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INFORMACION COMPLEMENTARIA

En la pagina web del IGME, dentro del apartado de Cartografia Geoldgica:
http://info.igme.es/cartografiadigital/geologica/Magna50.aspx, se puede consultar la informa-
cion complementaria perteneciente a esta Hoja en formato pdf, que incluye:

— Fichas e informes de los estudios petroldgicos de las muestras.
— Columnas estratigraficas de detalle, aloum fotogréafico, plano de situacién de muestras e in-
formes complementarios.

Todas las preparaciones: Laminas transparentes, levigados, celdillas, muestras de mano, macro-
fauna, etc... relacionadas en la documentacion de la presente Hoja, estan disponibles para su
consulta en el Area de Geologia, Geomorfologfa y Cartografia Geoldgica previa consulta con
E. Calvo Garcia en la direccién de correo e.calvo@igme.es.
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1. INTRODUCCION

1.1. SITUACION GEOGRAFICA

La Hoja 1:50.000 de Santa Elena (862) se localiza en la zona centro meridional de la Peninsula
Ibérica. Aproximadamente la mitad septentrional corresponde administrativamente a la provin-
cia de Ciudad Real, perteneciendo la mitad meridional a la provincia de Jaén (Fig. 1).

En su conjunto, la Hoja presenta un relieve irregular (a veces muy abrupto), de baja montana,
caracterizado por cumbres que, en ocasiones, superan los mil metros de altura sobre el nivel del
mar, y que forman el eje principal de Sierra Morena y algunas de sus sierras menores como la
Sierra de San Andrés y Sierra del Agua (Fig. 1). La maxima altura de la Hoja se sitta en el vértice
Estrella (1.298 m), mientras que la cota méas baja de la Hoja se localiza en el valle del rio Pinto
(480 m). Otras alturas importantes son Montédn de Trigo (1.210 m), Cereceza (1.141 m), Esquilén
(1.199 m), Malabrigo (1.159 m), Caballeros (1.093 m), Castillo (1.079 m) y Ensancha (1.057 m).

Casi la totalidad de la red de drenaje forma parte de la cuenca hidrografica del Guadalqui-
vir, excepto los cursos de agua del sector noroccidental de la Hoja, tributarios de la cuenca del
Guadiana. El trazado de la red es muy complejo, a veces laberintico, con multitud de pequefios
cauces, sin que se aprecie una jerarquizacion clara, destacando los cursos del rio Guadalevin
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Fig. 1.— Situacién geografica de la Hoja de Santa Elena (862).



o Grande, rio Campana, rio Renegadero y los arroyos de Esparragones y Tembladeros, en la
zona sur de la Hoja; y los rios Cabezamalo y Magaia, en la parte nororiental.

El clima es mediterraneo continental templado, con precipitaciones medias anuales entre 400
y 700 mm y una temperatura media anual de 14-17 °C.

La densidad de poblacion es baja. Unicamente existen tres ntcleos habitados, los pueblos de
Santa Elena y de San Lorenzo de Calatrava, y el antiguo poblado minero de El Centenillo. Tam-
bién hay un grupo de casas habitadas en el antiguo poblado de Los Guindos.

En el pasado la economia del drea estaba dominada por gran la actividad minera. Sin embargo,
en la actualidad, la economia de la zona esta basada en explotaciones agricolas de olivos (res-
tringidas fundamentalmente al sector norte de la Hoja) y, en mayor medida, en explotaciones
ganaderas y cinegéticas (caza mayor), encontrandose extensas fincas en el &mbito de la Hoja.

Los parajes de singular belleza y las caracteristicas del ecosistema en este sector de Sierra Mo-
rena han propiciado la creaciéon de los Parques Naturales de Despefiaperros y Andujar.

1.2. ENCUADRE GEOLOGICO

La Hoja de Santa Elena se sita en el extremo oriental del anticlinal de Alcudia, en el Dominio
de Pliegues Verticales (DPV) definido por DIEZ BALDA et al., (1990) de la Zona Centroibérica
(ZCl) JULIVERT et al., 1974), denominado posteriormente “Dominio Lusitano-Alctdico” por
MARTINEZ POYATOS (1997) y “Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico” (DCEG) por
MARTINEZ CATALAN et al. (2004) (Fig. 2). Unicamente un pequefio sector del S de la Hoja si-
tuado al sur de la Zona de Cizalla de Puente Génave-Castelo de Vide (MARTIN PARRA et al.,
2006) pertenece al Dominio mas meridional de la ZCl: Dominio de Obejo-Valsequillo (DOV), si-
tuado entre esta zona de cizalla y la Unidad Central de Azor (1994) (Fig. 3).

EI DCEG ocupa la parte meridional de la ZCl y se caracteriza por la gran extension de afloramien-
tos anteordovicicos, la ausencia de Cambrico medio y superior y el caracter transgresivo de las
formaciones cuarciticas del Ordovicico inferior.

Los materiales anteordovicicos del DPV afloran en extensas zonas, generalmente en el ntcleo de
amplios antiformes (p. e. el de Alcudia), distinguiéndose dos grandes unidades separadas por una
discordancia (BOUYX, 1970; ORTEGAYy GONZALEZ LODEIRO, 1986; PALERO, 1993, MARTINEZ
POYATOS, 1997, etc.). Ambas unidades han sido objeto de numerosos estudios en las ultimas
décadas (AMOR y ORTEGA, 1987; ORTEGA y SANCHFZ VIZCAINO, 1987; GARCIA SANSEGUNDO
etal., 1987b; LORENZO-ALVAREZ y SOLE, 1988; PELAEZ-PRUNEDA et al., 1989; NOZAL et al.,
1988 ay b; SAN JOSE et al., 1990; etc.). El conjunto inferior (equiparable a los denominados “Es-
quistos de Alcudia” de Bouyx, 1970 o al “Alcudiense inferior” de Tamain, 1972, entre otros) esta
constituido por capas turbiditicas (pizarras, pizarras arenosas y grauvacas con algunas intercala-
ciones de conglomerados), estimandose una potencia de varios miles de metros. El conjunto su-
perior (equivalente al denominado “Alcudiense superior” de TAMAIN, 1972 y HERRANZ et al.,
1977, entre otros) esta formado por sedimentos de plataforma detritico-carbonatada (alternancias
de pizarras y grauvacas con intercalaciones frecuentes de areniscas, cuarcitas, conglomerados y
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carbonatos), estimandose potencias de hasta 800 m. El techo de este conjunto llegaria hasta
el Cambrico inferior (Tommotiense/Terreneuvian) (VIDAL et al., 1995; PALACIOS et al., 1996b).

Sobre el Complejo Esquisto-Grauvaquico se dispone discordantemente una secuencia de mas
de 4.000 m de espesor de pizarras y cuarcitas de edad Ordovicica a Devonica con escasas in-
tercalaciones de rocas volcanicas y calizas que fueron depositadas sobre una plataforma estable
del margen continental pasivo de Gondwana.

La sucesion ordovicico-siltrica comprende un conjunto de sedimentos de plataforma marina
somera con accién de corrientes de marea y accion superpuesta del oleaje, frecuentemente de
tempestad, que alternan con sedimentos de plataforma abierta o externa. La participacion vol-
canogénica en los sedimentos puede ser importante, encontrandose intercalaciones volcanicas
en la sucesion con cierta frecuencia.

Los sedimentos devonicos (cuarcitas, conglomerados, pizarras, rocas volcanicas y calizas con
braquiépodos, ALMELA et al., 1962, PUSCHMANN, 1967, BUTENWEG, 1968, TAMAIN, 1972,
GARCIA SANSEGUNDO et al., 1987, entre otros) se apoyan en continuidad estratigrafica sobre
las pizarras siluricas.

Sobre esta sucesion se deposita una unidad pizarroso-calcarea con intercalaciones de tobas vol-
canicas de edad Carbonifero inferior, seguida por conglomerados y areniscas discordantes de pro-
bable edad Westfaliense (BOCHMANN, 1956), no representadas en la Hoja, terminando la se-
cuencia estratigrafica con cuencas continentales aisladas (WALLIS, 1983) que fosilizan el ciclo
Varisco.

En el drea de la Hoja afloran materiales pertenecientes al Alcudiense inferior, sobre los que se
apoya discordantemente un conjunto de sedimentos de edad Ediacarico-Cambrico inferior
(Alcudiense superior) con caracteristicas de plataforma detritico-carbonatada. Sobre este con-
junto se apoya, de nuevo discordantemente, una sucesion del Ordovicico inferior al Sildrico que
comprende un conjunto de sedimentos de plataforma marina somera con accion de corrientes
de marea y accion superpuesta del oleaje, frecuentemente de tempestad, que alternan con se-
dimentos de plataforma abierta o externa.

El Dominio de Obejo-Valsequillo, se caracteriza por que los materiales preordovicicos son simi-
lares a los de la Zona de Ossa Morena (Serie Negra, Grupo Malcocinado, Fm Torrearboles y Fm
Azuaga), mientras que los Ordovicico-Devénicos tienen similitudes tanto con la ZCl como con
el N de la ZOM, y en algunos casos no tienen afinidad con ninguna de las dos (MATAS et al.,
2014; GUTIERREZ-MARCO et al., 2014; MATAS et al., 2015). Asi, el Ordovicico inferior no
tiene afinidades faunisticas ni con la ZCl ni con la ZOM, sino con Marruecos y la Montana Negra;
el Ordovicico medio y superior tiene afinidades con la ZCl; el Siltrico tiene afinidad con la ZOM
solo en el Ludlow; y el Devénico inferior tiene solo en parte afinidades con la ZCI (GUTIERREZ-
MARCO et al., 2014). Por otra parte, el Devonico superior tiene muchas mas similitudes con las
facies del Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico de la ZCl, que con las de la ZOM (ROBAR-
DET y GUTIERREZ-MARCO, 2004). Recientemente (DIEZ FERNANDEZ y ARENAS, 2015), propo-
nen que la ZOM es un complejo aldctono de afinidad gondwanica, superpuesto sobre el margen
centroibérico de Gondwana, incluyendo al Dominio Obejo-Valsequillo, cuyo limite septentrional
es la falla Puente Génave-Castelo de Vide, que discurre por el sector suroeste de la Hoja.



Sobre estos materiales se apoya una potente sucesion sinorogénica carbonifera, constituida por
pizarras y grauvacas, con algunos niveles discontinuos de conglomerados, rocas basicas y algu-
nas intercalaciones de calizas (HENKE, 1926; PERAN y TAMAIN, 1967; TAMAIN, 1972, CASTELLO
y ORVIZ, 1976) que rellenan el denominado “Surco de Pedroches”, proximo al limite sur de la
Hoja. Corresponden a sedimentos de plataforma abierta, somera, dominada por corrientes indu-
cidas y por tormentas, segun GABALDON y QUESADA (1983, 1986) y GABALDON et al. (1985
ay b). Es atribuida por MARTINEZ POYATOS (1997) a un evento tectonometamorfico extensio-
nal relacionado con la evolucion orogénica varisca del DOV.

El limite septentrional del DOV es un accidente regional al norte del Batolito de Los Pedroches
(Zona de Cizalla de Puente Génave-Castelo de Vide, MARTIN PARRA et al., 2006) y el meridio-
nal, la Falla de Matachel que le separa de la Unidad Central (AZOR, 1994) comprendida entre
esta Fallay la Falla de Azuaga, y que muestra una intensa deformacién de cizalla por lo que ha
sido situada como limite entre la ZOM y la ZCI. No obstante, sus caracteristicas litolégicas, de-
formativas y metamérficas, muestran cierta similitud con el sector meridional de las unidades
aloctonas del DOV (MATAS et al., 2005). (Fig. 3).

En el extremo SO de la Hoja afloran materiales pertenecientes al Silurico superior-Devénico in-
ferior, siendo su contacto con las pizarras ampeliticas del Sildrico inferior (LLandovery-Wenlock)
tecténico (Falla extensional de Puente Génave-Castelo de Vide).

La serie carbonifera se apoya, indistintamente sobre los materiales devénicos vy siltricos, debi-
do principalmente a la accion de la citada falla. Se trata de una potente serie formada por una
alternancia de pizarras y areniscas con algunos niveles discontinuos de conglomerados (HENKE,
1926; PERAN y TAMAIN, 1967; TAMAIN, 1972, CASTELLO y ORVIZ, 1976). Corresponden a
sedimentos de plataforma abierta, somera, dominada por corrientes inducidas y por tormentas
(GABALDON et al., 1985 ay b).

La sucesion paleozoica, asi como los materiales precambricos infrayacentes en este sector del
Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico y Dominio de Obejo-Valsequillo, al N del Batolito
de Los Pedroches no muestran efectos importantes de metamorfismo regional, siendo este de
grado muy bajo a diagénesis, (anquizona o el limite de la epizona) alcanzandose en algunos pun-
tos el grado bajo (CHARPENTIER, 1976, CASTELLO y ORVIZ, 1976; ORVIZ et al., 1976; FERNANDEZ
etal., 2013; MIRA et al., 1987; APARICIO et al., 1997; MARTINEZ POYATOS, 1997; MARTINEZ
POYATOS et al., 2001).

Los efectos de la deformacion prevarisca son muy débiles, poniéndose de manifiesto por la exis-
tencia de dos discordancias angulares. La discordancia mas antigua (Discordancia intra-alcudien-
se) es la que separa los dos conjuntos anteordovicicos a las que se ha hecho referencia méas arri-
ba, (Alcudiense inferior y superior), registrando el inferior un plegamiento, sin esquistosidad ni
metamorfismos asociados, que estd fosilizado por las series del Alcudiense superior (BOUYX,
1970; TAMAIN, 1975; ORTEGA y GONZALEZ LODEIRO, 1986; PALERO, 1991, 1993; MARTINEZ
POYATOS, 1997). Las estructuras de esta fase observadas son pliegues isopacos, poco apreta-
dos y de charnela curva, cortados por la esquistosidad principal varisca (PALERO, 1993). La
méas moderna se sitla entre el Ordovicico basal y el sustrato precambrico-cambrico, en relacion
con una importante tectonica de bloques que controla la distribucién de los afloramientos del
Ediacdrico-Terreneuvian (vendienses-tommotienses) segin PALERO (1993). Fue identificada con
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carécter angular en el Anticlinal de Alcudia (REDLIN, 1955; RICHTER, 1967; MARTINEZ POYATOS,
1997), donde pone en contacto materiales de la Formacion de Base del Ordovicico inferior so-
bre materiales del Alcudiense superior. CAPOTE y HERNANDEZ ENRILE (1969, 1971) la citan en
el nucleo del Anticlinal de Despefaperros, donde las rocas del Ordovicico inferior se apoyan so-
bre rocas del Alcudiense inferior. Equivale a la discordancia atribuida a la Fase Toledanica en los
Montes de Toledo por Lotze (1956).

La estructuracion general observada en el sector del DCEG donde se sitta la Hoja se explica por
la superposicion de las tres fases principales de deformacion varisca mas los efectos de etapas
posteriores de fracturacion tardivariscas, eoalpinas y alpinas.

La primera fase de deformacion varisca produjo pliegues subverticales de gran longitud de onda
de direccién predominante ONO-ESE a O-E, y con cierta vergencia al sur en este sector, aunque
se pueden encontrar otras direcciones por efecto de la fracturacion posterior. La inclinacion
de los ejes, variable hasta subvertical en los materiales anteordovicicos contrasta con la inclina-
cion observada en la sucesion paleozoica, predominantemente subhorizontal (DIEZ BALDA y
VEGAS, 1992). Seguin PALERO (1992), durante esta fase se formaron dos familias de fallas lon-
gitudinales o ligeramente oblicuas a la direccion de los pliegues y que son contemporaneas o
algo tardias al plegamiento. Unas son fallas inversas de gran angulo (60-70N) de poca conti-
nuidad. Los movimientos mas tardios dieron lugar a fallas directas con buzamientos mas ten-
didos (40-60N) y de gran continuidad lateral.

La segunda Fase (F,) se desarrolla posteriormente a la primera fase varisca, més al S, en el borde
suroeste de esta Hoja, asi como en las Hojas de Fuencaliente (860), Solana del Pino (861), Al-
deaquemada (863), Venta de los Santos (864), Santisteban del Puerto (885), La Carolina (884)
y mas hacia el ONO, dando lugar a una superficie de despegue relacionada con un episodio ex-
tensional, que genera una ancha zona de cizalla con metamorfismo de grado muy bajo a bajo
en el autdctono (Zona de Cizalla Puente Génave-Castelo de Vide; MARTIN PARRA et al., 2006),
a la que se asocian pliegues de gran amplitud, que en su mayor parte se caracterizan por no
tener una vergencia definida. Esta etapa fue puesta de manifiesto en alguno de sus aspectos
por RIOS y RIOS (1974), RIOS (1977, 1978), y posteriormente LILLO (1992) que la denominé
“etapa extensional temprana” que daria lugar, como resultado de una extension N-S, a gran-
des fracturas ENE-OSO a ONO-ESE de componente normal, unas de fuertes buzamientos (fra-
giles) y otras de buzamientos tendidos (ductiles). LARREA (1998) y LARREA et al. (1999) des-
criben una zona de cizalla que afecta al borde meridional de Plutén de Santa Elena.

La tercera Fase (F;) en este sector del Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico se corres-
ponderia con la Fase 3 de RIOS (1977 b), con direccién de acortamiento E-O. La deformacién
se concentro en determinadas zonas por lo que no se reconoce una esquistosidad generaliza-
da asociada con ella. Dio lugar a una fase de replegamiento de direccion N-S a N10°E con gran
longitud de onda y pequena amplitud, que desarrolla pliegues poco apretados de charnela rec-
ta y plano axial subvertical, de eje fuertemente inclinado, de direcciones casi ortogonales a las
trazas de los pliegues de primera fase, y a las estructuras de la segunda fase, asi como bandas
de cizalla con deformacién ductil-fragil con movimientos en direccion tanto sinistros como
dextros y direcciéon NO-SE y NE-SO respectivamente, que interfieren tanto con el de la 1% fase,
como con las estructuras de la segunda fase (Zona de Cizalla de Puente Génave-Castelo de Vide
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y pliegues asociados) originandose arqueamientos de las estructuras y figuras de interferencia
(domos y cubetas; PALERO, 1992). La distorsion de la esquistosidad principal o de primera fase
y las trazas axiales de pliegues de esa fase puede estar en relacion con la reactivacion de zonas
de cizalla sinistra de direccion NO-SE (ROIZ, 1979; ORTEGA, 1986; PALERO, 1992).

