestratigráficos que 
estratigráficos y sedimentológicos, cabe destacar 105 de VILLA (1981, 1985, 1989), FERNAN­
DEZ, ARANGO y NAVAL (op. cit.), VILLA Y HEREDIA (1988). 

Esta Formación tiene un espesor de 330 m en el Valle de Beleño, y está constituida por 
lutitas con intercalaciones limo-arenosas muy finas y niveles calcáreos potentes, masivos o 
bien estratificados. 

Se pueden distinguir las siguientes fac.ies: 

1. Calizas y margas bioturbadas: esta facies se encuentra solamente en la parte baja de 
la formación. Facies similares han sido interpretadas como muestra de un progresivo aho­
gamiento o profundización del fondo marino de una plataforma abierta, estableciéndose 
ambientes pelágicos. 

2. Calizas masivas: donde se pueden diferenciar las subfacies, calizas micrítica, mudstone 
y wackestone de pellets, con fósiles y bioclastos dispersos, y calizas wackestone y packstone 
bioclásticas. Esta facies corresponde a acumulaciones orgánicas de fango micrítico de tipo 
«mud mound». 

3. Brechas calcáreas: correspondientes a depósitos proximales a escarpes o taludes de 
montículos carbonatados. 

4. Calizas bien estratificadas y laminadas: corresponden estas facies a depósitos de flanco 
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de montículo, en relación con ellos, dentro de la plataforma mixta que representa la 
formación. 

5. Lutitas con fauna marina bentónica: correspondientes a un depósito por decantación 
en áreas de baja energía, probablemente protegidas, próximas a acumulaciones calcáreas 
orgánicas situadas en una plataforma marina mixta no profunda. 

6. Areniscas. 

7. Lutitas y limo litas. 

La Formación Fito tiene una edad Podolsky-Myachkovsky en los Mantos de Caso y de 
Beleño, en base a datos de foraminíferos (RODRIGUEZ FERNANDEZ, et al., 1989; GINKEL, 
1965,1983; VILLA, 1981, 1985; VILLA en TRELL et al., inédito), palinomorfos (HORVATH, 
en TRELL et al., 1984) y macroflora (WAGNER en MARTINEZ ALVAREZ, 1962). 

2.3.5.5. Formación Sebarga (Kasimoviense) 

En la serie de Beleño, por encima de la Formación Fito aparece de forma discordante, una 
sucesión conglomerática en su base, detrítica en su parte media y carbonatada en el techo, 
denominada Formación Sebarga. 

Alcanza un espesor mínimo de 45 m, caracterizada por un tramo basal conglomerático de 
12 m de espesor. 

Se distinguen las siguientes litofacies: 

1. Conglomerados: con pobre a muy mala clasificación de los clastos, escasez de estruc­
turas de tracción y grosera estratificación, que nos inclina a pensar en un transporte por 
flujos gravitativos de sedimentos (MIDDLETON y HAMPTON, 1976) o a debris flow de LOWE 
(1979), si bien el moderado contenido en matriz, la casi total ausencia de fango, la base 
ligeramente erosiva de algunas coladas y sus ordenamientos internos, indican un cierto 
carácter tractivo con mayor turbulencia que los debris flows. Las coladas masivas tendrían 
un carácter más proximal que las de gradación inversa y normal; esta última, con una 
mayor segregación de los cantos y alguna imbricación en su parte superior, correspondería 
a zonas algo más distales con flujos más turbulentos y maduros (WALKER 1975, NEMEC 
et al. 1980). La présencia del intervalo areniscoso «tapizando» alguna capa tendría su 
origen en el retrabajamiento y removilización de la matriz en las coladas, como lo indican 
las la mi naciones de ripples presentes (NEMEC y STEEL 1984). 

Esta litofacies sería similar a la descrita por COLMENERO y BAHAMONDE (1986) Y COLME­
N ERO et al. (1988), para depósitos kasimovienses en el Manto de Sebarga. 

2. Altenancias de areniscas y lutítas: la génesis de esta facies se localizaría en ambientes 
sedimentarios, adyacentes a los flujos gravitativos de sedimentos (conglomerados) en zonas 
marinas de influencia mareal tales como llanura deltaica inferior y frente deltaico superior. 
La sedimentación dominante fue por flujos tractivos de energía decreciente, posteriormente 
retrabajados por olas y mareas, en zonas frontales o laterales de los depósitos conglome-
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raticos. la parte superior de la secuenCia, pudiera corresponder a zonas sumergidas de 
playas con megarripples lunares como mecanismo de transporte. 

3. Calizas wackestone bioc/ásticas: constituyen bancos o «mounds» carbonatados de 
baja energía, acumulados en zonas muy someras de la plataforma durante períodos trans­
gresivos de mínimo influjo terrígeno, sobre áreas marginales a 105 lóbulos conglomeráticos, 
protegidas parcialmente, como lagoons o bahías. 

4. Lutitas: pudiendo corresponder a depósitos de baja energía en zonas de inundación 
o depresiones interlóbulos, con débil influencia marina, en los que debido a su escasa 
profundidad puede implantarse vegetación propia de marismas costeras; o bien representar 
depósitos del prodelta y plataforma marinas, a los que en su parte basal puede llegar 
contaminación de cantos desde los conglomerados, y que denotan la existencia de pendien­
tes deposicionales altas. 

Respecto a la edad, la totalidad de los datos disponibles proceden de 105 afloramientos 
existentes en la vecina Hoja de Beleño. WAGNER (1965,1970) obtuvo, con flora, determi­
naciones poco precisas, entre Estefaniense A y B o C, en los afloramientos del sinclinal de 
Fontecha. VilLA (en FERNANDEZ, ARANGO y NAVAL 1984); y MARTINEZ GARCIA et al., 
1985) precisó una edad Kasimoviense, con foraminíferos obtenidos en las calizas basales 
de Peno VILLA (en COLMENERO y BAHAMONDE 1986) identifica también en tramos basales 
de esta formación, fauna de foraminíferos correspondientes al techo del Myachkovsky o 
base del Kasimoviense. Igualmente, con fauna de braquiopodos. MARTINEZ CHACON (en 
COLMENERO y BAHAMONDE, op. dO obtiene una edad probablemente Kasimoviense. 

2.3.6. El Carbonífero Medio-Superior en la Unidad del Pisuerga-Carrión 

2.3 .6.1. Grupo Prioro (Serpujoviense-Vereisky) 

Sobre la «Caliza de Montaña)}, o allí donde no existe sobre la Formación Alba, se sitúan 
series predominantemente siliciclásticas, constituidas por lutitas, litarenitas, conglomerados 
poligénicos y olistolitos calcáreos. 

Estos depósitos han recibido diferentes denominaciones. Así KANIS (1956) Y KOOPMANS 
(1962) denominaron a estas series «Culm facies», BROUWER y GINKEL (1964) se refieren 
a ellos como «Formación Cervera», término este que ha prevalecido entre los autores 
holandeses. WAGNER y WAGNER-GENTIS (1952) describieron la «Formación Carmen» en 
el Manto de Revilla situado en la Hoja de Barruelo de Santullán. Posteriormente, WAGNER 
(1984) hace extensiva esta denominación a todos 105 sedimentos siliciclásticos situados 
encima de la «Caliza de Montaña» en todo el norte palentino, si bien considerando la 
parte basal con olistolitos calcáreos como «Formación Perapertú». 

ALONSO (1985) utiliza el término de Grupo Prioro para denominar los materiales terrígenos 
localizados entre el techo de la Caliza de Montaña (Fm. Barcaliente), sobre la que se 
disponen de modo concordante, y la primera discordancia cartográficamente reconocible 
en el dominio del Manto del Esla. Esta definición modifica la dada previamente por BROU­
WER y GINKEL (1965) y LOON (1971) Y supone una reducción considerable en la potencia 
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de la unidad. Su edad está comprendida entre el Namuriense B (KULLMAN, 1979) y el 
Bashkiriense Superior (ver ALONSO, 1985; Fig. 5). 

En esta Hoja hemos utilizado el criterio de denominar Grupo Prioro a todos estos sedimentos, 
separando las lutitas con olistolitos calcáreos como Formación Perapertú y los conglomera­
dos y brechas calcáreas situados por encima, en los Mantos Palentinos, como Formación 
Conglomerados de Triollo. 

2.3.6.1.1. Formación Perapertú (Serpujoviense- Vereisky) 

Litológicamente está constituida por lutitas grises oscuras localmente limolíticas con olisto­
litos calcáreos de tamaño variable, brechas calcáreas y delgados niveles de litarenitas de 
grano fino con secuencias turbid íticas. 

La base de la Formación Perapertú es discordante, estando situada sobre la Formación Alba 
en la Unidad de los Espejos, mientras que en la Unidad del Gildar-Montó se sitúa sobre la 
Caliza de Montaña, considerablemente adelgazada. 

Como indica WAGNER (1984), estos depósitos corresponden a una época de inestabilidad 
tectónica que afectó al margen de una plataforma carbonatada. Según RODRIGUEZ FER­
NANDEZ y HEREDIA (1987), estos depósitos están relacionados con el emplazamiento de 
los Mantos Palentinos. 

WAGNER (1984) sitúa la plataforma carbonatada estable al este de San Martín de Perapertú 
(Hoja de Barruelo de Santullán) y en Piedrasluengas (Hoja de Tudanca). Tanto RUMJANTSE­
VA (en WAGNER, 1984), como GINKEL (1965), en estas facies de plataforma carbonatada, 
asignan una edad para el techo de esta formación de Moscoviense Inferior (Vereisky) en 
base a foraminíferos. 

2.3.6.1.2. Formación «Conglomerado de TrioUo» (Namuriense C-Westfaliense A) 

Dentro de la Unidad del Gildar-Montó y de la Unidad de los Epejos, existen conglomerados 
y brechas calcáreas, comparables a las descritas en otros sectores del Pisuerga-Carrión con 
la denominación de «Conglomerados de Triollo» (VEEN, 1966) y que han sido consideradas 
por este autor como un miembro de la Formación Cervera, proveniente de la fragmentación 
de la Caliza de Montaña. En este sentido FRANKENFELD (1983) considera a estos conglo­
merados como el producto de la fragmentación, previa a su consolidación, de calizas 
arrecifales de edad Namuriense A. Litológicamente son secuencias granocrecientes de pa­
raconglomerados poligénicos, con clastos de caliza como dominantes, subredondeados de 
10 a 60 cm y clastos de areniscas y de lid itas redondeados de 2 a 20 cm. Los ejes de clastos 
se encuentran paralelos a la estratificación y algún caso imbricados. La matriz es litarenítica 
de grano medio a grueso con gránulos dispersos, la proporción de la matriz es de un 
25 % pudiendo existir localmente intercalaciones de lutitas. La clasificación es en general 
moderada. 

En la Unidad de los Espejos se sitúa discordantemente sobre la Formación Perapertú, 
llegando a situarse localmente sobre la Formación Vegamián. 
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RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA (1987) consideran que al igual que la Formación 
Perapertú, estos depósitos están relacionados con el emplazamiento de los Mantos Palen­
tinos, de los que constituyen los depósitos sinorogénícos mas proximales. 

VEEN (1966) asigna a estos materiales una edad Namuríense C-Westfaliense A. 

2.3.6.2. Grupo Pando (Vereisky-Myachkovsky) 

2.3.6.2.1. Formación Conglomerados de Curavacas (Westfaliense A-Superior-B) 

KOOPMANS (1962) definió el Grupo Yuso constituido por dos formaciones «Conglomerado 
de Curavacas» y «lechada» (Fig. 11). Este conjunto es normalmente discordante y esta 
discordancia ha sido denominada de «Curavacas)} (KANIS, 1956) o «Palentina» (WAGNER, 
1959). ORIOL (1876 a, b), fue el primero que describrió este conglomerado, que fue definido 
formalmente por KANIS (1956), hacia el techo y lateralmente se indenta en una serie 
arenoso-pelítica denominada Formación lechada (SAVAGE, 1962). 

litológicamente es un ortoconglomerado fundamentalmente monomíctico (localmente po­
limíctico y/o paraconglomerado) bimodal a polimodal de clastos de tamaño grava a bloque 
y naturaleza, fundamentalmente cuarcítica, y en mucha menor proporción algún clasto de 
carbonato y arenisca, la clasificación es en general moderada, siendo los clastos subredon­
deados a redondeados, pueden tener fábrica desordenada o con gradación normal inversa­
normal o inversa, intercalados aparecen en niveles de espesor variable areniscas y lutitas. 

los carácteres geológicos de esta unidad han sido ampliamente estudiados en la Unidad 
del Pisuerga-Carrion, por múltiples autores (KANIS, 1956; KOOPMANS, 1962; VEEN, 1966; 
SAVAGE, 1967; BROUWERy GINKEL, 1964; LOBATO, 1977, Y COLMENERO el. al., 198B). 

COLMENERO el. al. (1988) realizan una descripción e interpretación de las distintas asocia­
ciones de facies y del modelo deposicional de este litosoma conglomerático (Fig.12). Estos 
autores separan unas facies subaéreas (abanico costero) que se desarrollan en la parte 
inferior de la sección del Sinclinal de los Cintos y Sinclinal de Lechada, separando cuatro 
facies. la primera, de conglomerados donde se pueden diferenciar una subfacies de con­
glomerados con soporte de cantos pobremente estratificados, tamaños cobble a boulder, 
bimodales a polimodales, cantos paralelos a la estratificación, que están groseramente 
gradados, masivos o groseramente estratificados, en capas de 5-30 cm de espesor; y que 
se interpretan como originados por barras braided longitudinales. La otra subfacies diferen­
ciada es cuando los cantos aparecen imbricados a (t), b (í), con pequeños niveles de areniscas 
tapizando los cuerpos, las capas tienen base erosiva de 5 m con sets de estratificación 
cruzada planar y areniscas con laminación paralela y estratificación cruzada; esta subfacies 
corresponde a bancos conglomeríticos originados por barras braided proximales. 

La facies 2 son alternancias de conglomerados y litaren itas, los primeros de tamaño pebble 
a cobble con imbricaciones de cantos y las litaren itas de grano medio y con cantos, orga­
nizados en secuencias positivas de hasta 3 m con bases erosivas y las areniscas con estra­
tificación cruzada planar y en surco; se interpretan como canales braided medios o distales. 
La facies 3 correponden a litaren itas de grano fino a medio con laminación paralela y 
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Figura 11. Columna sintética de las formaciones 
Curavacas y Lechada en el Sinclinal de Lechada. 



estratificación cruzada, correpondientes a depósitos laminares no confinados de corrientes. 
La facies 4 son pizarras con laminación paralela y de ripples de corriente, raíces y horizontes 
carbonosos, corresponden a segmentos distales y de abandono de abanicos costeros en 
ocasiones vegetados. 

Por encima de las facies subaéreas, estos autores diferencian una asociación de facies 
destructivas de la parte superior del (frente deltaico) shoreface, donde diferencian a su vez 
tres facies. 

La facies 5 constituida por cuarzoarenitas de grano fino bien clasificadas, con algún canto 
cuarcítico y superficie erosivas poco marcadas, internamente presentan estratificación hum­
mocky y cruzada en surco de media escala, con láminas sigmoidales, laminación paralela 
de ripples, estructuras de escape de agua, burrows y pistas. Se interpretan como originados 
en ambientes litorales de alta energía. La facies 6 son areniscas litareníticas de grano grueso 
con horizontes conglomeráticos finos y continuos, internamente presenta estratificación 
cruzada planar y en surco de media escala y hummocky, representan también depósitos 
de ambientes litorales de alta energía. La facies 7 son conglomerados con sets de estrati­
ficación cruzada planar-tabular de 2 m de espesor, con bases netas planas, se interpretan 
como barras litorales de gravas. 

La asociación de facies de (talud de fa n-delta) shoreface aparece en la parte superior de 
las secciones del conglomerado de Curavacas (en la sección de Portilla de la Reina en su 
totalidad). Se diferencian cinco facies: la facies 8 son ortoconglomerados, pebble a boulder, 
bimodal a polimodales, desorganizados con cantos localmente paralelos a la estratificación 
o imbricados, con matriz de arena que aumenta a techo de las capas, localmente presentan 
bioclastos. En general, aparecen en bancos masivos o gradados (inverso-normal, inverso y 
normal) en capas de hasta 1,5 m, tapizando areniscas con laminación paralela y de ripples; 
correponden a depósitos de debris-flows no cohesivos. 

La facies 9 son ortoconglomerados cobble a boulder, bimodales a polimodales, desorgani­
zados, con cantos localmente paralelos a la estratificación o imbricados locamente con 
parches de matriz arcillosa, aparecen en capas de 10m amalgamados, masivos o normal­
mente gradados, con bases planas netas y techo convexo, corresponden a debris-flows no 
cohesivos formando acumulaciones verticales de lóbulos. 

La facies 10 son orto a paraconglomerados, pebbles a cobble bimodales a polimodales, 
desorganizados con raras imbricaciones, masivas o gradados (normal, inverso o inversa-nor­
ma/) en capas de hasta 1 m con arenas tapizando, internamente con laminación paralela 
y estratificación cruzada en surco; corresponden a debris-flows difusos o turbulentos. 

La facies 11 son ortoconglomerados que gradan a pebbly-mudstone, con tamaños de 
clastos de pebble a cobble. desorganizados, con clastos paralelos a la estratificación, rara­
mente presentan imbricacion, capas de 0,5 m de espesor, masivos; corresponden a debris­
flow diluidos mezclados con pizarras marinas. La facies 12 son orto a paraconglomerados, 
pebble a boulder, polimidales, desorganizados en capas de 4 m con gradación normal o 
inversa-normal, base erosiva cóncava y techo plano; corresponden a debris-flowcanalizados 
distales. 
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Figura 12. Sección del "fan-delta" de Curavacas mostrando la distribución de alguna 
asociación de facies. Los bloques diagramas muestran la evolución de este fan-delta 

(COLMENERO et al., 1988). 



La asociación de facies de prodelta-plataforma, aparece en la parte media de las sucesiones 
de Cardaño (Hoja de Camporredondo de Alba), Portilla y San Glorio (Hoja de Potes). Se 
han reconocido tres tipos de facies. 

La facies 13 está constituida por pizarras, limolitas y litarenitas en secuencia granocrecientes, 
internamente con laminación paralela de ripples pasando a techo a laminación paralela y 
estratificación cruzada en surco y hummocky; representa depósitos de somerización en 
una plataforma transgresiva. La facies 14 es una alternancia de pizarras y areniscas de 
grano fino, organizada en secuencias positivas de hasta 1,5 m, internamente presenta 
laminación paralela y cruzada en surco, pasando a techo a laminación de ripples en las 
areniscas; en las pizarras aparecen lentes arenosas laminadas; corresponden al depósito 
en áreas de plataforma arcillosa con episodios tractivos locales. La facies 15 está constituida 
por pizarras masivas o ligeramente laminadas, correspondientes a depósitos de suspensión 
en plataformas de baja energía. 

La asociación de facies de talud sólo se desarrollan en la parte inferior y superior del 
conglomerado de Curavacas en contacto con las formaciones adyacentes. Se diferencian 
dos facies. La facies 16 son conglomerados polimícticos, con soporte de matriz pizarrosa, 
en general con clastos de tamaño pebble a boulder y con megaclastos de caliza (6 m); 
polimodaL desorganizado, formando secuencias negativas de hasta 15 m, se interpretan 
estas facies como depósitos de mass flows en el pie del talud. La facies 17 son orto, y 
paraconglomerados con clastos de tamaño y pebble a boulder; bimodal a polimodal, 
desorganizado, masivo o gradado, normalmente con secuencias intercaladas de turbiditas, 
siendo frecuentes los slumps; se interpreta esta facies como depósitos de debris-flows 
cohesivos, resedimentados y turbiditas. 

En un contexto sintectónico la sedimentación del fan-delta de Curavacas se produce por 
la progradación de lóbulos coalescentes en un surco subsidente. El área fuente, deducida 
a partir de la naturaleza cuarcítica de los clastos, mapa de paleocorrientes y forma de la 
cuñas conglomeráticas, está localizada hacia el SE (RODRIGUEZ FERNANDEZ et al., 1985). 
La madurez mineralógica y alto redondeamiento de los cantos sugiere un origen policíclico 
para estos depósitos. Se observa una evolución cíclica del complejo de «fan-delta», obser­
vándose la existencia de cuñas conglomeráticas con intervalos de grano fino intercalados, 
reflejando la alternancia de fases de progradación activa del fan-delta con otras pasivas y 
transgresivas. Esta disposición cíclica está controlada por el suministro de sedimentos de 
grano grueso, como consecuencia de procesos tectónicos y subsidencia de la cuenca. La 
progradación activa del' dan-delta» aparece en episodios de alta descarga; bajo estas 
condiciones los conglomerados transportados por mass-f/ow forman la parte submarina 
del sistema que grada transicionalmente a sistemas turbidíticos profundos. Durante las 
fases relativamente pasivas, las facies transgresivas de grano fino onlapan la base de la 
cuenca y ambientes marinos someros se establecen al techo de lóbulos conglomeráticos 
abandonados. La deposición de conglomerados se restringe a ambientes subaéreos y ma­
rinos costeros de poca profundidad durante esta fase. Las facies proximales en fases activas 
y pasivas están dominados por flujos tractivos, dando secuencias de más de 500 m de 
potencia en áreas situadas más al este (Sinclinal de los Cintos, Hoja de Camporredondo). 

Respecto a la edad de esta Formación, en el área del Sinclinal de Los Cintos. en las facies 
de llanura de inundación, KANIS (1956) y WAGNER (1960) citan la presencia de flora con 
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un edad Westfaliense B. Por otro lado, una flora estudiada por STOCKMANS y WILLlERE 
(1965) en el cuerpo basal conglomerático en la sección de Cardaño de Arriba indican una 
edad Westfaliense A Superior (ambos datos dentro de la Hoja de Camporredondo de Alba). 
En la sección de Oobres (Hoja de Potes) muestras de flora encontradas en la parte basal 
proporcionan una edad Westfaliense A, CARMEN ALVAREZ (com. personal). La presencia 
de calizas de edad Vereisky por debajo de este horizonte conglomerático (Calizas de Oobres 
y Piedrasluengas), indica en base a los datos de flora anteriormente expuestos, una edad 
mínima para esta formación de Westfaliense A Superior, mientras que el techo se sitúa 
siempre en el Westfaliense B. 

2.3.6.2.2. Formación Lechada (Westfaliense A-O) 

La Formación Lechada, sucede verticalmente a los Conglomerados de Curavacas con los 
que se interdigitan en su base a través de un cambio lateral de facies, siendo la separación 
entre el conglomerado y la alternancia de areniscas y pizarras no siempre clara, y existiendo 
cuñas de una facies dentro de la otra. El corte tipo yel nombre fue establecido por VEEN 
(1966) en el Sinclinal de Lechada, a lo largo del río Yuso (proximidades de Portilla de la 
Reina, Hoja de Potes), siendo posteriormente descrita por SAVAGE (1967), MAAS (1974) 
y LOBATO (1977) entre otros. Todos estos autores están de acuerdo en que lo más carac­
terístico de esta unidad son los frecuentes cambios de espesor y facies que presenta, así 
como la geometría lenticular de muchos de sus depósitos. 

En su localidad tipo se han medido 1500 m finalizando la serie en el núcleo del Sinclinal 
de Lechada. La litología fundamental, es una alternancia de areniscas litareníticas y pizarras, 
observándose grano-clasificación, superficies de reactivación, ripples de corriente a techo 
de las capas, láminas convolutadas y estructuras abundantes, donde son suceptibles de ser 
medidas paleocorrientes, tales como flutes, estrías de corriente. Las direcciones de paleo­
corrientes medidas indican dirección SE al NO en el Sinclinal de Lechada. 

Tradicionalmente se ha considerado un origen turbidítico para esta formación; LOBATO 
(1977) ha analizado el carácter proximal-distal de la series, observando, en general, que 
éstas pasan de muro a techo de ambientes turbidíticos proximales a distales, y, que este 
cambio proximal-distal también se encuentra arealmente desde las series más meridionales 
a las más septentrionales. 

Siguiendo la terminología de MUTII y RICCI LUCCHI (1975) en su estudio de abanicos 
submarinos, se identifican facies tipo F, A2-A3 hacia la base, a pesar de su carácter funda­
mentalmente terrígeno, son frecuentes aquí las intercalaciones calcáreas que en muchos 
casos presentan evidencias de constituir olistolitos, ((pebbly-mudstoneJJ, y conglomerados 
calcáreos, pudiendo estar contaminados por cantos cuarcíticos del Conglomerado de Cu­
rayacas; situándose casi siempre en un determinado horizonte estratigráfico, muy próximo 
al techo del Conglomerado de Curavacas. VEEN (1966) y SAVAGE (1967) describen estos 
niveles dándoles el rango de miembro bajo la denominación de ((Calizas del VésJJ, y LOBATO 
(1977) las denomina «Calizas del Ves y Vallines}). Litológicamente son calizas claras, 
organógenas, a veces bioconstruidas; en otros casos tienen el aspecto de calizas bioclásticas 
(biocalcarenitas). Estos materiales carbonatados proceden de una plataforma en la que han 
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disminuido los aportes continentales y en la que se desarrollaba una sedimentación carbo­
natada en algunas áreas 

La serie evoluciona hacia el techo de forma gradual a facies tipo C-D en ocasiones con 
algunos niveles B2. Las facies tipo C-D corresponden a secuencias de Bouma Tb-e, Tc-e y 
en menor proporción Ta-e. Estas facies se agrupan en secuencias granocrecientes hacía la 
base pasando hacia el techo de ser tanto grano y estratocrecientes como decrecientes a 
no estar ordenadas. 

Según la terminología de WALKER (1978) para abanicos submarinos se pasaría de una 
zona de talud con canales hacia el muro de la serie, a depósitos de suprafan-Iobes dentro 
del mid-fan y de lower-fan hacia el techo. Las intercalaciones de areniscas de granulometría 
gruesa y aspecto masivo, podrían ser interpretadas como rellenos de canales, que podrían 
conectar los lóbulos deposicionales con la zona interna del abanico submarino. Según los 
modelos de turbiditas de MUTTI-NORMARK (1987) correspondería al modelo 111. Las pistas 
fósiles no son demasiado abundantes, entre ellas CRIMES (en LOBATO 1977) cita Helmín 
thopsis, Palaeodictyon, Chondrites y Cosmorhaphe. 

En cuanto a la edad GINKEL (1965) cita en los niveles olistostrómicos calcáreos de la base 
de la formación, foraminíferos de la Zona de ProfusuJinella Subzona B (Moscoviense Inferior, 
equivalente a un Westfaliense A-B, posteriormente, LYS (en LOBATO 1977) en estos mismos 
niveles determina faunas de algas y foraminíferos que asignan para estos materiales una 
edad Kashirsky posiblemente Superior (Westfaliense C) 

2.3.6.2.3. Formación Vegacerneja (Westfaliense A-C) 

La Formación Vegacerneja corresponde al conjunto de materiales, fundamentalmente lutí­
ticos y más o menos limosos, que se dispone con base neta sobre la Formación Conglome­
rado de Curavacas en el Manto de Panda; los mejores afloramientos se sitúan en las 
proximidades de la carretera del Puerto del Ponton entre los puntos kilométricos 11 y 12. 
El techo de la Formación Vegacerneja es bastante neto, situándose sobre ella la Formación 
Pandetrave, como se observa en el cruce de la carretera de Cuenabres a Casasuertes. 

Dadas las características litológicas de esta formación sus afloramientos son bastantes 
escasos y de mala calidad. En la carretera entre Acebedo y La Uña afloran los 300 m 
superiores de la formación, estando la base cortada por un cabalgamiento y situándose el 
techo en un potente litosoma de areniscas perteneciente al Grupo Maraña. En general, 
forma una megasecuencia granodecreciente, estando constituida el tercio inferior por una 
alternancia rítmica de limolitas y lutitas, siendo más abundantes las lutitas hacia el techo. 

En la carretera de Cuenabres a Casasuertes es visible tanto la base (Formación Conglome­
rado de Curavacas) como el techo (Formación Pandetrave), si bien solamente son bien 
visibles los 200 m superiores, estando constituidos por lutitas gris oscuras muy bioturbadas, 
con fauna (braquiópodos, goniatítidos, equinodermos, trilobites, corales solitarios) dispersa 
y entera, restos vegetales y nódulos de siderita. Intercalados aparecen estratos de menos 
de 10 cm de litarenita de grano fino, con base erosiva y techo neto, e internamente 
laminación paralela y de ripples. 
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Esta formación no ha proporcionado fauna significativa para su datación. la edad en base 
a la relación con las formaciones infra y suprayacente es Westfaliense A-C (Vereisky-Podols­
ky), y equivalente por lo tanto a la parte basal de la Formación lechada. 

2.3.6.2.4. Formación Panda (Podolsky Medio-Superior) 

KAMERlING (1962) define informalmente la Formación Pandetrave, siendo posteriormente 
definida por KUTIERINK (1966) y propuesta formalmente por BOSCHMA y STAALDUINEN 
(1968). MAAS (1974) diferencia dentro de ella tres miembros: Caliza de Panda, un miembro 
turbidítico intermedio y el miembro olistostrómico de las calizas de Brañas. En 1983, 
MAAS y Gll\lKEl, restringen el nombre de Formación Pandetrave a los dos miembros in­
feriores. 

En este trabajo se ha optado por la separación en tres formaciones: Formación Caliza de 
Panda, Formación turbiditas de Pandetrave y Formación olistostrómica de Brañas, dado 
que sus características litológicas, potencia, extensión areal y contactos (clara discordancia 
entre la Formación Pandetrave y Brañas) las hacen niveles fácilmente cartografiables. 

la localidad tipo de la Formación Caliza de Panda se sitúa en la carretera de Portilla de la 
Reina al Puerto de Pandetrave, kilómetro 5,5, con una potencia de 176 m. MAAS (1974) 
define litológica mente la Caliza de Panda como calizas bioclásticas. MAAS y GINKEl (1983), 
en base a datos de KAMERlING (1962) Y KUTIERINK (1966), dan una potencia de 100 a 
200 m en general para esta formación, estando cortada en su base por un cabalgamiento, 
mientras que el techo es neto con la Formación turbiditas de Pandetrave. 

las caracterísiticas de esta caliza en la sección tipo son las siguientes (Fig. 13): 

- 1,8 m de calizas gris oscuras, en estratos de 10 a 15 cm hacia la base, constituidos por 
brechas calcáreas con c1astos de menos de 2 cm, hacia el techo calizas wackestone gris 
oscuras con bioclastos orientados paralelamente a la estratificación. los últimos 60 cm 
pizarras grises que pasan gradualmente en los últimos 30 cm a calizas ligeramente 
arenosas, bioclásticas (equinodermos, algas) wackestone. 

0,4 m de pizarras gris oscuras con intecalaciones de 2 cm de areniscas litareníticas de 
grano muy fino, internamente con laminación paralela y de ripples. al techo bioturbadas. 

0,3 m de areniscas bioclásticas de grano fino, de base gradual, que pasan hacia el 
techo a calizas gris oscuras wackestone bíoclásticas con gran cantidad de sulfuros 
diseminados. Estratos de hasta 3 cm de espesor con finas intercalaciones margosas. 

- 22,7 m de calizas wackestone bioclásticas, de base neta, estratos de hasta 20 centímetro 
ondulados por ripples, hacia el techo intraclastos. Como bioclastos: equinodermos, 
briozoos, algas, etc. 15,2 m de calizas grises de textura wackestone de algas filoides, 
formando textura localmente bafflestone. 

- 8,9 m de calizas wackestone bioclásticas a muro y techo con acumulaciones parautóc­
tonas de algas. 
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.. ~ 4,4 m de calizas pardo grisáceas margosas hacia el muro constituida por acumulaciones 
baffles a parabaffles de algas filoides, pasando hacia el techo a wackestone bioclásticas, 
localmente con intercalciones de pizarras con fauna entera. 

- 42,4 m de calizas wackestone bioclásticas, con cuñas de hasta 5 m de ortoconglome­
rados calcáreos, con clastos de hasta 5 cm, desorganizados, matriz (20 "lo) de areniscas 
de grano fino con bioclastos abundantes. 

80 m de ortoconglomerado desorganizado de clastos calcáreos, estos de hasta 50 cm 
mal a moderadamente clasificados, con bordes suturados. Localmente algún clasto de 
pizarra de hasta 20 cm. Intercalados niveles de hasta 2 m en donde la matriz pasa a 
ser lutítica (20 "lo). 

Se pueden diferenciar por lo tanto tres tramos dentro de esta formación: 

- Tramo inferior de 53,7 m caracterizado por facies carbonatadas de acumulación mecá­
nica (wackestone bioclásticas y/o de algas) y facies bioconstruidas (boundstone de 
dasycladaceas y Archaeolithophyllum sp.) que indican ambientes típicos de plataforma 
carbonatada de escasa profundidad y baja energía (bajo el nivel de ola), 

- Tramo intermedio de características intermedias entre el inferior y superior. 

- Tramo superior cuyas características indican que estos depósitos han sido transportados 
por debris flows, localizados en zonas próximas de taludes deposicionales, correspon­
dientes a la destrucción de una plataforma carbonatada. 

En cuanto a la edad de esta Formación, GINKEL (1965) en base a fusulínidos obtiene una 
edad Zona Fusulinella Subzona B subdivisión B1, indicando Podolsky Medio a Superior. 
Posteriormente LYS (en LOBATO, 1977) en base también a fusulinas confirma esta edad. 

2.3,6.2.5, Formación Pandetrave (Podolsky- Myachkovsky) 

La Formación Pandetrave es definida informalmente por KAMERLlNG (1962), en detalle 
por KUTTERING (1966) y propuesta formalmente por BOSCHMA y STAALDUINEN (1968). 
MAAS (1974) diferencia tres miembros dentro de ella: Caliza de Panda, un miembro 
turbidítico intermedio y el miembro Caliza de Brañas. Para este último autor esta Formación 
comprende la serie situada en el área del Puerto de Pandetrave, sobre la Formación Lechada 
con la que se interdigita lateralmente, 

Posteriormente MAAS y GINKEL (1983) restringe el nombre de Formación Pandetrave a los 
dos miembros inferiores, constituyendo el Manto de Panda (RODRIGUEZ FERNANDEZ y 
HEREDIA, 1987), para estos autores tiene un espesor máximo aproximado de 1.000 m: 
100-200 m de la Caliza de Panda y 800-1.000 m para la turbiditas (estimados por KAMER­
LlNG 1962 Y KUTTERINK, 1966), 

Recientemente RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA (1987) aplican el nombre de Formación 
de Pandetrave a la serie detrítica existente a techo de la Formación Calizas de Panda e 
infrayacente a los materiales discordantes del Grupo Brañas. 
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Litológicamente consta de lutitas gris oscuras, con intercalaciones, de diferente entidad, 
de areniscas, conglomerados y brechas (Fig. 14). 

Las areniscas aparecen formando secuencias estratocrecientes y estratodecrecientes de 
orden métrico y decamétrico, con carácteres turbidíticos. Las capas tienen base neta y 
techo gradacional e internamente están ordenadas según la secuencia de Bouma formando 
especialmente secuencias incompletas de los tipos Tb-e y Te-e, apareciendo Ta-e de forma 
subordinada. Las estructuras de muro están formadas por estrías de arrastre y de impacto. 
Los conglomerados calcáreos, brechas y mega brechas, corresponden a depósitos de pen­
diente y talud carbonatado, siendo común que la terminación de un banco carbonatado 
en este tipo de cuencas corresponda a una falla sinsedimentaria. Se produce, por tanto, 
una fragmentación de una plataforma carbonatada individual izándose bloques con aprons 
o conos de derrubios adyacentes. Corresponden a las mud-suppÓrted megabrechas descri­
tas por MULLlNS y COOK (1986), y las facies F de MUTII y RICO LUCCHI (1972). Se 
caracterizan por clastos heterométricos, pobremente clasificados, desorganizados, en una 
matriz fangosa abundante. Los bloques más grandes llegan a medir más de 20 m. Son de 
calizas Westfalienses, también son frecuentes los grandes bloques lutíticos, de areniscas, 
bloques de alternancias lutitas/areniscas, y clastos de brechas calcáreas. La base del depósito 
es fuertemente erosiva, observándose cicatrices erosivas internas penetrativas. Puede obser­
varse una grosera gradación decreciente general de tamaño de grano, existiendo calcare­
nitas, pasando a lutitas fangosas en el techo. Estos últimos depósitos pasan lateralmente 
a mud-supported conglomerates de MULLlNS y COOK (1986), observándose la secuencia 
siguiente de muro a techo: 

brechas con clastos menores de 20 cm, fundamentalmente carbonatados, de base no 
erosiva. 

gran número de clastos blandos y de fragmentos de arcilla. Soporte de matriz lutítica. 
Granodecrecientes. 

- calclititas, con granoclasificación. 

- margas y lutitas margosas, evolucionando verticalmente a lutitas. 

Estos intervalos coinciden en buena parte para los descritos por LABAUME et al. (1983) 
para megaturbiditas. 

Estas dos últimas facies corresponden al primer depósito de una depresión o cuenca sedi­
mentaria de carácter sinorogénico originada por la destrucción de una plataforma mixta 
con un componente carbonatado importante, en la que las lutitas, areniscas turbidíticas y 
brechas calcáreas serían el resto de los componentes. La consolidación o cementación de 
los materiales erosionados es evidente por la presencia de bloques de estas litologías. Dado 
que el soporte de estas facies, así como su organización, parece indicar que los mecanismos 
de transporte han sido de debris flowy mud flow, al menos para las facies de mud-supported 
megabrechas, que constituirían la partes proximales al área de aporte, Las facies laterales 
a éstas indican posiciones más distales y podrían interpretarse como megaturbiditas en 
sentido amplio, según el concepto de LABAUME et al, (1983). 

También son frecuentes las apariciones de depósitos lenticulares de base erosiva constituidos 
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por brechas ricas en matriz en la que los cantos son por lo general de pequeño tamaño, 
dominando los de naturaleza calcárea, lutíticos y bioclastos de fauna marina. Alcanzan 
espesores de hasta 2 m. Internamente están mal ordenados y clasificados. Corresponden 
a pebbly mudstone, transportados por flujos de fango (mud flow) o «debris flowcohesivo» 
(LOWE,1979), localizados en zonas próximas a taludes deposicionales. Corresponderían en 
sentido amplio a las turbiditas tipo 111 de MUTII, interpretados como característicos de un 
talud deposicional, encontrándose un área de depósito en la parte frontal de una plataforma 
o ligada directamente con sistemas deltaicos en zonas de prodelta. Corresponderían al 
relleno de pequeñas depresiones erosivas de escaso desarrollo lateral. 

La edad de esta formación en base a los datos de edad de las formaciones infra y supraya­
centes es Podolsky Superior-Myachkovsky. 

2.3.6.3. Grupo Maraña. (Wesfaliense D Superior-Cantabriense Inferior) 

En el borde oeste del Pisuerga-Carrión, limitados por el borde cabalgante del Manto del 
Ponga al oeste y el Gildar-Montó al este aflora una potente sucesión detrítica formada por 
lutitas con intercalaciones de areniscas, brechas calcáreas y olistolitos calcáreos en la parte 
inferior; lutitas, areniscas y conglomerados cuarcíticos en la parte media y conglomerados 
cuarcíticos, areniscas, lutitas y esporádicas capas de carbón en la parte superior. El conjunto 
de estos materiales fue definido como Grupo Valdeón por KUTrERINK (1966); BOSCHMA 
y STAALDUINEN (1968) propusieron formalmente este grupo. Otros autores que han englo­
bado al conjunto de la sucesión bajo el nombre de Grupo Valdeón son MAAS (1974), 
MAAS y GINKEL (1983). Posteriormente, RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA (1987) restrin­
gen (de manera informal) el nombre de Grupo Valdeón a los conglomerados cuarcíticos 
superiores, mientras que al tramo inferior lo denominan Grupo Maraña y al intermedio 
Grupo Pontón. 

El Grupo Maraña fue definido informalmente por los autores antes indicados en el Sinclinal 
de Valdeón, donde sus materiales se disponen sobre los del Grupo Pando mediante una 
discordancia progresiva que se atenúa desde las regiones más occidentales, donde ambos 
grupos son claramente discordantes, hacia las orientales en que pasan a ser concordantes. 

Constituye una unidad litológicamente muy heterogénea formada por lutitas, litaren itas, 
brechas calcáreas y olistolitos, aislados o formando horizontes 0listostrómic05. El espesor 
total de la sucesión no puede precisarse debido a la escasez de afloramientos y a la 
complejidad tectónica del área, aunque debe oscilar entre 500-1.000 m. 

Las lutitas constituyen el soporte fundamental de la serie. Son de tonalidades gris oscuras, 
sin fósiles y en ocasiones pasan a ser margosas. Intercaladas con ellas se hallan litaren itas 
de grano fino, micáceas y con restos vegetales fragmentados. Las capas alcanzan potencias 
de hasta 30 cm y poseen bases netas, muchas veces erosivas; los techos pueden ser 
igualmente netos o graduales. 

La existencia de brechas y olistolitos calcáreos es un carácter típico de esta unidad. Ambos 
pueden aparecer conjuntamente formando horizontes olistostrómicos. Las brechas son 
relativamente frecuentes y sus clastos son de naturaleza calcárea, bastante heterométricos 
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y se hallan generalmente desorganizados; en otros casos muestran gradación normal o 
grosera laminación paralela. Las capas suelen poseer bases erosivas y tienen un desarrollo 
lateral muy irregular, alcanzando potencias desde pocos metros hasta más de 300 m en 
el área del Puente de Bachende en la vecina Hoja de Riaño. Contienen restos de fauna, 
especialmente equinodermos y, localmente, fragmentos lutíticos. 

Los olistolitos tienen dimensiones muy variables llegando a alcanzar los mayores longitudes 
de hasta un kilómetro. Estos se disponen más o menos aislados, subparalelos a la estrati­
ficación, deformando los sedimentos lutíticos y margosos circundantes; los de orden mé­
trico ocurren conjuntamente con las brechas ocupando cualquier posición dentro de las 
mismas. 

El origen de estos materiales, al igual que el de los grupos superiores, está estrechamente 
relacionado con los movimientos de emplazamiento del Manto del Ponga y tiene un carácter 
eminentemente compresivo. El resultado pudo haber sido la formación de un surco foredeep 
fuertemente subsidente e inestable, por lo que las unidades que integran su relleno se 
superponen mediante discordancias progresivas. 

En esta cuenca durante las diferentes etapas de su relleno, el material acumulado fue 
fundamentalmente fango, pero su sedimentación estuvo episódicamente interrumpida por 
la llegada de derrubios de carácter diverso, trasladados principalmente a través de flujos 
gravitativos de sedimentos. 

En el caso del Grupo Maraña, la sedimentación ocurrió en las etapas iniciales de la cuenca, 
cuando mayor fue su subsidencia y deformación. El material fino se acumuló principalmente 
por suspensión o mezcla de suspensión y débiles corrientes tractivas y turbidíticas. Los 
niveles de brechas corresponden a material, arrancado de los márgenes de la propia cuenca 
al igual que los olistolitos calcáreos acompañantes y transpotados por flujos del tipo debris 
flows, cohesivos o suficientemente diluidos como para generar erosiones basales y una 
cierta ordenación de los clastos. 

El origen de 105 olistolitos y su modo de emplazamiento plantea mayores problemas; 
constituyen testigos más o menos grandes de la destrucción total o parcial, de una o varias 
plataformas calcáreas adyacentes a la cuenca durante las etapas iniciales de la generación 
de la misma. Dichos carbonatos tendrían, en la mayor parte de las ocasiones, un carácter 
compacto y más o menos masivo, pero también se encuentran fragmentos plegados que 
indican deformación durante o previa al transporte, lo que indica una cierta deformación 
en el área fuente. 

En el caso de los olistolitos aislados, su disposición paralela o sub paralela a la estratificación, 
así como su gran tamaño, parecen indicar un movimiento fundamental de deslizamiento 
a favor de pendientes deposicionales apropiadas, aunque no necesariamente altas. Para 
que este movimiento pudiera tener lugar sobre un fondo blando sin el hundimiento del 
bloque en el mismo, es necesario, como ha puesto de manifiesto PRIOR et al. (1982) y 
T ARQUIN TEALE Y JOUNG (1987), que la fricción y resistencia al movimiento fueran com­
pensadas con una presión de poro suficiente en el sustrato. 

En cuanto a la edad de este grupo ALONSO-HERRERO (1981) menciona una asociación de 
flora fósil recolectada en unas intercalaciones limolíticas que aparecen dentro del conglo-
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merado basal, en las proximidades de Riaño. Esta flora fue estudiada por P. Lorenzo de la 
Universidad de León, quien atribuyó a la misma una edad Westfaliense D Superior-Canta­
briense. 

En una muestra recolectada en la carretera Riaño-Cistierna en las proximidades de Horcadas, 
han aparecido: Punctatosporites sp., Thymospora sp., y Speciosporites? 

La presencia de un ejemplar dudoso del género Speciosporites, así como la relativa abun­
dancia de formas monoletas, nos lleva a pensar en una edad Cantabriense, pero sin ninguna 
certeza debido al mal estado de conservación de los ejemplares con interés estratigráfico. 

Asimismo se han recogido varias muestras, ricas en fusulínidos, en olistolitos calcáreos 
pertenecientes al Grupo Maraña. En uno de estos olistolitos, situado en la localidad de 
Salamón, se ha tomado una muestra que contiene Fusulína cotarazoe(GINKEL) y Fusulinella 
ex gr. bocki (MOELLER), lo que permite atribuir esos materiales carbonatados a niveles 
equivalentes al Myachkovsky Inferior, edad que, según la correlación de WAGNER y WIN­
KLER-PRINS (1985), equivaldría al Westfaliense D Superior. Esta datación representa a su 
vez una edad mínima para el depósito del Grupo Maraña, cuyo techo no supera el Canta­
briense Inferior, edad de los materiales suprayacentes a los Grupos Cea y Pontón (WAGNER 
y WINKLER-PRINS, 1985; ALONSO, 1987; RODRIGUEZ-FERNANDEZ y HEREDIA, 1987). 

2.3.6.4. Grupo Pontón (Cantabriense Inferior-Superior) 

Fue definido informalmente como la unidad anterior por RODRIGUEZ FERNANDEZ y HERE­
DIA (1987) en el Sinclinal de Valdeón, donde se superpone al Grupo Maraña mediante 
una discordancia progresiva que se atenúa desde el flanco occidental al oriental. El espesor 
de la sucesión es difícil de precisar; la única sección que cubre un intervalo apreciable de 
la misma (sección del cruce de Retuerto-Puerto del Pontón en la carretera de Riaño a 
Cangas de Onís) permite valorarlo en más de 1.000 m (Fig. 15). 

La base de dicha sucesión está formada por un conglomerado poligénico de aproximada­
mente veinte metros. El resto lo constituyen potentes tramos lutíticos entre los que se 
intercalan limolitas, litarenitas y conglomerados. 

Las lutitas son más o menos limosas, grises oscuras y frecuentemente están bioturbadas. 
Pueden contener láminas y lentes milimétricos arenosos o limosos que se encuentran a 
veces bioturbados. 

Las litarenitas son de grano fino y medio, más raramente grueso a microconglomerático. 
Forman capas de espesor centimétrico a deci métrico, de base neta y frecuentemente erosiva, 
y techo neto o gradual. Aparecen interestratificadas con las lutitas o asociadas a los tramos 
conglomeráticos. 

En el primer caso, las capas más potentes contienen clastos cuarcíticos e intraformacionales 
en la base que a veces está canalizada; las más delgadas internamente presentan laminación 
paralela y de ripples de corriente con los techos a veces retocados por ripples de oleaje. 
En la mitad de la sección existe un intervalo de alternancias en el que las capas de areniscas 
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presentan secuencias de Bouma. La bioturbación en las capas arenosas delgadas es en 
ocasiones muy intensa. 

En el segundo caso forman secuencias estrato y granodecrecientes cuya base suele estar 
canalizada y que están constituidas por capas irregulares y masivas en la parte baja, con 
grano grueso o microconglomerático y algunos elastos cuarcíticos, de pizarra y de siderita; 
en la parte alta las capas están laminadas y son de grano fino. 

Los conglomerados (ortoconglomerados y más raramente paraconglomerados) son general­
mente monomícticos con elastos cuarcíticos redondeados. Esporádicamente, sobre todo 
en la parte basal de la sucesión, son polimícticos y contienen, de forma dispersa, clastos 
calcáreos con mayor tamaño y menor redondeamiento que los silíceos. En menor medida 
aparecen, especialmente en los conglomerados polimícticos, elastos intraformacionales de 
pizarras y siderita. La estratificación varía entre capas de espesor de menos de 2 m, aisladas 
entre otras litologías, o bien constituye niveles potentes formados por amalgamación de 
las anteriores y en las que internamente no se discriminan capas individuales. 

Texturalmente los conglomerados monomícticos son bimodales a poli modales, mientras 
que los polimícticos son generalmente polimodales. Los elastos pueden aparecer desorga­
nizados, paralelos a la estratificación o más raramente imbricados. En este caso, las imbri­
caciones más abundantes son las del eje a, mientras que las del eje b son raras y aparecen 
en el techo de las capas. En los niveles más delgados pueden aparecer todos los tipos de 
gradación mientras que los más potentes presentan generalmente secuencia inversa-nor­
mal. Los conglomerados poli modales presentan un mayor grado de desorden en la fábrica. 

La matriz puede ser litarenítica, lutítica y en ocasiones calcárea. Los conglomerados con 
matriz litarenitica presentan frecuentemente en su techo un delgado (30 cm máximo) 
intervalo de litarenitas laminadas. Por su parte, los que tienen matriz lutítica suelen gradar 
a paraconglomerados ricos en matriz (pebbly mudstone) y finalmente a pizarras. 

Los materiales de este grupo representan una fase intermedia en el proceso general de 
relleno de la cuenca, cuando en la misma comenzaron a generalizarse los aportes elásticos 
derivados de los segmentos subacuáticos y distales de abanicos aluviales costeros o «fan 
deltas», cuya sedimentación va a generalizarse en el Grupo Valdeón suprayacente. Estos 
materiales tienen naturaleza silicielástica y en el caso de los conglomerados un carácter 
policíclico, retrabajados desde otras cuencas, deformadas por la actividad tectónica. 

La existencia de pendientes deposicionales altas y de inestabilidades en la cuenca favorece­
rían el desarrollo de incursiones aisladas de flujos turbidíticos y debris flows en zonas de 
prodelta y talud desde las áreas más laterales de dichos abanicos costeros. Estos procesos 
de resedimentación ocasionarían los cambios en la fábrica (conglomerados con soporte de 
clastos que evolucionan a soporte de fango) tan comunes en esta unidad. En otros casos, 
la existencia de un intervalo areniscoso con laminación de rípples tapizando las capas 
conglomeráticas estaría generado por el retrabajamiento marino de las mismas. 

En muestras de la parte basal recogidas en niveles equivalentes del Grupo Cea en Carande 
y Riaño (Hoja de Riaño) se ha determinado una edad Cantabriense Inferior. La edad del 
techo no ha podido ser determinada con exactitud; en niveles altos de la sucesión y en 
niveles equivalentes en la Hoja de Riaño en base a microflora se apunta la posibilidad de 
una edad Cantabriense Superior. 
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2.3.6.5. Grupo Va/deón (Estefaniense A) 

El Grupo Valdeón, con la extensión aquí considerada, fue definido informalmente por 
RODRIGUEZ FERNAt\IDEZ y HEREDIA (1987) en el Sinclinal del mismo nombre, cuyo núcleo 
ocupa. Se encuentra dispuesto con ligera discordancia sobre el Grupo Pontón. En la sección 
del repetidor, adyacente al Mirador de Piedrafita (Puerto de Panderrueda), el ángulo de 
discordancia oscila entre 10 y 15. 

El espesor de esta unidad supera los 1.200 m, aunque se trata de un espesor mínimo, ya 
que su techo no se halla conservado. 

Se han estudiado dos secciones de la parte baja (aproximadamente 100 m) del grupo, 
secciones del noroeste del Mirador y seccion del repetidor, ambas en las cercanías del 
Puerto de Panderrueda. En base a ellas se ha reconocido que el mencionado tramo está 
formado exclusivamente por ortoconglomerados monom ícticos de clastos cuarcíticos (aun­
que en la base existe localmente algún clasto calcáreo), bimodales, moderadamente a mal 
clasificados y con matriz litarenítica. Los clastos aparecen dispuestos paralelamente a la 
estratificación o imbricados, en este caso dominan la imbricación según el eje b. Existen 
escasos niveles paraconglomeráticos que lateralmente pasan de modo gradual a ortocon­
glomerados. Estos niveles paraconglomeráticos tienden a ser polimodales. 