Una etapa posterior de régimen transcurrente compatible con un acortamiento ENE-OSO dio
lugar a zonas de cizalla sinistras de direccion E-O y dextras NNE-SSO. Tras esta etapa, tuvo lugar
una reactivacion de fracturas en bandas transtensionales E-O y corredores extensionales NE-SO.

Las rocas plutonicas que afloran en la esquina SE de la Hoja estudiada, forman parte del stock
de Santa Elena, emplazado en el borde S del DCEG, inmediatamente al N de la Falla de Puente
Génave-Castelo de Vide. Son de caracter granodioritico-tonalitico, habiendo sido descritas por
diferentes autores (RICHTER, 1967; SANCHEZ CELA y APARICIO YAGUE, 1969; CHARPENTIER,
1976; RIOS, 1977 b; LARREA et al., 1993; 1995, 1999; LARREA, 1998). Su emplazamiento es
posterior a la primera fase de deformacion varisca y estan afectadas por la zona de cizalla aso-
ciada a la Falla de Puente Génave-Castelo de Vide, de segunda fase. Su edad ha sido cifrada
en 331434 Ma por LARREA et al. (1999) mediante el método Rb/Sr y recientemente por Mon-
tero (comunicacion personal, en MARTIN PARRA et al., 2015) en 319+5 Ma (Misisipiense supe-
rior) mediante U/Pb por el Método de Kober.

Desde el punto de vista morfoestructural, la Hoja de estudio se sitia en el denominado Macizo
Hespérico Meridional, (GUTIERREZ ELORZA, 1994), incluyéndose en el conjunto morfoestruc-
tural de Sierra Morena (RODRIGUEZ VIDAL y DIAZ DEL OLMO, 1994). El inicio de la génesis del
relieve de la zona se sitda en el final de la orogenia varisca, con el desarrollo generalizado de
una superficie de erosién pretridsica o postvarisca (SOLE SABARIS, 1983; MARTIN-SERRANO,
1991 ay b; GUTIERREZ ELORZA, 1994).

Durante el Mesozoico y buena parte del Terciario, diversos ciclos de alteracion-erosion labran
una superficie poligénica y policiclica (denominada superficie y penillanura fundamental) pro-
ducto de la degradacién de la superficie pretridsica (MARTIN-SERRANO, 1991 ay b).

Durante el Nedgeno, la deformacion de la cordillera Bética induce la formacion de una fosa an-
tepais en el borde sur del Macizo Hespérico: la depresién del Guadalquivir (FONTBOTE y VERA,
1983). Dicha deformacion interrumpié en el Mioceno superior el desarrollo de la superficie fun-
damental.

Durante el final del terciario y el Cuaternario se produce el encajamiento de la red fluvial de la
cuenca del Guadalquivir en el relieve previo.

2. ESTRATIGRAFIA

2.1. NEOPROTEROZOICO-CAMBRICO

El conjunto de materiales neoproterozoicos que afloran en el sector septentrional de la Hoja, en
el nucleo del Anticlinal de Alcudia, forma parte de lo que tradicionalmente se han denominado
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Complejo Esquisto-Grauvaquico, traduccion del portugués Complexo Xisto-Grauvaquico An-
teordoviciano (CARRINGTON DA COSTA, 1950; TEIXEIRA, 1955).

Posteriormente han recibido otras denominaciones segun las regiones como son, Alcudiense
(OVTRACHT y TAMAIN, 1970; CRESPO y REY, 1971; CRESPO y TAMAIN, 1971; HERRANZ et al.,
1977), Esquistos de San Lorenzo (RICHTER, 1967) y Esquistos de Alcudia (BOUYX, 1962, 1970).

Ha sido datado como Vendiense (Ediacérico) superior-Cambrico inferior (microfésiles, icnofosiles
e is6topos de U/Pb en circones detriticos).

Sus caracteristicas sedimentolégicas indican que la sedimentacién se produjo en un contexto de
inestabilidad tectonica (MORENO, 1977a, b) caracterizado por la compartimentacion de este
dominio en bloques separados por fallas, que dieron cabida a importantes acumulaciones de
materiales siliciclasticos con menor proporcién de carbonatos (ORTEGA et al., 1988; RODRIGUEZ
ALONSO et al., 2004).

La sucesion estratigrafica es muy similar en todo el Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaqui-
co (DCEG) de la Zona Centroibérica, al norte de la Falla de Puente de Génave-Castelo de Vide.
Se han separado dos grandes unidades, Alcudiense inferior y Alcudiense superior (OVTRACHT
y TAMAIN, 1970) que incluyen la transicion Precambrico-Cambrico (RODRIGUEZ ALONSO et al.,
2004), separadas segun diferentes autores por una discordancia angular citada por primera vez
en el Anticlinal de Alcudia (Redlin, 1955) y posteriormente estudiada en el propio anticlinal y
en otros sectores mas septentrionales del DCEG por otros autores (BOUYX, 1970; CRESPO y
REY, 1971; ORTEGA y GONZALEZ LODEIRO, 1986; PIEREN, 1985; PIEREN et a/., 1987; PIEREN
y HERRANZ, 1988; PELAEZ-PRUNEDA et al., 1986; NOZAL et al., 1988 a y b; PALERO, 1993;
MARTINEZ POYATOS, 1997).

Por la existencia de dolomias en la secuencia superior, y segun los esquemas de Lotze, Redlin
considerd entonces el conjunto superior de edad Cambrica. BOUYX (1970), extrapola esta dis-
cordancia al anticlinal de Valdemanco (Valle del Esteras) y al valle del Tirteafuera (Anticlinal de
Abenojar), y es el primero en utilizar los términos de “esquistos en facies de Alcudia” y “Al-
cudien” (BOUYX, 1962), aunque llama al Alcudiense superior en el anticlinal de Valdemanco
“Serie Superior Conglomeratica”, un nombre que seria muy apropiado también para esta ter-
minacion oriental de Alcudia (BOUYX 1965, 1970), donde RICHTER (1967) sefal6 la presencia
de intercalaciones conglomeraticas en las formaciones ante-ordovicicas definiendo los “esquis-
tos de San Lorenzo” en las inmediaciones de San Lorenzo de Calatrava. BUTENWEG (1968) co-
rrelaciona el nucleo precambrico del Anticlinorio de Despenaperros con estos “esquistos de San
Lorenzo”, correlacion acertada, ya que en Despefaperros se encuentran caracteristicas facies
turbiditicas del Alcudiense inferior en el Valle del Arroyo Valdeazores (limite este de la Hoja).
Como resultado de la investigacion geoldgico-minera en la reserva del Estado del Valle de Al-
cudia, CRESPO y REY (1971), y CRESPO y TAMAIN (1971), hablan de Alcudiense, correlacionando
acertadamente el conjunto superior, con intercalaciones carbonaticas, con las dolomias de Abe-
nojar, que llegan a superar en conjunto los 200 m.

Posteriormente ARBIN y TAMAIN (1973), y luego TAMAIN (1975), niegan la existencia de las dis-
cordancias de la Ribera de Riofrio (A. de Valdemanco) y del Tamujar, que consideran una disar-
monfa tectonica creando una polémica que no se resuelve hasta la segunda parte del decenio
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de los ochenta: La existencia de dicha discordancia, su edad intra-precambrica y su caracter re-
gional queda de nuevo patente mediante varios trabajos publicados entre 1986 y 1988 que
proceden de equipos de investigacién independientes; ORTEGA y GONZALEZ LODEIRO (1986)
describen la discordancia intra-alcudiense en Abendjar, sefalando las diferencias estructurales
entre ambos conjuntos. Esta es descrita en el Valle de Alcudia por PELAEZ-PRUNEDA et al. (1986)
en la parte centro-oriental del anticlinal de Alcudia, donde tiene paleoalteracién asociada. PIEREN
(1985) la describe mas al oeste en Agudo-Valdemanco, PIEREN et al., (1987) en el anticlinal de
Agudo donde también presenta paleoalteracién, NOZAL et al. (1988 a y b) en el anticlinal de Ibor,
y finalmente PIEREN y HERRANZ (1988) en el extremo occidental del anticlinal de Alcudia.

ALVAREZ-NAVA et al. (1988) y ORTEGA et al. (1988) presentan modelos de evolucién y distri-
bucion regional. Otro modelo de la evolucién de la cuenca en la que se depositaron los mate-
riales del Alcudiense superior-Pusiense, durante el Vendiense superior y Cambrico inferior es
sucesivamente ampliado con nuevas precisiones (VILAS et al., 1986 ay b, VILAS et al., 1987,
PELAEZ-PRUNEDA et al., 1989), finalmente recogidos en SAN JOSE et al. (1990).

Recientemente la relaciéon estructural entre Alcudiense inferior y Alcudiense superior, es estu-
diada incluyendo los afloramientos de esta Hoja por PALERO (1993) quién hace dos descrip-
ciones detalladas de la discordancia intra-alcudiense en dos lugares del anticlinal de Alcudia,
en la Hoja de Solana del Pino (861) y posteriormente por MARTINEZ POYATOS (1997). El lugar
de descripcion de la discordancia en el Arroyo de La Gargantilla se encuentra a 2,5 km del limite
NO de esta Hoja. Previamente PALERO (1991) habia realizado y recopilado una cartografia de
todo el sector oriental del Anticlinal de Alcudia desde la Hoja de Brazatortas hasta su cierre
perianticlinal, con motivo de su tesis doctoral. Este es el antecedente mas completo a la par que
reciente para el estudio de esta Hoja.

La unidad inferior (Alcudiense inferior) muestra una deformacién caracterizada por pliegues
sin desarrollo de foliacién ni metamorfismo asociado (ORTEGA y GONZALEZ LODEIRO, 1986;
AMOR y ORTEGA, 1987; ORTEGA y SANCHEZ VIZCAINO, 1987; GARCIA SANSEGUNDO et al.,
1987b; LORENZO-ALVAREZ y SOLE, 1988; PALERO, 1993), presentando lineaciones de intersec-
cion y ejes de pliegues subverticales, mientras que el Alcudiense superior presenta lineaciones
de intersecciéon subhorizontales.

Esto implica una verticalizacion generalizada del Alcudiense inferior anterior al depdésito del Al-
cudiense superior. Este hecho determina la existencia del contacto por discordancia angular entre
ambos conjuntos.

Cartograficamente se han diferenciado por una parte las “Alternancias de grauvacas y limoli-
tas en secuencias turbiditicas” (6) del Alcudiense inferior y las “grauvacas, limolitas y cuarzo-
vacas” (8) que incluyen varios niveles, a veces lenticulares de “conglomerados y areniscas grau-
vaquicas microconglomeraticas” (7) con los que se intercalan, del Alcudiense superior.

Una gran parte de los afloramientos del Alcudiense superior de las Hojas de Mestanza (836) de
Solana del Pino (861) y del limite NO de esta Hoja se encuentran limitados de forma brusca por
una fractura, la falla del Guijo (PALERO, 1993) de direccién NO-SE y buzamiento subvertical, que
no afecta a los materiales ordovicicos. PALERO (op. cit.) le calcula un salto vertical de 800 m.
La falla quedarfa acotada entre el Ediacarico superior-Cambrico inferior, edad del Alcudiense
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superior y el Ordovicico. Su importante salto confina a los afloramientos del Alcudiense superior
en una semi-fosa, limitada al NE por esta falla. En esta Hoja la distribucion de los afloramientos
se complica por la interacciéon de esta fractura, y otras fallas de la misma direccion con los des-
garres ENE-OSO.

2.1.1. Alternancias de grauvacas y limolitas. Secuencia turbiditica (6). Alcudiense inferior,
Ediacarico

Esta unidad se conoce como Alcudiense inferior a partir de los trabajos de CRESPO y REY (1971)
y CRESPO y TAMAIN (1971), asi como de OVTRACHT y TAMAIN (1970) y TAMAIN (1972) y es
equivalente a los Esquistos de Alcudia (BOUYX, 1962), al Grupo Domo Extremerio (ALVAREZ-
NAVA et al., 1988) o Alogrupo Domo Extremefio (SANTAMARIA, 1995) en el sector centro oc-
cidental de Extremadura, asi como a la Unidad inferior de RODRIGUEZ ALONSO et al. (2004).

Dado que en el &ambito de esta Hoja nos encontramos practicamente en su lugar de definicion
utilizamos el término Alcudiense inferior.

Esta unidad, cuyo rango es de grupo o supergrupo esta formada en el ambito del estudio, por
grauvacas, micrograuvacas y limolitas. Se desconoce su base en toda la Zona Centroibérica asi
como su yacente. En el marco de esta Hoja esta practicamente exenta de niveles guia, como
pudieran ser gruesos niveles de grauvaca, o conglomerados.

Se trata por lo general de una monétona alternancia de niveles milimétricos o centimétricos de
grauvacas, micrograuvacas y limolitas. En algunas ocasiones, se engrosan siendo entonces mé-
tricos los niveles basales grauvaquicos (a y b) y los demas niveles de la secuencia son entonces
decimétricos. Generalmente los mejores afloramientos corresponden a aquellos niveles en los
que predominan los gruesos bancos grauvaquicos, por lo que se ha desarrollado menos la es-
quistosidad. Las secuencias mas finas son practicamente inabordables para un estudio estra-
tigrafico convencional por su alto grado de deformacion (fracturacion esquistosidad y relleno
por pequenas venas de cuarzo). El grado de metamorfismo es muy bajo situdndose en la anqui-
zona media y superior.

La potencia de esta unidad es dificil de evaluar por la falta de niveles guia, el desconocimiento
del muro y techo de la unidad, y su compleja deformacion, pero se suelen contemplar valores
que oscilan entre los 4.000 y los 6.000 m; estos deben ser en realidad valores de la prograda-
cion del medio y no espesores reales.

No hay buenas exposiciones en esta Hoja apareciendo las mejores en los desmontes de la Ca-
rretera El Hoyo - San Lorenzo de Calatrava.

Las secuencias reconocidas corresponden a secuencias de Bouma, generalmente incompletas;
las mas frecuentes son las secuencias truncadas ta-c y th-d. Se reconocen en afloramientos dis-
tintos dos asociaciones de facies: las primeras se caracterizan por tener un mayor desarrollo de
los términos a, b y ¢, con bancos de grauvaca correspondiendo a los niveles a y b que supe-
ran el metro de potencia aunque los valores mas normales varian entre 15y 40 cm. Por otra
parte, y con mayor distribucién geografica en esta zona, tenemos las facies “finas”, constitui-
das por alternancias de micrograuvacas y limolitas, milimétricas o centimétricas. Predominan las
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secuencias incompletas tc-e th-e e incompletas truncadas tc-d y th-d. Estas son més frecuentes
en las proximidades del barranco de la Gargantilla en la carretera mencionada. Por el momento,
por la falta de niveles guia, no esta definida una relacion cartogréfica entre los dos conjuntos
de facies, por lo que no se ha podido precisar una distribucion cartografica.

Los dos tipos de asociaciones de facies descritos corresponden a facies de I6bulos turbiditicos.
No se han reconocido en esta Hoja facies de interlébulo también caracteristicas de esta unidad
en sectores occidentales del anticlinal de Alcudia (PIEREN y HERRANZ, 1988), ni las facies de ta-
lud (brechas intraformacionales) reconocidas en la Hoja limitrofe de Solana del Pino (861).

Es dificil establecer con exactitud una edad para el Alcudiense inferior, dada la practica inexis-
tencia de microfésiles. Tan sélo la presencia local (un sélo registro) de los acritarcos Orygmatos-
phaeridium sp. y Protosphaeridium sp. (MITROFANOV y TIMOFEIEV, 1977, en SAN JOSE, 1984)
en la parte central del Valle de Alcudia permitié su atribucion al Rifeense en un sentido amplio
(SAN JOSE, 1983, 1984), sin que se descartase la posibilidad de que los niveles més altos alcan-
zasen el Vendiense inferior dado el amplio rango de distribucién de ambos taxones (SAN JOSE
etal.,, 1990).

Otros autores (PALACIOS, 1989; VIDAL et al., 1994 a y b; RODRIGUEZ ALONSO et al., 2004)
han propuesto una edad Vendiense (Ediacrico) terminal, para esta unidad mediante acritarcos.

Mas recientemente estos mismos autores (PALACIOS et al., 1996a), con base en niveles fosfata-
dos de la Hoja de Mestanza (836), en el valle del Rio Montoro, proponen que el limite entre el
Vendiense superior y el Cadmbrico inferior pudiese estar incluso dentro del “Conjunto Alcudiense
inferior”, considerando ya el Alcudiense superior en su totalidad como Cambrico inferior.

Sin embargo, TALAVERA et al. (2015) obtienen mediante U/Pb en circones detriticos, una edad
deposicional maxima de 580-560 Ma (Ediacarico/Vendiense superior) para el Alcudiense infe-
rior situado inmediatamente por debajo de la misma, y de 550-540 Ma (Ediacérico/Vendien-
se terminal) para el Alcudiense superior situado inmediatamente sobre la discordancia, lo que
dejarfa al Alcudiense inferior una edad minima Ediacarico superior.

2.1.2. Grauvacas, limolitas y cuarzovacas. Facies laminada (8). Alcudiense superior,
Ediacarico-Cambrico inferior

En esta zona del anticlinal de Alcudia, esta unidad cartogréfica se intercala con la unidad de “Con-
glomerados y areniscas grauvaquicas microconglomeraticas (7)”, que se describe en el siguiente
epigrafe y que constituye los niveles guia cartogréaficos. Si la describimos en primer lugar es porque
en los lugares donde esta claro el contacto basal, es siempre ésta la unidad mas baja del Alcudien-
se superior local. En esta zona se aprecia con claridad que los conglomerados no aparecen desde
la base sino a una altura estratigrafica bastante constante de 30 a 40 m del contacto basal.

La discordancia basal ha sido descrita por PALERO (1993) en un afloramiento excepcional muy
préximo al limite NO de la Hoja, el Arroyo de la Gargantilla. El Alcudiense inferior se presenta
con grauvacas y micrograuvacas azuladas en bancos delgados con direccion N 80°, 73° N. El Al-
cudiense superior comienza con depdsitos bastante finos 3 m de limolitas, sequidos por grauvacas
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con pasadas de limolitas. No hay por debajo de estos primeros depdsitos ninguna zona de alte-
racién, como ocurre en las exposiciones de la discordancia mas occidentales (Hoja de Brazator-
tas). Siguen grauvacas con ripples de oscilacion y alternancias milimétricas de grauvacas y limoli-
tas con laminacion paralela, hasta la aparicion a los 30 m del primer paquete de conglomerados
de mas de 90 m de potencia (cartografiados como 7).

Sobre los conglomerados dominan las facies laminadas caracteristicas: alternancias de grauva-
cas y limolitas arenosas con laminacion paralela y lenticular, y finas laminaciones milimétricas
de micrograuvacas y areniscas grauvaquicas, o0 micrograuvacas y limolitas, que se denominan
coloquialmente “Pizarras bandeadas”; dicho nombre proviene de la denominacion de autores
franceses como Bouyx que describieron estas facies tipicas y caracteristicas del Alcudiense supe-
rior practicamente en todas las estructuras en las que éste se encuentra como "“grés rubannés”
(areniscas acintadas). Con los conglomerados son las facies mas caracteristicas del Alcudiense
superior. Las intercalaciones de dolomias y calcoesquistos caracteristicas de esta unidad en la
zona central y occidental del Anticlinal de Alcudia no aparecen en todo el sector oriental del
mismo, probablemente por el masivo y reiterado aporte de materiales clasticos gruesos.

Petrograficamente se observa una clara evolucion de muro a techo del Alcudiense superior, pa-
sandose de una presencia exclusiva de grauvacas, ricas en fragmentos de roca (metacuarcita,
lidita, cuarzo filoniano) y en feldespatos (ortosa y plagioclasas), a fracciones arenosas més evo-
lucionadas hacia el techo de la sucesion, con areniscas grauvaquicas e incluso areniscas cuarci-
ticas y excepcionales barras protocuarciticas, en las que es caracteristico del Alcudiense superior
el moteado ferruginoso. Esta evolucion puede también reconocerse en la matriz psamitica de
los conglomerados.

Sedimentoldgicamente, sobre las secuencias de plataforma somera de la base se verifica rapida-
mente una progradacion de facies de influencia continental. El siguiente ciclo de profundiza-
cion deducido al oeste, nos devuelve a los medios de plataforma de las que son caracteristicas
las pizarras bandeadas, entre las que pueden incluirse algunos bancos con retoques por tormen-
tas (areniscas grauvaquicas con hummocky). El techo de este ciclo de profundizacion que cul-
mina con una colmatacién de la cuenca, al techo de la cual aparecen los episodios carbonata-
dos al oeste (VILAS et al., 1987, SAN JOSE et al., 1990) estaria aqui reflejado por una sequnda
progradacion de las facies conglomeraticas de influencia continental.

La parte alta de la sucesion parece faltar en esta Hoja posiblemente por erosion previa al inicio
de la transgresion del Ordovicico inferior.

En esta unidad se han encontrado en el sector central del Valle de Alcudia, numerosos icnofosiles,
que permitieron atribuir esta sucesion al Vendiense (Ediacarico) superior (VILAS et al., 1987;
SAN JOSE et al., 1990). En un trabajo posterior especifico sobre las pistas fosiles de Alcudia y
Abendjar, GARCIA-HIDALGO (1994) expone que el Alcudiense superior en la zona de Braza-
tortas-Hinojosas del Anticlinal de Alcudia, estd compuesto por tres conjuntos litoestratigraficos:
una “serie inferior”, discordante sobre el Alcudiense inferior y que presenta alli intercalacio-
nes calcareas (“calizas de Hinojosas” de BOUYX, 1970, nivel que equivaldria por cambio lateral
de facies aproximadamente al primer nivel de conglomerados), por encima de estos niveles
carbonéticos y con una relacion de concordancia poco clara, una “serie intermedia” compuesta
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por pizarras, areniscas grauvaquicas y microconglomerados (que aqui equivaldrian probable-
mente al sequndo paquete conglomeratico), que presentan gran abundancia de pistas fosiles,
y finalmente discordante sobre las demas una “serie superior” conglomeratica bien representa-
da en Mestanza (836) y que en esta Hoja no hemos reconocido. Siguiendo con la descripcion de
GARCIA-HIDALGO (1994), en la serie intermedia del anticlinal de Alcudia han aparecido Ber-
gaueria aff. langi (PEMBERTON et al., 1988), Monomorphichnus lineatus (CRIMES et al., 1977)
y Hormosiroidea cf. canadensis (CRIMES y ANDERSON, 1985). Aparecen ademas con mayor
frecuencia Planolites o Palaeophycus ichnosp. Segun CRIMES, 1987, tanto Bergaueria como Mo-
nomorphichnus, son huellas consideradas claramente cambricas, aunque en algunas regiones
Bergaueria puede aparecer en el PrecaAmbrico. Hormosiroidea ha sido citada tanto en el Cam-
brico inferior (CRIMES y ANDERSON, 1985) como en el Precdmbrico (GARCIA-HIDALGO, 1994,
en el anticlinal de Ibor). En funcién de lo expuesto concluye que la presencia de pistas fosiles de
tipo cdmbrico en el anticlinal de Alcudia indica, pese a que todas las unidades descritas en el
Alcudiense superior habian sido consideradas como vendienses, que una parte de éste es en
realidad Cambrico inferior (Tommotiense/Terreneuvian).

Por otra parte, TALAVERA et al. (2015) obtienen mediante U/Pb en circones detriticos, una edad
deposicional maxima de 550-540 Ma (Ediacérico/Vendiense terminal) para el Alcudiense supe-
rior situado inmediatamente sobre la discordancia.

En funcion de los expuesto podemos precisar que los materiales del Alcudiense superior, que
se encuentran por debajo de los niveles con carbonatos, serfan con seguridad del Vendiense
(Ediacarico) superior, mientras que los mas altos, podrian encontrarse segun Garcia-Hidalgo
en los niveles de transito al Tommotiense (Terreneuvian). Trasladando estos datos de Cabezarru-
bias-Hinojosas a este sector mas oriental, la base, los primeros conglomerados y la primera in-
tercalacion de pizarras bandeadas serian en cualquier caso del Vendiense (Ediacérico) superior.
Los niveles mas altos que el segundo nivel conglomeratico podrian ya pertenecer al Tommotiense
(Terreneuvian).

2.1.3. Conglomerados y areniscas grauvaquicas (7). Alcudiense superior, Ediacérico superior

Los conglomerados y microconglomerados se intercalan en la unidad anterior, formando uno
o dos niveles bastante extendidos. En el flanco norte del anticlinal el nivel bajo es el mas cons-
tante, y gana potencia hacia el este, presentando su maxima potencia al norte de San Lorenzo
de Calatrava. En el flanco sur, y en toda la zona del cierre perianticlinal del nticleo precdmbrico,
pese a que el nivel inferior se conserva y es constante, el segundo nivel estd notablemente
desarrollado; sobre él se apoyan directamente los materiales del Ordovicico inferior.

El primer nivel al norte de la Carretera a San Lorenzo de Calatrava se encuentra a 30 m de la dis-
cordancia basal y tiene una potencia de mas de 100 m en el limite occidental de la Hoja. Gana
potencia hacia el este y en San Lorenzo de Calatrava puede confundirse morfolégicamente con
la Cuarcita Armoricana, ya que da una alta cresta diferenciada, que desde el valle y la misma
carretera oculta a la cresta ordovicica.

Los conglomerados son generalmente pudingas de matriz grauvaquica, granosostenidas, con
cantos de cuarzo bien redondeados, que varian desde 1-1,5 cm hasta 2-2,5 cm, siendo estos
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ultimos muy frecuentes. Los centiles llegan a ser de 4 cm. Es caracteristica la presencia de can-
tos de lidita, de un tamano similar aunque de frecuencia mucho menor (1,5-3%). También pue-
de encontrarse cantos de grauvaca o de limolita. La matriz es psamitica, de grauvaca verde.

Las estructuras sedimentarias son practicamente inexistentes en estos cuerpos que suelen pre-
sentarse como muy masivos y homogéneos. Dada la escasez de estructuras sedimentarias ob-
servadas es dificil precisar su entorno sedimentario; lo Unico seguro es que las alternancias in-
frayacentes y suprayacentes son inter y submareales y de plataforma interna respectivamente.
Parece tratarse de una progradacion continental sobre los sedimentos marinos someros basa-
les, pero no se puede precisar en qué entorno sedimentario se realiza.

En las areniscas del equivalente lateral de esta unidad en el sector central del Valle de Alcudia,
se han encontrado numerosos icnofésiles, que permitieron atribuir esta sucesién al Vendiense
(Ediacarico) superior (VILAS et al., 1987; SAN JOSE et al., 1990).

GARCIA-HIDALGO (1994) revisando estos datos plantea la posibilidad de que los ciclos sedi-
mentarios mas altos del Alcudiense superior lleguen incluso a tener una edad correspondiente
al Cambrico inferior basal. Sin embargo, la unidad considerada, equivale a la parte mas baja del
Alcudiense superior. De los distintos ciclos sedimentarios considerados por VILAS et al. (1987)
y SAN JOSE et al. (1990), los materiales de esta seccién del valle de Alcudia, corresponden en
su mayor parte al primer ciclo, y el resto al segundo, por lo que esta unidad puede ser con-
siderada en su totalidad como Vendiense Ediacarico superior.

2.2. PALEOZOICO
2.2.1. Ordovicico

Los sedimentos ordovicicos son los materiales con mayor extensiéon de afloramiento en la Hoja.
La sucesion ordovicica en Sierra Morena Oriental presenta dos caracteristicas notables:

a) essiempre discordante sobre su sustrato, siendo una discordancia de tipo angular sobre las
alternancias de grauvacas y limolitas del Vendiense, y cartografica sobre las grauvacas, li-
molitas y areniscas grauvaquicas y conglomerados del Vendiense superior-Cambrico inferior.

b) estda muy desarrollada y presenta una gran potencia, aunque esta puede presentar varia-
ciones notables de NO a SE.

La referencia mas antigua de fosiles paleozoicos en los alrededores de la Hoja se debe a VERNEUIL
y BARRANDE (1856), y dentro de la Hoja se debe a MALLADA (1884), quien en su “Reconoci-
miento Geoldgico de la provincia de Jaén”, menciona el hallazgo de nédulos conteniendo ortho-
ceratidos y graptolitos en el dngulo suroeste de la misma, al oeste de El Centenillo. Posterior-
mente, los trabajos de HENKE (1926), PEREZ REGODON (1966), RICHTER (1967), TAMAIN
(1967, 1972), CHAUVEL et al. (1969), MELOU (1973), RIOS (1977 b, 1978), HAMMANN y HENRY
(1978), HAMMANN (1983), GUTIERREZ-MARCO (1986), PINEDA (1987), GUTIERREZ-MARCO
etal. (1992) y SARMIENTO (1993), entre otros, amplian considerablemente el nimero de yaci-
mientos paleontoldgicos descubiertos en el drea de la presente Hoja, aportando a su vez iden-
tificaciones y descripciones de numerosas especies de trilobites, braquidpodos y equinodermos
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ordovicicos. La bioestratigrafia y cronoestratigrafia de las diversas unidades ordovicico-siltricas
ha sido discutida recientemente por GUTIERREZ-MARCO et al. (1984, 1995), GUTIERREZ-MARCO
y RABANO (1987), SAN JOSE et al. (1992), VILLAS (1995) y GARCIA PALACIOS et al. (1996).

La revision y modificacion de la cartografia geoldgica de esta Hoja llevada a cabo durante la reali-
zacion de la Hoja Geoldgica a escala 1:200.000 de Linares (MARTIN PARRA et a/., 2015) ha apor-
tado nuevos yacimientos paleontolégicos, que han sido analizados.

2.2.1.1. Areniscas, cuarcitas y pizarras (10). Formacién de Base. Conglomerados y cuarcitas
gruesas (9). Tremadoc?-Arenig

En el &mbito de la Hoja yace mediante una pequefa discordancia sobre las grauvacas, limolitas
y conglomerados del Ediacérico superior-Terreneuvian. Aflora con cierta extension en la Sierra
de San Andrés, ganando potencia desde el borde occidental de la Hoja hacia esa Sierra. Este
aumento de potencia y los buzamientos mas bajos que aparecen hacia el este, hace que a par-
tir de San Lorenzo de Calatrava se individualice en esa direccién. Hasta San Lorenzo de Cala-
trava aparecia en la parte baja de la vertiente de la cresta formada por la Cuarcita Armoricana,
desligandose y formando una cresta propia a la altura del Arroyo de Fuentepizarra. En las lade-
ras proximas a la carretera al norte de este arroyo, presenta buenos afloramientos.

Esta unidad aflora también, con muy poca representacion, en el limite oriental de la Hoja en
el Arroyo de Valdeazores.

Corresponde a la “Formacién de Base” definida por BOUYX (1970) en la Sierra de Mestanza,
gque comprende las unidades denominadas por este autor como “Série Detritique de Base”y
“Niveau Rouge”. Anteriormente LOTZE (1956) la definié como Capas Intermedias, BUTENWEG
(1968) la denomind Serie Conglomeratica, y ALIA et al. (1971) les denomina Serie Preordovicica
superior. También se la conoce regionalmente con el nombre de “Serie Roja Basal” (GUTIERREZ-
MARCO et al., 1990; REY e HIDALGO, 2004).

Los materiales de esta formacion pertenecen al Megaciclo inferior de REY e HIDALGO (2004),
apoyandose mediante una discordancia angular sobre un paleorrelieve tallado en las rocas in-
frayacentes (Discordancia Toledanica, LOTZE, 1956; GUTIERREZ-MARCO et al., 2002) con fuer-
tes variaciones de espesor; siendo estas del Alcudiense inferior en el Anticlinal de Despefaperros,
Antiforme de Sierra Madrona y buena parte del Anticlinal de Alcudia, y Alcudiense superior
en el sector centroriental del Anticlinal de Alcudia. Los limites inferior y superior, muestran ex-
posicion subaérea y erosion durante un episodio de bajo nivel del mar (REY e HIDALGO, 2004).

En la deformacion de este Precambrico, parecen sumarse los efectos de al menos dos etapas
de deformacion previas a la Orogenia Varisca. En primer lugar la fase intra-alcudiense (intra-pre-
cdmbrica de edad Ediacérico superior) que pliega regionalmente al Alcudiense inferior (ORTEGA
y GONZALEZ LODEIRO, 1986; PELAEZ-PRUNEDA et al., 1986; PIEREN et al., 1987; NOZAL et al.,
1988 ay b; PIEREN y HERRANZ, 1988; PALERO, 1993; MARTINEZ POYATOS, 1997). Se sumaria
ademas el efecto de la fase Ibérica (SAN JOSE, 1984) que separarfa mediante un basculamien-
to las formaciones del Cambrico superior-Ordovicico basal del Cambrico inferior-Precambrico
superior.
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La “Serie Detritica de Base” comienza con el denominado “Conglomerado de Base” (TAMAIN,
1972), formado por cantos redondeados-subredondeados, de cuarzo, cuarcitas, y menos frecuen-
temente cuarzo y liditas. El tamafo de los cantos suele ser de tamanos centimétricos (1-5 cm),
aunque ocasionalmente se han observado tamafnos mayores (20-30 cm, TAMAIN, 1972). En ge-
neral, presentan escasa matriz arenosa grosera. El espesor de este conglomerado basal es muy
variable, formando bancos de 2-3 m que llegan a constituir paquetes de unos 25 m, como el
que aparece al norte de Los Organos. A veces llegan a estar ausentes, apareciendo como len-
tejones discontinuos. Hacia techo los conglomerados pasan a una alternancia de ortocuarcitas,
ortocuarcitas conglomeraticas, microconglomerados y areniscas gruesas blangquecinas.

"

Sobre la “Serie Detritica de Base” se dispone el “Nivel Rojo"” (“Niveau Rouge”) o serie “Lie de Vin”
de TAMAIN (1972), asi denominada por su marcada coloracion rojo-violacea, sobre todo a te-
cho. Es una alternancia de niveles decimétricos de areniscas cuarciticas y arcésicas, limolitas y
niveles pizarrosos de tonos vinosos, con lentejones conglomeréaticos discontinuos intercalados.

Los bancos arenosos suelen tener base plana y techo ondulado, dando morfologfas de ripples
y megaripples de oscilaciéon. Presentan laminacién paralela y ondulada, siendo frecuentes las es-
tructuras de laminaciones cruzadas tipo hummocky. Los conglomerados muestran estratifica-
cién cruzada planar, techos muy ondulados y morfologias de canal en las que parece observar-
se imbricaciéon de cantos. Se han identificado secuencias negativas (granocrecientes).