Dos tipos de depósitos se distinguen en los conglomerados: intervalos potentes (5-15 m) 
y capas discretas de espesor hasta 2 m, continuas a escala de afloramiento o acuñantes, 
a veces con el techo convexo. Los niveles potentes presentan gradación inversa-normal. 
Las capas, en cambio, presentan gradación normal dominante y de modo subordinado 
gradación inversa o no están gradadas. Aparecen separadas por niveles discontinuos de 
litarenitas laminadas o con estratificación cruzada en surco. Ambos tipos de depósitos 
forman ciclos de orden mayor, integrados por un tramo inferior de carácter grano y estra­
tocreciente y otro superior de signo contrario. El primero comienza por niveles de conglo­
merados separados por delgados intervalos areniscosos, que progresivamente desaparecen 
con lo que, hacia el techo, las capas conglomeráticas se hacen potentes y pasan a estar 
amalgamadas. En la parte superior de los ciclos, los niveles potentes pasan de nuevo a 
capas de conglomerados en una secuencia simétrica a la descrita. 

Los depósitos de esta unidad representan la fase final del relleno de la cuenca sinorogénica 
y están formados por las facies subaéreas de los abanicos aluviales costeros. El material 
elástico se halla ordenado en forma de coladas, cuya ordenación inversa-normal parece ser 
el resultado de los procesos de progradación y retrogradación asociados a su desarrollo. 
El transporte parece haber ocurrido por movimientos en masa dentro de corrientes braided 
proximales, dando lugar a barras longitudinales de escaso relieve y, en otras ocasiones, 
mediante un transporte tractivo, dando lugar también a barras conglomeráticas de mayor 
relieve y ordenación. Las etapas de menor régimen de flujo están marcadas por la presencia 
de intercalaciones areniscosas delgadas en las que las estructuras tractivas por transporte 
acuoso ya son muy notorias. 

STOCKMANS (en KUTIERINK, 1966) determinó flora del Estefaniense en la parte alta de 
la unidad. Dado que el Grupo Remoña es Estefaniense B es posible que el Grupo Valdeón 
tenga una edad Estefaniense A. 
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2.3.6.6. Grupo Brañas (Cantabriense) 

El Grupo Brañas fue definido con el nombre de «Miembro Brañas» por MAAS (1974) como 
el miembro de techo de la Formación Pandetrave. Posteriormente, MAAS y GINKEL (1983) 
emplean el término de «Olitostromo de Brañas», apuntando que tiene un contacto basal 
discordante con el techo del Manto de Panda, siendo redefinido por estos autores como 
un miembro de la Formación Valdeón. RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA (1987) lo dife­
rencian claramente como grupo separado, ligándolo, desde un punto de vista testosedimen­
tario, a los Grupos Maraña y Coriscao. El espesor es de 500-1.000 m. 

Para MAAS y GINKEL (1983) el «Olistostromo de Brañas» posee aspectos litológicos inter­
medios entre los de los olistostromos de Coriscao y Remoña. Según estos autores se 
caracteriza por tener una matriz lutítica margosa brechoide. soportando olistolitos de calizas 
westfalienses. Hacia el techo la matriz consiste en removilizados y «slumps» siliciclásticos, 
y se reconocen grandes olistolitos calcáreos constituidos por partes fosil íferas de la «Caliza 
de Montaña» y una acumulación de olistolitos de un conglomerado calcáreo polimíctico, 
constituido por cantos bien redondeados de una caliza negra laminada (Formación Barca­
liente), cantos de la Formación Alba, cantos de calizas nodulosas del Devónico Superior 
(Formación Vidrieros) y cantos conglomeráticos y cantos cuarcíticos, que pueden derivar 
de la Formación Murcia. 

MAAS y GINKEL (1983) proponen un área de procedencia para depósitos de taludes de 
fango siliciclástico, una plataforma somera donde pueden acumularse conglomerados bien 
redondeados. Para estos autores los olistostromos pueden representar un borde de plata­
forma inestable intersectada por cañones submarinos, cicatrices de slumps. etc. 

Según RODRtGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA (1987) este grupo esta ligado con los movimien­
tos hacia el este de la Unidad del Gildar-Montó emplazamiento del Manto de Valdeón, 
donde se origina otro surco foredeep fuertemente subsidente e inestable cuyos primeros 
depósitos de relleno (yen este caso los únicos conservados) tienen caracterísiticas litológicas 
similares a los de los grupos Maraña y Coriscao, y los mecanismos de transporte idénticos 
a los propuestos para la formación anterior. 

La edad mínima obtenida para estos depósitos por MAAS y GtNKEL (1983) es Myachovsky 
Inferior mediante foraminíferos en muestras de olistolitos. RODRIGUEZ FERNANDEZ y HE­
REDIA (1988) proponen una edad para este grupo de Cantabriense similar a la del Grupo 
Maraña. 

2.3.6.7. Grupo Coriscao (Cantabriense Superior) 

El Grupo Coriscao aparece discordante sobre la Formación Lechada, siendo su techo no 
visible al estar cobijado por el Manto de Panda. Dentro de esta Hoja sólo aflora en un 
pequeño sector en las proximidades de Casasuertes. 

SAVAGE (1961), KAMERLlNG (1962) Y MAAS (1974) utilizan el término de «Coriscao 
Olistostrome»; definiéndolo MAAS (1974) como un miembro de la Formación Lechada con 
una edad Westfaliense C; posteriormente MAAS y GINKEL (1983) lo redefinen como el 
miembro basal de la Formación Valdeón, dando una potencia superior a los 500 m en el 
Pico Coriscao dentro de la vecina Hoja de Potes. 
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RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA (1987), lo definen informalmente como «g rupo», 
proponiendo en su modelo tectosedimentario que estos depósitos corresponden a la «cuña 
clástica» ligada al movimiento hacia el este del Manto de Panda. 

Litológicamente es una unidad muy heterogénea (Fig. 16) constituida generalmente por 
un tramo basal de lutitas con olistolitos aislados o formando horizontes olistostrómicos, 
fundamentalmente de Caliza de Panda, si bien, puede aparecer alguno de Caliza de Mon­
taña y Calizas de Vidrieros. 

Por encima se desarrolla una secuencia grano y estrato decreciente de 75-80 m, constituida 
por secuencias de segundo rango granodecrecientes de hasta 2,5 m, de base fuertemente 
erosiva, siendo en la base conglomerados (ortoconglomerados o paraconglomerados) de 
cantos calcáreos y matriz lutítica, gradualmente pasan a lutitas grises oscuras con finas 
intercalaciones de litarenitas de grano fino. 

El techo de la sucesión suele estar constituido por lutitas más o menos limosas, bioturbadas 
y con fauna de braquiópodos, equinodermos, briozoos y gasterópodos. En ocasiones apa­
recen intercalaciones de litarenitas con laminación cruzada de ripples de oleaje a techo y 
fuerte bioturbación. En la sección del Pico Coriscao (Hoja de Potes) hacia el techo de la 
sección y sobre lutitas fuertemente bioturbadas por raíces aparece una capa de carbón de 
60 cm. En otras localidades llegan a desarrollarse boundstone de algas filoides (Sección de 
la pista de Fuente Dé al Collado de Remoña, Hoja de Potes). 

El movimiento hacia el este del Manto de Panda origina un surco foredeep, cuyo relleno 
es una clara secuencia de somerización. En una etapa inicial, donde la subsidencia y la 
deformación son mayores, los olistolitos y brechas calcáreas son testigos de la destrucción 
parcial o total de una plataforma carbonatada adyacente a la cuenca, acumulándose el 
material fino principalmente por suspensión. El techo de la secuencia son depósitos de 
plataforma muy somera con el desarrollo de boundstone de algas filoides, o incluso depó­
sitos subaéreos con la formación de suelos de vegetación y carboneros asociados (sección 
del Pico Coriscao). 

Una muestra de flora en el Pico Coriscao, clasificada por C. AlVAREZ ha proporcionado: 
Calamites, Asterophyllites, Neuropteris cf. ovata, Lobatopteris d. vestita; indicando una 
edad por encima del Westfaliense D. MAAS y GINKEl (1983) dan una edad mínima para 
este grupo de Cantabriense Superior, RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA (1987) aceptan 
esta edad siendo coherente con su esquema tectosedimentario. 

2.3.6.8. Grupo Remoña (Estefaniense B) 

El Grupo Remoña fue definido por MAAS (1974) bajo el nombre de «Remoña Olistostrome 
Member» haciéndolo corresponder con el miembro basal de la Formación Valdeón, y 
situándolo discordante sobre las «turbiditas de la liébana», equivalente al Grupo Potes de 
RODRIGUEZ FERNANDEZ et al. (1986). Posteriormente MAAS y GINKEl (1983) observan 
que este miembro se desarrolla en áreas más meridionales al norte del Manto de Panda, 
suponiendo que probablemente la parte superior es el equivalente lateral del «Brañas 
olistostrome». RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA (1987) proponen el Grupo Remoña, 
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como un conjunto sedimentario claramente discordante sobre todos los anteriormente 
definidos. 

Como se observa en el Mapa Geológico, estos materiales se sitúan discordantes sobre todo 
tipo de materiales desde ordovícicos (Formación Cuarcita de Barrios) hasta materiales de 
edad Estefaniense A (Grupo Valdeón), con una potencia aproximada de 900 m, estando 
constituida fundamentalmente por lutitas con intercalaciones de ortoconglomerados calcá­
reos y con matriz lutítica, pebbly mudstones (ambos más abundantes hacia la base del 
grupo), ortoconglomerados silíceos (muy escasos), niveles de calcititas, areniscas sublitare­
níticas, y niveles olistostrómicos calcáreos (a techo del grupo). 

Se ha levantado una serie de 847 m (Fig. 17) en la pista desde el puerto de Pandetrave al 
collado de Remoña entre las provincias de León y Cantabria y las Hojas 80 y 81 (Burón y 
Potes), donde se han podido diferenciar los siguientes tramos: 

1) 142,6 m. Caracterizado por los 13,5 m basales, constituido por coladas de hasta 
3,3 m de ortoconglomerados polimodales y polimícticos con clastos angulosos a subangu-
10505, moderada a mal clasificados, ordenados en secuencias normalmente inversas, domi­
nan los clastos de caliza sobre 105 de pizarra, la matriz es calclitita de grano medio y 
localmente lutítica. Separando cada colada delgados niveles de pebbly mudstone. Por 
encima 78,4 m de lutitas más o menos limosas bioturbadas, localmente con fauna dispersa 
de lamelibranquios, corales solitarios, equinodermos. Intercalados niveles de 3 a 10 cm de 
litaren itas de grano fino con laminación paralela y de ripples de corriente; conglomerados 
(orto y paraconglomerados) y calclititas. Los ortoconglomerados y calcílititas forman secuen­
cias normales de hasta 2 m de potencia, las calcílititas con laminación paralela; mientras 
que los pebbly mudstone aparecen aislados en las pizarras; localmente este subtramo 
aparece totalmente slumpizado. Los 50,7 m finales están constituidos por coladas de base 
erosiva de ortoconglomerados de hasta 15 m de espesor similares litológicamente a los 
basales; son generalmente masivos, y las coladas se encuentran separadas por niveles de 
hasta 1,5 m con intercalaciones centimétricas discontinuas y de base erosiva de conglome­
rados. 

2) 294,7 m. Pizarras grises oscuras, con intercalaciones de litarenitas en cuerpos de base 
erosiva de hasta 2 m, internamente con laminación paralela y slumpizados, en los más 
finos laminación de ripples, y cuerpos discontinuos de hasta 2 m de ortoconglomerados 
monomícticos, con clastos de caliza de hasta 40 cm, matriz lutítica margosa. Hacia el techo 
en una matriz lutítica grandes bloques métricos de orotoconglomerados y de areniscas 
litaren íticas. 

3) 27,8 m. Secuencia granodecreciente desde microconglomerados a litarenitas de grano 
medio, éstas con laminación paralela, Cuerpo lateralmente discontinuo de base erosiva, 

4) 267 m, Pizarras grises oscuras bioturbadas con intercalaciones de litaren ita de hasta 
2 m, internamente con laminación paralela', hacia el techo, cuerpo lenticular de hasta 2,5 
m de potencia de base erosiva, con gradación normal, de ortoconglomerado polimicítico 
siendo 105 clastos cuarcíticos más abundantes que los calcáreos, centil 40 cm, matriz 
litarenita de grano medio, 

5, 94,47 m, Pizarras grises. Lateralmente grandes olistolitos de calizas (bioclásticas y 
bioconstruidas), mezcla de brechas calcáreas y clastos de pizarras. 
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Techo 20 m no visibles hasta el cabalgamiento frontal de la Unidad de Picos de Europa. 

Según RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA (1987) sus situaciones geológica y geográfica, 
direcciones de paleocorrientes, naturaleza de los clastos y distribución areal de las facies 
indican que los relieves activos que originaron la formación de estos depósitos fue el 
emplazamiento de la Unidad de Picos de Europa. De esta manera se forma un surco 
foredeep fuertemente subsidente que se rellena fundamentalmente por sedimentos lutíticos 
transportados por suspensión. La concentración de conglomerados fundamentalmente a 
muro, y de olistolitos a techo parece indicar la existencia de dos pulsos distintos de mayor 
subsidencia dentro de este surco. 

En este grupo no han aparecido restos fósiles que permitan su datación, si bien como 
indican RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA (op. ciO debe de ser Estefaniense B, dado que 
se encuentra relacionado con el emplazamiento de la Unidad de Picos de Europa, en la 
que la edad de los materiales sinorogénicos presentes en ésta (Formación Lebeña, Serie de 
Vega Huerta-Carbanal) es Kasimoviense Superior (Estefaniense B). 

3. GEOMORFOlOGIA y DEPOSITOS CUATERNARIOS 

3.1. EL RELIEVE: TIPOS Y GENESIS 

Desde el punto de vista estructural y litológico el relieve de la Cordillera Cantábrica puede 
considerarse de Tipo Apalachiense por la presencia de grandes alineaciones verticalizadas 
de materiales paleozoicos, con una erosión diferencial muy marcada, diferenciando relieves 
cíclicos y relieves estructurales. Este tipo de relieve, no obstante, no se ajusta de forma 
total a esta parte de la Cordillera Cantábrica, pues las estructuras del Paleozoico presentan 
una enorme diversidad de geometrías y, la abundancia de materiales siliciclásticos blandos 
en la región Pisuerga-Carrión y carbonatados en las de Picos de Europa, Peña Ten, Mam­
podre y Yardas distorsionan la génesis de este tipo de relieve. 

En el marco de la Hoja, tanto para la vertiente sur (atlántica), como para la vertiente norte 
(cantábrica) se pueden establecer tres tipos de relieve, definidos en relación directa con las 
características litoestructurales del sustrato paleozoico y de la presencia de materiales 
carbonatados y siliciclásticos (Fig. 18). 

- Relieve Diferencial Apalachiense complejo. Originado par la alternancia de materiales 
resistentes a la erosión: calizas y cuarcitas-areniscas, y de materiales más blandos: lutitas 
y limolitas principalmente. Esta alternancia se ve multiplicada por la existencia de cabalga­
mientos, y se denomina «complejo» por lo intrincado de sus estructuras. Se originan relieves 
de valle en las zonas de lutitas y crestas en los materiales duros de cuarcitas-areniscas y 
calizas. Las zonas con este tipo oe relieve corresponden a la Unidad del Ponga. 

- Relieve Calcáreo de Montaña. Caracterizado por el predominio de materiales carbona­
tados, Se forma sobre las acumulaciones tectónicas de las calizas masivas carbon íferas, 
que originan relieves muy fuertes, con desniveles grandes y, casi siempre, con un gran 
desarrollo de un karst verticalizado y activo, En sus zonas altas aparece un modelado 
g lacio-ká rstico. 
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Dentro de la hoja, en su esquina NE, se encuentra representado por las zonas más meridio­
nales de los macizos occidental y central de los Picos de Europa y con menor altura por la 
zona de Los Beyos-Peña Niajo, macizo de Peña Ten, macizo del Mampodre y sector de 
Lois-Ciguera (Cuenca Carbonífera Central). 

- Relieve Indiferencial Hercínico Uniforme. Esencialmente formado por materiales silici­
elásticos de grano fino, pizarras, areniscas y litarenitas y en menor extensión conglomerados 
y calizas de edad carbonífera. Estos materiales eminentemente silíceos presentan una gran 
uniformidad en las laderas, con ausencia de contrastes en la pendiente, debido a la relativa 
homogeneidad litológica. En menor extensión aparecen bandas de conglomerados, arenis­
cas y calizas que conforman las zonas de cumbres. 

Estas zonas de cumbres corresponden en el caso del Gildar-Montó a la Cuarcita de Murcia, 
en la sierra de Hormas al Conglomerado de Curavacas y la Cuarcita de Murcia y en la zona 
de Peña Panda a la caliza del mismo nombre. 

Para los tres tipos de relieve es conveniente, a su vez, hacer una subdivisión en surcantábricos 
y norcantábricos, debido a las siguientes diferencias de tipo morfológico: 

Pendientes en general más suaves y más estabilizadas de las laderas y cauces en los 
relieves surcantábricos, que en los norcantábricos. 

Mayor desarrollo en los surcantábricos de los fondos de valle, formando amplios valles 
de fondo plano a alturas comprendidas entre los 1.000 y 1.200 m, con gradientes 
suaves de los perfiles de los ríos principales, a diferencia del escaso desarrollo de estos 
fondos en los norcantábricos. 

- Desfiladeros u hoces (<<foces») de mayor envergadura en los norcantábricos que en los 
surcantábricos; tanto en calizas como en cuarcitas, areniscas y conglomerados paleozoi­
cos, cerrando estos valles. 

Diferente morfología glaciar antigua que originan en los surcantábricos, valles glaciares 
de perfil en «U», situados en general, por encima de los 1.300-1.400 m de mayor 
longitud que los norcantábricos. Estos desarrollan morrenas y depósitos a menor altura 
debido al menor recorrido horizontal de las lenguas glaciares. 

la divisoria cántabro-atlántica separa, por tanto, dos subtipos de relieve, diferenciados 
fundamentalmente por el grado de pendiente. 

3.2. ELEMENTOS MORFOLOGICOS 

3.2.1. Formas y depósitos de morfología fluvial 

la dinámica fluvial, en su sentido amplio, ha sido el agente de modelado del relieve más 
importante de ambas vertientes. En esta dinámica producida por las aguas de escorrentía, 
se pueden distinguir la dinámica fluvial originada por las aguas de arroyada y la dinámica 
fluvial en sentido estricto originada por los cursos de agua, normalmente continuos. 
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La dinámica de los cursos de agua de arroyada, apoyada por los fenómenos de gravedad, 
comienza en las cabeceras de los valles formando torrenteras y torrentes que poseen un 
gran poder erosivo. 

En lugares desforestados y en pendientes fuertes, sobre litologías compactas de litarenitas 
y pizarras (en relieve hercínico uniforme), se desarrollan formas de erosión de planta ovalada 
y fuerte perfil en «v» que corresponden al inicio de las torrenteras (gu/ly and rill erosíon). 
Estas formas se emplazan próximas al límite del piso montano-piso subalpino (límite fores­
tal), como resultantes del deshielo del manto invernal de nieve. Se observan perfectamente 
en fotografía aérea cuando se desarrollan sobre superficies desforestadas, a una altura 
media de 1.600-1.650 m, dependiendo de la exposición sur o norte respectivamente (ALON­
SO HERRERO, 1987). 

Por lo común la totalidad de las cabeceras de arroyo presentan, en ambas zonas, gradientes 
elevados y rectilíneos que, en épocas de precipitaciones, tienen un alto poder erosivo. Se 
deben exceptuar los que circulan en los valles con modelado glaciar-periglaciar, pues, 
debido a su menor pendiente, provocan configuraciones meandriformes, pero siempre con 
un perfil tipo «v» sobreimpuesto al de tipo «U» de mayor desarrollo. 

En la Hoja los mayores depósitos fluviales corresponden al Esla «Suso» en el valle de 
Valdeburón, y en menor extensión al Esla «YUSo» entre Barniedo de La Reina y Portilla de 
La Reina en la vertiente sur. En la vertiente norte los del río (ares en el valle de Valdeón, 
del río Sella en el valle de Oseja de Sajambre y por último los del arroyo de Ventaniella. 

La dinámica fluvial en sentido estricto para las zonas de fondos de valle, tanto en la vertiente 
sur y norte, se puede diferenciar, según el tipo de cauce y llanura fluvial en tres tramos 
diferentes: zona de llanuras de inundación, zona de terrazas y zona de cauces encajados; 
tienen su origen en la existencia de niveles de base locales. Para los valles de Valdeón y 
Oseja de Sajambre le corresponden los niveles de base locales de la Garganta del (ares y 
del desfiladero de los Beyos, respectivamente. Tanto para el Esla «Suso» como para el Esla 
«YUSO» le corresponde el desfiladero u hoces de Bachende (antiguamente Foces de Riaño), 
fuera de la Hoja en estudio. 

3.2.1.1. Llanura de inundación 

La existencia de diferentes niveles de base locales (desfiladeros, hoces y gargantas) provoca 
que el río, en su zona inmediatamente anterior, no llegue a presentar una componente 
vertical fuerte de erosión y excavación del cauce, sino horizontal de ensanchamiento lateral, 
formando una llanura aluvial plana, sin terrazas y con cursos de tipo anastomosados. Este 
comportamiento origina un valle de fondo plano con buen desarrollo lateral, que en la 
vertiente sur se encuentra mucho más desarrollado, dando lugar a amplios fondos de valle 
de hasta 1 km en anchura como ocurre en la zona aguas abajo de Vegacerneja y Burón. 

En la vertiente sur, debido al menor gradiente de los cauces, la coincidencia de abundantes 
precipitaciones con la época de deshielo, ocasiona crecidas y desbordamiento de los ríos, 
que constituyen un factor decisivo para la sedimentación de materiales edáficos de grano 
fino: limos y arcillas de inundación, que se sitúan encima de sedimentos fluviales más 
groseros y generan los suelos más productivos de la zona. 

73 



En la vertiente norte esta coincidencia de precipitación y deshielo origina, por la mayor 
pendiente, fuertes procesos erosivos del cauce. Una riada de este tipo, el 19 de diciembre 
de 1980 arrasó la comarca de Valdeón, registrándose una víctima y una larga incomunica­
ción del pueblo de Caín, situada en plena garganta del Cares. 

3.2.1.2. Zona de terrazas 

El río circula en cursos meandriformes desarrollando terrazas; es decir, presentando una 
componente horizontal y otra vertical. No se ha podido determinar ninguna secuencia de 
terrazas para esta Hoja, ya que sus alturas son muy variables dentro de un pequeño intervalo 
(0-20 m). 

Los tramos de terrazas Acebedo-Burón y Portilla de La Reina-Boca de Huérgano (parcialmen­
te representados en el borde SE de esta Hoja) presentan un curso claramente meandriforme; 
el del valle de La Reina muestra meandros totalmente encajados en la roca, con escaso 
desarrollo del fondo del valle, a diferencia de Valdeburón que, aunque meandriforme, crea 
una gran llanura aluvial. Esta diferencia, a nuestro entender, radica en la distinta litología 
por la que discurren los dos ríos. La del valle de La Reina es, en el espacio meandriforme, 
muy compacta y resistente a la erosión fluvial y se halla representada por la Formación 
Lechada y los Conglomerados de Curavacas. 

3.2.1.3. Zona de cauces encajados 

Aquí la acción erosiva de los ríos y arroyos sólo tiene una componente esencialmente 
vertical, sin cursos meandriformes, salvo en los antiguos valles glaciares, ni fondos planos 
aluviales naturales. La acción antrópica de riego y desmonte, en las partes bajas, ha condu­
cido a crear una configuración plana de estos valles. 

3.2.2. Morfología de vertientes 

Se presentan en la Hoja vertientes con fuertes pendientes, en concreto para la vertiente 
sur una pendiente media de 45,92 % en la cabecera de la cuenca del Esla, y para la 
vertiente norte una pendiente media aproximada entre 50-60 %. 

Las vertientes en los relieves de tipo Uniforme Hercínico presentan generalmente cimas 
redondeadas y por debajo tramos rectilíneos, diferenciándose de los de tipo Apalachiense 
Complejo que suelen ser ligeramente cóncavas con pendientes muy fuertes en sus cimas. 
En los relieves de tipo Picoeuropeano los perfiles de sus vertientes son muy irregulares. 

Generalmente, en todas estas vertientes se sitúan depósitos de gravedad, allí donde exista 
una disminución en la pendiente de las laderas. Los depósitos de derrubios, en general, se 
localizan a partir de las zonas de contacto entre litologías de diferente erosionabilidad. Se 
han representado como derrubios de ladera los taludes y conos de derrubios, así como los 
canchales. 
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Mención especial se ha hecho en ciertos depósitos, denominados provisionalmente coladas 
de piedras (rock-glaciers o rubble drift), que se desarrollan casi exclusivamente a partir de 
los canchales de bloques cuarcíticos (cuarcitas de Barrios y de Murcia) en alturas siempre 
superiores al límite forestal o de «permanencia estacional de nieve», generalmente por 
encima de los 1.800 m. Su geometría se asemeja a una lengua con uno o varios cordones 
exteriores en las zonas inferiores a modo de morrena, envolviendo una zona interior más 
deprimida en la que en épocas invernales se instala un nevero. La circulación de fondo del 
agua de deshielo del nevero provoca el arrastre de la arena y materiales más finos, generados 
por la alteración de la cuarcita. El propio peso del nevero y el cúmulo de bloques y cantos 
desarrollan estos límites inferiores en forma de cordones. Se representan como coluviones 
diferentes tipos de sedimentos cuaternarios de origen mixto o dudoso que se sitúan, por 
regla general, en zonas de fondo de valle o zonas deprimidas, donde la acción de la 
gravedad, aguas de arroyada y torrentes han participado en su formación. Este subsuelo 
se encuentra, normalmente, tapizado de suelo edáfico, salvo en las zonas más altas y con 
mayor relieve. Para los valles de Oza y de Valdeburón el porcentaje de zonas cubiertas de 
suelo es de 84,42 % y 76,23 %, mientras que para el valle de La Reina es de 63,80 % 
(ALONSO HERRERO, 1987). Al ser una zona muy montañosa con un relieve fuerte y abrupto 
y un continuo ciclo erosivo y de alteración, los suelos alcanzan, generalmente, un perfil de 
tipo AC; solamente en zonas llanas y deprimidas su perfil puede aparecer de tipo A(B)C o 
incluso ABe. 