REY e HIDALGO (2004) distinguen tres miembros: M, (“Conglomerado Basal” de TAMAIN, 1972)
de hasta 25-50 m de espesor, que alterna con capas de areniscas y limolitas; M,, constituido
por una alternancia de areniscas y capas de pizarras purpura-rojizas (“Lie de Vin" de Tamain,
1972) y M, caracterizado por la intercalacion de capas de ortocuarcitas hacia la parte superior
de la formacién

Aunque la Serie “Lie de Vin” tiene una buena continuidad en el area, existen grandes variaciones
de espesor. TAMAIN (1972) lo cifra en unos 200 m al norte de Los Organos de Despefaperros. En
San Lorenzo de Calatrava, alcanza 300 m. ALIA et al. (1971) estiman un espesor total de 700 m.

En su conjunto, la “Serie PUrpura” se interpreta como sedimentos marinos, depositados en am-
bientes de plataforma dominada por el oleaje, con influencia ocasional de corrientes de plata-
forma, posiblemente mareales. Los conglomerados basales de mayor tamafno corresponderian
a facies canalizadas locales. En la zona de estudio, el transito a la Cuarcita Armoricana supraya-
cente es practicamente continuo.

La edad de la sucesion ordovicica previa a la Cuarcita Armoricana s.str., ha sido muy debatida.

RICHTER (1967) atribuye estos materiales al Cambrico superior mientras que BUTENWEG (1968)
atribuye a la “Serie Conglomeratica” una edad Cambrico superior-Ordovicico basal; ALIA et
al. (1971) le asignan una edad Cambrico superior sin descartar que alcance el Cambrico medio.
Posteriormente ha sido atribuida al Ordovicico inferior (Tremadoc-Arenig), mediante icnofau-
na. Asi BOUYX (1970) cita la presencia de Lingulella sp. en Hinojosas de Calatrava, y TAMAIN
(1972) encuentra en el Cerro Castellar, cerca del punto anterior, restos de fosiles comparables
a Harlania, atribuyéndole una edad Tremadoc. A esta misma edad es atribuida por MORENO et
al. (1976). MOLINA CAMARA y FERNANDEZ CARRASCO (1987) citan la presencia de Ectenoglossa
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cf. lesueri, Cruziana furcifera y skolithos sp, en la Hoja de Valdemanco de Esteras (782), que de-
finen una edad Tremadoc superior-Arenig.

Sin embargo, hay que considerar que ninguno de los argumentos paleontolégicos esgrimidos
hasta ahora en la Zona Centroibérica (icnofésiles y raros lingulidos) es realmente indicativo del
Tremadoc y que, por el contrario, la estratigrafia de eventos, la continuidad sedimentaria y las
dataciones radiométricas obtenidas en sucesiones comparables del Macizo Armoricano francés,
apuntan a que este conjunto previo a la Cuarcita Armoricana corresponderia ya al Arenig tem-
prano (BONJOUR et al., 1988; SAN JOSE et al., 1992; MARTINEZ POYATOS et al., 2004). En el
curso de este trabajo, los Unicos restos paleontoldgicos encontrados en la unidad son Cruziana
furcifera d'Orbigny y Skolithos sp., que no aportan mayores precisiones.

2.2.1.2. Ortocuarcitas (11). Cuarcita Armoricana. Arenig medio

Aflora en ambos flancos de la antiforma que divide a la Hoja de este a oeste, conformando jun-
to con los materiales de la Serie Plrpura, los relieves escarpados de la Sierra Morena y Sierra
de San Andrés, con las mayores cotas de la Hoja (cerros de Estrella, 1.298 m; Montén de Trigo,
1.210 m; Malabrigo, 1.159 m; Caballeros, 1.093 m, Esquilon, 1.199).

Se conoce igualmente como “Cuarcitas de las Altas Sierras” (MALLADA, 1884) o “Cuarcita de
Despefaperros” (RICHTER, 1967).

BUTENWEG (1968, p. 94) describe la existencia de una discordancia entre la Serie Conglome-
ratica y la Cuarcita Armoricana. Cita que la discordancia de pequefia magnitud, posiblemente
debida a un basculamiento, corresponde a la Fase Ibérica de LOTZE (1956). Esta seria efecti-
vamente la Fase Ibérica de LOTZE (1956) que separa las formaciones del Cadmbrico superior-
Ordovicico basal, de los primeros depositos de la transgresién del Ordovicico inferior. En los si-
tios donde se aprecia la discordancia erosiva, la cuarcita armoricana comienza con delgados
niveles conglomeraticos, apoyandose sobre la “serie conglomeratica”. Se puede subdivididir
en tres tramos, que disminuyen de espesor hacia el oeste, como ya establecieron BOUYX (1964,
1970), TAMAIN (1972) y RIOS, (1977 a, b) en Sierra Morena Oriental, aunque no se han diferen-
ciado cartogréficamente a escala 1:50.000:

— Eltramo inferior (aprox. 200 m. de potencia) esta formado por una alternancia de bancos
decimétricos y métricos de ortocuarcitas y areniscas cuarciticas claras (blancas o grises-
claras) con finas y escasas intercalaciones pizarrosas.

— Eltramo intermedio (80-100 m. de potencia) esta constituido por una alternancia de ban-
cos centi y decimétricos de ortocuarcitas y areniscas cuarciticas, y delgados niveles de pi-
zarras limoliticas grises.

— Eltramo superior (aprox. 200 m. de potencia) estd formado por bancos métricos y deci-
métricos de ortocuarcitas masivas blancas o grises, con escasas intercalaciones pizarrosas.

Desde el punto de vista petrografico, las ortocuarcitas presentan un grado de madurez muy alto,
estando constituidas en mas del 90% por granos de cuarzo, con una matriz sericitica muy es-
casa y algunos minerales accesorios pesados como circén, rutilo y turmalina. Se observa una
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recristalizacion muy importante, con desarrollo de puntos triples entre los granos. Las intercala-
ciones “pizarrosas” en el tramo superior son, en sentido estricto, areniscas finas ricas en micas,
formadas por pequenos granos de cuarzo y placas de moscovita. Pueden tener una abundante
matriz sericitica y cierta cantidad de materia carbonosa.

Son capas de base plana y techo ondulado, con laminacion interna paralela que ocasionalmente
pasa a laminacion cruzada hummocky, laminacién ondulada, y en ocasiones, a laminacién cru-
zada de ripples de oscilacion. Los cuerpos mayores muestran morfologias de barras. Se identi-
fican varias secuencias negativas.

El conjunto de la sucesion se interpreta como depdsitos marinos de plataforma marina somera
con accién de corrientes de marea y accion superpuesta del oleaje.

Segun REY e HIDALGO (2004), pertenece al Segundo Megaciclo del Ordovicico inferior y cons-
tituye un ciclo transgresivo-regresivo de segundo orden.

El espesor de la formacién en Despefaperros se establece en unos 500 m. (TAMAIN, 1972).

La edad de esta unidad ha sido considerada tradicionalmente como Arenig atendiendo a su po-
sicion estratigrafica bajo sucesiones peliticas muy fosiliferas, y también por el abundante registro
paleoicnolégico evidenciado en casi todos sus afloramientos (icnofacies de Cruziana y Skolithos,
véase MALLADA, 1884; HERNANDEZ-PACHECO y PUIG DE LA BELLACASA, 1926; TAMAIN,
1972, etc.). Las dataciones micropaleontolégicas modernas (quitinozoos) han probado que el
depdsito de la Cuarcita Armoricana no conlleva una diacronia apreciable en todo el SO de Euro-
pa, donde la unidad se ordena siempre en la Biozona de Eremochitina brevis, equivalente al Arenig
medio (PARIS et al., 1982; PARIS, 1990). Se le asigna una edad Arenig, habiéndose encontrado
niveles ricos en icnofauna de Skolithus en el tramo inferior y de Cruziana furcifera 'y Cruziana
goldfussi en el tramo medio.

2.2.1.3. Cuarcitas, areniscas y pizarras (12). Capas Pochico. Arenig superior

Esta unidad se dispone en continuidad sedimentaria con la Cuarcita Armoricana infrayacente
(su base se situaria sobre el Ultimo banco de potencia métrica de la Cuarcita Armoricana), aflo-
rando en los mismos parajes que esa unidad, adosada a los flancos de la gran estructura que
constituye el extremo oriental del Anticlinal de Alcudia. Los afloramientos de mayor extensién
se encuentran en el cuadrante NE, en los sectores de Casa de Maganfa y el Olivar del Marqués.
Una de las mejores exposiciones se encuentra en la carretera de San Lorenzo a Huertezuelas
(@ un 1,5 km de esta Ultima poblacion) donde se ha realizado una seccién estratigrafica.

Su nombre proviene de la “Tabla de Pochico” al sur de Aldeaquemada (en la vecina Hoja 863),
donde fueron descritas por TAMAIN (1967, 1972). Ha recibido en el &mbito de la ZCl distin-
tas denominaciones: “Capas de Marjaliza”, “Capas de Transicion”, “Areniscas superiores” por
RICHTER (1967) y BUTENWEG (1968), “Serie de Transito cuarcitico-pizarrosa” por CAPOTE y
HERNANDEZ ENRILE (1969) y “Alternancias inferiores” por RIOS (1977 ay b). Y la més utilizada
a nivel bibliografico, de “Estratos o Capas Pochico” (TAMAIN, 1972) que proviene de la suma

de las dos unidades establecidas por el autor, es decir las “Alternancias Pochico” como tramo
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basal y “Grés Jaunes Pochico” como tramo superior diferenciado en razon de la tonalidad ama-
rillenta que caracteriza esta formacion.

Es una alternancia de paquetes centimétricos y decimétricos de ortocuarcitas, areniscas y pi-
zarras donde se distinguen dos tramos. El tramo inferior, denominado por TAMAIN (1972)
“Alternances Pochico” (" Alternancias Pochico”), es una alternancia decimétrica de cuarcitas
blancas y grises y areniscas cuarciticas micaceas, con intercalaciones de pizarras subordinadas.
Hacia el techo de la sucesion, en el tramo superior, las cuarcitas desaparecen y se pasa a una
alternancia de areniscas micaceas grises y pizarras negras, que por alteracion adquieren una
tonalidad amarillenta (“Gres Jaunes Pochico” de Tamain).

El tramo inferior esta formado por una alternancia decimétrica de cuarcitas blancas y grises y are-
niscas cuarciticas micaceas, con capas de limolitas gris obscuro subordinadas. POUPON (1971)
localizé una capa cineritica centimétrica hacia la mitad del tramo. El mismo autor establece un
espesor de 55-60 m para este tramo inferior. Incluido en este tramo, hacia su base ALIA (1954,
en RIOS, 1977b) puso de manifiesto la existencia de un nivel radiactivo formado por una cuar-
cita rutilo-circonifera o titano-circonifera de grano fino y espesor variable (0,5-6 m, segun RIOS,
1977 b), que esta formada fundamentalmente por: cuarzo, circon, rutilo, esfena, ilmenita, y mag-
netita. Como minerales accesorios estdn: monacita, turmalina, micas, pirita, y zoisita (ARRIBAS,
1962). En realidad, parecen existir varios niveles de caracteristicas similares, que originaron la
realizacion de estudios de detalle en la region (CAPOTE y HERNANDEZ ENRILE, 1969 y CHAMON
etal., 1970), en los que se detectd una anomalia radiométrica mayor en afloramientos del sector
comprendido entre Santa Elena, Aldeaguemada, y la mina La Nazarena (al sur de Almuradiel).

El tramo superior se caracteriza por una alternancia métrica de areniscas amarillentas ocres a
marrones y pizarras arenosas micacea, sin la presencia de cuarcitas. Las areniscas aparecen en
bancos decimétricos o incluso métricos. POUPON (1971) encontré un nivel arenoso lumaqué-
lico, de espesor centimétrico, formado por bioclastos fosfatados, al que denomina “lumaque-
la azul”. En los trabajos de DELGADO (1987) y DELGADO et al. (1988) se consideran a estos
materiales como una roca biodetritica, formada por pequenos fragmentos de conchas de bra-
quiépodos de naturaleza fosfatada, fragmentos angulosos de cuarzo, oolitos fosfaticos y pirita.
PALERO (1991) encontré que estos niveles fosfatados aparecian repartidos por toda la parte
media y superior de las “Capas Pochico”.

La presencia de niveles biodetriticos fosfatados en este tramo ha sido reconocida en otros sec-
tores de Sierra Morena oriental, (RAMIREZ et al., 1998 2019; RAMIREZ et al., 2016 b; PALERO
y DELGADO-QUESADA; 2008; Leyva: in LEYVA et al., 2009). En el sector central de la Hoja de
Solana del Pino (RAMIREZ et al., 1998 2019) se encuentra un nivel volcanoclastico en el transito
de las "Capas Pochico” a las “Pizarras del Rio”. Es un tramo de 5 a 35 m formado por secuen-
cias ritmicas de rocas tobaceas piroclasticas de composicion intermedia.

En ldmina delgada, los niveles cuarciticos tiene una textura blastopsamitica y estan formados
mayoritariamente por cuarzo, y cantidades variables de hidréxidos de hierro, moscovita, biotita,
clorita y arcillas. Los minerales accesorios mas frecuentes son: chert, opacos, pirita, plagioclasas
y turmalina. Los niveles areniscosos presentan una textura blastopsamitica/blastopelitica, y
estan formados mayoritariamente por cuarzo, feldespatos, y moscovita, ademas de una matriz
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filosilicatada (que puede ser el componente mayoritario) que procede de la alteracion de fel-
despatos. Como accesorios se observan éxidos, opacos y turmalina. Los niveles pizarrosos mues-
tran una textura blastopelitica y sus componentes principales son cuarzo, feldespatos y 6xidos,
y también filosilicatos derivados de la alteracion de feldespatos.

Como estructuras sedimentarias se observan superficies onduladas con ripples de oscilacién y
secuencias de energfa decreciente a techo, constituida por laminacién paralela, hummocky, la-
minacién ondulada y, en ocasiones, laminacién cruzada de ripples de oscilacién; interpretan-
dose que estos materiales se depositaron en una plataforma marina somera afectada por el
oleaje de tormentas.

TAMAIN (1972) estima una potencia de 55-60 m para el tramo inferior y 100-120 m para el tra-
mo superior; en total 155-180 m para todo el conjunto. Regionalmente, la potencia de las " Ca-
pas Pochico” presenta variaciones, con los mayores espesores hacia el SE. Asi, en el sector sep-
tentrional de la Hoja de Brazatortas (835) se estima un espesor de unos 100 m, en contraste con
los 300 m estimados en La Cimbarra, en la Hoja vecina de Aldeaguemada, aunque aqui puede
haber alguna repeticién tecténica.

Desde el punto de vista paleontoldgico, las Capas Pochico son muy ricas en icnofésiles (pistas
uni'y bilobuladas), que abundan en numerosos afloramientos. Dentro de la Hoja, TAMAIN (1972)
cita el hallazgo de Cruziana goldfussi Rouault dentro de la unidad al NE de El Centenillo.

En sectores proximos de las Hojas n° 838, 839, 840, 863, 864 y 787, se ha identificado la pre-
sencia de Cruziana furcifera D'Orbigny, C. goldfussi (Rouault), C. cf. rugosa D'Orbigny, C. cf.
lefevbrei D'Orbigny, Didymaulichnus lyelli (Rouault), Monocraterion sp., Monomorphichnus
sp, Bergaueria sp e Isopodichnus sp. Destaca la presencia de un nivel fosilifero importante; es
la denominada “lumaquela azul” de lingulidos y cantos fosfaticos (TAMAIN et al., 1972), que
proporciond Lingulidos: Ectenoglossa cf. lesueuri Rouault, Obolidae gen et sp. indet. y Bivalvia
indet. Dicho horizonte lumaquélico, intercalado en el tercio superior de las Capas Pochico, al-
canza gran extension regional y se correlaciona con niveles de caracteristicas idénticas, en posi-
cion estratigréfica equivalente, distribuidos por todo el suroeste de Europa (EMIG y GUTIERREZ-
MARCO, 1997).

Por otra parte, en la vecina Hoja de Aldeaquemada (863), en el afloramiento del cerro Golon-
drinas - Minas de la Nazarena, durante los trabajos de revisién de esta Hoja para la realizaciéon
del Mapa Geoldgico a escala 1:200.000 de Linares (MARTIN PARRA et al., 2015), se encontrd
una lumaquela de bivalvos en cuarcitas grises de grano fino, en la que también aparecen lingu-
lidos y pistas, que determinadas por J.C. Gutiérrez-Marco han aportado las siguientes especies:
Cardiolaria oehlerti y Modiolopsis (Bivalvos), Echtenoglossa leseuri (Lingulido) y Daedalus,
Skolithos, Diplocratherium'y Bergaueria (Icnofésiles), caracteristicas de la Fm Capas Pochico (EMIG
y GUTIERREZ-MARCO, 1997).

Los datos paleontolégicos resefiados junto con su posicion infrayacente a las pizarras del Or-
dovicico medio, en cuya base se sitda el limite Arenig-Oretaniense determinado mediante grap-
tolitos (GUTIERREZ-MARCO et al., 1995) permiten atribuir el conjunto de la unidad al Arenig
superior.
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2.2.1.4. Pizarras negras azuladas (13). Pizarras del Rio. Arenig superior-Dobrotiviense

Esta unidad es una de las que ocupa mas extension de la Hoja, aflorando mayoritariamente en
el cuadrante SE de ella. Se trata de una sucesion de pizarras de gran espesor, que corresponde
a las conocidas en toda Sierra Morena oriental como Pizarras de Rio (de Rio Grande), denomi-
nadas asi por TAMAIN (1967, 1972). Otras denominaciones utilizadas son “Pizarras Correde-
ras” (“Correderas Schiefer”, RICHTER, 1967; BUTENWEG, 1968, RIOS, 1977), “Pizarras con
Calymene tristani” (”Calymene tristani Schiefer”, REDLIN, 1955), “Pizarras con Neseuretus” (auto-
res espafioles) y Pizarras con Calymene inferiores (AGUILAR TOMAS et al., 1987).

El trénsito de las Capas Pochico a esta unidad es relativamente rapido, resolviéndose en pocas
decenas de metros. Se trata de una potente sucesion de pizarras negras-grises azuladas, con un
color caracteristico gris-verdoso cuando estan meteorizadas. Varian desde términos muy lutiticos
a limolitas, frecuentemente micaceas, con niveles de nédulos. Con frecuencia, y sobre todo hacia
la base del conjunto, aparecen intercalados tramos de predominio cuarcitico formados por alter-
nancias de lechos centi y decimétricos de cuarcitas grises, en muchas ocasiones, con morfologia
lenticular, a veces amalgamados; y esquistos limoliticos y lutiticos. Algunos de estos tramos
pueden alcanzar varias decenas de metros de espesor, como los que se encuentran expuestos
en el camino al embalse de Viso del Marqués y en la carretera de Santa Elena a La Aliseda.

Intercalados en los materiales pizarrosos aparecen niveles de noédulos piritoso-arenosos y al-
gunas acumulaciones de conchas de braquiépodos. TAMAIN (1972) ha sefalado la existencia
de un nivel silico-fosfatado (“niveau silico-phosphaté de Las Pasaderas”) a 1 km al sur de Aldea-
guemada, en la Hoja vecina del mismo nombre.

En lamina delgada, los niveles areniscosos y areniscosocuarciticos se clasifican como metasu-
barcosas/metagrauvacas a metacuarzoarenitas, presentan textura blastopsamitica, y estan for-
mados fundamentalmente por cuarzo, feldespato potésico, matriz arcillosa, moscovita y biotita,
y cantidades variables de clorita. Como accesorios se identifican opacos y turmalinas. Incluso
a escala de lamina delgada se observan microalternancias de estos términos, como pasadas di-
ferenciables tanto textural (blastopelitica a blastopsamitica) como composicionalmente (me-
tapelita a metacuarzovaca). Las pizarras presentan una textura blastopelitica, y estan formadas
fundamentalmente por una matriz sericitica, con materia organica y 6xidos de hierro; que en-
vuelve a fragmentos angulosos de cuarzo y placas de moscovita. Como minerales accesorios se
reconocen rutilo y circon. En ocasiones, se observan cloritas secundarias.

Para esta sucesion se interpreta un ambiente sedimentario de mar abierto (plataforma externa-
talud), bajo el nivel de base del oleaje de tormentas (PORTERO y DABRIO, 1988). Se superpone
a los materiales de plataforma proximal de las Capas Pochico (REY e HIDALGO, 2004).

LEYVA (2000), para un sector situado inmediatamente al E de la Hoja de Aldeaguemada (863),
diferencia dentro de esta facies paquetes alternantes en los cuales los planos de estratificacion
vienen definidos por laminas de limolitas y/o areniscas de grano muy fino, de colores gris blanque-
cino o negro, en las que puede observarse morfologia de ripples en trenes continuos starved
ripples o bien aislados /insen. En esta subfacies, segun el citado autor, son frecuentes los mi-
croeslumpamientos y la inmersion diagenética de los /insen que da origen a pseudonédulos ais-
lados en las pelitas, cuyo nucleo, son los load casted.
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Las pizarras con nédulos, para LEYVA (2000) serfan otra subfacies, constituida por lutitas y fan-
golitas negras y masivas en las cuales se hallan nédulos centi a decimétricos, bien dispersos, bien
en horizontes con extension lateral decamétrica, bien en niveles de espesor decimétrico con
aspecto de pebbly mudstone. Estos nddulos tienen litologias variadas desde pelitico-siliceas a
sideroliticas. En cualesquiera de ellas el ntcleo puede ser o bien un resto fésil (braquiépodo,
trilobites, etc.), o bien cristales idiomorfos de sulfuros. A estos nodulos se les da un origen dia-
genético temprano y en algun caso, sinsedimentario, (BLATT et al., 1980), relacionados con la
precipitacion directa de geles siliceos y, en su caso, carbonatados ferrosos en cuenca profunda.
La diagénesis precoz de estos precipitados ocasiona la formacién de estos nédulos. Los niveles
decimétricos tendrian que explicarse por un fenémeno continuado en el tiempo de precipita-
cion de geles o bien por un lavado y acumulo posterior por accion de corrientes tractivas.

Como minoritarias dentro de esta formacion, LEYVA (2000) resefia las facies heteroliticas, en
las que cabe distinguir dos subfacies con caracteristicas bien definidas. La méas extendida y nor-
malmente asociada a las microbandeadas, se estructura en secuencias elementales de orden
centimétrico a decimétrico grano-decrecientes y constituida por areniscas cuarciticas de gra-
no fino a muy fino, limolitas y lutitas de color que varfa del gris oscuro a azulado. La relacion
arena + limo/lutita es muy inferior a la unidad. En el término arena se observa laminacién para-
lela o laminacién de ripples 'y su espesor raramente sobrepasa los 5 cm. Su geometria es de base
plana y techo ondulante. Las limolitas aparecen en ldminas milimétricas con laminacién paralela
de shear sorting, alternando entre laminas de fangolita. El término de las lutitas negras o azuladas
tiene un aspecto masivo, conteniendo a veces micronddulos de nuicleo arenoso (posibles linsen),
abundantes cristales idiomorfos de pirita y escasas bioturbaciones.

LEYVA (2000) establece para este sector del DCEG un modelo genético para el conjunto de
esta formacion, a partir de unos puntos basicos que pueden resumirse en una practica ausen-
cia total de ripples de ola; predominio de depdsitos con estructuracion interna en base a se-
cuencias de origen turbiditico; y capas y tramos con estructuras hummocky (HCS), de espesores
centimétricos a decimétricos, normalmente desprovistas de sus intervalos basales y de techo
(amalgamadas). Todo ello parece indicar, que el sistema deposicional aplicable seria el de una
plataforma siliciclastica sometida al efecto de las tormentas, en areas del offshore. En esta pla-
taforma, la actividad volcanica de caracter basico es importante, al menos en su tramo de te-
cho. Los paquetes o tramos con predominio de las litarenitas serian para este autor, depésitos
del offshore proximal-offshore transition tal como parece indicar la ausencia de ripples de ola
y las HCS con espesores reducidos y desprovistos de intervalos basales o bien con acimulos de
restos foésiles. El material removilizado por la tormenta evoluciona pendiente abajo originando
las corrientes de turbidez que depositan el material transportado en el offshore distal. En su
conjunto, este registro sedimentario constituira el Self-margin system tract profundo de la Se-
cuencia Deposicional, con la que comienzan los depésitos del Ordovicico medio.

El espesor es dificil de evaluar debido al fuerte replegamiento que muestra el conjunto aun-
que se puede admitir un espesor minimo de 300 m, si bien existen discrepancias entre los di-
ferentes autores y puede haber variaciones laterales de consideracion (300 a 500 m en la vecina
Hoja de Viso del Marqués (837), segun MONTESERIN et al., 2016; unos 400 m segin RICHTER,
1967; 500-800 m segun BUTENWEG, 1968; 600 m segin CAPOTE y HERNANDEZ ENRILE, 1969;
300 m de potencia minima para TAMAIN, 1972; y entre 150 y 440 m para RIOS, 1977).
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La unidad retine diversos yacimientos paleontolégicos, citados por HENKE (1926) y RICHTER (1967)
al este de la Casa del Puntal y cabecera del arroyo del Castellar, y por TAMAIN (1972) en el curso
bajo del arroyo del Cascajoso, respectivamente al NE, ENE y NNO de El Centenillo. Roux (in TA-
MAIN, 1972) anade otro punto en la vertiente sur del Barranco del Difunto, en el borde sur de la
Hoja y al O de Santa Elena. Las asociaciones registradas por estos autores fueron parcialmente re-
visadas por HAMMANN (1983), pero no contienen elementos de gran valor bioestratigrafico. En
el sector septentrional de la Hoja, GUTIERREZ-MARCO (1986) refiere una localidad temporal, con
graptolitos del Oretaniense inferior, al SO del Cortijo de la Monja. Por nuestra parte, en este mismo
ambito hemos encontrado varios puntos conteniendo asociaciones poco distintivas de trilobites
y moluscos, excepto en un nuevo yacimiento correspondiente al tercio superior de la unidad,
donde identificamos: Plaesiacomia oehlerti (Kerforne), Neseuretus tristani (Brongniart), Colpo-
coryphe rouaulti Henry, Isabelinia glabrata (Salter), Ectillaenus giganteus (Burmeister), Crozonaspis
cf. morenensis Hammann, Reuentalina ribeiriana (Jones), Lardeuxella bussacensis (Jones), Co-
xiconchia britannica (Rouault), Cardiolaria cf. beirensis (Sharpe) y Heterorthidae indet. La edad de
la asociacion es Oretaniense superior tardio o bien Dobrotiviense basal, lo que implica que el te-
cho de las Pizarras del Rio se sitla probablemente en el Dobrotiviense (aprox. Llandeiliense
basal). Respecto a la edad de la parte inferior de la formacion, en la vecina Hoja 837 se documento
la presencia de graptolitos del Arenig superior en su misma base, sequidos por asociaciones del
Oretaniense inferior (aprox. = Llanvirn temprano) pocos metros por encima, por lo cual el deposito
de las Pizarras del Rio se sitla entre el Arenig terminal y los inicios del Dobrotiviense en la regién
estudiada. Como ocurre en toda Sierra Morena oriental, la mayor parte del espesor de la unidad
corresponderfa al Oretaniense, esencialmente al Oretaniense inferior (SAN JOSE et al., 1992).

2.2.1.5. Alternancias de Canteras: Alternancias del Cafno y Pizarras Guindo. Llandeilo
(Dobrotiviense)

Las Pizarras del Rio van incorporando progresivamente capas de areniscas y cuarcitas, mas abun-
dantes hacia techo, de manera que pasan gradualmente a un tramo con predominio areniscoso-
cuarcitico (Alternancias del Cano ). Por encima, un nuevo tramo pizarroso de espesor reducido
(Pizarras Guindo) da paso a un conjunto cuarcitico que forma un gran resalte en la topografia
(Cuarcita de Canteras o Cuarcita Botella), si bien su edad es ya Ordovicico superior. Estos tres
tramos fueron definidos, con caracter de formaciones, en el Centenillo (Jaén) por TAMAIN (1967
y 1972):

— Un tramo inferior pelitico-arenoso alternante denominado Alternancias del Cafo (“El
Cano Wechselfolge”) (RICHTER, 1967; BRENCHLEY et al., 1986; GUTIERREZ-MARCO et al.,
2002), Cuarcitas inferiores (TAMAIN, 1972; CHARPENTIER, 1976; RIOS, 1977) y también
Alternancias inferiores (AGUILAR TOMAS et al., 1987) o Areniscas de Los Rasos (GUTIE-
RREZ-MARCO en Rabano, 1980) al sur de los Montes de Toledo y en Las Villuercas.

— Un tramo intermedio pizarroso denominado Pizarras de Guindo (HENKE, 1926; RICHTER,
1967; GUTIERREZ-MARCO et al., 2002) o Pizarras Botella (TAMAIN, 1972; CHARPENTIER,
1976; PERAN, 1971; RIOS, 1977) y

— un tramo superior cuarcitico denominado Cuarcitas Botella (TAMAIN, 1972; CHARPENTIER,
1976; PERAN, 1971; RIOS, 1977 y GUTIERREZ-MARCO et al., 2002), Cuarcitas del Guin-
do (HENKE, 1926; RICHTER, 1967) o Cuarcitas Cantera (ALMELA et al., 1962).
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En la unidad que denominamos Alternancias de Canteras se incluyen las alternancias del Cafo
y las Pizarras Guindo, que si bien no se habian podido diferenciar cartograficamente en la pri-
mera version de la Hoja, han podido diferenciarse en algunos sectores en la revision posterior
de la cartografia de la misma. El conjunto se ha individualizado como Alternancias de Canteras
(14) del que se han separado las Pizarras Guindo (15).

2.2.1.5.1. Alternancias de areniscas y pizarras (14). Alternancia de Canteras (Fm Alternancias
del Cano + Pizarras Guindo). Dobrotiviense inferior

Las Alternancias de Canteras (o las alternancias del Cafio cuando se han podido diferenciar
las pizarras Guindo) presentan un contacto transicional con las Pizarras del Rio infrayacentes.
Estan formadas por una alternancia de paquetes decimétricos (10-20 cm hasta 50 cm) de are-
niscas blanquecinas, verde-grisdceas o marrones, micaceas, con bioturbacién muy abundante,
y pizarras limoliticas finamente laminadas.

Los afloramientos mas extensos se encuentran en la parte meridional de la Hoja, entre los nu-
cleos urbanos de Miranda del Rey y El Centenillo. Aparece con menor extension en las proximi-
dades del limite norte de la Hoja, entre el Cortijo de Monja y el Arroyo de Cuchareros.

Petrograficamente, son cuarzoarenitas de grano medio a fino con matriz escasa de tipo seri-
citico-caolinitico y cemento siliceo. Como accesorios suelen tener abundantes minerales pesa-
dos como opacos, circon y turmalina. Las pizarras no difieren de las observadas en las “Pizarras
de Rio"”, son grises oscuras y estan formadas por pequenos granos de cuarzo y moscovita en-
vueltos por abundante matriz sericitica y materia carbonosa.

Las Alternancias del Cano/Canteras se interpretan como el resultado de la progradacion de los
ambientes de plataforma interna, de batimetria préxima al nivel de base del oleaje, sobre los
de plataforma externa-talud.

LEYVA (2000), en un sector situado al E de esta Hoja, describe las siguientes subfacies:

I. Bancos y cuerpos de espesor métrico constituidos por areniscas cuarciticas de grano
medio a fino y color gris amarillento en secuenciales con estructuras hummocky (HCS)
de orden métrico separadas por ldminas o capas milimétricas de siliciclasticos de grano
muy fino o amalgamadas. Las secuencias HCS son normalmente de tipo BPHM y BPH,
con un contacto muy neto entre las areniscas y las lutitas del término M. La longitud de
onda de los hummocks medida en algunas secuencias, oscila entre 40 a 95 cm. Es fre-
cuente la presencia, en la base de estas secuencias, de marcas de corriente esencialmente
prod y bounce y menos frecuentes flute cast.

Il. La facies litolégica mas comun en esta formacion son secuencias HCS de orden decimé-
trico (30 a 50 cm) y de tipo PHXM y PHM. En las secuencias con término M, el transito es
menos neto que en el grupo de facies anterior mostrando estratificacion linsen-flaser. La
longitud de onda de los hummocks varia entre 80y 125 cm. En general, la relacién arena/
lutita estd proxima a la unidad.

En la estructuracion general de esta formacion, hacia los tramos de techo, en las facies des-
critas, se produce una amalgamacién de capas decimétricas a métricas, con morfologia
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ondulada y cuya estructura mas visible es la hummocky. Estas barras de areniscas cuar-
citicas de espesores métricos a decamétricos pueden alcanzar extensiones kilométricas.

lll. Las constituidas por secuencias elementales de espesor centimétrico a decimétrico, con
estructuracion interna asimilable a las facies turbiditicas (C,y D) en el sentido de MUTTI
(1979) y MUTTl y NORMARK (1991). La relacién arena/lutita es préxima a la unidad.

IV. Las constituidas por secuencias elementales de orden centimétrico a milimétrico con tér-
minos en arena muy fina, limos y fangos, en las que dificilmente puede observarse el tér-
mino gradado Ta sobre el que se depositan los términos diluidos Tbe. Serian asimilables
a las facies D, (F9) y D3, Mutti (op. cit.). Estas secuencias, de color blanco amarillento, al-
ternan o intercalan otras con espesores inferiores a 2-3 cm constituidas por siliciclastico de
grano muy fino (arena+ limo) y fangos gris oscuro a negro. La relacion arena+limo/lutita
es muy inferior a la unidad. Los siliciclasticos de grano fino muestran geometrias plano-
paralelas en su base y ondulantes a flaser a techo. Normalmente este ultimo grupo de
facies se observa en campo como un bandeado ritmico de orden centimétrico en colores
blanco amarillentos y gris oscuro a negros.

La bioturbacion y las estructuras hidroplasticas afectan a estos materiales, a veces de forma
intensa.

El conjunto de las Alternancias del Cafio constituye una megasecuencia grano y estratocre-
ciente (LEYVA, 2000), que se hace corresponder con la formacion de lébulos arenosos en el
offshore proximal en una plataforma siliciclastica con dominio de tormentas, como resultado
de la progradacion de los ambientes de plataforma interna, de batimetria préxima al nivel de
base del oleaje, sobre los de plataforma externa-talud.

La potencia de las Alternancias de Canteras es muy variable desde 220 m a 50 m.

Desde el punto de vista paleontoldgico, las Alternancias de Canteras contienen abundantes ic-
nofésiles desarrollados en el plano horizontal, y raros horizontes lumaquélicos lenticulares re-
partidos esencialmente en la base de la formacion.

Basandose en la fauna de trilobites y braquidpodos, los primeros estudios en areas préximas
determinaron una edad Llandeilo medio para el tramo (BUTENWEG, 1968; POUPON, 1971y
TAMAIN, 1972 entre otros). Posteriormente, otros autores (GUTIERREZ-MARCO et al., 1984;
RABANO, 1989) precisan un intervalo més restringido debido a la presencia de Heterorthina mor-
gatensis (Melou), cuya extension vertical abarca desde el Llanvirn superior tardio hasta el Llan-
deilo inferior temprano. Los estudios de graptolites confirman la edad Landeilo inferior tem-
prano, pero GUTIERREZ-MARCO et al. (1984) advierten la existencia de una marcada diacronia,
sobre todo en el limite inferior de la unidad.