3.2.3. Morfología glaciar 

La existencia de huellas del glaciarismo cuaternario, en ambas vertientes de esta zona de 
la Cordillera Cantábrica y preferentemente referidas a los Picos de Europa, ha sido puesta 
de manifiesto por numerosos autores: PRADO (1852), HERNANDEZ PACHECO (1914, 
1944), OBERMAIER (1914), STICKEL (1929 a, b), NUSSBAUM y GIGAX (1953), LLOPIS 
LLADO (1954), LLOPIS LLADO Y JORDA (1957), SAVAGE (1967), MIOTKE (1968), FROCHOSO 
SANCHEZ (1980), ARENILLAS PARRA Y ALONSO OTERO (1981), ALONSO OTERO, ARENI­
LLAS PARRA Y SAEZ RIDRUEJO (1981), BAYLON-MISIONE Y FLOR (1987), ALONSO HERRERO 
(in litt). 

Dentro de esta Hoja, las zonas en que claramente se aprecia la existencia de glaciarismo 
pleistoceno son las siguientes: 

Zona de Mampodre-Pto. de rama. La primera referencia sobre el macizo del Mampodre 
se encuentra en NUSSBAUM y GIGAX (1953), posteriormente ARENILLAS PARRA Y ALONSO 
OTERO (1981) han estudiado en mayor profundidad el glaciarismo de la vertiente norte 
del macizo del Mampodre. La vertiente del Esla de esta zona de Mampodre-Pto. de Tarna 
ha sido estudiada por ALONSO HERRERO (in litt.). 

En la zona de Mampodre-Pto. de Tarna se distinguen varios focos glaciares. El más impor­
tante corresponde a la vertiente norte del macizo. En la hoja de estudio aparecen los dos 
glaciares más importantes de los cuatro de esta vertiente norte y que desarrollan un gran 
número de formas de erosión y de sedimentos glaciares con morrenas que se encuentran 
en un grado de conservación excelente. Entre el Pico Mediodía y el Pico Lázaro se sitúan 
otros dos glaciares, con una importante presencia de sedimentos glaciares y fluvioglaciares, 
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conservando varias morrenas de diverso tipo. Más al este existió otro glaciar de reducido 
tamaño en la ladera norte de Peña Cruz. 

Es de destacar la existencia de materiales morrénicos en el fondo del valle de Riosol que, 
actualmente, se presentan retocados en las terrazas del río. 

Zona de Pico Pozua-Peña Ten. Dentro de esta zona se pueden reconocer al menos, seis 
focos principales de glaciarismo. En la vertiente NO y N de Peña Plleñes (Montes de Peloño) 
se sitúan dos grandes circos glaciares que descendían uno hacia el arroyo de Ventaniella 
con 1 km de recorrido máximo y el otro hacia la pradería de Vegadona con un recorrido 
de 2,5-3 km. Este último presenta restos de una morrena lateral izquierda en el valle del 
arroyo del Pedrero. 

En las vertientes E y S de Peña Ten se sitúan dos circos glaciares, desarrollando el primero 
una lengua glaciar que se supone debía morir en el polje de la Vegadona y presentando 
depósitos glaciares retocados posteriormente por arroyada en surco. El glaciarismo en este 
área presenta parecidas características al de Picos de Europa en su origen glacio-kárstico. 
En la vertiente Sur solamente parece que se haya desarrollado un glaciar de tipo circo 
colgado y posteriormente un manto de derrubios calcáreos ladera abajo. 

Otros cuatro circos, de pequeño tamaño, se sitúan entre el pico La Mora y Peña Negra. 
Uno de ellos, el que se encuentra en la vertiente norte de pico La Mora, ha desarrollado 
una pequeña lengua glaciar con su morrena de cierre orientada hacia la hondonada de 
Arcenorio. Otro de ellos, entre Peña Negra y la sierra de Carcedo, presenta diversas zonas 
de sobreexcavación glaciar. 

Zona de Pico Jarío-Vegabaño. En la ladera norte del Pico Jario se sitúan dos circos 
glaciares, uno hacia el NE de pequeñas dimensiones y otro hacia el N de configuración 
bilobulada y que descendería hasta el valle de Carombo, en la Hoja de contigua de Beleño. 

En la margen izquierda de este último se originó un lago de obturación glaciar que, 
actualmente, conforma la zona de Vegabaño a una altitud de 1.320-40 m. Al haber sido 
aprovechados los sedimentos glaciares como areneros para la construcción de las cabañas 
próximas se ha puesto de manifiesto un perfil de dichos sedimentos, que corresponde a 
arenas y gravas de posible progradación deltaica. 

Zona de Gildar-Montó. En la vertiente norte de esta sierra, de orientación ENE-OSO, 
aparecen tres grandes circos glaciares y valles en «U», a saber: Frañana, El Cable y Llalam­
bres. La crestería de esta sierra de 8 km de longitud que sigue las direcciones litoestructu­
rales, presenta una altura media de 1.900-2.000 m, con las cimas de Pico Cebolleda 
(2.050 m), Pico Gildar (2.078 m) y Las Brañas (2.036 m). Los tres circos, de extensión 
relativamente grande (3-4 km 2

), presentan zonas en su interior de suave pendiente con 
áreas deprimidas (en general ocupadas por lagunas y turberas) acotadas por zonas vertíca­
lizadas en las paredes de los circos. La antigua morfología glaciar de estos circos queda 
enmascarada por actuales conos, taludes y derrubios de ladera y la presencia de coladas 
de piedras (<<rock-glaciers»). En los tres valles citados, de 2,5-3 km de longitud se presentan 
sedimentos glaciares, principalmente ti/! de acreció n y de subfusión glaciar, conservándose 
restos morfológicos de las morrenas laterales, en los valles de Frañana, del Cable y de 
Llalambres. 
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Zona de Peña Panda. De pequeña extensión, se reduce a dos pequeños circos en la 
ladera norte del crestón calcáreo de Peña Panda (2.046 m)-Corcadas (2.048 m) con morre­
nas laterales y terminales. Estos glaciares han originado un área glaciolacustre en la cabecera 
~el arroyo de Susiella. 

Zona de la Sierra de Hormas. En la Sierra de Hormas o Sierra de Riaño, crestería de 
unos 4 km desde Pico Redondo (2.012 m) a Pico Mura (1.976 m) de dirección NO-SE. Se 
desarrollan en su vertiente NE una serie de circos que han originado tres lenguas glaciares 
que discurrieron por los valles de Guspiada, Misón y Misonciello. 

En el mapa geomorfológico se han representado conjuntamente los materiales propiamente 
glaciares y los fluvioglaciares, ya que la falta de estudios más detallados imposibilita su 
diferenciación; solamente se ha representado como distintas las morrenas por sus claras 
formas topográficas. 

Las formas y depósitos para el área del Mampodre se han interpretado como pertenecientes 
a la glaciación wurmiense con distintas fases de retroceso (ARENILLAS PARRA Y ALONSO 
OTERO, 1981). Para todo el conjunto de huellas y depósitos de la vertiente atlántica se 
han interpretado (ALONSO HERRERO, in litO como pertenecientes a dos sistemas o fases 
diferenciados de antiguos aparatos glaciares, cada uno de ellos con diferentes etapas de 
retroceso, y aún a falta de datos cronológicos, posiblemente de diferente edad. 

En la vertiente sur de la cordillera es de suponer que las lenguas glaciares tuviesen un 
mayor recorrido que en la norte, para un mismo tamaño, ya que la disminución en altura 
es más suave y gradual. 

3.2.4. Morfología kárstica 

Elementos de morfología kárstica aparecen en casi todos los afloramientos calcáreos de la 
Hoja y con mayor desarrollo en los relieves de los Picos de Europa. Sin embargo, zonas 
con amplio desarrollo kárstico sólo aparecen en algunas áreas de estos relieves en las que 
los elementos estructurales juegan un importante papel. 

Las zonas calcáreas con disposición subvertical, presentan una morfología superficial de 
menor desarrollo que las de disposición subhorizontal. En estas se desarrolla una notable 
karstificación, como ocurre en la zona oeste de la vega de Liordes, en la Vegadona, y en 
la zona norte de Borí n, con amplios campos de dolinas y una fuerte morfolog ía kárstica. 

4. TECTONICA 

4.1. INTRODUCCION 

La Zona Cantábrica (ZC) se caracteriza por el predominio de la tectónica tangencial, donde 
las estructuras más importantes son los mantos y los pliegues relacionados con éstos. Esta 
deformación se realiza en condiciones relativamente superficiales, sin apenas metamorfis­
mos y sin el desarrollo en las rocas de una fábrica penetrativa del tipo de la esquistosidad. 
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En la presente Hoja aparecen representadas cuatro de las unidades más características de 
la lC que de más externa a más interna según su posición en el Arco o Rodilla Astúrica 
son (Fig. 1): 

Unidad de la Cuenca Carbonífera Central (CCC). 

Unidad del Ponga (UP). 

Unidad de Picos de Europa (UPE). 

Unidad del Pisuerga-Carrión (UPC). 

Las características expuestas anteriormente son válidas para todas las unidades de la lC 
excepto para la UPC; esta unidad, a pesar de ser la más externa de toda la lC, presenta 
un cierto metamorfismo epizonal y hasta dos esquistosidades penetrativas, aunque de 
desarrollo y distribución espacial variable. A esto se une la presencia de gran cantidad de 
cuerpos ígneos tardihercínicos, generalmente de pequeño tamaño y naturaleza gabroica, 
que se encuentran emplazados preferentemente cerca de las grandes fallas (León, Venta­
niella, Tarna, Llesba, Liébana, etc.) y que es una de las características más representativas 
de esta unidad. 

4.2. CARACTERISTICAS GENERALES DE LOS MANTOS CANTABRICOS 

Dentro de la lC existen dos tipos de mantos cuya geometría y mecanismo de emplazamiento 
son diferentes (RODRIGUEl FERNANDEl y HEREDIA, 1987): 

- Mantos deslizados libremente por gravedad (Tipo 1) comparables a lo que ELLlOT (1977) 
denomina de gliding, y que han sido descritos únicamente en la UPC (MARQUINEl y 
MARCOS, 1984). 

- Mantos donde la gravedad no es el mecanismo predominante, sino el empuje que se 
produce en la parte más retrasada de estos (Tipo 2) y equivalentes a lo que ELLlOT (op. 
cit.) denominó de «spreading». 

En el caso de la UPC y como veremos más adelante, es posible la presencia de un tercer 
tipo como consecuencia de la superposición de los dos mecanismos antes mencionados. 

Las características geométricas principales de los mantos de «Tipo 1» han sido descritas 
en los trabajos de LUGEON (1943), KEHLE (1970), PIERCE (1977), MILt\IES Y PFIFNER (1980), 
Y COOPER (1981) y están recogidas sintéticamente en MARQUINEl y MARCOS (1984), 
éstas son: 

- Escasa deformación en la lámina cabalgante en relación con el elevado desplazamiento 
asumido. Práctica ausencia de pliegues relacionados. 

- Tendencia a relaciones caóticas y a la individualización de bloques en las láminas alóc­
tonas. 

- Desarrollo de láminas cabalgantes de gran extensión lateral en relación a su espesor. 
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- La sucesión estratigráfica se encuentra siempre normal y las láminas alóctonas transpor-
tan sucesivamente tramos más antiguos de la sucesión estratigráfica original. 

Las características geométricas de los mantos de «tipo 2» son mejor conocidas debido a 
la gran variedad de trabajos que en la literatura geológica los describen; entre estos trabajos 
podemos destacar los de BOYER y ELLlOT (1982) y BUTLER (1982) que aparecen sintetizados 
en ALONSO (1987). 

Relacionados con los mantos de «tipo 2)), aparece una serie de pliegues que por su posición 
con respecto al trazado del Arco Astúrico h,an sido denominados por JULlVERT y MARCOS 
(1973): «Sistema longitudinal» y «Sistema transversal». Los primeros presentan una traza 
axial NNE-SSO y son generalmente paralelos al trazado cartográfico de los cabalgamientos 
(Sinclinal de Zalambral, Sinclinal de Valdeón, etc), mientras que los segundos repliegan a 
los primeros y su traza axial es ESE-ONE (Sinclinal de Lechada, A.nticlinal de Ledantes ... ) 
dando lugar a un modelo de interferencia complejo (JULlVERT y MARCOS op. cit.). 

Como se verá más adelante la mayor parte de los pliegues longitudinales están relacionados 
con estructuras frontales de los mantos en la UP y UCCC, mientras que los transversales 
lo están con estructuras laterales de éstos, aunque también pueden estar en relación con 
estructuras frontales correspondientes al acortamÍ€nto posterior N-S. 

Esta relación entre pliegues y cabalgamientos da lugar a un trazado cartográfico de los 
mismos bastante sinuoso y en ocasiones difícil de continuar en las cartografías geológicas. 

4.3. DESCRIPCION GENERAL DE LAS LAMINAS CABALGANTES 

En la descripción general de las láminas se les adjudicará normalmente el mismo nombre 
que a su cabalgamiento basal y siguiendo la nomenclatura de DENNIS et al. (1981), basada 
en la magnitud del desplazamiento, consideraremos manto a las láminas cuyo desplaza­
miento sea mayor de 5 km y escama a las que lo tengan menor. 

El total de cabalgamientos presentes en la Hoja se agrupan en varias láminas o «sistemas 
de láminas)) (ALONSO, 1987) cuyas denominaciones se muestran en el Esquema Tectónico; 
en él se observa un conjunto de láminas que de más internas a más externas son: Manto 
de Laviana en la CCC; mantos de Caso y Ricacabiello y sistemas de Beleño y Frontal en la 
UP, y Sistema de Valdeón y mantos de Panda, Barruelo, Cardaño y Riaño en la Upc. De 
entre los «sistemas)), el Frontal es fundamentalmente un «dúplex)), mientras que los de 
Valdeón y Beleño son «imbricados)) en los que algunas láminas superan los 5 km de 
desplaza miento. 

Los cabalgamientos mayores convergen en profundidad hacia una superficie única de 
despegue que en la UP, CCC y UPE (no visible) se sitúa en la base de la Formación Láncara, 
mientras que en la UPC se situaría en la base de la Formación Perapertú (o Grupo Priora 
en la acepción de ALONSO, 1987). En conjunto todos los mantos de la ZC presentan una 
geometría imbricada, con un modelo general de emplazamientos de tipo forward y un 
sentido de desplazamiento que varía tanto temporal como espacialmente, así en un primer 
estadio la traslación se realiza hacia el NE (mantos de Laviana, Lois, Caso y Arauz), luego 
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en sentido E-SE para los de Beleño, Frontal, Yaldeón y Panda y finalmente S-so para la 
UPE y relacionados en la UPC y UP (acortamiento N-S). Estos mantos siguen un modelo de 
emplazamiento que para este sector y la ZC en general se asemeja el cierre de un diafragma 
fotográfico (PEREZ-ESTAUN et al., 1988; RODRIGUEZ-FERNANDEZ y HEREDIA, 1988; ALYA­
REZ-MARRON, 1989). Si además tenemos en cuenta que estamos situados en el núcleo 
del Arco Astúrico nos encontramos con que estas direcciones de emplazamiento son con­
vergentes y, por lo tanto, se encuentran superpuestas, lo mismo que las estructuras ligadas 
a los diferentes mantos, lo que da lugar a un enmascaramiento de la estructura general y 
sobre todo de aquella ligada a los primeros mantos, cuya geometría se encuentra totalmente 
obliterada por la de los posteriores. 

Uno de los problemas que se presentaba a la hora de describir la geometría de los cabal­
gamientos en una región con tantas estructuras superpuestas como es ésta, es la elección 
de secciones que pueden resultar representativas de la estructura de una unidad o manto 
concreto y que además están realizadas en la dirección del transporte tectónico (plane 
straín sections) para que éstas sean compensables y finalmente puedan ser restauradas, 
según el método propuesto por DAH LSTROM (1969). 

En este contexto se han elegido cuatro secciones en las que se cumplen mayormente los 
requisitos anteriormente citados; así el corte 1-1' a 11-11' se ha trazado siguiendo una línea 
quebrada y al igual que el IY-IY' en una dirección perpendicular a la traza axial de los 
pliegues longitudinales, relacionados con estructuras frontales de la UPC y CCC, y por lo 
tanto ortogonales a la dirección de transporte tectónico principal. El corte 111-111' se ha 
realizado a su vez perpendicularmente al trazado de los pliegues transversales ya que éstos 
representan estructuras frontales del acortamiento N-S en la UPC y del emplazamiento de 
la UPE que es analizado sobre este corte. 

Pasaremos a continuación a describir las diferentes unidades y/o mantos siguiendo un 
criterio cronológico de emplazamiento, desde más antiguos a más modernos. 

4.3.1. Los Mantos Palentinos (U pe) 

No se conoce bien su geometría inicial, ya que se encuentra muy enmascarada por la de 
los mantos posteriores y aparecen muy fragmentados. Están constituidos por sedimentos 
de edad devónica en Facies Palentina (BROUWER, 1964) junto con algunos afloramientos 
de poca extensión que pertenecen al Carbonífero Inferior, apareciendo siempre rodeados 
por sedimentos del Carbonífero Superior de la Upc. En el marco de la Hoja se encuentran 
dos unidades de estos mantos, desconectadas entre sí: la Unidad del Gildar-Montó y la 
Unidad de Hormas. 

La Unidad del Gildar-Montó presenta la geometría inicial algo mejor conservada (Fig. 19) 
Y además presenta un área de afloramientos mayor. En esta unidad MARQUINEZ y MARCOS 
(1984) identifican estructuras debidas a un emplazamiento gravitacional; ya esbozado en 
trabajos anteriores por FRANKENFELD (1983) Y ALONSO Y RODRIGUEZ-FERNANDEZ (1983), 
proponiendo un modelo de emplazamiento basado en el mecanismo de diverticulación de 
LUGEON (1943). 
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Según RODRIGUEl-FERNANDEl y HEREDIA (1987, 1988) la procedencia de estas unidades 
tanto por sus facies diferentes a las del resto del Devónico de la lC (Asturleonesas) como 
por la presencia de un cierto grado metamórfico previo, estaría fuera de la lC al S o SO 
de ésta, sobre la que se emplazaría como Mantos de «tipo 2» que posteriormente se 
desmembrarían emplazándose gravitacionalmente (Mantos del Tipo 1) sobre la cuenca 
sinorogénica de la UPC antes del Westfaliense A superior, que fosiliza estas unidades 
(discordancia «Palentina» o de Curavacas). 

4.3.2. Los mantos de la cee y UP 

Se describen conjuntamente, ya que tanto la edad como su geometría de emplazamiento 
es similar. La CCC es un conjunto de varias láminas de entre las cuales el Manto de Laviana 
(JULlVERT, 1967 a y b) es la más representativa, debido a su gran continuidad y extensión 
cartográfica. Esta lámina presenta varias estructuras laterales que determinan la presencia 
de áreas con estratigrafía diferente que han sido denominadas clásicamente «sectores»; 
de esta manera han sido definidos los sectores de Aller-Nalón, Piedrafita-Lillo y Lois-Ciguera, 
(BARBA et al., in litt.) que presentan a su vez algunas peculiaridades estructurales. Así, 
mientras los dos primeros presentan prácticamente una superficie única de despegue situa­
da en la base del manto, en Lois-Ciguera aparece una notable imbricación que da lugar a 
un sistema de láminas bastante complejo, en el que todas tienen la categoría de escamas 
(Fig. 20). 
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Por último es preciso destacar que la CCC se encuentra cabalgando autóctonos relativos 
diferentes, ya que mientras el sector de Piedrafita-Lillo se dispone sobre la UP el de Lois-Ci­
guera lo hace sobre la Upc. 

La UP es también un conjunto de láminas (Fig. 21, mantos y escamas) cuyos cabalgamientos 
presentan en general una geometría imbricada y una forma escalonada tanto en sentido 
lateral como frontal. El número de láminas alóctonas presente en esta unidad aumenta 
progresivamente hacia las zonas más externas a la vez que van teniendo unas dimensiones 
más pequeñas, dando lugar en la parte frontal de esta unidad a complejos sistemas de 
cabalgamientos (dúplex e imbricados) entre los que destacan los de los Beyos y Mampodre. 
Por otro lado, el conjunto de láminas alóctonas que forman la UP se encuentran limitadas 
y compartimentadas por gran número de estructuras laterales, de las cuales las más impor­
tantes coinciden con los antiformes de río Color y río Monasterio. 

4.3.2.1. Manto de Laviana (Sector de Piedrafita-Lillo, CCC) 

La superficie de cabalgamiento se encuentra en la base de la Formación Láncara en todo 
su trazado cartográfico. En la parte correspondiente a esta Hoja se puede observar una 
rampa cabalgada por la que la superficie de cabalgamiento asciende desde la Formación 
Barrios hasta la Formación Beleño (corte 11-11'). 

4.3.2.2. Manto de Laviana (Sector de Lois-Ciguera-CCC) 

En el marco de esta Hoja sólo esta representada la parte inferior de este manto constituido 
por la Escama de Borín (Fig. 20). La superficie de cabalgamiento se encuentra en la base 
del miembro Yordas de la Formación Fresnedo. Se encuentra limitada al Oeste por la Falla 
de San Pelayo que retoca una rampa lateral importante de esta unidad; de manera que 
más al Oeste (Hoja de Riaño) la CCC limita con la UP (Manto de Ricacabiello) y al Este con 
la UPC gracias a una importante traslación realizada sobre esta estructura a la que denomi­
naremos rampa lateral de La Trapa. 

4.3.2.3. Manto de Caso 

El Manto de Caso (Fig. 21) es la unidad alóctona que más extensión ocupa de toda la UP. 
En esta Hoja está representado por lo que anteriormente ALVAREZ-MARRON y PEREZ-ES­
TAUN (1988) Y HEREDIA Y RODRIGUEZ-FERNANDEZ (1988) denominaron Manto de Tarna­
Sajambre, y que posteriormente ALVAREZ-MARRON (1989) considera una subunidad del 
Manto de Caso separada de éste por la Escama de Remelende. Esta circunstancia determina 
la existencia de una importante apófisis del Manto de Caso que se extiende hacia el N y 
lo hace situarse por delante del resto de láminas de la UP, las cuales más al Norte (Hoja 
de Rioseco) se sitúan siempre por detrás de éste. De este modo, en el entorno de la Hoja 
de Burón el Manto de Caso se sitúa en gran parte de su trazado cartográfico en el frente 
de la UP. Esta circunstancia es consecuencia del sistema de emplazamiento cambiante y 
rotacional de la UP, como ya ha expresado ALVAREZ-MARRON (1989), que obtiene un 
sentido de desplazamiento hacia el NE para este manto. 
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El Manto de Caso presenta en el área estudiada una geometría muy plana como consecuen­
cia de un gran relleno cabalgante situado en la base de la Formación Láncara que se sitúa 
a su vez sobre su homónimo cabalgado dispuesto sobre el techo de la Formación Beleño. 

Las estructuras laterales más importantes de este manto en el área estudiada se correspon­
den con el Antiforme de río Monasterio y con su actual frente cartográfico, la segunda se 
trata de una rampa lateral que permite el ascenso de la superficie de cabalgamiento sobre 
la sucesión sinorogénica de la UP constituida por el Grupo Maraña. La Rampa lateral del 
río Monasterio es junto con la del río Color (Hoja de Rioseco) la estructura lateral más 
importante de la UP y permite que el Manto de Caso se extienda mucho más por el sur, 
dando lugar a la «apófisis» antes mencionada. La presencia de estas dos estructuras laterales 
condiciona la aparición de un área sinformal muy estrecha conocida como Sinclinal de 
Tarna. Posteriormente durante el emplazamiento del Sistema de Beleño y del dúplex de 
los Beyos, llegan a jugar el papel de estructuras frontales, sobre todo durante el emplaza­
miento de esta última estructura, perteneciente al Sistema Frontal, ya que su dirección de 
avance es ortogonal a la que se obtiene para el Manto de Caso que representa el cabalga­
miento de techo de parte de este dúplex. Durante esta etapa probablemente tenga lugar 
la formación de los klippes de Valdosín y Zalambral como resultado de la creación de un 
backs thrust (ALVAREZ MARRON, 1989), aunque no debe descartarse la posibilidad de que 
se trate de un pasive back thrust (BANKS y WARBURTON, 1986), producido sobre la rampa 
lateral durante el primer emplazamiento del Manto, como propusieron en un principio 
ALVAREZ MARRON y PEREZ ESTAUN (1988), condicionando en ambos casos la aparición 
de estas áreas sinformales. 

4.3.2.4. Manto de Ricacabiello 

Se encuentra situado debajo del Manto de Laviana (Fig. 21) Y al igual que en éste, aparece 
la Formación Láncara sobre la superficie de cabalgamiento. Esta formado por dos láminas 
superpuestas, de las cuales la superior es la más extensa cartográfica mente y ocupa la 
mayor parte del Sinclinal de Ricacabiello. Geométricamente está formada por una importan­
te rampa cabalgada que permite ascender al cabalgamiento desde el Grupo Panda hasta 
la parte alta del Grupo Maraña. Es destacable la presencia de un pequeño cabalgamiento 
ciego que da lugar al anticlinal del Pico de la Cruz; este cabalgamiento se bifurca desde 
el Cabalgamiento Basal del Ponga (CBP), al final de la rampa cabalgada anteriormente 
citada que limita un pequeño rellano, al que sigue un nuevo sector de rampa cabalgada. 
Esta geometría de la superficie de cabalgamiento da lugar a la presencia de un pequeño 
sinclinal bastante apretado con una morfología en caja muy acusada. 

La lámina inferior de este manto únicamente aflora en el flanco Norte del Sinclinal de 
Ricacabiello, formando un pequeño horse en el que afloran las formaciones Barrios, Barca­
liente y Beleño. Por la posición de las líneas de corte y de bifurcación parece tratarse de 
una estructura lateral, de ahí que sólo aparezca en ese flanco del Sinclinal, de Ricacabiello, 
y no sea representable sobre la superficie del corte IV-IV'. 
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4.3 .2.5. Sistema de Beleño 

Está formado por un sistema imbricado de cuatro láminas mayores (Fig. 21) que de arriba 
a abajo y de Oeste a Este son: Escama de Aves, Escama de Carangas, Escama de Víboli y 
Manto de Sebarga. 

En el caso de las escamas de Aves y de Carangas aparece un rellano cabalgante situado 
en la base de la Formación Láncara, que en el caso del Cabalgamiento de Carangas presenta 
unas dimensiones menores. Existe también, en ambas escamas, una corta rampa cabalgante 
que corta la Formación Barrios y asciende hasta la base de la Caliza de Montaña, en donde 
aparece un pequeño rellano cabalgante, a partir del cual ambos cabalgamientos ascienden 
cortando la sucesión estratigráfica tanto del alóctono como del autóctono (ALVAREZ-MA­
RRON, 1989) (ver corte 1-1'). 