En las vecinas Hojas 839 y 864 (MATAS et al., 2009 a y b), los afloramientos de esta formacion
han proporcionado abundantes restos fésiles, especialmente en una estacién realizada en el li-
mite de ambas Hojas; donde se determinan: Crozonaspis cf. incerta (Deslongchapms), Morgatia
primitiva? (Hammann), Neseuretus henkei (Hammann) (areniscas), Ectillaenus sp., Heterorthina
morgatensis (Mélou), Eorhipidomella musculosa (Mélou), Cadomia britannica (BABIN), Hemi-
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prionodonta lusitanica (Sharpe), Cardiolaria beirensis (Sharpe), Praenucula sharpei (Babin 'y
Gutiérrez-Marco), Praenucula costae (Sharpe), Quadrijugator marcoi (Vannier), Reuentalina cf.
ribeiriana (Jones) y Medianella? sp. HAMMANN (1983) aflade también Eohomalonotus sdzuyi
(Hammann y Henry). Esta asociacion de trilobites, braquiopodos, bivalvos y ostracodos indica
una edad Dobrotiviense inferior, correspondiente a la parte inferior y media de la Biozona de
Placoparia tournemini.

Por otra parte, en la vecina Hoja de Viso del Marqués (837) (situada al N), MONTESERIN et al.
(2016) citan cerca del techo de esta unidad la presencia de: Crozonaspis incerta (Deslongchamps),
Neseuretus henkei (Hammann), Colpocoryphe sp., Asaphina indet. y Heterorthina kerfornei
(Mélou), que, junto a otros trilobites, moluscos y conodontos mencionados para la misma lo-
calidad por RABANO (1990), BABIN y GUTIERREZ-MARCO (1991) y SARMIENTO et al. (1995),
respectivamente, apoyan una edad Dobrotiviense inferior para el conjunto de la unidad.

De acuerdo con lo anterior y los datos obtenidos al norte de esta Hoja, la formacion en su con-
junto se enmarca en el Dobrotiviense inferior (Llandeiliense temprano).

2.2.1.5.2. Pizarras con intercalaciones de areniscas (15). Pizarras Guindo. Dobrotiviense
inferior alto-Dobrotiviense superior

Sobre la alternancia anterior se dispone con un contacto relativamente neto las Pizarras Guin-
do, formadas por pizarras negras, en muchas ocasiones limoliticas y micaceas, con intercalacio-
nes de areniscas finas.

Su nombre proviene de un pozo minero en Los Guindos (Jaén), y fue utilizado por HENKE (1926).
Es aplicable a Sierra Morena Oriental, y equivale a los Esquistos Botella de TAMAIN (1967 y 1972)
en El Centenillo (Jaén).

Las Pizarras Guindo se interpretan como sedimentos de mar abierto (plataforma externa), por
debajo del nivel del oleaje de tormenta.

LEYVA (2000), distingue en esta unidad en un sector situado mas al E una subfacies principal
(A) lutitica (pizarras), que es la mas representada en esta unidad.

Se trata de una alternancia de pizarras gris azuladas y/o negras con capas o laminas de limo-
litas. En general, muestran un aspecto de tableado centi a decimétrico a tramos masivos con
estructuras pillow. Los tramos tableados tienen una finisima laminacion limolitica con lamina-
cion paralela de alto flujo (shear sorting). La macrofauna se presenta normalmente como acu-
mulos lumaquélicos de espesores centi a decimétricos, generalmente con matriz pizarrosa, si
bien no es raro la presencia de lumaquelas decimétricas cuyo cemento es de tipo carbonatado
y ferroso. Lateralmente, en alguna de estas capas se ha observado la presencia de material vol-
canico (vulcanoclastos) de composicion basica, asociado a estos niveles lumaquélicos.

Con caracter minoritario describe en ese sector, una facies heterolitica (B) con dos subfacies.

La subfacies B, estd constituida por secuencias elementales de orden centi a decimétrico cons-
tituidas por alternancia de cuarzoarenitas y/o subarcosas de grano muy fino, y color gris oscuro,
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con fangolita y lutitas (pizarras) de color negro; siendo las secuencias mas comunes de tipo HCS,
incompletas (faltando los términos B y P), con hummockies de longitud centimétrica, y en el
término M, es frecuente encontrar bioturbacion y macrofauna dispersa.

La subfacies B, esta asociada o en alternancia con la secuencia B, se encuentran otras de es-
pesores y relacion arena/pelita menor que la anterior y cuya Unica diferencia visual estriba en
la ausencia, de estructura hummocky en el término arenoso. Por lo general, en campo, sélo se
observa laminacion paralela y esporadicamente, laminacién cruzada de ripples. En sélo una
localidad se han visto capas con microeslumpamientos y “laminacién convoluta”. Cuando el
afloramiento es de buena calidad pueden observarse capas finamente gradadas y estructuras
linsen. En general se trata de secuencias generadas por corrientes de turbidez y asimilables a
las facies D5 6 Fq de Mutti (op. cit.). En este caso la macrofauna es muy escasa y la bioturbacion
intensa en los términos peliticos.

El transito de esta formacion a las Cuarcitas Botella es una alternancia de areniscas cuarciticas
y pizarras en la que puede identificarse una secuencia elemental que es la que lo constituye con
su acumulo repetitivo. La secuencia de espesor decimétrico es del grupo de las HCS de grano
medio-fino, del tipo PHM y PHFM (WALKER, 1982, 1984), con estructuras hummocks con lon-
gitud de onda de 50 a 80 cm. En todos los casos, el término M esta bien desarrollado, con bio-
turbaciéon abundante y fauna dispersa.

Para LEYVA (2000), en el sector al E de esta Hoja, la Formacién Pizarras Guindo, de muro a te-
cho, se estructura en dos megasecuencias grano y estrato creciente cuyos términos lutitico-fan-
goliticos (pizarras) son muy ricos en fauna, nddulos ferroso-fosfatados y parches de carbonatos
bioclasticos gradados. Los términos heteroliticos son facies tempestiticas, desde las de afinidad
turbiditica a las tempestitas con HCS y longitud de onda métrica, hacia techo de la formacion.
El conjunto de ambas megasecuencias configura un ciclo de facies complejo grano y estrato
creciente (CUS), que podria constituir los depdsitos de nivel de mar bajo del Shelf margin
system tract (SST) de una nueva secuencia deposicional. Las capas lumaquélicas con cemento
ferruginoso-fosfatado del tercer tramo tienen caracteristicas de depdsitos de cortejo transgre-
sivo y por tanto, encuadrables en un posible Transgressive System Tract (TST).

La potencia de las Pizarras Guindo es variable, aunque en general, se sitla en torno a 70-50 m.

Las Pizarras Guindo es la unidad litolégica ordovicica més rica en fosiles de la ZCl meridional y
por tanto, posiblemente la mas conocida y con mayor nimero de referencias bibliograficas. Cons-
tituye un nivel gufa.

Destaca sobre todo la presencia de abundantes braquiépodos como Aegiromena mariana
Drot, Heterorthina kerfornei Mélou y Eorhipidomella musculosa (Mélou); trilobites [Neseuretus
tristani (Brongniart), Colpocoryphe rouaulti Henry, Salterocoryphe salteri (Rouault), Phacopidina
micheli (Tromelin), Crozonaspis sp., Nobiliasaphus hammanni Rabano, Placoparia (Coplacopa-
ria) tournemini (Rouault) y Ectillaenus giganteus (Burmeister), entre otros]; moluscos bivalvos
[Praenucula oehlerti Babin y Gutiérrez-Marco, Redonia deshayesi Rouault, Hemiprionodonta
lusitanica (Sharpe), Myoplusia bilunata perdentata (Barrande)], gasterépodos, cefalépodos,
hyolitidos y equinodermos [Calix rouaulti Chauvel, crinoideos], citados también en afloramientos
0 minas situadas dentro de la Hoja y alrededores por HENKE (1926), FERNANDEZ y VALDES (1933
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in HERNANDEZ SAMPELAYO, 1942), RICHTER (1967), TAMAIN (1967, 1972), CHAUVEL et al.
(1969), RIOS (1977) y HAMMANN (1983), GUTIERREZ-MARCO et al. (1984), CHAUVEL y ME-
LENDEZ (1986), GUTIERREZ-MARCO (1986), HAMMANN y RABANO (1987), GUTIERREZ-MARCO
y MELENDEZ (1987), RABANO (1988, 1989, 1990), BABIN y GUTIERREZ-MARCO (1992) y GU-
TIERREZ-MARCO y BAEZA CHICO (1996), entre otros.

Durante la revision cartografica de esta Hoja realizada durante la elaboracion del Mapa 1:200.000
de Linares (MARTIN PARRA et al., 2015), dos muestras tomadas en esta unidad (muestras MP8011
y 8014; coordenadas UTM: X: 441.100, Y: 4.245.350 y X: 436.450; Y: 4.248.850) han aportado
la siguiente asociacién faunistica: Trilobites: Colpocoryphe rouaulti Henry, Neseuretus tristani
(Brongniart), Prionocheilus sp.; Neseuretus sp. Ectillaenus sp. y Asaphina indet., Braquidépodos:
Isabelella fascicostulata Reyes y Villas; Heterorthina kerfornei Mélou; Aegiromena mariana Drot;
Bivalvos: Redonia deshayesi Rouault; Praenucula sp., Gasterépodos: Tropidodiscus sp., y Equi-
nodermos: Crinoida indet (placas columnares), que apuntan a una edad Dobrotiviense inferior.

En las vecinas Hojas 839, Torre de Juan Abad (MATAS et al., 2009b) y 838, Santa Cruz de Mudela
(MATAS et al., 2016), se ha determinado en la parte baja de la Formacion la presencia, en este
tramo inferior, de abundantes braquiépodos como Heterorthina kerfornei (Melou), Heterorthi-
na morgatensis (Mélou), Eorhipidomella musculosa (Mélou), Howellites cf. hammanni (Villas),
Crozonorthis musculosa (Mélou), Isabelella fascicostulata (Reyes y Villas) y Aegiromena mariana
(Drot); trilobites: Neseuretus tristani (Brongniart), Neseuretus henkei (Hammann), Placoparia cf.
tournemini (Rouault), Colpocoryphe rouaulti (Henry), Salterocoryphe sp., Phacopidina cf. mi-
cheli (Henry), Ectillaenus sp., y Ectillaenus giganteus (Burmeister), entre otros; moluscos bival-
vos: Cardiolaria beirensis (Sharpe), Praenucula costae (Sharpe), P. sharpei (BABIN y GUTIERREZ-
MARCO), Hemiprionodonta lusitanica (Sharpe), Myoplusia bilunata perdentata (Barrande),
Dulcineaia manchegana (BABIN y GUTIERREZ-MARCO), Redonia deshayesi (Rouault), Morgatia
hupei (Nion y Henry), Coxixonchia britannica (Rouault) y Sinuites sp.; rostroconchas (Ribeiria
sp.); gasterépodos: Clathrospira bussacensis (Sharpe), Tropidodiscus pusillus (Barrande) y
Tropidodiscus? sp.; hyolitidos (Elegantilites sp.); equinodermos (dip/oporitos indeterminables)
e icnofésiles: Tomaculum problematicum (Groom).

La asociacion sefala puntualmente una edad Dobrotiviense inferior terminal (Biozona P. Tour-
nemini, Sub-biozona de Morgatia huper).

El resto de la unidad, en las Hojas citadas 839 y 838, corresponde al Dobrotiviense superior (Bio-
zona de Placoparia bomi), y en numerosos puntos se identifican: Placoparia (Coplacoparia) bomi
(Hammann), Neseuretus tristani (Brongniart), Neseuretus cf. henkei (Hammann), Colpocoryphe
rouaulti (Henry), Plaesiacomia oehlerti (Kerforne), Phacopidina micheli (Tromelin), Phacopidina
sp., Crozonaspis cf. struvei (Henry), Eodalmanitina sp., Nobiliasaphus hammanni (Rabano),
Nobiliasaphus cf. nobilis (Barrande), Ectillaenus giganteus (Burmeister), Heterorthina kerfomei
(Mélou), Howellites hammanni (Villas), Eorhipidomella musculosa (Mélou), Myoplusia bilunata
perdentata (Barrande), Hemiprionodonta lusitanica (Sharpe), Redonia deshayesi (Rouault),
Cardiolaria beirensis (Sharpe), Praenucula costae (Sharpe), Ribeiria pholadiformis (Sharpe),
Quadrijugator marcoi (Vannier), Lardeuxella bussacensis (Jones), Reuentalina ribeiriana (Jones),
Quadritia (Krutatia) tromelini (Vannier) y Schallreuter, Conchoprimitia? sp., Medianella sp. y
equinodermos (Diploporita indet. y placas columnares de crinoideos).
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En el drea de la Hoja 863 Aldeaquemada, las muestras tomadas en la realizacién de la misma han
aportado numerosos fosiles, destacando sobre todo la presencia de abundantes braquiépodos
como Aegiromena mariana (Drot), Heterorthina kerfornei (Mélou) y Eorhipidomella musculosa
(Mélou); trilobites: Neseuretus tristani (Brongniart) y Ectillaenus giganteus (Burmeister), entre
otros; moluscos y equinodermos, citados también por BUTENWEG (1968), POUPON (1971) y
MELOU (1973, 1975, 1976).

Durante la revision cartogréafica posterior, nuevas muestras tomadas han aportado ademés de
los citados, los siguientes trilobites: Plaesiacomia oehlerti (Kerforne), Colpocoryphe rouaulti (Henry),
Selenopeltis sp., Asaphina indet., Placoparia sp., Plaesiacomia sp., Eodalmanitina sp. y Morgatia
sp.; moluscos: Myoplusia bilunata perdentata (Barrande) y Praenucula costae (Sharpe); ostra-
codos: Quadrijugator marcoi (Vannier), Medianella? sp. y Lardeuxella bussacensis (Jones); hyo-
litidos: Gompholites sp.

La edad de la unidad comprende pues, regionalmente, el limite Dobrotiviense inferior/Dobroti-
viense superior.

2.2.1.6. Cuarcitas (16). Cuarcitas Botella. Dobrotiviense-Berouniense

Estos materiales afloran en el cuadrante suroccidental de la Hoja y en el Cortijo de La Monja,
préximo al limite septentrional de aquella, dando resaltes topograficos, aunque no tan acen-
tuados como otras formaciones cuarciticas de la sucesion ordovicico-siltrica (Cuarcita Armori-
canay Cuarcita del Criadero).

Esta unidad, denominada por CARRE et al. (1970), PERAN (1971), TAMAIN (1972) y otros auto-
res posteriores como “Cuarcitas Botella” (nombre derivado del pozo minero Botella en El Cen-
tenillo, Jaén), equivale a la “Cuarcita Guindo” de HENKE (1926), a las " Alternancias y Cuarcitas
de Canteras” de ALMELA et al. (1962) y a las “Areniscas de Retuerta” (GUTIERREZ-MARCO et
al., 1984). En los Montes de Toledo y Las Villuercas son las Cuarcitas de la Pefia de la Cierva, me-
nos potentes y mas arenosas que cuarciticas.

Es un conjunto arenoso-cuarcitico, formado en la base por un tramo de alternancia de niveles
decimétricos de areniscas cuarciticas de color beis y gris-verdoso, y esquistos limoliticos y luti-
ticos de color gris-verdoso; y un tramo superior de cuarcitas masivas blancas o gris claro a beis
en bancos métricos y decimétricos, a veces con morfologia lenticular, que alternan con arenis-
cas arcosicas y areniscas micaceas que parecen hacerse mas frecuentes a techo, y escasas inter-
calaciones lutiticas.

En lamina delgada, los términos arenosos se clasifican como cuarcitas, metaarcosas y metasubar-
cosas. Presentan una textura blastopsamitica. Estan formadas, fundamentalmente, por cuarzo mo-
nocristalino, y en menor proporcion feldespato potasico, biotita, moscovita y en ocasiones, matriz
arcillosa y cuarzo policristalino. Como accesorios se encuentran: turmalina, corindén, y opacos.

Se observan estructuras internas de laminacién paralela, estratificacion cruzada hummocky y

laminacién ondulada con ripples de oscilaciéon a techo, representando secuencias de energia
decreciente. Los bancos forman sets con estratificacién cruzada a escala métrica.
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La sucesion se ha interpretado como barras arenosas de plataforma abierta con influencia de
tormentas. Con las Pizarras Guindo, la “Cuarcita Botella” forma una secuencia granocreciente,
donde el tramo inferior representaria una secuencia de progradacién, mientras que el tramo
superior constituiria una secuencia de acumulacion y apilamiento (LILLO, 1992).

REY et al. (2005) miden localmente paleocorrientes dirigidas al norte en laminacion cruzada
unidireccional.

LEYVA (2000) distingue, en las Hojas situadas mas al E, dos subfacies:

Una constituida por secuencias decimétricas a métricas del grupo de facies de los hummocky
de grano medio a fino, en las que se definen secuencias PH, PHX y HX amalgamadas. Es fre-
cuente que se ordenen en el sentido descrito, constituyendo un conjunto estrato creciente con
bancos en los que los hummocks tienen longitud de onda superior a los 1,5 m. Las secuencias
con término X, conservado, son mas frecuentes segun se sube en la serie, mostrando techos de
ripples en algunas localidades.

La segunda subfacies arenosa la constituyen areniscas cuarciticas y cuarzoarenitas de grano
medio, en capas decimétricas a bancos, con numerosas cicatrices de amalgamacion, estratifi-
cacion cruzada plana de angulo variable y litosomas con morfologia de megaripples. En las ci-
catrices de amalgamacion se encuentran nddulos centimétricos con orla ferrosa y nucleo fosfa-
tico y bioclastos fosfatizados y nodulizados.

La presencia de feldespatos en porcentajes significativos, mayoritariamente potésicos, junto
al predominio de la matriz caolinitica, son para LEYVA (2000) dos datos relevantes dentro de
la petrografia de las formaciones ordovicicas, ya que el resto de los litosomas arenosos del Or-
dovicico inferior aflorante no contienen feldespatos en porcentajes significativos. La presencia
de caolin como componente principal de la matriz, es indicativo de una actividad volcanica in-
tracuenca o en su proximidad. El conjunto de ambos datos que definen una inmadurez de estas
facies arenosas, respecto a las de unidades anteriores, confirma, para este autor, la posibilidad
de que al menos el miembro superior de la Cuarcita Botella constituya el conjunto de secuen-
cias progradacionales del Highstand Systems Tract (HST) de la secuencia deposicional que co-
menzd con las Pizarras Guindo.

Las facies descritas se estructuran en una megasecuencia grano y estrato creciente compleja,
coarsening and thickening-upward sequence, en la que se pasa de depdsitos de offshore pro-
ximal en su base a facies de shoreface y foreshore en las cuarcitas ferruginosas de techo.

Se ha estimado un espesor de 60 m. en la seccion de arroyo Palanco, aunque en otra seccion en
el barranco del rio Grande (minas de Los Curas), en el limite norte de la Hoja de La Carolina (884)
se ha medido una potencia de 150 m.

Los primeros fésiles de esta unidad fueron descubiertos en el &mbito de la Hoja por TAMAIN
(1967, 1972), con el hallazgo de un pigidio de Eohomalonotus sp. inmediatamente al NE de
El Centenillo. Ademas de ello, TAMAIN (1972) cita la presencia de Skolithos sp. Por su parte,
RICHTER (1967), HAMMANN y HENRY (1978) y HAMMANN (1983) describen una segunda lo-
calidad con trilobites en el paraje de la Loma del Carrizo (al norte de El Centenillo), perteneciente
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a la parte inferior de la formacion, en la que identificaron: Eohomalonotus sdzuyi (Hammann
y Henry), E. vicaryi (Salter), Iberocoryphe verneuili (Hammann), /. cf. bonissenti (Moriére), /. n.
sp. aff. fugitiva (Tromelin), Kerfornella brevicaudata (Deslongchamps) y Plaesiacomia oehlerti
(Deslongchamps). La edad de esta asociacion es claramente Dobrotiviense (aprox.= Llandeilien-
se), lo cual resulta congruente con los datos regionales, que permiten considerar una edad Do-
brotiviense superior para el conjunto de las Cuarcitas Botella (SAN JOSE et al., 1992).

Por otra parte, MATAS et al. (2016) citan en la vecina Hoja de Santa Cruz de Mudela (838), un re-
gistro paleontolégico en la parte inferior de la unidad, donde se recolecto: Tissintia sp., Ribeiria
sp., Eohomalonotus sp., Tropidodiscus? sp. y restos de hyolitidos, que corroboran la adscripcion
regional de las Cuarcitas Botella al Dobrotiviense superior (aprox.= Llandeiliense terminal) se-
gun SAN JOSE et al. (1992). Ademas, en la Hoja de El Viso del Marqués (837) (MONTESERIN et
al., 2016), la unidad ha proporcionado en su parte basal algunos conodontos dobrotivienses
(SARMIENTO et al., 1995).

Por tanto la Formacion se asigna regionalmente a la parte alta del Dobrotiviense superior.

2.2.1.7. Areniscas, cuarcitas y pizarras (17). Pizarras de Canteras y Bancos Mixtos. Calizas y
dolomias (18). Caliza Urbana. Berouniense-Kralodvoriense

Con excepcion de los paquetes carbonatados de la Caliza Urbana (18) que pueden aparecer
a techo, el conjunto de los materiales que constituyen la unidad cartografica 17, equivalen a
las “Capas con Orthis” (“Orthis Schichten”) de los autores alemanes (HENKE, 1926; RICHTER,
1967; BUTENWEG, 1968), que estan formadas por un tramo basal de predominio pizarroso
(“Orthis Schiefer”) equivalente a las denominadas “Pizarras Cantera” por TAMAIN (1967, 1972)
en El Centenillo (también denominadas Argilitas Intermedias por Saupé, 1971 o Pizarras con
Onnia por HAMMANN et al., 1982) y un tramo superior formado por limolitas, areniscas y cuar-
citas (“Orthis Wechsellagerung” de los citados autores alemanes) denominado “Bancos Mix-
tos” por TAMAIN (1972). Estos dos tramos no se han diferenciado cartograficamente en la Hoja,
agrupandose en una sola unidad. Sobre los Bancos Mixtos aparecen, de forma muy discontinua,
los bancos de la Caliza Urbana (“Urbana Kalk”, HENKE, 1926).

Los afloramientos de mayor extension de Bancos Mixtos se sitdan en el cuadrante surocciden-
tal de la Hoja, aunque aparecen también en la proximidad de su limite norte, en el Cortijo de
La Monja. Los escasos afloramientos de Caliza Urbana en la Hoja se localizan en el sector de la
Loma del Penoén del Toro-Cerro de Tres Hermanas, al NNO de El Centenillo.

Las Pizarras de Canteras estan formadas por alternancias de pizarras grises, limolitas gris-verdo-
sas y areniscas micaceas finamente laminadas (microritmitas), que hacia techo intercalan niveles
centi y decimétricos de areniscas cuarciticas de color ocre-verdoso, dando un contacto transi-
cional con los Bancos Mixtos suprayacentes. Este contacto transicional aparece bien expuesto
en la carretera de La Carolina a El Centenillo, en la entrada de esta poblaciéon, donde fue estu-
diada una seccioén estratigrafica de detalle. La base de las Pizarras de Canteras muestra un con-
tacto neto con la “Cuarcita Botella” infrayacente.

RICHTER (1967) cita la presencia de niveles volcanicos (tobas) al SE de El Centenillo.
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LEYVA (2000) diferencia en este sector del DCEG dos facies, ambas de caracter heterolitico.
La facies predominante es la constituida por lutitas y fangolitas algo micaceas, de masivas a
estratificacion difusa, ricas en sulfuros y materia orgénica y cuya alteracion da la patina blanco-
amarillenta de estos depositos. Como subfacies de la descrita, considera las intercalaciones mi-
limétricas, progresivamente mas abundantes, que ocasionan el aspecto microlaminado, carac-
teristico de estos tramos basales. Se aprecia laminacion paralela de shear sorting y estructuras
linsen, y en algun caso puede apreciarse bioturbaciones. Se trata de secuencias turbiditicas de
facies D3 6 Fq, MUTTI (op. cit.).

En el tramo de techo se intercalan secuencias centimétricas (3 a 5 cm) con relacion arena/pelita
<1 en la que se aprecia gradaciéon/laminacion paralela y de ripples y bioturbacion en el término
pelitico. Son secuencias de afinidad turbiditica asimilables a facies D, 6 Fgde MUTTI (op. cit.).
Estas facies granodecrecientes se estructuran en una megasecuencia grano y estratocreciente
gue pasa, de forma absolutamente gradual, a la formacién superior (Bancos Mixtos). LEYVA
(2000) establece el limite entre ambas formaciones cuando las capas de areniscas son de orden
decimétrico y muestran estructuras hummocky.

La megasecuencia descrita, configura, para el citado autor, un modelo sedimentario con depo-
sitos turbiditicos siempre por debajo del nivel de ola, propios o bien offshore distal de una pla-
taforma siliciclastica con dominio de tormenta o bien de zona de l6bulo externo de un abanico
turbiditico.

Los Bancos Mixtos estan formados por alternancias, con frecuencia ritmicas, de areniscas de to-
nalidades beis-amarillentas a verdosas en niveles decimétricos, niveles centi a decimétricas de
esquistos arenosos ocres micaceos, pasadas centi y decimétricas de limolitas finamente lami-
nadas (microritmitas) y pizarras satinadas gris verdosos. Los espesores de los bancos cuarciticos
y areniscosos son muy regulares, al menos a escala de afloramiento, dando un aspecto “tablea-
do"” caracteristico de esta formacioén.

A techo de los Bancos Mixtos aparece un tramo de 5 a 30 m. de potencia de niveles lumaqué-
licos muy caracteristicos (las “lumaquelas terminales” de TAMAIN, 1972 y POUPON, 1971), de
extensioén regional, que constituye una excelente isdcrona del Ordovicico superior (GUTIERREZ-
MARCO y RABANO, 1987). Es un tramo de areniscas amarillentas con finos horizontes limoni-
tizados y lumaquelas intercaladas, con gran cantidad de restos de braquiépodos y trilobites.

En lamina delgada, los términos pizarrosos (metapelitas) presentan una textura blastopelitica,
formada fundamentalmente por cuarzo, feldespatos, filosilicatos y dxidos. En ocasiones, se ob-
servan clastos de morfologias aplastadas que alcanzan 0,50 mm de largo, totalmente caoliniza-
dos. Los términos limoliticos se clasifican como meta(cuarzo) grauvacas, destacandose en su com-
posicién los minerales de cuarzo, moscovita, plagioclasa, feldespato potasico, clorita, y dxidos/
hidroxidos de hierro. Los términos areniscosos se clasifican como metarcosas/metagrauvacas
(matriz>15%) y presentan textura blastopsamitica, estando formadas mayoritariamente por
cuarzo, moscovita, feldespato, plagioclasa, aunque estos dos Ultimos minerales se hallan prac-
ticamente sericitizados en su totalidad, y cantidades variables de clorita. Como accesorios se en-
cuentran turmalina, opacos y pirita. Las areniscas cuarciticas se clasifican como metarenitas ar-
césicas, y estan compuestas fundamentalmente por cuarzo, feldespato potasico, plagioclasa,
moscovita, encontrandose los feldespatos muy alterados a caolinita y sericita.
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Los Bancos Mixtos muestran secuencias decimétricas de areniscas con laminaciones planares
y hummocky, en ocasiones amalgamadas que pasan a techo a esquistos arenosos y limolitas
con ripples de corriente y de oscilacion, finalizando en ocasiones con lutitas finamente lami-
nadas con bioturbacion. LILLO (1992) ha interpretado a todo el conjunto de la unidad como
el resultado de la progradacion y acumulacion de depositos de ambientes de plataforma in-
terna afectados por la accién de tormentas y muy préximos al nivel de base del oleaje. Durante
la realizacién de la Hoja, se han detectado cambios batimétricos que se han interpretado con
relacion a oscilaciones eustaticas.

LEYVA (2000) establece con caracter general para un sector situado inmediatamente al E de esta
area, que el registro sedimentario de esta unidad muestra dos barras arenosas en posiciéon es-
tratigrafica intermedia y a techo, respectivamente, que subdivide la formacién en dos grandes
tramos 0 megasecuencias, de caracteristicas equiparables. La barra cuarcitica intermedia fué
denominada “Cuarcita de Arcas” por KETTEL (op. cit.), y la superior es la descrita como “Luma-
quelas terminales”. Ambas suelen tener espesores decamétricos. A nivel regional este autor
diferenciados facies caracteristicas que conforman la practica totalidad de los depositos.

La facies méas representativa es la constituida por una secuencia elemental de espesor decimé-
trico (30 a 50 cm) con una relacién arena/lutita préxima a la unidad. Se trata de secuencias gra-
nodecrecientes con estructuras internas hummocks y swales, laminacion paralela y de ripples
de ola, estructuras /insen y bioturbacion intensa en las fangolitas y lutitas. Son facies del grupo
de los hummocky de grano medio, WALKER et al. (op. cit.).

La otra facies es la que constituye las 2 grandes barras y puede considerarse una subfacies de la
anterior. Se trata de secuencias decimétricas a métricas en areniscas de grano medio amalga-
madas por pérdida del término M, y en numerosas ocasiones del X, dando lugar a capas acre-
cionadas con estructuras hummocky de longitudes de onda de orden métrico, con geometria
ondulada. En la barra superior, por otra parte, en numerosas capas de este tipo aparece un tér-
mino inferior asimilable al B de estas secuencias tempestiticas constituido por acimulos de fau-
na limonitizada junto a ndédulos ferruginosos con nucleo arenoso, nédulos fosfatados, mud chips,
etc. En estos casos la base de las secuencias es algo erosiva.

Hacia techo de esta barra superior, LEYVA (2000) observa capas métricas lumaquélicas constitui-
das por términos P con grosera granoclasificacion y abundantes clastos ferrificados y/o fosfatados.

El tramo inmediatamente suprayacente a la “Cuarcita de Arcas”, esta constituido por un acu-
mulo de secuencias centimétricas a decimétricas en las que se alternan con caracter ritmico
capas de areniscas de grano muy fino, limolitas arenoso-micaceas de color ocre amarillento y
lutitas gris oscuras. La relacién arena/pelita es proxima a la unidad o algo inferior. Se observa la-
minacion ondulada, lenticular y flaser. En los trenes de ripples de corriente son frecuentes las
capas microeslumpadas separadas por ldminas de lutita negra interestratificadas. La bioturba-
cion es tan intensa que puntualmente borra las superficies de estratificacion y cualquiera de las
estructuras descritas (LEYVA, 2000).

Para LEYVA (2000) este tramo, tanto por su litologia como por sus estructuras sedimentarias,
podrian ser depositos de la parte externa del offshore.
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La Caliza Urbana (18) aparece como masas lenticulares de calizas detriticas recristalizadas, ge-
neralmente de color gris a gris claro cuando no estan dolomitizadas, a veces bioclasticas, y en
ocasiones con niveles intercalados relativamente ricos en granos detriticos de cuarzo y delgadas
particiones peliticas. Con frecuencia estan karstificadas, con abundantes rellenos ferruginosos.

Asociado a estos horizontes carbonatados ha sido descrito un vulcanismo contemporaneo en
el sector de Los Guindos-El Centenillo (en el borde sur de la Hoja) por HENKE (1926); CHARPEN-
TIER (1976), PINEDA, (1987); en La Alameda (Jaén) (TAMAIN et al., 1969); TAMAIN, 1972), al SE
de Solana del Pino (PALERO, 1991) y la vecina Hoja de Venta de Los Santos (864) (RIOS, 1977,
RIOS y CLAVERIAS, 1979; MATAS et al., 2009a). En la Hoja vecina de Aldeaquemada (863), se
han reconocido estos materiales volcanicos a muro y techo de los niveles de Caliza Urbana que
ocupan el nucleo del sinclinal localizado en el sector del rio Guadalén-arroyo de Los Canjorros.
En otras areas estos materiales pueden aparecer a techo del horizonte carbonatado (Solana del
Pino, Venta de Los Santos), en su parte inferior (subsuelo de El Centenillo) o sustituyendo ente-
ramente a la Caliza Urbana (Los Guindos). Son fundamentalmente tobas, tufitas, cineritas y pro-
ductos de proyeccion aérea, de quimismo acido a medianamente acido, si bien en la Hoja de
Venta de los Santos (864) se trata de rocas de composicion baséltica con textura vacuolar y fuer-
temente retrogradadas (MATAS et al., 2009a).

En la cantera de La Despreciada, situada en el limite de la Hoja de Santiesteban del Puerto (885)
con la de Aldeaguemada (863), la Caliza Urbana se presenta en bancos de hasta 1,5 m, que se
acufan lateralmente, donde se observa laminacién bimodal y superficies de reactivacion sedi-
mentaria segun LILLO (1992). Este autor interpreta que estos carbonatos detriticos se deposi-
taron en ambientes proximales de plataforma con accion de corrientes mareales.

En las observaciones realizadas en la vecina Hoja de Viso del Marqués (837) (area de la Pena del
Aguila, MONTESERIN et al., 2016), se establecen dos tramos, el inferior margo-arenoso, de 1,5
a 2 m, con un nivel calcareo basal, y el superior, de calizas masivas lumaquélicas y 3 m de espe-
sor, de acuerdo con PALERO y MARTIN IZARD (1988) y SARMIENTO (1993). También se sefala
la existencia de niveles de removilizacion con cantos fosfatados milimétricos en el tramo inferior,
asi como en la base del superior (SARMIENTO, 1993) que apuntan la posibilidad de una inte-
rrupcion sedimentaria asociada a la base de la unidad. Por otro lado, en el techo del penultimo
banco de caliza en este afloramiento existe una concentracion notable de nautiloideos orto-
conos y el techo de la formaciéon muestra evidencias de karstificacion previa al depoésito de la
siguiente unidad. Ademas, existe una dolomitizacion descendente que afecta al techo de la uni-
dad (SARMIENTO, 1993), también afectado por mineralizaciones estratoides de Pb-Zn en zonas
proximas (PALERO y MARTIN IZARD, 1988). La variabilidad del registro estratigrafico en los me-
tros finales de los Bancos Mixtos y la Caliza Urbana, para REY et al. (2005), puede estar relacio-
nada con actividad tecténica sinsedimentaria, o bien con procesos erosivos asociados con el
limite superior que darfan lugar a un paleokarst.

Este hecho esta reconocido en el &mbito cuencal, tal como se recoge en los trabajos de diversos
autores, sobre calizas de la misma edad en el Macizo Ibérico: HAFENRICHTER (1979 y 1980),
GUTIERREZ-MARCO et al. (1984), SARMIENTO (1993) en la “Caliza de Urbana”, PARIS et al.
(1982), en la “Caliza de la Formacion Rosan” en Finisterre, CARLS (1975) en la “Caliza de cis-
toideos de la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica”; la “Caliza de Guadarrama”, “Caliza de
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La Aquiana” en la Zona Centroibérica, “Caliza de Portilla de Luna”, en la Zona Cantabrica, la
“Caliza de Aiguafreda en Catalufia”, y las " Calizas de Pelmatozoos” (ROBARDET, 1976; GUTIE-
RREZ-MARCO et al., 1984b; GARCIA-RAMOS y ROBARDET, 1992), en la Zona de Ossa Morena.

La mayor parte de los autores consideran su depdsito como acaecido en un ambiente de plata-
forma somera carbonatada, extensa y de bajo gradiente, de edad Ashgill inferior (SARMIENTO
1993), en concreto Cautleyense-Rawtheyense (?), merced a los conodontos estudiados por
FUGANTI y SERPAGLI (1968) en los primeros niveles de la cercana zona de Viso del Marqués.