La Escama de Víboli presenta un cabalgamiento basal con unas características algo pecu­
liares, ya que se trata de un despegue a nivel de la Formación Alba y, por lo tanto, no se 
aprecia superposición estratigráfica anormal en todo el área cartografiada; geométricamen­
te presenta una disposición en rellano determinado por las características antes citadas. 
La existencia de esta superficie de despegue se deduce durante la realización del corte 
geológico general del Manto del Ponga, pues se necesita compensar el desplazamiento de 
los cabalgamientos de Aves y Carangas para que éstos puedan ser restituidos al estado 
indeformado; también puede deducirse de la observación de la cartografía de esta Hoja 
y de la contigua de Rioseco, donde, asimismo, puede verse como los cabalgamientos de 
Aves y Sebarga convergen hacia un cabalgamiento único correspondiente a la lámina de 
Sebarga (HEREDIA y RODRIGUEZ-FERNANDEZ, 1989, ALVAREZ MARRON, 1989). 

Por lo que se refiere al Manto de Sebarga la superficie de cabalgamiento se sitúa en la 
base de la Formación Láncara, lo que unido a que se encuentra sobre un rellano cabalgado 
situado cerca de la base de la Formación Beleño, da lugar a una geometría muy plana 
tanto de la lámina como de su cabalgamiento basal. 

4.3.2.6. Sistema Frontal 

Dentro de este sistema se agrupan un conjunto de láminas alóctonas caracterizadas por 
presentar una secuencia estratigráfica muy restringida a nivel del Paleozoico Inferior, cuya 
característica estructural más sobresaliente es la de asociarse formando «dúplex» de exten­
sión y expresión cartográfica muy importante. 

El Sistema Frontal aparece individualizado en varios sectores como consecuencia de rejuegos 
posteriores, a los que HEREDIA y RODRIGUEZ-FERNANDEZ (1988) siguiendo a JULlVERT 
(1967 a y b) denominaron: los Beyos, Peña Ten, Riosol y Mampodre (Fig. 21); aflorando 
todos ellos, aunque no de forma completa, en el marco de esta Hoja. 

Los sectores de los Beyos y Peña Ten se estudiarán conjuntamente, dada su continuidad 
cartográfica y parecidas características estructurales, formando parte de los que ALVAREZ­
MARRON (op. cít.) denominara «Dúplex de los Beyos». 

El Dúplex de los Beyos ocupa una importante extensión cartográfica, siendo visible desde 
el núcleo de la Ventana del río Color hasta la de río Monasterio en la Hojas contiguas de 
Rioseco y Puebla de Lillo respectivamente, pasando por el desfiladero de Los Beyos y las 
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laderas de Peña Ten en el marco de esta Hoja. El cabalgamiento de techo de esta estructura 
es bien el de Sebarga bien el de Caso, dependiendo respectivamente de si nos encontramos 
al O o al E del cabalgamiento fuera de secuencia de Peña Ten, correspondiendo el de muro 
al cabalgamiento basal de la Unidad del Ponga. Internamente está constituido por varios 
horses que excepto en el núcleo de la Ventana del río Color, donde aparece una delgada 
Formación Barrios, tienen en la base la Formación Alba, aunque localmente puede aparecer 
en la parte frontal (Beyos y Peña Ten) unos pocos metros de Formación Oville e incluso la 
Formación Láncara. 

Gran parte de los horses presentan una vergencia clara hacia el Este, pero en posición 
claramente invertida debido a deformación posterior, convergiendo en algunos casos en 
el Cabalgamiento de Sebarga (Ver Mapa Geológico) y bifurcándose del cabalgamiento 
basal (ver corte 1-1'). Por todo esto presenta una geometría típica de un «Hinterland dipping 
dúplex» según la terminología de BOYER y ELLlOT (1982). 

En su posición actual el Dúplex de los Beyos es visible. debido al rejuego de una estructura 
fuera de secuencia conocida como Cabalgamiento de Peña Ten (ALVAREZ MARRO N op. 
cit.) que lo eleva por encima de su cabalgamiento de techo; posteriormente la erosión de 
la estructura antiformal generada favorece su afloramiento. Esta estructura es en parte 
también la responsable de la inversión de las láminas del «dúplex». 

El sector de Riosol es un sistema imbricado que esta muy mal representado en esta Hoja 
apareciendo además afectado por la Falla de Tarna. Con respecto a la geometría del 
alóctono, en el corto espacio en el que el cabalgamiento basal es visible, entre las Fallas 
de Tarna y Ventaniella, se observa que sobre la superficie de cabalgamiento se apoya la 
Formación Láncara, apareciendo una Formación Barrios bastante bien desarrollada; este 
hecho es bastante anormal para una posición tan oriental de este manto en la que no 
debiera estar representada esta formación. Y esto podría indicar la presencia de una o 
varias estructuras laterales importantes, que permitiesen la traslación hacia esta posición 
de una lámina del sistema con características paleogeográficas como las que se presentan 
a la altura de la Ventana del río Color, varios kilómetros más retrasada, o bien se trata de 
una lámina diferente situada por debajo del Manto de Caso. Otra característica de este 
sector es que la lámina suprayacente no es la de Sebarga. como en el caso anterior, sino 
la referida de Caso, de la que forma parte el «Klíppe» de Valdosín. 

ti sector del Mampodre aparece de forma incompleta ocupando una pequeña parte, 
aunque muy expresiva cartográficamente, de la esquina suroccidental del mapa geológico. 
Geométricamente está formado por gran número de cabalgamientos en la base de los 
cuales se sitúa casi siempre la Formación Alba o la Formación Barcaliente, aunque esporá­
dicamente puede llegar a aparecer la Formación Ermita. Todos estos cabalgamientos apa­
recen imbricados sobre una superficie de despegue común formada por el cabalgamiento 
basal de la Unidad del Ponga. observándose como los horses superiores convergen sobre 
un cabalgamiento de techo correspondiente al Manto de la Polinosa. dando lugar a un 
apilamiento antiformal (<<antiformal stack duplexes» de BOYER y ELLlOTT. 1982), conocido 
como Apilamiento Antiformal de la Cuesta Rasa. Lateralmente este apilamiento termina 
contra la rampa lateral de Murias, que aparece fuertemente retocada por la falla posterior 
del mismo nombre, y que pone en contacto la Cuesta Rasa con el Manto de Ricacabiello. 
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4.3.3. Los Mantos de la UPE 

La Unidad de Picos de Europa (UPE) aflora en dos pequeñas áreas, situadas a ambos lados 
de la Semiventana de Valdeón en la esquina nororiental de esta Hoja. Estos afloramientos 
pertenecen a lo que FARIAS (1982) denomina Unidad Frontal por encontrarse en el frente 
cartográfico de la UPE que en este área se encuentra siempre cabalgando a la upc. 
Cartográficamente se reconocen hasta cinco cabalgamientos mayores de los que tres están 
en los límites de la Hoja, estos cabalgamientos internamente se encuentran, a su vez, 
intensamente compartimentados por cabalgamientos menores que dan lugar a varios «du­
plexes» superpuestos. Un esquema de estos «duplexes» viene representado en la figura 
22 y ha sido realizado a partir de un montaje fotográfico obtenido desde las inmediaciones 
de Santa María de Valdeón, dando vista al Macizo Occidental de los Picos de Europa, 
situado en la margen izquierda del río Cares. En este esquema puede verse los cinco 
cabalgamientos antes mencionados y gran número de cabalgamientos de orden menor 
que se asocian formando varios «dúplex». 

Los cabalgamientos principales han sido denominados con un número y los secundarios 
con dos, siendo el primero de ellos el del cabalgamiento principal que actúa como base 
del dúplex, y el segundo un número de orden dentro del dúplex comenzando desde los 
inferiores, hasta los superiores. El cabalgamiento de techo de cada uno de estos dúplex 
sería el cabalgamiento principal superior. 

En términos generales, puede observarse que la geometría general del conjunto es la de 
un Hinterland dipping duplex (BOYER y ELLlon, 1982), destacando la presencia de un 
pequeño «dúplex» en la base de este conjunto, formado por la repetición de la formación 
Alba y la parte baja de la formación Barcaliente. Este «dúplex» ya fue puesto de manifiesto 
por FARIAS (1982) que lo interpretó como un apilamiento de escamas. 

4.3.4. Los Mantos de la UPC 

Los mantos de la UPC, si descontamos los Mantos Palentinos, están genéticamente relacio­
nados con el emplazamiento de las diferentes unidades de la ZC, de las que ya hemos 
hablado anteriormente, de manera que en el marco de esta Hoja nos encontraremos con 
láminas alóctonas relacionadas con las unidades del Ponga y de Picos de Europa cuya 
deformación ha progresado alcanzando la Upc. De esta manera los cabalgamientos basales 
de las distintas unidades de la UPC convergen hacia una superficie única de despegue 
situada en la base 'del Carbonífero y que a su vez nacería de la superficie basal de la UP 
o de la UPE según los casos. 

Para la descripción de las diferentes láminas de esta Unidad, estableceremos un criterio 
cronológico, de manera que en primer lugar describiremos las relacionadas con el empla­
zamiento del Manto del Ponga y por segundo las relacionadas con el acortamiento N-S y 
el emplazamiento de los Picos de Europa. De las láminas relacionadas con la Unidad del 
Ponga hablaremos del Manto de Barruelo, del Manto de Valdeón y del Manto de Panda 
y de los relacionadas con los Picos de Europa describiremos el Manto de Cardaño 

Todos estos mantos vienen representados en el Esquema Tectónico del mapa geológico 
excepto el Manto de Barruelo que por superponerse en parte al de Cardaño queda repre­
sentado en la figura 23 para no oscurecer la lectura del citado esquema estructural. 
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4.3.4.1. Manto de Barruelo 

En la Hoja de Burón sólo esta representada la parte más retrasada de este manto, mientras 
que su parte frontal aparece en la Hoja contigua de Potes y, sobre todo, en la de Barruelo 
de Santullán donde aflora su cabalgamiento basal o de Barruelo (RODR1GUEZ FERNANDEZ 
y HEREDIA, 1987). Lateralmente aparece limitado por una importante estructura que fue 
denominada por estos mismo autores Falla de Llesba, esta fractura representa en realidad 
una tear fau/t que ha sido rejugada como otras muchas estructuras laterales en la misma 
posición (Murias, San Pelayo, etc.) durante el acortamiento N-S y posteriormente en tiempos 
tardihercínicos. La Falla de Llesba presenta una gran continuidad lateral (Fig. 24 ) Y es 
prolongación de la Falla de Cofiñal (SJERP, 1967). 

La geometría de este manto no se reconoce bien ya que se encuentra bastante modificada 
por el citado acortamiento N-S, pero en la zona estudiada debería situarse un importante 
rellano, tanto cabalgante como cabalgado, donde apenas se conservan estructuras carto­
gráficas importantes de esta edad, salvo pliegues a escala de afloramiento con una clara 
vergencia al NE; ya que la mayor parte de las estructuras importantes se concentra en su 
parte frontal. La superficie de cabalgamiento principal coincidiría con la base de la sucesión 
carbonífera y probablemente con el cabalgamiento basal del Pisuerga-Carrión (ver corte 
111-111'). 

4.3.4.2. Sistema de Va/deán 

Este manto es un sistema formado por tres láminas cuyos cabalgamientos basales denomi­
namos de Sajambre, Panderrueda y Valdeón, siendo el primero y el último estructuras fuera 
de secuencia. 

El cabalgamiento de Sajambre es una estructura bastante vertical de pequeño desplazamien­
to que delimita la Escama de Sajambre. Esta ascendería desde el CBPC (Cabalgamiento 
Basal del Pisuerga-Carrión) hasta cortar el Cabalgamiento de Panderrueda. Con respecto 
a la sucesión estratigráfica cortaría prácticamente la secuencia carbonífera completa de la 
UPC y con un ángulo muy alto tanto en el alóctono, como en el autóctono lo que lo 
asemeja más a una falla inversa, habiendo sido considerada como una estructura fuera de 
secuencia. 

El cabalgamiento de Panderrueda tiene una geometría bastante plana, situándose la Forma­
ción Maraña sobre la superficie de cabalgamiento en una gran parte de su trazado carto­
gráfico, para ascender, más hacia el E, en las inmediaciones del Puerto de Panderrueda a 
la Formación Pontón que también aparece un gran trecho sobre la superficie de cabalga­
miento. En cuanto a su autóctono relativo el cabalgamiento se encuentra sobre un rellano 
cabalgante situado a techo del Grupo Pando coincidiendo en una gran parte con el rellano 
cabalgante de la Formación Maraña, lo que da lugar a una geometría plana de la superficie 
de cabalgamiento, ascendiendo posteriormente mediante una rampa cabalgada hasta la 
Formación Pontón. Debido a que el desplazamiento de la lámina delimitada por el cabalga­
miento de Panderrueda es menor de 5 km, pasaremos a llamarla Escama de Panderrueda. 

El cabalgamiento de Valdeón es el cabalgamiento basal del manto del mismo nombre y a 
pesar de ser una estructura fuera de secuencia tiene una geometría más plana que el 
cabalgamiento de Sajambre. Inmediatamente encima de su superficie de cabalgamiento 
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se encuentra el Grupo Prioro (Formación Perapertú) que aparece en esta posIción en una 
gran parte de su trazado cartográfico. Este rellano cabalgante, se termina en el momento 
en que el cabalgamiento corta a la Unidad del Gildar-Montó (Mantos Palentinos) previamen­
te emplazada por mecanismos gravitacionales (MARQUINEZ y MARCOS, 1984), cortando 
claramente los cabalgamientos de esta generación y la estratificación de la serie devónico­
carbonífera lo que determina la aparición de una rampa cabalgante en todo el sector 
ocupado por esta unidad. 

La sucesión autóctona aparece cortada con un ángulo muy alto, incluido el cabalgamiento 
de Panda, por lo que nos encontraríamos siempre en un sector en rampa cabalgada, este 
ángulo sólo se atenúa un poco al alcanzar a la Formación Maraña que parece estar cortada 
con un ángulo má bajo (Ver Corte 11-11'). 

43.43. Manto de Panda 

El Manto de Panda fue puesto de manifiesto por primera vez por MAAS y GINKEL (1982) 
que demostraron la aloctonía del horizonte carbonatado de Panda que autores anteriores 
(MAAS 1974, LOBATO 1977, SAVAGE, 1979 etc.) habían considerado en continuidad 
estratigráfica con la Formación Lechada. MAAS y GINKEL (op. cit) reconocieron la presencia 
de depósitos olistostrómicos sinorogénicos de edad Kasimoviense por debajo de la Forma­
ción Panda (Podolsky) lo que indudablemente representaba una cobijadura tectónica; sin 
embargo, no cartografiaron el cabalgamiento en su totalidad, circunscribiéndolo a los 
afloramientos de la caliza de Panda. Posteriormente RODRIGUEZ-FERNANDEZ y HEREDIA 
(1987) prolongan el cabalgamiento de Panda relacionándolo con el resto de láminas alóc­
tonas de la UPC y con el emplazamiento de la UP. 

Este manto presenta una geometría bastante plana, ya que en la mayor parte de su trazado 
la Formación Panda se encuentra sobre la superficie de cabalgamiento, a la vez que se 
apoya sobre el techo de la Formación Lechada, coincidiendo, pues, los rellanos cabalgante 
y cabalgado durante bastante tramo. Esto se traduce cartográfica mente en una zona 
próxima al Puerto de Pandetrave dominada por los buzamientos subhorizontales que apa­
rece modificada solamente por la presencia de algunos pliegues laxos, de eje también 
subhorizontal o ligeramente inclinado al E. Previamente, a la zona de rellano la superficie 
de cabalgamiento corta tanto a la sucesión alóctona como a la autóctona. La rampa 
cabalgante permite cortar desde la base de la sucesión carbonífera (Formación Perapertú) 
a trozos desmembrados de los Mantos Palentinos, probablemente relacionados con la 
Unidad de Gildar-Montó, hasta alcanzar la base de la formación Panda. La rampa cabalgada 
es más corta y permite ascender a la superficie de cabalgamiento hasta el techo de la 
Formación Lechada e incluso cortar a los sinorogénicos de este manto (Formación Coriscao). 

Una característica importante del Manto de Panda es que durante su emplazamiento se 
genera la primera esquistosidad penetrativa en la UPC Esta esquistosidad, es de plano axial 
de los pliegues relacionados con el emplazamiento del manto, cuyas trazas axiales tiene 
una dirección predominante 250 0170 E. Su posición es variada, ya que se encuentra 
plegada por episodios posteriores y muestra un desarrollo variable, estando mejor desarro­
llada en el Sinclinal de Valdeón, parte norte del Sinclinal de Pandetrave y en el Sinclinal de 
Lechada donde apenas aparecen pliegues relacionados con ella. 
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LOBATO (1977) denominó a esta esquistosidad de «pérdida de agua», ya que mantenía 
una relación poco clara con las estructuras cartográficas mayores, fundamentalmente el 
Sinclinal de Lechada, presentándose generalmente menos buzante que la estratificación. 
De acuerdo con ello propone su relación con procesos diagenéticos y no tectónicos. En el 
curso de este estudio hemos podido comprobar la relación de esta esquistosidad con 
pliegues de dirección coincidente con los del Manto de Panda que aparecen deformados 
por el sinclinal de Lechada; aunque estos pliegues no son muy abundantes, debido a que 
el área del sinclinal de Lechada había sido previamente estructurada con el emplazamiento 
de la Lámina de Barruelo y la estratificación no presentaría en la mayor parte de los casos 
una posición favorable para su plegamiento, muestran una clara asimetría y una vergencia 
bastante acusada hacia el SSE. 

4.3.4.4. Manto de Cardaño 

Es la estructura más importante relacionada con el acortamiento N-S que da lugar algo 
más al Norte al emplazamiento de los Picos de Europa. 

El Manto de Cardaño, al contrario que el resto de mantos, cuya propagación se realiza 
siempre sobre un área no deformada del antepaís, se encuentra con una UPC casi totalmen­
te estructurada como consecuencia del emplazamiento de las diferentes unidades alóctonas 
descritas anteriormente; esto da lugar a que durante el emplazamiento de este manto o 
bien se aprovechan estructuras favorables generadas con anterioridad o, en caso contrario, 
éstas quedan cortadas por nuevas superficies de cabalgamiento que de todas formas 
generan pocos nuevos pliegues, sobre todo a escala cartográfica, produciéndose en general 
una rotación e incluso destrucción total o parcial de las estructuras anteriores. 

El Manto de Cardaño presenta un gran rellano cabalgado situado a nivel del techo del 
Grupo Panda, mientras que la sucesión alóctona, ocuparía una zona de rampa cabalgante 
situada por debajo de la estructura anticlinal de Ledantes que probablemente esta condi­
cionada por la existencia de un cabalgamiento ciego, subsidiario del de Portilla. A partir 
de este punto la superficie de despegue se situará muy cerca del techo del Grupo Priora 
(Formación Perapertú) que se encuentra siempre sobre el cabalgamiento en su frente 
cartografico (ver Corte 111-111'). 

Por delante y por debajo del Manto de Cardaño aparece el Manto de Riaño cuyo cabalga­
miento basal aflora algo más al S cerca del pueblo de Carande en la Hoja contigua de 
Riaño; asociado a este manto aparece una nueva lámina cuyo cabalgamiento basal deno­
minaremos de Hormas y que debido al escaso conocimiento que hasta ahora tenemos de 
ella, incluiremos en el Manto de Riaño. En el Corte 111-111' se establece su hipotética geometría 
por debajo del Manto de Cardaño, optándose por una estructura subparalela a la de este. 

Asociada a los pliegues relacionados con el emplazamiento de estos mantos se produce la 
esquistosidad más penetrativa de toda la UPC; se trata de una esquistosidad subvertical o 
ligeramente inclinada al N y desarrollo desigual que, únicamente en el Sinclinal de Lechada, 
aparece como una esquistosidad de crenulación que pueden llegar a formar bandeados 
tectónicos incipientes (LOBATO, 1977). 
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4,4, LOS PLIEGUES 

Como ya se expuso en el capítulo de introducción a los mantos Cantábricos, los mantos 
no gravitacionales (Tipo 2) se caracterizan por generar durante su emplazamiento y depen­
diendo de la geometría de la superficie de cabalgamiento, un tren de pliegues con una 
disposición espacial variable según su relación con estructuras frontales o laterales de los 
mantos. 

La relación genética existente entre cabalgamientos y pliegues fue puesta de manifiesto 
por primera vez por RICH (1934), existiendo posteriormente numerosos trabajos donde se 
han explicado en este sentido numerosos pliegues a escala cartográfica, 

En la ZC se han descrito tradicionalmente dos sistemas de pliegues a escala cartográfica: 
«longitudinales» y «transversales» (JULlVERT y MARCOS, 1973) que daban lugar a un 
modelo de interferencia complejo; recientemente se ha puesto de manifiesto al igual que 
en otras cordilleras de plegamiento la estrecha relación genética que existe entre pliegues 
y cabalgamientos, En este sentido se han descrito pliegues longitudinales como estructuras 
frontales (BASTIDA et al. 1984, HEREDIA 1984, ALVAREZ MARRON 1985, ALLER 1986) Y 
pliegues transversales como estructuras laterales (ALONSO, 1985, 1987, PEREZ-ESTAUN et. 
al" 1988, BASTIDA Y CASTRO, 1988), No obstante, la relación entre pliegues y cabalgamien­
tos no es tan evidente en toda la Ze, debido en gran parte a su peculiar forma de arco. 
Así, en la UPC los pliegues transversales aparecen en la mayor parte de los casos como 
estructuras frontales del acortamiento N-S que da origen a los Picos de Europa, mientras 
que en la UP están relacionados con estructuras laterales durante el emplazamiento de los 
mantos y han sido rejugadas posteriormente como estructuras frontales durante el citado 
acortamiento N-S, Esto viene a demostrar que la relación entre pliegues longitudinales y 
transversales con estructuras frontales y laterales es algo más complejo en la parte más 
interna del Arco Astúrico, y hay que referirlo siempre a un manto o unidad concreta. La 
mayor parte de los pliegues relacionados con los cabalgamientos se forman por lo tanto, 
por acomodación de la estratificación de la lámina alóctona a la trayectoria quebrada de 
la superficie de cabalgamiento y pertenecen, por tanto, al tipo fault bend folds (RICH, 
1934, SUPPE, 1983) que han sido denominados «pliegues de revestimiento» por ALONSO 
(1987), Cualquier irregularidad geométrica en el techo de la lámina cabalgada se transmite 
pasivamente hacia arriba, provocando la rotación externa de cualquier plano o superficie 
(estratificación, cabalgamientos, etc), mediante un mecanismo dominante de bending, Un 
caso distinto son los pliegues de compensación frontal, más escasos, aunque localmente 
importantes que cumplen las leyes de buckling, Estos pliegues compensan el desplazamiento 
de las superficies de despegue o cabalgamientos, de manera que éstos se atenúan, total 
o parcialmente en un tren de pliegues, De este tipo de pliegues únicamente puede citarse 
por su importancia en esta Hoja el par anticlinal-sinclinal que se produce en el frente del 
Manto de Ricacabiello en el Pico de la Cruz, 

Una estructura algo peculiar son 105 Klippes de Valdosín y Zalambral (JULlVERT 1967 a y 
b) pertenecientes al Manto de Caso, cuya génesis ha sido ya explicada en el capítulo 4.3.2.3. 

Una vez introducidos en la génesis y problemática de los pliegues en la Zona Cantábrica 
vamos a pasar a describir los principales pliegues de revestimiento en relación con las 
láminas alóctonas que las han generado, 
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4.4.1. Pliegues relacionados con la CCC, UP y mantos relacionados en la UPC 

Se describen en este apartado los pliegues relacionados con el emplazamiento de las 
diferentes láminas de la cee y la UP y sus relacionadas en el UPC: Mantos de Barruelo, 
Valdeón y Panda. 

La mayor parte de los grandes pliegues cartográficos son sinformales, estando las áreas 
antiformales más restringidas caracterizándose por ser áreas mucho más complejas estruc­
turalmente. Debido a la diferente dirección de emplazamiento de los distintos mantos de 
la cee y UP (ALVAREZ-MARRON, 1989), los pliegues de revestimiento, frontales y laterales, 
tendrán diferente posición a lo largo de estas unidades, así en la parte sur, las trazas axiales 
de los pliegues frontales tendrían una disposición NO-SE, prácticamente N-S en la norocci­
dental y NE-SO en la nororiental. 

En la parte sur no se conservan bien las estructuras frontales, debido al acortamiento 
posterior N-S, que por su posición ha favorecido la amplificación de las estructuras laterales 
en detrimento de 105 frontales, de manera que los pliegues transversales son los mejor 
representados; entre éstos destacan el Sinclinal de Ricacabiello. En el Manto de Fuentes 
Carrionas no parece haber datos que confirmen la presencia de estructuras plegadas, 
coetáneas de su emplazamiento, conservadas, ya que tanto el Sinclinal de Lechada como 
el Anticlinal de Ledantes parecen estar relacionadas con el acortamiento N-S. 

En la parte N las trazas de los pliegues de revestimiento frontal varían desde NNO-SSE por 
el Sinclinal de Sobrefaz, a N-S para la culminación antiformal de los Beyos, NNE-SSO para 
los sinclinales del Pontón y Valdeón y, finalmente NE-SO en el caso del sinclinal de Pande­
trave. Esta variación en la traza axial de los pliegues frontales viene a grandes rasgos a 
mostrar un cambio en la dirección de aplazamiento, ya que ésta sería aproximadamente 
perpendicular a su traza axial que además coincide con la dirección axial de los pliegues 
menores. 

Una de las estructuras laterales más importante que aparece en esta zona es el Antiforme 
de Peña Ten, prolongación del Antiforme del río Monasterio, que se continúa en la estruc­
tura frontal de Los Beyos. Se trata de un antiforme claramente asimétrico con el flanco 
largo en la parte N, ya que la rampa cabalgada se inclina en esa misma dirección (ALVAREZ­
MARRO N op. cio. 

4.4.2. Pliegues relacionados con el acortamiento N-S 

Como ya hemos visto el acortamiento N-S es el causante del emplazamiento de la UPE. 
Durante este período, en la parte indeformada de la upe se crean nuevos pliegues, mientras 
que en el resto de la upe y en la cee y UP previamente deformadas es difícil nuclear 
pliegues nuevos y lo que se produce es la amplificación de los que presenten una posición 
favorable respecto a la orientación del acortamiento principal, de dirección N-S; esto implica 
que los pliegues transversales generados sobre estructuras laterales (generalmente rampas) 
de la UP y cee; van a ser los más favorables y pasarán a situarse como estructuras frontales 
durante el emplazamiento de la UPE. 

Dentro de los pliegues de nueva generación los más importantes son el Sinclinal de Lechada 
y el Anticlinal de Ledantes. Estas estructuras presentan una traza axial de dirección NO-SE 
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que es aproximadamente perpendicular a la dirección de emplazamiento que FARIAS (1982) 
dedujo en base a líneas de corte y pliegues menores para la UPE y que según este autor 
se realizaría en sentido de NNE a SSO; de lo que se deduce que estos pliegues estarían 
ligados a estructuras frontales del acortamiento N-S. 

Estos pliegues aparecen deformando al Sinclinal de Pandetrave, dando lugar a un modelo 
de interferencia que ya citó SlnER (1960). Sin embargo, es posible que estos pliegues se 
hayan nucleado sobre estructuras laterales previas, formadas durante el emplazamiento 
del Manto de Panda que posteriormente han sido rotadas y amplificadas, ello implicaría 
que no se trata de un modelo puro de interferencia de pliegues. Sin embargo, dentro del 
sinclinal de Lechada aparecen algunos pliegues de trazado NE-SO que llevan asociada la 
primera esquistosidad y que, por lo tanto, están relacionados con el emplazamiento del 
Manto de Panda. Estos pliegues están claramente afectados por el sinclinal de Lechada 
según un modelo de interferencia ya descrito por ALLER (1986) en la CCe. Este modelo 
consiste en que los segundos pliegues, de mayor tamaño, llegan a deshacer los pliegues 
previos; de esta manera puede verse en el Mapa Geológico como uno de estos pliegues 
es visible únicamente sobre ambos flancos del Sinclinal de Lechada desapareciendo en su 
zona de charnela, también pueden verse varias inflexiones en la traza axial de este pliegue 
previo condicionadas también por la deformación posterior. 

4.5. LAS FRACTURAS T ARDIHERCINICAS 

Una vez emplazados los mantos relacionados con la UPE, el acortamiento de la cadena 
todavía no ha concluido; sin embargo, la tectónica tangencial no puede proseguir por 
problemas obvios de espacio, ya que la mayor parte del área se encuentra deformada yel 
arco muy cerrado. 

En estas circunstancias la única manera de compensar este acortamiento es mediante la 
generación de grandes fracturas, generalmente desgarres dextrógiros, con un cierto com­
ponente vertical. Estas fracturas deben afectar también al zócalo prepaleozoico hasta bas­
tante profundidad, ya que favorecen el ascenso de rocas ígneas básicas (Fig. 24) hasta 
etapas finales de la orogenia que contienen enclaves de rocas metasedimentarias con 
granate e incluso distena (LOESCHKE, 1982). 

Estas fracturas llegan a cortar claramente varias unidades de la ZC y han tenido rejuegos 
posteriores, pudiendo incluso afectar a sedimentos terciarios durante la Orogenia Alpina 
(JULlVERT, TRUYOLS y RAMIREZ DEL POZO, 1971; ARTHAUD y MAnE, 1975). 

Además de la generación de estas fracturas se produce el rejuego de otras formadas 
anteriormente, generalmente relacionadas con los mantos. Este es el caso de las Fallas de 
Llesba, Yuso y Peñas Matas que se sitúan entre las fallas tardihercínicas más importantes 
que cruzan esta Hoja (fallas de Ventaniella, Tarna y Liébana), presentando movimientos de 
desgarre, en la mayor parte de los casos dextrógiro y rocas ígneas asociadas, aunque en 
menor proporción que éstas. 
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Figura 24. Distribución de las rocas ígneas y fracturas más importantes de la 
UPC. Según GALLASTEGUI et al. (in litt). 



4.6. EDAD DE LAS ESTRUCTURAS 

Las primeras estructuras en desarrollarse son los mantos correspondientes a las Unidades 
Palentinas (Mantos Palentinos), cuyo emplazamiento debe de producirse a partir del Namu­
riense A (El-E2) edad a partir de la cual aparece los primeros signos de inestabilidad en la 
cuenca sedimentaria carbonífera de su UPC y resto de la ZC (REUTHER, 1977). El emplaza­
miento de estos mantos debe de finalizar entre el Namuriense B y el Westfaliense A edad 
aproximada del Conglomerado de Triollo que parece fosilizar algo más al E dichos mantos. 
El emplazamiento de las láminas palentinas en forma gravitacional, por desmembramiento 
parcial de los mantos originales, se produce antes del Westfaliense A Superior o B, edad 
del Conglomerado de Curavacas que fosiliza siempre las unidades y estructuras gravitacio­
nales, mientras que el Conglomerado de TrioUo está involucrado en ellas (Ej. en el Gildar­
Montó, MARQUINEZ y MARCOS, 1984). Los siguientes mantos en emplazarse son los 
pertenecientes a la CCC y los de la UPC relacionados, que comienzan a emplazarse entre 
el Westfaliense D superior (mantos de Laviana, Fuentes Carrionas y Barruelo) y el Cantabrien­
se Superior (Manto de Panda), edad de los primeros depósitos olistostrómicos sinorogénicos. 
(grupos Maraña, Brañas y Coriscao). El emplazamiento de estos mantos se prolonga hasta 
el Estefaniense A y están fosilizados por los sedimentos del Estefaniense B del Grupo 
Remoña que es la edad de los sedimentos olistostrómicos, originados por el emplazamiento 
de la UPE y demás estructuras relacionadas con el acortamiento N-S. 

Con posterioridad se produce el rejuego de las fallas tardías (Ventaniella) y reactivación de 
otras anteriores (Tarna, Peñas Matas), fenomenos éstos de probable edad pérmica. 

Durante la Orogenia Alpina, se produce el levantamiento generalizado de toda la ZC y el 
rejuego de muchos de estos accidentes tardíos. 

5. ROCAS IGNEAS 

5.1. INTRODUCCION 

En el área comprendida en la Hoja de Burón el número de rocas ígneas es reducido, pero 
están presentes rocas representativas de dos de los episodios de actividad magmática más 
importantes ocurridos durante el Paleozoico en la Z. C. 

El primer episodio, del que sólo se ha encontrado un afloramiento en este área, consiste 
en un vulcanismo de carácter predominantemente básico y naturaleza alcalina desarrollado 
durante el Paleozoico Inferior y cuya máxima intensidad se concentra en el sector sur de 
la Cordillera Cantábrica. La presencia de rocas volcánicas en este sector, ya fue puesta de 
manifiesto por MALLADA (1896) Y COMTE (1937); posteriormente fueron citadas y carto­
grafiadaspordiferentesautores(COMTE, 1959; SITIER, 1962; RUPKE, 1965; EVERS, 1967; 
SJERP, 1967; SAAVEDRA, 1967; MARCOS, 1968; PARGAPEINADOR, 1969; BOSCH,1969; 
VILAS, 1971; STAALDUINEN, 1973), así como brevemente descritas por algunos de los 
mismos como doleritas y tobas del Paleozoico Inferior, aunque hasta años recientes no han 
sido objeto de estudios detallados (LOESCHKE y ZEIDLER, 1982; HEINZ, 1984; VAVRA, 
1984; HEINZ et al., 1985). 

El segundo episodio ígneo está representado por un plutonismo tardihercínico, Carbonífero 
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Superior-Pérmico, de naturaleza calcoalcalina, cuya máxima expresión dentro de la Z.e. se 
concentra en la Unidad del Pisuerga Cardón (UPC), en la que se han catalogado hasta el 
momento alrededor de 250 pequeños cuerpos intrusivos, de los que en la Hoja de Burón 
se encuentra un mínimo de 20 afloramientos de muy reducidas dimensiones. 

Este magmatismo tardihercínico será el considerado con mayor detalle en esta Memori?, 
no sólo por estar mejor representado en la Hoja, sino porque a pesar de la gran abundancia 
de afloramientos presentes en toda la UPC hasta hace pocos años era escasamente cono­
cido. 

5.2. ROCAS VOLCANICAS 

El único afloramiento de rocas volcánicas existente en la Hoja se localiza en el ángulo SO, 
dentro de la Unidad del Ponga. Se trata de un sill (ya cartografiado y brevemente descrito 
por SJERP, op. cit.), de reducido espesor y escasa continuidad lateral, emplazado en la 
Formación Oville y comparable a los que afloran más al sur (Hojas de Barrios de Luna, Pola 
de Gordón, Boñar y Riaño) dentro de esta misma formación en afloramientos discontinuos 
pero que en conjunto tienen una notable continuidad lateral y espesores variables desde 
escasos metros hasta más de 100 m. Este conjunto de si lis representan uno de los dos 
tipos de manifestaciones ligadas al vulcanismo del Paleozoico Inferior, diferenciadas por 
algunos de los autores anteriores en: 

- Intrusiones subvolcánicas correspondientes a rocas básicas alcalinas de composición 
basáltica o traquibasáltica, emplazadas generalmente como si lis en diferentes niveles de la 
Formación Oville. 

- Rocas volcanoclásticas (piroclásticas y epiclásticas) que rellenan numerosas chimeneas 
y cráteres dentro de la Formación Barrios, aunque en algunos sectores pueden encontrarse 
también intercaladas en las formaciones Formigoso y San Pedro-Furada. Asociados con las 
rocas volcanoclásticas pueden encontrarse enclaves de los si lis de la Formación Oville, 
bombas volcánicas y, aunque con carácter muy restringido, pitones y flujos de lava de 
escaso espesor. Todo este conjunto de rocas muestran composiciones basálticas y traquiba­
sálticas semejantes a los sills de la Formación Oville con los que están genéticamente 
relacionados (LOESCHKE y ZEIDLER, op. cio. 
Los sills fueron considerados de edad Ordovícico Inferior (Arenig) (LOESCHKE y ZEIDLER, 
op. cit.), pero según la edad asignada en este sector de la Z. e. por ARAMBURU y GARCIA 
RAMOS (1988) Y ARAMBURU (1989) a los miembros de la Formación Oville en los que 
suelen encontrarse (Miembros Adrados y La Barca) y a la Formación Barrios, en la que se 
encuentran las chimeneas y cráteres volcánicos cuyo desarrollo es posterior al emplazamien­
to de los si lis de la Formación Oville, parte de ellos han debido emplazarse a partir del 
Cámbrico Medio (ARAMBURU et al., 1988). 

Son rocas de color muy oscuro con tonalidades variadas (verde, negro verdoso, negro y 
blanco, marrón rojizo), dependiendo en gran medida del estado de alteración en que se 
encuentren. Sus contactos son paralelos a la estratificación del encajante, aunque en casos 
esporádicos la cortan entrando en la categoría de diques. No parecen ejercer ningún efecto 
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térmico en los materiales encajantes y muestran zonas centrales de grano medio-grueso 
con zonas de borde de grano más fino características de un enfriamiento rápido. 

El sill localizado en el área de Burón muestra, como la mayor parte de ellos, una textura 
dolerítica o intersertal, aunque también desarrolla texturas ofítica y subofítica. Está cons­
tituido mayoritariamente por plagioclasa, clinopiroxeno y una fase mineral que podría 
corresponder a un feldespato alcalino saturado o feldespatoide (posiblemente nefelina o 
una mezcla de sanidina-nefelina). La composición mineralógica varía de unos si lis a otros 
e incluso dentro de un mismo afloramiento existiendo variedades ricas en plagioclasas 
básicas, clinopiroxeno (augita diopsídica y titano-augita, según LOESCHKE y ZEIDLER, op. 
cit.), biotita, olivino y nefelina; variedades ricas en vidrio volcánico en vías de desvitrificación 
ocupando los huecos entre las plagioclasas y clinopiroxenos, y más raramente variedades 
ricas en feldespato K y albita como minerales primarios. Como accesorios pueden encon­
trarse titanomagnetita, apatito y circón. La alteración que afecta a estas rocas suele ser 
muy intensa, dando lugar a la formación de sericita, sausurita, clorita, albita, carbonatos, 
feldespato K, ceolitas, epidotas, leucoxeno, limonita, cuarzo, serpentina y según SJERP (op. 
cit), en el sill que aquí nos ocupa, bowlingita. 

No se ha realizado un estudio geoquímico del sill localizado en la Hoja, ya que existe un 
estudio geoquímico reciente de LOESCHKE y ZEIDLER (op. cit.) en el que se analizan la 
práctica totalidad del conjunto de sills de este sector de la Z. C. clasificándolos como 
basanitas, mugearitas, latitas olivínicas y latitas con feldespatoides a partir de la norma de 
RITrMANN (1973), mientras que en el diagrama de clasificación de FLOYD y WINCHESTER 
(1978) corresponden a basaltos subalcalinos o alcalinos, hawaitas, mugearitas y traquiba­
saltos. En conjunto, a excepción de algún término más diferenciado de composición traquí­
tica, el contenido en Si02 es similar al de rocas de composición basáltica, aunque difieren 
de los basaltos toleíticos y alcalinos por su menor contenido en CaO y contenidos mayores 
de K20, P20s, Ti0 2 y Zr, siendo comparables a rocas básicas alcalinas de tipo traquibasáltico 
(ver LOESCHKE y ZEIDLER, op. cit.). 

Desde el punto de vista geotectónico, este vulcanismo parece ligado a procesos de adelga­
zamiento cortical y desarrollo de rifts continentales durante el Ordovícico (HEINZ et al., op. 
cit.) y según opiniones más recientes a partir del Cambro-ordovícico (ARAMBURU y GARCIA 
RAMOS, 1988; ARAMBURU, op. cit., ARAMBURU et al., op. cit.) en la Z. c., lo que queda 
reflejado en el diagrama de PEARCE y CANN (1973) (ver LOESCHKE y ZEIDLER, op. cit.) 
en el que la mayoría de las muestras caen dentro o cerca del campo de los basaltos 
intraplaca. El magma basáltico olivínico alcalino, originado probablemente en el manto 
superior o en la parte baja de la corteza (Rb/Sr = 0,003-0,008, LOESCHKE y ZEIDLER op. 
cit.). se emplazaría en parte como si lis y sufriría procesos de cristalización fraccionada, 
dando lugar a diferentes productos diferenciados fuertemente alcalinos. Otras porciones 
de magma llegarían a la superficie por diversos conductos de emisión o chimeneas vesicu­
lándose y dando lugar a fuertes explosiones freatomagmáticas con producción de abundan­
te material piroclástico y epiclástico. 
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5.3. ROCAS INTRUSIVAS 

5.3.1. Antecedentes e introducción 

Como ya se adelantaba en la introducción de este capítulo, hasta años recientes la mayoría 
de los trabajos que se ocupan del conjunto intrusivo tardihercínico desarrollado en la 
Unidad del Pisuerga Carrión, con el que se relacionan las rocas presentes en esta Hoja, se 
reducen a inventarios cartográficos y breves descripciones petrográficas (RUPKE, 1965; 
FRETS, 1966; SITIER Y BOSCHMA, 1966; VEEN, 1966; SAVAGE, 1967; BOSCHMA, 1968; 
SUAREZ y GARCIA, 1974; LOBATO, 1977; AMBROSE et al., 1984; WAGNER et al., 1984; 
ALONSO, 1985; LOBATO et al. 1985; RODRIGUEZ FERNANDEZ et al., 1985; RODRIGUEZ 
FERNANDEZ et al., 1986; HEREDIA et al., 1986) salvo un trabajo de LOESCHKE (1982) que 
estudia más detalladamente un buen número de afloramientos en las proximidades de la 
falla de León, entre las localidades de Riaño, Burón y Cervera de Pisuerga. 

Más recientes son los trabajos de CORRETGE et al. (1987), SUAREZ y CORRETGE (1987) Y 
CORRETGE Y SUAREZ (1990) en los que distinguen tres grupos para las rocas situadas en 
las proximidades de la falla de León: rocas graníticas de La Pernía (Palencia) o G-1, aflora­
mientos ligados a la falla de León o G-2 y rocas intrusivas del área La Reina-Riaño (León) 
o G-3, en el que se incluirían las rocas de Burón, aunque posteriormente estos autores 
indican la similitud existente entre los grupos G-2 y G-3. Por último cabe citar el trabajo 
de GALLASTEGUI et al. (1990) sobre el stock de mayores dimensiones presente en la UPC. 

Las manifestaciones más frecuentes en la UPC, consisten en diques y sills, así como un 
número reducido de pequeños stocks, superando como se dijo anteriormente un número 
de más de 250 cuerpos intrusivos. Como tónica general se emplazan asociados con grandes 
fracturas o en sus proximidades y salvo algunas excepciones, la mayor densidad de rocas 
se localizan en el área delimitada por las fallas de León, Ventaniella, Peñas Matas, Liébana, 
y sus fracturas asociadas, mostrando frecuentemente formas alargadas en la dirección de 
las mismas (Fig. 24). 

Encajan principalmente en materiales carboníferos, cuyas edades comprenden desde el 
Namuriense al Estefaniense, en los que en ocasiones desarrollan (generalmente en relación 
con los cuerpos de mayores dimensiones) metamorfismo de contacto con formación de 
corneanas (LOESCHKE, op. cit.), así como algunos skarns a los que pueden asociarse 
mineralizaciones de interés (MARTIN IZARD et al., 1986; GONZALEZ MONTERO, 1986; 
CORRETGE et al., 1987; CORRETGE et al., 1988; GONZALEZ MONTERO et al., 1989). 
Además, en relación con algunos cuerpos ígneos pueden desarrollarse mineralizaciones 
(PANIAGUA et al., 1988, 1989) que serán descritas en el capítulo de Geología Económica. 

Petrográficamente existe una notable variedad, encontrándose desde gabros con anfíbol 
y piroxeno hasta términos ácidos de tipo cuarzodiorítico y granodiorítico, con texturas 
hipidiomórficas de grano fino a medio, porfiríticas, ofíticas y microporfídicas en los términos 
más ácidos, afectados con frecuencia por intensas alteraciones hidrotermales. Parte de los 
afloramientos muestran claras afinidades subvolcánicas pudiendo constituir apófisis de 
cuerpos mayores en profundidad (CORRETGE et at, 1987). En zonas próximas a la Hoja 
de Burón y de forma muy local se han citado además algunas brechas volcánicas (LOESC H KE, 
op. cíO y cineritas (KNIGHT, 1983) asociadas con esta actividad magmática. 
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5.3.2. Caracterización macroscópica 

Dentro de la Hoja afloran principalmente en el sector sur, en las proximidades de la localidad 
de Burón, en una zona que estaría delimitada por las fallas de Tarna y Ventaniella yen la que 
además confluyen con esta última las fallas de Llesba, Yuso y Peñas Matas. Algo más 
aislados del resto de los afloramientos, al NE de la localidad de Burón, se encuentran dos 
diques que hemos denominado dique de Cuénabres, el cual intruye siguiendo el cabalga­
miento de El Glldar en un recorrido de al menos 2,5 km, y dique de Peña Panda de 
1,5 km como mínimo de longitud que intruye en las proximidades de la falla de Llesba 
siguiendo su misma dirección. 

Se trata de afloramientos de escasas dimensiones correspondientes a diques y si lis de 
espesores variables (generalmente de pocos metros a excepción de un afloramiento al sur 
de Burón que alcanza los 200 m) y formas alargadas según direcciones NE-SO, NO-SE y 
E-O coincidentes con las direcciones de las fallas antes citadas o de otras menores con ellas 
asociadas. Debido posiblemente a rejuegos de las fallas algunos afloramientos aparecen 
afectados por pequeñas bandas de cizalla de carácter frágil. 

Er.1cajan mayoritariamente en las formaciones Lechada y Maraña encontrándose además 
algún afloramiento en las formaciones Panda, Pandetrave y en el Grupo Pontón, de edades 
que abarcan desde el Westfaliense B al Estefaniense (Cantabriense Superior) por lo que la 
edad de emplazamiento de este conjunto de rocas debe ser Carbonífero Superior-Pérmico. 
Los contactos con el encajante son siempre netos, y no se han observado en este área 
efectos térmicos de contacto ni deformaciones en el encajante por la intrusión de los 
cuerpos ígneos, 105 cuales muestran con frecuencia bordes de grano más fino característicos 
de un enfriamiento rápido. 

Se caracterizan por ser rocas de color gris claro u oscuro, cuando están poco alteradas, 
pero lo más frecuente es que estén afectadas por una intensa alteración hidrotermal 
adquiriendo tonalidades verdosas o pardas. Macroscópicamente muestran una gran varie­
dad de aspectos incluso a escala de afloramiento; predominan las variedades eq uigranulares 
de grano medio a fino (generalmente ligadas a los contactos) con un alto contenido en 
máficos idiomorfos repartidos homogéneamente en la mesostasis. Además son frecuentes 
zonas (dentro de un mismo afloramiento) en las que los fémicos (anfíbol) desarrollan 
tamaños muy superiores al resto de los componentes de la roca llegando a alcanzar tamaños 
de 0,6 cm (como, por ejemplo, el dique de Cuénabres en el que además también destacan 
en tamaño agregados de opacos de hasta 1 cm). Por último puede ser frecuente el desarrollo 
de pequeñas zonas micropegmatoides de formas irregulares en las que la fracción leucócrata 
adquiere un mayor tamaño de grano y 105 anfíboles, también de mayor tamaño que en 
el resto de roca, aparecen más individualizados de la misma mostrando formas idiomorfas 
muy alargadas con disposiciones palmeadas. Además no es raro que engloben xenolitos 
centimétricos de las rocas encajantes. 

En relación con algunos afloramientos de los alrededores de Burón se encuentran importan­
tes mineralizaciones de As-Sb-Au (PANIAGUA et al., 1988) concentradas en bandas de 
cizalla y fracturas y en los bordes de pequeñas venillas de cuarzo y/o carbonatos, coincidien­
do generalmente con intensas alteraciones hidrotermales. 
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5.3.3. Petrografía 

Si bien el conjunto de rocas situadas en la Hoja de Burón y en las contiguas a ella comprende 
desde términos básicos de tipo gabroide a términos ácidos de composición granítica, en 
este área predominan los cuarzogabros y cuarzodioritas hornbléndicos (muy probablemente 
hornbléndico-piroxénicos en origen) así como cuarzomonzodioritas y tonalitas, aunque en 
muchos casos es casi imposible dar un nombre petrográfico exacto a las rocas, ya que una 
buena parte de ellas están constituidas mayoritariamente por minerales secundarios produc­
to de una intensa alteración hidrotermal. Por otro lado, algunas variaciones petrográficas 
detectadas a escala de afloramiento, son en parte debidas al reparto irregular de algunas 
fases minerales tardías (Q y Fto. K) respecto a los constituyentes mayoritarios de la roca: 
plagioclasas, anfíboles y en ocasiones biotita. Se ha observado también algún afloramiento 
de naturaleza posiblemente más ácida y dimensiones muy reducidas pero su estado de 
alteración no ha permitido su estudio. 

La textura presenta asimismo variaciones a pequeña escala reconociéndose, cuando la roca 
no está muy alterada, en cuyo caso sólose conserva parcialmente o llega a estar totalmente 
borrada, texturas hipidiomórficas de grano medio y fino, equigranulares o débilmente 
porfídicas, siendo también frecuentes texturas ofíticas o subofíticas debido a la presencia 
de grandes anfíboles poiquilíticos. Los constituyentes principales son plagioclasa, anfíbol, 
cuarzo y biotita, aunque los dos últimos se presentan en parte de las muestras en cantidades 
accesorias. Por otra parte, el feldespato potásico raramente se encuentra como un mineral 
esencial, siendo más normal que aparezca como accesorio. Los accesorios son escasos y 
además de los anteriores son frecuentes apatito, ilmenita y magnetita. 

El anfíbol suele ser, junto con las plagioclasas, el componente mayoritario en los términos 
básicos, pudiendo estar ausente en algunas de las rocas de composición intermedia (o bien 
aunque presente en origen se encuentra totalmente transformado). Normalmente es el 
componente que alcanza un mayor tamaño, no sólo en las rocas de textura subofítica-ofítica 
sino también en las hipidiomórficas. 

Es de color pardo y se encuentra según secciones automorfas y subautomorfas basales o 
prismáticas de hábito muy largo, mostrando en este último caso disposiciones palmeadas 
que forman una especie de enrejado en cuyos huecos quedan el resto de los componentes. 
En las variedades subofíticas alcanza tamaños de 6 mm y presenta un marcado carácter 
poiq ur lítico. 

Puede estar corroído por plagioclasa y cuarzo; este último puede encontrarse dentro de 
los cristales de anfíbol como cristales de formas alargadas según sus trazas de exfoliación. 
A excepción de los anfíboles poiquilíticos engloban escasas inclusiones, siendo las más 
frecuentes apatito y opacos. Los anfíboles poiquilíticos engloban anfíboles de menor tama­
ño, plagioclasas, opacos identificados por energía dispersiva como ilmenita, cromita y 
cromoespinela, seudomorfos de posibles piroxenos transformados a clorita o clorita-serpen­
tina (estos últimos aunque no se han observados frescos en este grupo de rocas, son 
bastante frecuentes en los afloramientos de rocas equivalentes localizadas más al sur, en 
los alrededores de Riaño, constituyendo relictos englobados y corroídos por los anfíboles). 
Son frecuentes además sulfuros y formas globosas o amigdalares en los bordes y dentro 
de los anfíboles poiquilíticos, constituidas por minerales secundarios, principalmente carbo­
natos, cuarzo o clorita intercrecida con cuarzo y otros no identificados. 

La alteración es variable en intensidad y en los productos originados. Se encuentran parcial-
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mente alterados a clorita y carbonatos a los que suelen acompañar, rutilo, esfena- leucoxe­
no, anatasa, epidotas, prehnita, sulfuros, óxidos de hierro y cuarzo, comenzando la altera­
ción con mayor intensidad por los bordes del cristal y según las trazas de exfoliación. Otra 
alteración que puede afectar a los bordes del cristal o a la totalidad del mismo es a una 
sustancia semiisótropa (posiblemente limonita) que en casos extremos ya no permite la 
identificación del anfíbol (totalmente oscurecido) a no ser porque conserva su hábito y 
algún vestigio de trazas de exfoliación. 

Todos los anfíboles analizados corresponden a anfíboles cálcicos según la clasificación de 
LEAKE (1978) con (Ca + Na)B;;:O; 1,34 Y NaB < 0,67, caracterizados por una notable uni­
formidad composicional con escasas variaciones en su contenido en Si02 y una elevada así 
como constante relación Mg/(Mg + Fe). En dicho diagrama se clasifican como hornblendas 
tchermaquíticas y tchermaquitas, pargasitas y hornblendas pargasíticas, magnesio-hasting­
sitas y hornblendas hastingsíticas; únicamente dos análisis se clasifican como kaersutitas 
por su contenido en Ti superior a 0,50 en fórmula estructural (Fig.25). 

La plagioclasa es el otro constituyente mayoritario, encontrándose como cristales de menor 
tamaño que el anfíbol o como agregados de cristales que se disponen en los espacios 
entre los cristales de anfíbol palmeados. De 105 afloramientos estudiados sólo se ha obser­
vado una roca de composición más ácida, exenta de anfíbol, en la que su textura micropor­
fídica es debida a un mayor desarrollo de las plagioclasas frente al resto de los componentes 
de la roca. 

Pueden ser xenomorfas o subautomorfas, mostrando en el segundo caso hábitos largos y 
disposiciones radiales o palmeadas. Están mac\adas según macias de Carlsbad, albita, albita­
carlsbad y raramente zonadas concéntricamente según zonados normales difusos. De todas 
formas suele ser difícil observar sus características ópticas debido al estado de alteración 
en que se encuentran. La alteración aunque frecuente es variable en intensidad; pueden 
estar sericitizadas o sausuritizadas y además de sericita los productos de alteración más 
frecuentes son clorita, carbonatos, prehnita y epidotas. 

Engloban pequeñas inclusiones de anfíbol. opacos y apatito; suelen estar corroídas por 
cuarzo y, cuando la roca contiene feldespato potásico, parcialmente sustituidas por éste, 
existiendo además un débil desarrollo de mirmequitas en los contactos entre ambos. 

Debido a la alteración su composición es difícil de determinar sobre todo para las plagio­
c1asas más básicas que suelen ser las más intensamente afectadas. Autores que anteriormen­
te han estudiado algunas de estas rocas como LOESCHKE {op. dO. no da contenidos de 
An ni ópticos ni normativos, mientras que CORRETGE et al. (op. cit.) dan contenidos de 
anortita de 48-54 % para rocas comparables a éstas pertenecientes a su grupo G2, pero 
tampoco aportan datos de las rocas de este sector. De los intentos de análisis por microsonda 
electrónica únicamente se han obtenido tres resultados aceptables en plagioclasas no 
zonadas y poco alteradas las cuales proporcionan contenidos en An de 30-46 % (andesina), 
pero ninguno en las de carácter más básico. 

La bíotita es el otro máfico dominante y al igual que el anfíbol alcanza mayores tamaños 
que el resto de los componentes. Puede mostrar deformaciones de tipo kínk y siempre se 
ha observado casi o totalmente transformada a clorita (±esfena-Ieucoxeno) y a husos 
prehníticos, pudiendo darse los dos tipos de alteración conjuntamente. 
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El cuarzo puede ser un componente esencial o accesorio, muestra un crecimiento tardío 
yen algunos casos secundario. Suele encontrarse como cristales xenomorfos e intersticiales 
con extinciones normales, ondulantes y débiles poligonitizaciones. Corroe a las plagioclasas 
y anfíboles a los que puede llegar a englobar parcialmente. Contiene inclusiones de apatito, 
a veces muy abundantes, prismático y sobre todo acicular. 

Otras formas de presentarse el cuarzo es en intercrecimientos micrográficos con feldespato 
potásico; intercrecido con clorita o formando husos según sus trazas de exfoliación; relle­
nando fisuras junto con carbonatos y formando parte de seudomorfos policristalinos 

El feldespato potásico no siempre está presente y raramente forma cristales bien desarro­
llados encontrándose fundamentalmente con carácter intersticial y hábito xenomorfo. Los 
cristales mejor desarrollados suelen estar maclados según Carlsbad, son muy poco pertíticos 
y pueden provocar un débil desarrollo de mirmequitas en contacto con las plagioclasas, a 
las que además puede sustituir parcialmente. 

Los accesorios son escasos encontrándose principalmente apatito y opacos. El apatito mues­
tra hábitos hexagonales y prismáticos cortos cuando está incluido en plagioclasa y anfíbol, 
mientras que cuando está asociado al cuarzo o a minerales secundarios suele mostrar 
hábito acicular. Los opacos corresponden principalmente a ilmenita y magnetita. 

Además de los componentes primarios estas rocas se caracterizan por estar constituidas 
mayoritariamente por minerales secundarios derivados de una intensa alteración hidroter­
mal, correspondiente a los tipos propilítico y sericítico de MEYER y HEMLEY (1967). Entre 
los minerales secundarios, en las rocas más básicas predominan clorita y carbonatos, bien 
como seudomorfos o como grandes agregados xenomorfos dispersos en la roca a la que 
pueden llegar a enmascarar casi en su totalídad. En rocas más ácidas también puede ser 
muy abundante la sericita-moscovita afectando a las plagioclasas que aparecen como una 
masa de sericita muy fina, aunque en general conservan su forma. Otros secundarios 
frecuentes son epidota, clinozoisita, esfena, prehnita, leucoxeno (rutilo), sulfuros, óxidos 
de hierro, limonita, cuarzo, talco, goethita (CORRETGE, et al., op.ciO y quizás serpentina 
y ceolitas, dispersos en la roca o constituyendo seudomorfos. 

5.3.3. Geoquímica 

Para la caracterización geoquímica de este conjunto intrusivo, además de algunos análisis 
realizados durante la elaboración de la Hoja (Tabla 1), que son escasos dado el número 
reducido de afloramientos presentes en la misma y sobre todo su estado de alteración, se 
han utilizado otros análisis de las rocas situadas en la Hoja contigua de Riaño (cuyos 
resultados se encuentran en la memoria de la misma) y un gran número de análisis de 
LOESCHKE (op. cit.) tanto de este área como de los afloramientos que se continúan hacia 
el este siguiendo el trazado de la falla de León. 

Los análisis obtenidos durante la elaboración de la Hoja han sido realizados por fluorescencia 
de rayos X, en el caso de los elementos mayores en los Laboratorios dellTG E, y los elementos 
traza en los Laboratorios de los Servicios Comunes del Departamento de Geología de la 
Universidad de Oviedo. Una buena parte de los análísis no entran dentro de los límites 
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Tabla 1. Relación de análisis qufmicos de roca total 

Muestra G5-3032 GS-3070 G5-3053 GS-3066 
-- ""-

SiDl 46,92 47,23 48,31 50,37 
AIP3 13,84 10,90 13,19 13,90 
Fe¡O) 8,25 9,42 8,28 9,58 
MgD 8,26 13,80 9,73 8,35 
MnO 0,13 0,16 0,12 0,17 
CaD 6,03 7,78 6,00 7,66 
Na,o 3,63 1,51 3,22 2,93 
KlD 0,41 0,00 0,15 0,06 
TiOl 0,83 0,72 0,82 0,93 
P¿Üs 0,13 0,08 0,17 0,12 
PPC 11,89 8,21 9,81 5,92 
Total 100,32 99,81 99,80 99,99 

PPM 

RB 28 6 12 12 
Sr 426 237 285 305 
Ba 254 209 116 149 
Nb 8 7 11 7 
Zr 127 92 153 113 
Y 21 17 21 23 
Zn 85 73 78 90 
Cu 28 79 52 53 
Ni 190 404 275 125 
Co 33 45 35 29 
Cr 801 1377 838 752 
V 240 271 242 324 

comunmente aceptados para su utilización debido a la intensa alteración hidrotermal que 
afecta a la mayor parte de las rocas del área, pero dada la imposibilidad de disponer de 
mejores análisis, al menos al nivel superficial actual, se ha procedido a su utilización, 
advirtiendo de antemano que algunos de los elementos analizados, sobre todo aquellos 
geoquímicamente móviles, han podido haber sufrido importantes variaciones. 

Si consideramos todas las rocas como integrantes de una serie partícipe de una génesis 
común, destaca en primer lugar la gran variedad de términos que integran este conjunto 
intrusivo. El diagrama de clasificación geoquímica Q-P de DEBON y LE FORT (1983) pone 
de manifiesto esta amplia variedad de términos (Fig.26a), clasificándose como gabros, 
cuarzodioritas, cuarzomonzodioritas, tonalitas, granodioritas y adamellitas. Predominan en 
todo caso las rocas de composición intermedia, mientras que los gabros son escasos lo 
que posiblemente se deba ·-ya que petrográficamente parecen ser más abundantes-- a 
las variaciones que la composición geoquímica de estas rocas ha experimentado con los 
procesos de alteración que les afecta. En el diagrama A-B de DEBON y LE FORT (op. cit.) 
definen una serie típicamente cafémica que evoluciona desde el dominio hipoaluminoso 
al peraluminoso y cuyo carácter hipoaluminoso debería ser en principio más marcado si se 
tiene en cuenta la deriva hacia el dominio aluminoso provocado por las alteraciones antes 
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mencionadas (Fig, 26b), Por otra parte, aunque no se ha incluido en esta memoria, en el 
diagrama Q-B-F de estos mismos autores, constituyen una asociación mesocrática incluso 
para los términos más evolucionados, 

En los diagramas de HARKER (Fig, 27) queda reflejado el amplio espectro de variación en 
lo que al contenido en sílice se refiere, existiendo desde términos básicos con contenidos 
de un 45% de Si02 hasta términos ácidos cuyo contenido supera el 70% ' El comportamiento 
que muestran los óxidos mayores frente a la sílice es coherente con una evolución por 
cristalización fraccionada, aunque también existen evidencias que indican la presencia de 
fenómenos de mezcla, de una serie en la que, aunque no siempre con buenos coeficientes 
de correlación, Ti02, MgO, Fe20 3, CaO y MnO muestran tendencias claramente descenden­
tes con la diferenciación, generalmente más acusadas para los términos básicos e interme­
dios y menos pendientes en los términos más evolucionados, a excepción del Fe20 3 que 
define una pendiente continua. El KP, aunque con mala correlación, muestra una pendien­
te ascendente y continua; el comportamiento evidenciado por el KP resulta coherente 
con la evolución de una serie calcoalcalina (ORSINI, 1979). AI2031 Nap y P20s describen 
dos comportamientos diferentes caracterizados por pendientes positivas (aunque en el caso 
del Nap es bastante constante) en los términos básicos e intermedios, las cuales a partir 
de aproximadamente el 60% de Si02 pasan a ser claramente negativas y muy acusadas. 

El carácter calcoalcalino de esta serie, queda asimismo perfectamente definido en el diagra­
ma AFM (Fig.28a) en donde las rocas de la Hoja de Burón analizadas se sitúan entre las 
menos diferenciadas. 

5.3.4. Consideraciones petrogenéticas 

Según se desprende de los diagramas de caracterización geoquímica, en la génesis de las 
rocas presentes en la Hoja de Burón y en general en la UPC, parece evidente la participación 
predominante de material básico profundo el cual sufre diferentes grados de hibridación 
o contaminación cortical en su ascenso, dando lugar al amplio espectro composicional que 
caracteriza a todo el conjunto intrusivo, Por otra parte, es de destacar el solapamiento, en 
cuanto a quimismo se refiere, entre los granitoides de la UPC y el resto de los presentes 
en la ZC (lnfiesto, Salas-Belmonte). los cuales se separan claramente de los granitoides de 
la Zona Asturoccidental-Ieonesa (a excepción de los de Porcia-Salave que son comparables 
con 105 primeros) en los que la participación en su génesis de corteza continental alumínica 
es probablemente muy marcada y posiblemente sean en un porcentaje muy alto palinge­
néticos (SUAREZ y CORRETGE, op. di.; CORRETGE y SUAREZ. op, cit), 

Se ha tratado de vislumbrar el papel jugado por las rocas de la UPC dentro de un marco 
geotectónico. Para ello se han proyectado las rocas analizadas junto con otros datos pre­
existentes (LOESCHKE, op. cit.) en los diagramas Log l/Log cr propuesto por RITIMANN 
(1973) y RblY+Nb. Y/Nb propuestos por PEARCE et al, (1984) que de alguna manera 
persiguen la clasificación de rocas ígneas desde un punto de vista geodinámico. En el 
primero (Fig. 28b) las muestras se sitúan en el campo de las rocas ígneas correspondientes 
a cinturones orogénicos y arcos de islas, Esta situación es en cierto modo coincidente con 
el lugar que ocupan en los diagramas de PEARCE et al. (op. ciO (Fig. 28c), No obstante, 
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yen lo que respecta a elementos traza deben tenerse en cuenta las consideraciones de los 
autores en lo referente a la ubicación de las rocas post-colisión dentro de los diagramas y 
a la falta de discriminación de los mismos para dichas rocas. 

En este sentido, a escala regional el desarrollo de este magmatismo tardihercínico en la 
parte más externa de una cordillera de plegamiento, característica de por sí poco común, 
podría estar relacionado, como proponen RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA (1987) Y 
GALLASTEGUI et al. (op. cít.) con las últimas etapas del cierre del Arco Astúrico a partir 
del Estefaniense B, en las que los problemas de espacio en el núcleo del Arco, ocupado 
por la UPC, adquieren gran importancia. En este momento finaliza la tectónica tangencial 
thin skinned y el acortamiento se produce a través de grandes fracturas de desgarre, que 
en muchos casos aprovechan estructuras anteriores e involucran al basamento (tectónica 
de thick skinned) (RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA, op. cít.). Estas fracturas podrían 
facilitar el ascenso de los magmas básicos profundos, muy probablemente del manto 
superior, que sufrirían diferentes grados de contaminación cortical en su ascenso para dar 
lugar al conjunto intrusivo de la Upc. Esta hipótesis parece coherente con el emplazamiento 
en condiciones permitidas que caracteriza a la mayor parte de los afloramientos presentes 
en esta unidad. 

6. HISTORIA GEOlOGICA 

Los materiales más antiguos representados en la Hoja pertenecen al Cambrico Inferior y 
Medio, correspondientes a la sucesión carbonatada de la Formación Láncara, siendo inter­
pretados estos depósitos como pertenecientes a una plataforma somera homoclinal. En las 
épocas finales de la deposición de esta formación se produce un período distensivo con 
la formación de fosas y umbrales, depositándose calizas rojas nodulosas a techo de estos 
umbrales sumergidos. 

El resto de la sedimentación durante el Cámbrico hasta el Arenig (Ordovícico inferior) 
representa la progradación de sistemas deltaicos trenzados (braid deltas) o llanuras deltaieas 
trenzadas (braid plain deltas), correspondiendo los Miembros Genestosa, Adrados y La 
Barca de la Formación Oville a sedimentos de plataforma marina externa, sedimentos de 
plataforma interna con secuencias de somerización y sedimentos de ambiente litoral de 
baja energía sometido a aportes aluviales periódicos (sheet flood) respectivamente. El 
Miembro La Matosa de la Formación Barrios es una continuación de esta secuencia regresiva 
dominando los depósitos de sheet flood sobre los litorales; mientras que los miembros 
Ligeria y Tanes, representan una secuencia transgresiva existiendo una transición desde 
depósitos canalizados que por abandono pasan a lacustres y posteriormente a depósitos 
de lagoon y éstos a litorales o transicionales. 

La ausencia de registro sedimentario desde el Arenig hasta el Devónico Superior en las 
Unidades del Manto del Ponga y Cuenca Carbonífera Central, revela la existencia de un 
dilatado período de interrupción de la sedimentación y/o erosión, al que sigue una rápida 
transgresión marina durante el Devónico Superior, que hace que los depósitos de esta edad 
se apoyen sobre los del Ordovícico y aún sobre los del Cámbrico en las láminas más 
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orientales. El origen de este período transgresivo parece estar asociado a un importante 
cambio en la dirección de los aportes de la cuenca, que pasarían a tener una procedencia 
occidental a partir de este momento. Este hecho podría estar relacionado con el engrosa­
miento cortical que las primeras manifestaciones hercínicas producen en sectores más 
occidentales de la Cadena Varíscica (Galicia, Zona Asturoccidental-Leonesa) y el consiguien­
te reajuste isostático del área ocupada por la Zona Cantábrica que determina el hundimiento 
generalizado de todo el área y la implantación de condiciones ambientales marinas durante 
todo el Carbonífero Inferior. 

Es de destacar que en la Unidad del Pisuerga-Carrión (unidades del Gildar-Montó y Hormas) 
el Devónico está representado por depósitos desde el Emsiense al Fameniense en «Facies 
Palentinas» correspondientes a ambientes más profundos, tranquilos y con menor influencia 
terrígena que las «Facies Astur-leonesas». 

El registro sedimentario durante el Carbon ífero inferior revela condiciones de tranquilidad 
tectónica y escasez de aportes que determinan el depósito de series condensadas de gran 
extensión lateral en un ambiente de plataforma, somera a veces restringida y/o lagoón. 
(Formaciones Vegamián y Alba). En los Mantos Palentinos, la presencia de brechas sinsedi­
mentarias de esta edad indica la existencia de paleopendientes probablemente relacionadas 
con los primeros impulsos tectónicos. 

A partir del I\lamuriense se instala una plataforma carbonatada, a veces con ambientes 
restringidos, en las áreas ocupadas por el Manto de Ponga y Cuenca Carbonífera Central, 
y Unidad de Picos de Europa. En la Unidad del Pisuerga-Carrión la sedimentación marina 
siliciclástica, con presencia de algunos olistolitos calcáreos, indica ya condiciones de sedi­
mentación sinorogénica. 

Esta aparente compartimentación de los ambientes sedimentarios, que hace difícil la recons­
trucción paleogeográfica original, es fruto de la imbricación de todos ellos en las diferentes 
láminas alóctonas que se superponen en el territorio de la Hoja de Burón. No obstante, 
de acuerdo con el modelo evolutivo propuesto por RODRIGUEZ FERNANDEZ y HEREDIA 
(19B7) el emplazamiento de los Mantos Palentinos se produciría, en un área más meridional 
a la de su posición actual, durante el Namuriense. Este evento tectónico debe ser contem­
poráneo con el desarrollo de un «surco de antepaís» en la parte frontal de estos mantos 
y el consiguiente relleno del mismo en condiciones sinorogénicas, así como con el desarrollo 
de una sedimentación carbonatada en el margen pasivo del antepa ís situado más al Norte. 

A partir de este momento las condiciones de sedimentación sinorogénica características 
del relleno de una cuenca de antepaís se generalizan a todas las zonas paleogeográficas 
representadas en las diferentes láminas alóctonas que componen el área de la Hoja, dife­
renciándose tanto en cada unidad como entre ellas diversos ambientes deposicionales. 

En la Unidad del Pisuerga-Carrión tiene lugar antes del Westfaliense A-Superior el empla­
zamiento de los Mantos Palentinos como unidades alóctonas desenraizadas y desplazadas 
por mecanismos gravitacionales hacia el Norte y Noroeste (RODRIGUEZ FERNANDEZ y 
HEREDIA, op. cit.). La sedimentación sinorogénica esta representada por los depósitos del 
Grupo Prioro. 

El fin del emplazamiento de estos mantos queda evidenciado por el depósito de series 
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sinorogénicas de base discordante sobre las láminas alóctonas o sobre los sedimentos 
sinorogénicos, anteriores, de su entorno, a partir de Westfaliense A Supo o B según las 
áreas (discordancia «palentina» o de Curavacas). La denudación de los relieves creados al 
Sur de la Unidad del Pisuerga-Carrión por el engrosamiento cortical contemporáneo origina 
el depósito de las series sinorogénicas del Grupo Pando (Pando, Curavacas, Lechada, Veja­
cerneja, Pandetrave ... ) durante el Westfaliense B, C y D. 

En la Unidad del Ponga la sucesión westfaliense representa una megasecuencia de some­
rización con tránsitos desde facies condensadas en la base, originadas en una cuenca 
profunda protegida de la entrada de terrígenos, hasta ambientes de plataforma externa y 
facies deltaicas en el techo. Esta mega secuencia representa la cuña elástica de relleno de 
un surco de antepaís relacionado con el emplazamiento de unidades estructurales, situadas 
más al Oeste y Suroeste de la Zona Cantábrica. 

En el sector de Lois-Ciguera, de la Cuenca Carbonífera Central, y en la Unidad de Picos 
de Europa las condiciones sedimentarias corresponden a las de una plataforma carbonatada 
que permanece hasta el Moscoviense superior, probablemente debido a una posición 
paleogeográfica lateral, o distal, respectivamente, respecto a las principales salidas de 
terrígenos. 

Durante el Westfaliense D Superior, Cantabriense y Estefaniense A se produce el emplaza­
miento de las Unidades del Ponga y Cuenca Carbonífera Central, así como de los mantos 
de Panda, Valdeón y Barruelo en la Unidad del Pisuerga-Carrión. Estas unidades tienen un 
sentido de desplazamiento que varía desde el NE en las más orientales hasta E o SE en las 
más occidentales. Los depósitos sinorogénicos de esta edad (Maraña, Pontón Valdeón ... ) 
presentan a veces una discordancia basal y constituyen varias «cuñas elásticas» con relacio­
nes entre sí, fuertemente discordantes en las proximidades de los cabalgamientos con las 
que están relacionadas, si bien estas características desaparecen rápidamente hacia el Este, 
hacia donde decrecen también las potencias de cada cuña. El conjunto forma una mega­
secuencia de somerización con depósitos cercanos a taludes submarinos (Maraña, Brañas) 
hasta secuencias deltaicas (Pontón) e ineluso fluviales (Valdeón). Cada unidad litoestratigrá­
fica representa una cuña con una geometría similar, pero con el depocentro sucesivamente 
más adelantado a medida que el manto avanza. 

Durante el Estefaniense B se produce el emplazamiento de la Unidad de Picos de Europa 
hacia el Sur, simultáneamente se desarrollan en el resto de las áreas reapretamientos y 
reorientaciones de .las estructuras previas, generándose otras nuevas, especialmente cabal­
gamientos y fallas inversas, así como pliegues asimétricos de eje EO. El Grupo Remoña es 
el sedimento sinorogénico de esta edad. 

Los rejuegos tardihercínicos de las fallas de Peñas Matas, Tarna, etc. y el emplazamiento 
de rocas ígneas con metamorfismo térmico asociado, deben de tener lugar en el Estefanien­
se terminal o el Pérmico. Por último, la falla de Ventaniella es un accidente que corta a 
todas las estructuras previas y cuya génesis es difícil de precisar temporalmente, aunque 
lo más probable es que su edad sea pérmica. Durante la orogénesis alpina todo el conjunto 
de la Cordillera Cantábrica cobija a los sedimentos cretácicos y miocenos de la Cuenca del 
Duero; es durante este período cuando se debe producir el rejuego de las grandes fracturas 
anteriores (León, Ventaniella, etc.) y la estructuración definitiva de las áreas de su entorno. 
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Fruto de esta actividad lo constituye el levantamiento generalizado de toda la Cordillera 
Cantábrica con el rejuvenecimiento del relieve, que ha permitido, especialmente durante 
el Cuaternario, la excavación de los valles y cañones por una red fluvial que, mayoritariamen­
te, corta a las direcciones estructurales hercínicas. 

7. GEOLOGIA ECONOMICA 

La Hoja núm. 80 (Burón) muestra una importante concentración de mineralizaciones de 
carácter no energético, mientras que la minería energética ligada a la explotación de las 
cuencas carboníferas, cuantitativamente importante en otras Hojas limítrofes o próximas, 
ha sido prácticamente nula en esta Hoja. Los inicios de la actividad minera en esta Hoja, 
al menos con constancia histórica, se remontan a la época romana. Se conservan vestigios 
de labores auríferas de esta edad al Este de Burón yen el valle de Hormas, en las cuales 
pudieron haber llegado a ser movilizados unos 50.000 m3 de material (L. C. PEREZ, como 
personal). Con posterioridad, se tiene constancia de explotaciones de carácter esporádico 
a lo largo de todo el valle del Alto Esla durante el siglo XIX y principios del siglo XX (SOLER, 
1883, REVILLA, 1906; LACASA, 1929) para el beneficio del antimonio, continuando pun­
tualmente dicha explotación en función de la demanda momentánea y la actividad de otras 
explotaciones más modernas en los alrededores de la vecina localidad de Riaño, fundamen­
talmente durante la década de 1950. En ésta década se inició asimismo la explotación de 
dos yacimientos de fluorita, en las proximidades de Burón, al Sur, y Oseja de Sajambre, al 
Norte de la Hoja, que se prolongaron hasta la década de 1970. En fechas más proximas, 
tienen lugar en este marco diversos estudios, algunos de ellos de tipo general, en los que 
se reseñan con mayor o menor detalle, los distintos indicios mineros de esta zona; de entre 
éstos podemos citar los trabajos de MARTINEZ GARCIA y TEJERINA (1979), ALONSO HERRE­
RO (1981) Y LUQUE y MARTINEZ GARCIA (1983). Recientemente, la parte Sur de la hoja 
ha sido objeto de investigaciones para el beneficio de oro, encontrándose en la actualidad 
prácticamente paralizadas a consecuencia de la entrada en funcionamiento del embalse 
de Riaño. Con vistas al futuro cabe plantearse la investigación en áreas relativamente 
alejadas del embalse o por encima del nivel de seguridad de éste, en principio sólo de cara 
al beneficio de oro, dada la situación actual del mercado y las previsiones a medio plazo. 

7.1. INDICIOS Y MINERIA METALlCA 

Las mineralizaciones reconocidas en esta Hoja se sitúan generalmente y al igual que las 
rocas ígneas, en el entorno de las grandes fracturas. 

El estado del conocimiento actual con respecto a las mineralizaciones reconocidas no 
permite elaborar modelos de ley-tonelaje, y someramente modelos de probabilidad de 
aparición; por ello se ha optado por la siguiente clasificación, genético- descriptiva, basada 
en los metales de interés económico, la litología asociada más característica y su génesis 
(PANIAGUA y RODRIGUEZ PEVIDA, 1989): 
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1. Mesoepitermales de As-Sb-Au ligados a rocas subvolcánicas. 
2. Mesoepitermales de As-Sb-Pb-Zn-Au-Ag ligados a rocas subvolcánicas. 
3. Venas hidrotermales de As-Au. 
4. Epitermales de F ligados a rocas carbonatadas. 

A continuación se describe sucintamente cada modelo, siguiendo el esquema de COX et 
al., '986. 

7. 1 .1 . Mesoepitermales de As-Sb-Au ligados a roca subvolcánica 

Sinónimos aproximados. Zonas de cizalla aurífera, venas de Sb. 

Descripción general. Venas y diseminaciones de sulfuros de As y Sb asociados a rocas 
ígneas de carácter intermedio a básico y tendencia porfídica, que instruyen materiales 
fundamentalmente siliciclásticos en zonas de cizalla asociadas a interferencias de fracturas 
tardiorogénicas. 

Localización. Se han reconocido en total 12 mineralizaciones de esta tipología, localizadas 
de Oeste a Este del siguiente modo: 2 al Norte y Oeste de Maraña (1 km aprox.); 1 en el 
valle de Pedrollo, a 3 km de Liegos; 8 entre Burón y el Puente de Torteros, de ellas 3 en 
la vertiente NE, y 5 en la vertiente SE; y 1 a 2,5 km aproximadamente al N de Barniedo 
de la Reina, en la vertiente NE del arrollo de la Guspiada. 

Referencias generales y locales. BONNEMAISON y MARCOUX, 1987, 1990; GUTIERREZ 
VILLARIAS et al. (1988); PANIAGUA et al. (1988,1989); PANIAGUAy RODRIGUEZ PEVIDA 
(1989); PANIAGUA (1990). 

Entorno geológico 

Rocas asociadas. Series sedimentarias o metasedimentarías fundamentalmente siliciclástí­
cas, con escasos carbonatos, a menudo alóctonos. intruídas por diques y sills de dioritas, 
cuarzodiorítas, gabrodioritas y cuarzogabros fundamentalmente, de carácter mícroporfídico 
yen general fuertemente metasomatizadas. El grado de metamorfismo varía desde inexis­
tente a facies de esquistos verdes. 

Edad. El encajante metasedimentario es de edad Westfaliense-Cantabriense. Las minerali­
zaciones pueden tener cualquier edad necesariamente posterior, probablemente Estefanien­
se o Pérmico. 

Ambiente deposicional. La mineralización se deposita a raíz de la actividad hidrotermal sin­
y post-intrusión. 

Situación tectónica. Zonas de cizalla dúctil a frágil en el área de interferencia de los sistemas 
de fracturas profundas de León (E-W), Ventaniella y Tarna (NW-SE), San Pelayo y del Yuso 
(NE-SW) También se localiza en estructuras previas, tales como cabalgamientos, que han 
sido rejugados posteriormente por estas fracturas. 
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Mineralizaciones asociadas. Mesoepitermales de As-Sb-Pb- Zn-Au-Ag; venas de As-Au; 
epitermales de Cu-As-Sb; epitermales de Hg y As; epitermales de F. 

Descripción del yacimiento 

Mineralogía. Paragénesis precoz formada por pirita y arsenopirita con Au en solución sólida, 
y como accesorios gudmundita o arsenopirita antimon ífera. Relictos ocasionales de pirrotina 
y espinelas cromoferríferas. Presencia de rutilo y relictos de ilmenita y titanita. Paragénesis 
intermedia formada por berthierita, y como accesorios, esfalerita, jamesonita y boulangerita. 
calcopirita y tennantita muy escasos. Paragénesis tardía con estibina dominante, acompa­
ñada de pirita, greigita y sulfosales de Pb-Sb, fundamentalmente zinkenita, semseyita, 
plagionita y boulangerita. Localmente aparece calcostibita y bournonita. Presencia ocasional 
de rejalgar, getchellita y oropimente. Presencia de oro nativo y aurostibita ligados a las 
paragénesis intermedia y tardía, en general muy escasos. Raramente se observa fluorita y 
barita con carácter terminal. 

Textura y estructura. La paragénesis precoz forma diseminaciones de agregados de cristales 
idiomórficos de grano fino a muy fino en el encajante ígneo fundamentalmente, aunque 
en ocasiones se presentan diseminaciones de pirita dominante en pizarras del encajante 
en el contacto con la roca ígnea. La distribución de la mena está fuertemente controlada 
por el desarrollo de cizalla local en el intrusivo. La paragénesis intermedia forma disemina­
ciones y venrllas en el contacto entre el intrusivo alterado y las fracturas más tardías. La 
paragénesis tardía ocupa el núcleo de bolsas y la zona central de venas y fracturas abiertas 
que atraviesan el intrusivo alterado, y muy raramente el encajante pelítico. 

Alteración. Propilitización de la roca ígnea (paragénesis de cuarzo + clorita + talco + 
sericita + carbonatos), que aumenta en intensidad con el desarrollo de la paragénesis 
precoz. Silicificación y carbonatización en las fracturas tardías, con formación de cuarzo 
+ ankerita (localmente siderita o dolomita ferrífera), y posteriormente de cuarzo + calcita. 
Grafitización esporádica en las pizarras. Oxidación supergénica de la mena, poco potente 
pero muy llamativa, dando lugar a la formación de ocres de arsénico y antimonio. 

Controles de la mena. El control litológico esencial es la roca ígnea propilitizada; las pizarras, 
argilitizadas en el contacto, actúan normalmente como pantalla relativa; localmente la 
presencia de olistolitos calcáreos representa un segundo control deposicional. El control 
estructural más significativo es la presencia generalizada de fracturas abiertas, subverticales 
las más importantes, que interfieren entre sí generando alternativamente zonas de brechi­
ficación o de cizalla semidúctil, muy favorables para la precipitación del stock metálico. 

Rasgos geoquímicos característicos. El As y el Sb alcanzan valores variables entre menos 
de 1 % y más de 10%. El Au oscila entre 0,1 y 4 ppm, siendo generalmente> 1,5 ppm; 
existe una correlación positiva muy marcada entre Au y As, no observándose correlación 
entre Au y Sb. El Pb puede alcanzar localmente valores superiores a 0,1% situándose 
normalmente por debajo de 100 ppm. Cu y Zn están presentes generalmente a nivel de 
trazas, superando raramente las 500 ppm. La relación Au:Ag oscila entre 1 y 0,1. Un rasgo 
muy significativo es la ausencia de Hg en la geoquímica de este tipo de yacimientos. Mo 
y Bi presentan anomalías puntuales y poco significativas. 
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Condiciones físico-químicas de formación. El análisis paragenético, de inclusiones fluidas, 
y la geotermobarometría derivada de las variaciones composicionales en fases característi­
cas de la paragénesis permite deducir las siguientes condiciones de formación: durante el 
estadio precoz la mena se depositó a temperaturas que oscilaron entre 200 y 350°C, pero 
generalmente no superiores a 280°C, a presiones generalmente inferiores a 2 kbar, en 
condiciones de fugacidad de 52 alta 14>log aS2 >-10) derivada de la presencia de 
materia orgánica en las rocas a escala regional, pH neutro o ligeramente ácido, log a02 
controlada en su límite inferior por el equilibrio pirita-pirrotina y en su límite superior por 
el equilibrio hematites- magnetita. Estas condiciones evolucionan a temperaturas entre 120 
y 240°C, con un máximo a 180-190°C, presiones menores de 500 bares, fugacidad de 52 
igualmente alta. La ausencia de Hg se podría explicar por fraccionación de éste en la fase 
gaseosa durante una ebullición (SPYCHER y REED, 1989), mientras el Sb permanece en la 
fase líquida, y precipita por acidificación posterior. Las zonas más distales de los yacimientos, 
generalmente más ricas en sulfosales, se ligan a condiciones de más baja temperatura. El 
esquema se completaría con una zona enriquecida en Hg. Esta zona debe necesariamente 
estar erosionada, por ser la más superficial. Mineralizaciones de Hg en relación con las de 
As-Sb-Au son observables en las hojas limítrofes, confirmando esta hipótesis. 

7.1.2. Mesoepitermales de As-Sb-Pb-Zn-Au-Ag ligados a rocas subvolcánicas 

Sinónimos aproximados. Venas polimetálicas. 

Descripción general. Venas y diseminaciones de sulfuros y sulfosales de As, Sb, Pb, Zn, Cu, 
Ag, Hg, en rocas ígneas de carácter intermedio a básico y tendencia porfídica, que intruyen 
materiales carbonatados y siliciclásticos, con predominio de los primeros, en entornos 
similares al tipo anterior. 

Localización. Se han reconocido hasta la fecha seis indicios de este tipo, localizadas al 
Noroeste del antiguo emplazamiento de Escaro, en el Pico del Cuervo (2) y al Sur y Suroeste 
de la mencionada localidad, en la vertiente opuesta del embalse (4). 

Referencias generales y locales. BONNEMAISON y MARCOUX, 1987, 1990; GUTIERREZ 
VILLARIAS et al. (1988); PANIAGUA et al. (1989); PANIAGUA y RODRIGUEZ PEVIDA, (1989); 
PANIAGUA, (1990). 

Entorno geológico 

Rocas asociadas. Rocas sedimentarias fundamentalmente carbonatadas, aunque también 
pueden aparecer en materiales detríticos y pelíticos en su vecindad. Rocas ígneas hipoabi­
sales de afiliación similar a las relacionadas con el modelo anterior. 

Edad. El encajante carbonatado puede variar en edad de Namuriense a Cantabriense. La 
mineralización puede tener cualquier edad posterior, supuestamente Estefaniense o Pérmi­
ca. 

Ambiente deposicional. La mineralización precipita como resultado de la actividad hidroter-
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mal ligada a los intrusivos, o posterior a su emplazamiento. El encajante carbonatado es 
un fuerte condicionante del depósito. 

Situación tectónica. Similar al texto 

Mineralizaciones asociadas. Mesoepitermales de As-Sb-Au, venas de Au-As, epitermales 
de Cu-As-Sb, epitermales de Hg y As. 

Descripción del yacimiento 

Mineralogía. Paragénesis precoz similar al tipo 1, formada por pirita y arsenopirita con Au 
en solución sólida, con gudmundita ocasional. La paragénesis del estadio intermedio está 
formada esencialmente por sulfosales de Cu-Pb-Ag-Sb, pirita, berthierita y esfalerita, con 
presencia ocasional de calcopirita, tennantita, estannoidita, mawsonita, molibdenita, livings­
tonita, oro nativo y aurostibita. La paragénesis tardía está formada esencialmente por 
sulfosales de Pb-Sb, estibina y pirita, y con carácter accesorio oro nativo o electrum, auros­
tibita, rejalgar, oropimente y getchellita. Localmente se observan fluorita y barita, escasas 
y muy tardías. 

Textura y estructura. La paragénesis precoz forma agregados microcristalinos de grano fino 
a muy fino, concentrada fundamentalmente en los cuerpos ígneos, aunque se observa 
también en el encajante carbonatado, pudiendo ser abundante y con leyes de oro impor­
tantes. La paragénesis tardía se desarrolla en forma de bolsas, venas, diseminaciones y 
relleno de zonas brechificadas, con predominio del encajante carbonatado. La paragénesis 
intermedia es escasa y se desarrolla indistintamente en ambas litologías, reemplazando a 
la mineralización precoz o en forma de diseminaciones o pequeñas bolsas. 

Alteración. Propilitización de la roca ígnea. Silicificación posterior sobreimpuesta a la roca 
ígnea propilitizada y al encajante. Decarbonatización del encajante carbonatado, con dolo­
mitización y calcitización más tardías. Carbonatización del encajante siliciclástico. Alteración 
supergénica no muy profunda, pero evidente, con formación de ocres de antimonio, ma­
laquita, óxidos de hierro, etc. 

Controles de la mena. La roca ígnea ejerce un control litológico preferencial sobre la 
paragénesis precoz, mientras el encajante carbonatado controla la paragénesis tardía. El 
control estructural es el mismo del tipo 1, con predominio de brechificación en el encajante 
carbonatado. 

Rasgos geoquímicos característicos. El As y el Sb oscilan dentro de los mismos intervalos 
que para el tipo 1. El Pb y el Zn están en un orden de magnitud por encima de los valores 
observados en los mesoepitermales de As-Sb-Au, superando el Pb valores del 5% en 
ocasiones, mientras el Zn se mantiene entre el 0,1 yel 1 %. El Cu se mantiene en general 
por debajo del 0,1%, aunque localmente supera el 0,5%. Au y Ag se correlacionan inver­
samente entre sí. El Au se correlaciona con el As, mientras Ag muestra buena correlación 
con Pb. Los valores máximos de Au oscilan entre 1 y 2 ppm, mientras que Ag alcanza 
valores de 50 ppm. La relación Au:Ag oscila entre 1: 10 Y 1: 100. El Sn alcanza localmente 
valores superiores al 1 %, aunque generalmente está dos órdenes de magnitud por debajo 
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de ese valor. Un dato significativo es la presencia de Hg como elemento menor, generalmen­
te por debajo de 100 ppm. Los rangos y distribución de Mo y Bi son similares al tipo 1. 

Condiciones físicoquímicas de formación. Las condiciones de P y T son relativamente simi­
lares a las del tipo 1. La diferencia fundamental estriba en que la presencia del encajante 
carbonatado, mecánicamente frágil y químicamente más reactivo que los materiales silici­
elásticos, incide en un decrecimiento de presión y temperatura más brusco, así como en 
una mayor alcalinización del fluido, que resulta en una importante telescopación de zonas, 
con aumento de la complejidad geoquímica y mineralógica a nivel local, como muestra la 
presencia de Hg y Sn en concentraciones significativas. 

7.1.3. Venas hidrotermales de As-Au 

Sinónimos aproximados. Filones de cuarzo aurífero, venas auríferas pobres en sulfuros, 
brechas auríferas. 

Descripción general. Fracturas, zonas de cizalla, zonas brechificadas o milonitizadas, de 
disposición subvertical y extensión hectométrica a kilométrica, rellenas de cuarzo holocris­
talino y escasos sulfuros, con arsenopirita dominante, en sucesiones de materiales siliciclás­
ticos, dominantemente pelíticos o metapelíticos. 

Localización. Se han reconocido dos indicios de esta tipología, uno al norte de Barniedo 
de la Reina, en la vertiente Suroeste del arroyo de la Guspiada, y otro en la cabecera del 
valle de Hormas, al Este de Escaro. 

Referencias generales y locales. BONNEMAISON, 1986; BONNEMAISON, Y MARCOUX, 
1987, 1990; PANIAGUA et al., 1989; PANIAGUA, 1990. 

Entorno geológico 

Rocas asociadas. Areniscas, conglomerados y pelitas o metapelitas. 

Edad. En esta Hoja el encajante es de edad Westfaliense. La mineralización es posterior. 

Ambiente deposicional. Estos yacimientos son un producto de la actividad hidrotermal 
ligada a zonas de cizalla profunda. 

Situación tectónica. Similar a los tipos 1 y 2. Las diferencias fundamentales se relacionan 
con la influencia de la litología encajante. 

Mineralizaciones asociadas. Mesoepitermales de As-Sb-Au, venas poli metálicas, epitermales 
de Cu-As. 

Descripción del yacimiento 

Mineralogía. En general es muy simple. Estadio precoz dominante formado por arsenopirita 
asociada generalmente a pirita, con pirrotina escasa o ausente, y IIlingita oCélsional, en 
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ganga de cuarzo, sericita o arcillas del grupo de la caolinita (normalmente dickita). Puede 
haber Au en solución sólida, ligado fundamentalmente a los últimos episodios de cristaliza­
ción de la arsenopirita, pero comúnmente es más tardío y aparece en forma de oro libre 
o electrum. Los sulfuros tardíos, cuando aparecen, son escasos. Fundamentalmente aparece 
esfalerita, tennantita o tetraedrita, calcopirita escasa, berthierita, estibina y boulangerita. 

Textura y estructura. La mineralización se presenta en drusas, geodas y en general rellenando 
brechas y fisuras, en agregados de cristales de grano grueso a muy grueso, con tendencia 
idiomórfica pronunciada. 

Alteración. Básicamente silicificación. El cuarzo constituye entre el 90 y el 100% de la 
ganga. Se acompaña de menor sericitización o argilitización¡ muy raramente carbonatiza­
ción. 

Controles de la mena. El control litológico está esencialmente formado por rocas detríticas 
y pelíticas, de lo que deriva el predominio de la silicificación sobre cualquier otro tipo de 
alteración. Lo fundamental es el control estructural, relacionado con zonas de cizalla pro­
funda que dan lugar a filones de cuarzo de extensión plurikilométrica, localmente con 
fuerte contenido aurífero. 

Rasgos geoquímicos caracterfsticos. El único destacable es la presencia de anomalías de 
As y Au. El Au es en general superior a 1 ppm, siendo localmente superior a 20 ppm. Los 
demás elementos están normalmente presentes en dos a cuatro órdenes de magnitud por 
debajo de la concentración de As. siendo en cualquier caso subeconómicos. 

Condiciones físico-qufmicas de formación. La temperatura de formación de estos yacimien­
tos oscila entre 200 y 350°(. manteniéndose la presión entre 0,5 y 2 kbar¡ con fugacidades 
de S2 y 02 dentro del mismo orden que en los casos anteriores. o ligeramente inferior para 
el S. El enfriamiento se produce más lentamente que en los casos anteriores. y comúnmente 
sin ebullición. lo que genera una progresiva acidificación del medio, debido a las menores 
variaciones en la presión de confinamiento y temperatura a lo largo del circuito convectivo. 

7.1.4. Epitermales de fluorita ligados a rocas carbonatadas 

Sinónimos aproximados. Venas de fluorita, fluorita diseminada, yacimientos apalachienses 
de fluorita. 

Descripción general. Venas, filones, bolsas y diseminaciones de fluorita acompañada de 
barita, cuarzo, dolomita y calcita. con escasos sulfuros, asociadas a fracturas subverticales 
en rocas carbonatadas. 

Localización. Se han reconocido tres yacimientos de esta afiliación, el primero al noroeste 
de la Hoja. en el collado de L1aete, 3 km al oeste de Pío de Sajambre (mina Americana). 
El segundo se localiza en una cueva en las proximidades de Soto de Sajambre en la vertiente 
suroeste del río Agera; mientras que el tercero y último se sitúa a 1 km al NO de Burón, 
junto a la ,arretera en dirección al Puerto de Tama. 
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Referencias generales y locales. LAZNICKA (1985); GARCIA IGLESIAS (1972); LOREDO 
(1981); LOREDO etal. (1984). 

Entorno geologico 

Rocas asociadas. En general. rocas carbonatadas oscuras de la Formación Barcaliente, muy 
ricas en materia orgánica. En Burón el encajante es un nivel olistolítico de esta formación 
incluido dentro del Grupo Maraña. 

Edad. El encajante es de edad Namuriense, pero dada la posición paragenética de la fluorita 
respecto de la sucesión paragenética en 105 yacimientos a escala regional, la mineralización 
debe ser muy posterior. 

Ambiente deposicional. Estas mineralizaciones han precipitado a partir de soluciones hidro­
termales de muy baja temperatura, en zonas fuertemente tectonizadas. 

Situación tectónica. Zonas de fractura frágil con alta permeabilidad efectiva, en áreas 
próximas a fallas tardías profundas (Tarna y Ventaniella) para el caso del yacimiento de 
Burón o estructuras previas rejugadas durante este mismo período (Cabalgamiento de Peña 
Ten), en los otros casos. 

Mineralizaciones asociadas. Mesoepitermales de As-Sb-Au, Mesoepitermales de As-Sb-Pb­
Zn-Au-Ag, epitermales de Cu-Pb-Zn, epitermales de Hg. 

Descripción del yacimiento 

Mineralogía. En general un estadio deposicional dominante, con fluorita, cuarzo, barita, 
calcita y dolomita. Como accesorios pueden aparecer grafito y diversos sulfuros, sobre todo 
pirita, calcopirita, tetraedrita, esfalerita, bornita, covellina, calcosina y más raramente, esti­
bina, cinabrio y sulfosales de Pb- Sb. 

Textura y estructura. La mineralización reemplaza amplias zonas de la roca calcárea enca­
jante, rellena zonas de brechificación y cavidades endokársticas, formando drusas, geodas 
y en general agregados holocristalinos con una fuerte tendencia al idiomorfismo. 

Alteración. Silicificación dominante en general, que suele ir precedida de decalcificación y 
dolomitización de la roca encajante. Calcitización tardía, argilitización en las zonas más 
fracturadas, grafitización esporádica. 

Controles de la mena. Niveles carbonatados en áreas fuertemente mecanizadas, próximas 
a fracturas importantes. 

Rasgos geoquímicos característicos. Fuertes anomalías en F y Ba, sin otro rasgo caracterís­
tico. Anomalías débiles a residuales en Cu, Pb, Zn, As, Sb y Hg. No se observa presencia 
de metales preciosos. 

Condiciones fisicoquímicas de formación. Estas mineralizaciones derivan de la precipitación 
a temperaturas bajas, de 90 a 1400 C, y presiones hidrostáticas en condiciones subsuper-

122 



ficiales, de fluidos hidrotermales muy mezclados, y ya empobrecidos en metales; como lo 
demuestra la presencia en estos de 5Hz COz Y S elemental. Las anomalías residuales normal­
mente responden al patrón de los yacimientos metálicos vecinos, aunque muy empobreci­
dos. 

7.2. MINERIA ENERGETICA 

Dentro del marco de esta Hoja no se ha realizado ninguna explotación de carbón, aunque 
si existen dos pequeñas calicatas o indicios situados en el Grupo Valdeón (Cantabriense­
Barrueliense), único que por sus facies es susceptible de contener capas de carbón de cierta 
importancia. El primero de estos indicios se sitúa al N de Posada de Valdeón en la margen 
izquierda del río Cares; se trata de un carbonero que en superficie presenta entre 0,50-
0,70 m de espesor y que sólo ha podido ser reconocido en ese punto merced a una pequeña 
calicata realizada recientemente, encontrándose en el resto de la zona muy cubierto por 
vegetación. El segundo indicio se sitúa en los conglomerados basales del Grupo Valdeón 
y no ha podido ser localizado, aunque parece ser que existe una labor antigua, situada, 
sin más. precisiones, en el arroyo del Joyo afluente por la derecha del río Sella, al que se 
accede desde la carretera N- 637. 

7.3. ROCAS INDUSTRIALES 

Unicamente han sido explotadas las calizas, bien como canteras para áridos, bien como 
calizas ornamentales, denominadas antiguamente mármoles rojos, negros y azulados. Otras 
pequeñas canteras, cercanas a los pueblos y vías de comunicación, se han utilizado desde 
antiguo para materiales de construcción y obras públicas. Actualmente sólo se tiene cono­
cimiento de una explotación de «marmol rojo» entre las localidades de Oseja de Sajambre 
y Pío de Sajambre, en las calizas rojas nodulosas de la Formación Alba. 

Ciertas intrusiones ígneas presentan texturas y características físicas que las hacen propicias 
para su uso como rocas ornamentales, aunque, de momento, su reducido tamaño y su 
difícil accesibilidad hace que no hayan sido explotadas como tales. 

Aun habiéndose explotado en algunos puntos las arenas fluviales, éstas no son idóneas 
para su utilización por tratarse de sedimentos fluviales muy poco maduros. 

8. HIDROGEOlOGIA 

El clima en esta zona de la montaña astur-leonesa está influido por la proximidad al mar, 
factor que, junto con su elevada altitud media (cerca de 1.500 m.s.mm.), condiciona su 
pluviometría y termometría. Todo ello ocasiona unas precipitaciones medias que alcanzan 
cantidades en torno a los 1.500 mm, distribuidos durante 150 días a lo largo del año, y 
temperaturas medias que oscilan entre los 8-1 O°c. 

La hidrogeología de esta Hoja se caracteriza por la presencia de una importante unidad 
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acuífera situada al N y NE de la Hoja, constituida por materiales calcáreos del Carbonífero, 
correspondientes a las formaciones Barcaliente, Valdeteja y Picos de Europa. A esta unidad 
se le denomina subsistema 3-B o Unidad de los Picos de Europa y se halla incluida dentro 
del Sistema Acuífero núm. 3 correspondiente a la Caliza de Montaña Cántabro-Astur 
(lGME, 1984) la porosidad y permeabilidad de los materiales que forman este acuífero se 
deben fundamentalmente a los procesos de fracturación y karstificación, que afectan a 
esta potente serie calcárea. Además, los fuertes buzamientos y el apilamiento en escamas 
sucesivas, con planos de cabalgamiento subparalelos a la estratificación contribuyen a 
incrementar su espesor. Este acuífero presenta una rápida respuesta a las lluvias, efectuando 
su descarga a través de los numerosos manantiales que, principalmente en la zona de Picos 
de Europa, alimentan a los ríos más importántes de este sector de la Cuenca Norte, como 
son el Sella y el Cares. Las reservas evaluadas hasta una profundiadad de 100 m. bajo la 
cota actual de los manantiales se estiman en 400 Hm3, considerando una porosidad eficaz 
del 1 %, en las calizas. 

Los límites de esta unidad los constituyen otras formaciones carboníferas, en cuya compo­
sición dominan los conglomerados, areniscas y lutitas, que se extienden hacia el SE de la 
Hoja. En dichas formaciones la circulación hidrológica se reduce a las zonas fracturadas, 
dada la escasa porosidad de estos materiales. 

En los sectores E y S de la Hoja pueden encontrarse algunas formaciones pre-carboníferas 
con posibilidades de comportarse como acuíferos localmente. Este es el caso de la Cuarcita 
de Barrios, cuya permeabilidad se debe a la fracturación y diaclasado que presentan. Esta 
formación se halla en contacto mediante fracturas con algunos niveles del acuífero kárstico 
descrito anteriormente lo que facilita la comunicación hídrica entre ambas unidades. La 
infiltración de agua a través de fracturas y planos de cabalgamiento da lugar a la formación 
de manantiales, generalmente de pequeño caudal, aunque, en ocasiones, resultan intere­
santes por la composición química de sus aguas, como es el caso del manantial ferroginoso 
existente en el casco urbano de Bu·rón. 

El drenaje de la vertiente S (Cuenca del Duero) presenta menor complejidad que en la N, 
debido a la naturaleza y disposición estructural de los materiales, sin embargo, las corrientes 
fluviales llevan mayores caudales en su curso alto que en el caso anterior, ya que reciben 
los aportes de una amplia zona en la que la escorrentía superficial es prácticamente continua 
durante todo el año. Este es el caso de los ríos Esla y Yuso, afluente del primero, cuyos 
nacimientos se sitúan en los acuíferos kársticos de las formaciones calcáreas carboníferas, 
en la mitad de la Hoja y constituyen las principales fuentes de alimentación para el embalse 
de Riaño. 

En toda la extensión de la Hoja existen formaciones superficiales cuaternarias susceptibles 
de comportarse como acuíferos libres. Tal es el caso de las llanuras aluviales y terrazas de 
los principales ríos y arroyos, y de los coluviones, depósitos glaciares, fluvio-glaciares y 
morrenas; que rellenan los valles. De todos ellos conviene destacar por su amplitud la 
llanura de inundación del río Esla, que presenta un nivel de terraza y una anchura suficiente 
para la extracción de caudales importantes de sus aguas subálveas, mediante pozos ordina­
rios o con drenes radiales. El aprovechamiento de estos recursos, así como de los restantes 
recursos hidrogeológicos de la región estudiada, no se efectúa debido a la disponibilidad 
de una escorrentía superficial regulada mediante obras hidraulicas para la producción de 
energ ía hidroeléctrica. 
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