Leyva (2000) cita para el sector situado inmediatamente al E de esta Hoja, que esta unidad li-
tolégica tiene dos miembros perfectamente diferenciables: uno inferior, de constitucion lito-
l6gica sumamente compleja y con fuerte variacién de espesor; y uno superior, cuya constitucion
litolégica (calizas bioclasticas, crema y dolomfas grises) y espesor, son bastante mas homogé-
neos a escala regional (1 a 3 m).

En la vecina Hoja de Torre de Juan Abad (839) (MATAS et al., 2009b) diferencian dos facies en
el miembro inferior con las siguientes caracteristicas:

A. La mas comun esta constituida por un sedimento heterolitico y heterométrico en el que se
mezclan (mixtitas), fragmentos de cuarcita, desde subangulosos a esféricos, fragmentos
de roca volcanica con textura vacuolar y de composicion intermedia a basica muy altera-
dos, bioclastos, fragmentos de pizarras y, en escasa proporcién, de rocas carbonatadas
progresivamente mas abundantes hacia techo del miembro. Normalmente son capas de-
cimétricas a bancos con gradacion positiva y con cemento carbonatado creciente. El techo
de estas capas esta ondulado (swales) o bien la secuencia finaliza con un término decimé-
trico con hummocky, de longitud de onda de 0,5 a 1 m, en estas litologias pero con ta-
mafo de grano arena gruesa-media. En estos casos se trataria de tempestitas de grano
grueso y de tipo BPH o BH, en las que el término B es el aglomerado heterolitico gradado.

B. Intercaladay en paso lateral con la facies anterior en algunas series, se tienen una alter-
nancia milimétrica a centimétrica de tipo ritmico. En estas facies se alternan ldminas de
siliciclasticos de grano fino con granos de cuarzo, fragmentos de arenisca, de cuarcitas,
de roca volcanica de composicion basica alterada a clorita y carbonatos en matriz caoli-
nitica-cloritica con laminas de fangos carbonatados de composicion cloritico-caolinitica
con carbonato férrico como precipitado quimico. En estas laminas, de color gris o ver-
doso, puede observarse un moteado, a veces muy tupido, debido a la presencia de clas-
tos con tamafio arena gruesa media y de composicion similar a los clastos volcanicos de
las ldaminas siliciclasticas.

En estas microsecuencias se ha observado laminacién paralela y gradacién. En lamina delgada
se tienen ejemplos de microfracturacion y eslumpamiento sinsedimentario.

Por sus caracteristicas litoldgicas y su estructuracion secuencial Leyva (2000) interpreta que se
trataria de sedimentos del offshore distal o talud, que tienen su origen en corrientes de turbi-
dez. El aporte sistematico de clastos (epiclastos) de origen volcanico, es indicativo de una acti-
vidad volcanica en areas préximas de la plataforma.

44



El techo de este nivel constituye una importante discontinuidad estratigrafica de amplitud re-
gional, fenémeno ya sefialado por HAFENRICHTER (1979, 1980), quien postulé que la glacia-
cién finiordovicica origind un descenso eustatico del nivel del mar, durante el cual emergié una
gran parte de la plataforma surcentroibérica, erosiondndose parcialmente los Gltimos sedimen-
tos previos a la glaciacion (Caliza Urbana y sedimentos anteriores en areas mas septentrionales).
Se estima una potencia de unos 20-25 m para las Pizarras de Canteras y de 150-170 m para
los “Bancos Mixtos” (TAMAIN, 1972). La potencia de la Caliza Urbana es muy variable debi-
do a la existencia de una discordancia erosiva, desapareciendo en cortas distancias sin que se
aprecien cambios laterales de facies. En el sector de Sierra Morena oriental la potencia media
oscila entre 5y 20 m., aunque POUPON (1971) le asigna un espesor de 80 m.

La fauna fésil que contienen estos materiales es abundante y permite datarlos con bastante pre-
cision. Desde el punto de vista paleontoldgico, las referencias previas acerca del hallazgo de fésiles
en las Pizarras de Canteras provienen del paraje del Cantosal, al ENE de EI Centenillo (HENKE,
1926; RICHTER, 1967; HAMMANN, 1983; GUTIERREZ-MARCO et al., 1992), y de la salida sur
de la poblacion anterior, donde se ubica la pequena cantera que da nombre a la formacién
(TAMAIN, 1972). En la primera de estas localidades, los fésiles se concentran en un horizonte
de removilizacion ferruginoso, con cantos blandos y sideriticos, que representa una laguna es-
tratigréfica intra-Caradoc inferior de poca entidad que abarca el limite Harnagiense-Soudle-
yense, y que ha librado una abundante asociacion paleontolégica Viniciense. En ella se iden-
tifican trilobites [Onnia cf. seunesi (Kerforne), Actinopeltis sp., Dalmanitina sp., Zetillaenus sp.],
equinodermos [Heliocrinites helmhackeri (Barrande)], braquiépodos [Gelidorthis meloui (Villas)],
briozoos (trepostomados y cryptostomados) y ostrdcodos mal conservados. La asociacion en
su conjunto permite correlacionar este horizonte ferruginoso con el que sella la discontinuidad
pre-Viniciense en numerosas localidades ibéricas y del norte de Gondwana, donde tiene un
significado analogo al de la Discordancia Sardica s. str. (SAN JOSE et al., 1992; VILLAS, 1992,
1995; ROMAO et al., 1995).

Por encima del nivel precedente, las Pizarras de Canteras contienen escasos restos fosiliferos,
limitados a nédulos con nautiloideos y trilobites [Colpocoryphe cf. grandis (Snajdr) en El Can-
tosal; Dalmanitina sp. y Trinucleina indet. en El Centenillo], de edad igualmente Caradoc. RIOS
(1977) cita ademas una asociacion de graptolitos, con mezcla de especies del Arenig, Llanvirn
y Caradoc (identificadas por Del Pan), en la cantera al sur de El Centenillo. La revision de la lo-
calidad y de las fotografias originales de este material, permiten afirmar que estos supuestos
graptolitos corresponden en realidad a icnofésiles (endichnia) de diversas morfologfas. A partir
de los datos paleontoldgicos resefados con anterioridad, y de criterios estratigraficos regiona-
les, asignamos el depdsito de las Pizarras de Canteras esencialmente como Caradoc (Soudle-
yense-Marshbrookiense), si bien los niveles situados por debajo del horizonte ferruginoso son
sin duda mas antiguos, tal vez Costoniense o incluso, en la misma base de la unidad, Dobroti-
viense tardio.

La unidad de los Bancos Mixtos es la més fosilifera del Ordovicico superior centroibérico, es-
pecialmente los niveles conocidos como “lumaquelas terminales” representados en su tercio
superior (TAMAIN, 1972; GUTIERREZ-MARCO y RABANO, 1987; VILLAS, 1995). Dentro de la
Hoja, sus hallazgos previos fueron referidos por HENKE (1926), TAMAIN (1967, 1972), RICHTER
(1967) y CHAUVEL et al. (1969). La asociacion reconocida en las lumaquelas terminales al sur
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de El Centenillo consta esencialmente de braquiépodos, como Svobodaina havliceki (Villas),
Tafilaltia brevimusculosa (Villas) y Aegiromena sp. También hay algunos restos de briozoos,
pelmatozoos y gasterdpodos. La asociacién corresponde a la Biozona de Svobodaina havliceki,
representativa del intervalo Caradoc terminal-Ashgill inferior (GUTIERREZ-MARCO y RABANO,
1987; VILLAS, 1995). El limite inferior de los Bancos Mixtos, en ausencia de datos bioestrati-
gréficos, podria asignarse de modo tentativo al Caradoc post-Marsbrookiense.

En la vecina Hoja de Santa Cruz de Mudela (838), (MATAS et al., 2016), ciertos niveles de la
parte inferior de la unidad son muy ricos en pistas fosiles (Helminthopsis cf. tenuis (Ksiaz-
kiewicz)). En esta misma Hoja y en las vecinas de Torre de Juan Abad (MATAS et al., 2009 b),
Bienservida (LEYVA et al., 2009) y Venta de los Santos (MATAS et al., 2009), las lumaquelas
terminales proporcionaron en varios puntos una rica asociacion de braquiépodos: Svobodaina
havliceki (Villas), S. aff. feisti (Havlicek), Rafinesquina lignani (Villas), Tafilaltia brevimusculosa
(Villas), Hedstroemina sp., Portranella exomata (Sharpe), Aegiromena cf. descendens (Havlicek),
Leptaena sp.; trilobites: Dreyfussina? sp. y Trinucleina indet.); cornulitidos: Cornulites sp.; equi-
nodermos (placas columnares de pelmatozoos) y abundantes briozoos: Homotrypa sp. y Chas-
matoporella sp., entre otros). Este conjunto caracteriza la Biozona de Svobodaina havliceki de
braquiépodos, representativa del intervalo Caradoc terminal-Ashgill inferior (GUTIERREZ-MARCO
y RABANO, 1987; VILLAS, 1995).

Casi todos los estudios corresponden a la parte superior de la unidad, las lumaquelas termi-
nales. GUTIERREZ-MARCO y RABANO (1987) discuten la edad de la unidad con los datos dis-
ponibles y precisan un intervalo Caradoc-Ashgill basal (Berouniense).

El afloramiento de la Caliza Urbana situado a menos de 1 km al NO de El Centenillo fue con-
siderado por TAMAIN (1967, 1972) como perteneciente a un horizonte especial, suprayacen-
te o sustituto de la caliza propiamente dicha, caracterizado por contener equinodermos del
Ashgill (Heliocrinites cf. rouvillei (von Koenen)). En realidad, se trata de una calicata practica-
da en la propia Caliza Urbana, restringida a sus tramos margosos basales que se conservan
completamente alterados, coronados por capas de caliza silicificada pero con nucleo carbo-
natico. En estos ultimos, SARMIENTO (1993) identificé algunos conodontos de la Biozona de
Amorphognathus ordovicicus, muy difundida en el Ashgill pre-Hirnantiense de toda Sierra Mo-
rena.

En las vecinas Hojas de Santa Cruz de Mudela (MATAS et al., 2016), Viso del Marqués (MON-
TESERIN et al., 2016), Venta de los Santos (MATAS et al., 2009), Torre de Juan Abad (MATAS
etal., 2009 b) y Bienservida (LEYVA et al., 2009) las muestras recogidas, en el miembro superior
han proporcionado conodontos, entre los que se citan: Amorphognathus ordovicicus (Branson
y Mehl), Sagittodontina robusta (Knupfer), Scabbardella altipes (Henningsmoen), Panderodus
gracilis (Branson y Mehl), Protopanderodus? sp., " Eocarniodus” gracilis (Rhodes), Icriodella su-
perba (Rhodes) y “Nordiodus” sp. (HAFENRICHTER, 1979, SARMIENTO et al., 2000 y datos
nuevos), pertenecientes a una asociacion caracteristica (Biozona de Amorphognathus ordovi-
cicus) muy difundida en el Ashgill pre-Hirnantiense (Kralodvoriense) de toda Sierra Morena
(FUGANTIy SERPAGLI, 1968; SARMIENTO, 1993; SARMIENTO et al., 2000). Las margas con brio-
z00s que se intercalan en la mitad inferior de la unidad contienen abundantes colonias rami-
ficadas y masivas de briozoos (Chasmatopora sp. Homotrypa sp.; Chasmatoporella sp.), restos
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indeterminables de ceramoporoideos, criptostomados y trepostomados, asi como raros bra-
quidpodos (Nicolella? sp.; Leptaenidae gen. et sp. indet., Orthida indet.) y pelmatozoos mal
conservados.

2.2.1.8. Pizarras negras grisaceas (19). Pizarras Chavera. Hirnatiense

Esta unidad pizarrosa denominada “Pizarras Chavera” (“Schistes Chavera”) por TAMAIN et al.
(1969) y TAMAIN (1972), “Pizarras Castellar” (“Castellar Schiefer”) por los autores alemanes
(HENKE, 1926; RICHTER, 1967; BUTENWEG, 1968)y "“Pizarras de Muro” en el &rea de Guadal-
mez (SAUPE, 1973), aflora bajo los resaltes y crestones de la “Cuarcita del Criadero” en el cua-
drante suroccidental de la Hoja, en el sector de El Centenillo-Loma del Peidén del Toro-Cerro
de Tres Hermanas-Penodn Jurado-Parque de Andujar.

Son pizarras negro-grisaceas de grano muy fino, de tacto suave y agradable, muy homogéneas
y masivas a la base, hacia techo aparecen intercalaciones de areniscas finas y limolitas de color
gris-verdosos, que llegan a formar alternancias de niveles que raramente superan la potencia
centimétrica y que constituyen el transito a las Cuarcitas del Criadero suprayacentes.

Desde el punto de vista petrogréfico, las pizarras muestran una textura blastopelitica, y estan
formadas por una matriz filosilicatada, en la que se encuentran opacos como componentes
accesorios.

Se atribuyen a ambientes marinos de plataforma abierta relativamente alejados de la costa
(PORTERO y DABRIO, 1988).

LEYVA (2000), en la Hoja de Torre de Juan Abad (839) y MATAS et al., (2009 b), distinguen dos
tramos o miembros. El inferior, cuyo espesor y litologia constituye practicamente la totalidad
de la formacion, estéa constituido por la facies ubicua de pelitas negras masivas. En algunas lo-
calidades préximas a la region estudiada se ha descrito la existencia de niveles con cantos de
diversa naturaleza (algunos de Caliza Urbana) proximos a la base de la unidad (CHAUVEL et
al., 1969; TAMAIN, 1972; GUTIERREZ-MARCO y RABANO, 1987). Hacia techo de la unidad y de
forma progresiva, se intercalan ldminas y capas centimétricas de cuarcitas de grano muy fino
y color gris oscuro a negro. Segun LEYVA (2000, en MATAS et al., 2009 b) estas intercalaciones
cuarciticas, con base planay techo ondulado, en algin caso muestran marcas de corriente de
pequeno tamano (flutes). En los limites de esta formacion con las cuarcitas superiores (Cria-
dero), las intercalaciones se convierten en ritmitas con un porcentaje arena/pelita proxima a la
unidad y con secuencias tempestiticas de tipo HM y PHM (WALKER, 1982, 1984).

Las caracteristicas composicionales y sedimentolégicas de todo el registro sedimentario, encua-
drable bajo las denominaciones “Pelitas y Areniscas con fragmentos”, Pizarras Chavera, etc.,
son correlacionables con facies similares y sincrénicas que, de forma extensiva, aparecen desde
Centro Europa hasta Argelia (ROBARDET, 1981; ROBARDET y DORE, 1988). Esta facies, han sido
interpretadas por diversos autores como sedimentos glaciomarinos (icedrop paratillites), rela-
cionados con la glaciacién continental (infandsis) de edad Ordovicico superior, ocurrida en Africa,
que ha sido documentada con numerosas pruebas y con depdsitos periglaciares (continentales
y marinos) en la periferia de los casquetes de hielo (BEUF et al., 1971).
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Otros autores piensan que estos sedimentos de tipo “mixtitas” (SCHERMERHORN, 1975), tie-
nen un origen de tipo mud-flow gravitacional causados por inestabilidades tecténicas de indole
local o regional del fondo marino, alternando con periodos mas estables en los que se depo-
sitan facies del cinturén costero.

Ambas explicaciones no son tan aparentemente contradictorias. La existencia de un periodo gla-
ciar en el noreste de Africay sur de Espafa (nordgondwaniense) parece incuestionable, asi como
los hallazgos de blogques exdticos en las “Pelitas con fragmentos” (FORTUIN, 1984; MATAS et
al., 2005), lo que parece abogar por un origen glaciomarino relacionado con los episodios gla-
cioeustaticos sincrénicos y posteriores a la glaciacién gondwanica finiordovicica (ROBARDET y
DORE, 1988; SAN JOSE et al., 1992 y PARIS et al., 1995), pero, de igual forma, este evento glo-
bal produce modificaciones paleogeogréficas, resultantes de las variaciones en el nivel del mar
y posibles movimientos epirogénicos, que se traducirian en una morfologia diferencial de la
plataforma con el desarrollo de corrientes densas y la redistribucién de siliciclasticos en medios
someros en los momentos de mar alta. Los cortos e intensivos episodios glaciares finiordovici-
cos, ocurridos en el Hirnantiense (Ashgill terminal), provocaron una de las extinciones masivas
maés importantes de la historia de la vida, sequn BRENCHLEY et al. (1991).

La potencia oscila entre 100 my 150 m (HENKE, 1926; RICHTER, 1967; BUTENWEG, 1968;
TAMAIN, 1972).

La unidad no contiene fésiles en los afloramientos estudiados, pero de acuerdo con los datos
regionales su edad corresponde al Ashgill terminal (Hirnantiense), y resultaria correlacionable
con las facies ubicuas de las “pelitas con fragmentos”, que localmente revisten caracteristicas
glaciomarinas (ver SAN JOSE et al., 1992, con referencias previas; y PARIS et al., 1995, con las
ultimas dataciones micropaleontoldgicas). RIOS (1977, 1978) sefial6 en el valle del Riacho de
los Esparragones, 6.5 km al NO de El Centenillo, el hallazgo en la unidad de siete formas dis-
tintas de graptolitos (identificadas por Del Pan), con mezcla de especies americanas y noreuro-
peas del Llanvirn, Caradoc y Ashgill. La revision posterior de la localidad original y de las foto-
grafias de este material, gracias a la gentileza del Dr. Santiago Rios, reveld que los supuestos
graptolitos no son mas que icnofésiles (endichnia e hipichnia) de diversas morfologfas (GARCIA
PALACIOS et al., 1996).

El limite Ordovicico-Silurico se coloca en la unidad suprayacente “Cuarcita del Criadero” (GARCIA
PALACIOS et al., 1996; GUTIERREZ-MARCO et al., 1990, 2002; MARTINEZ POYATOS et al.,
2004).

2.2.2. Siltrico

En tanto que en los sectores septentrionales de la Zona Centroibérica, los primeros sedimentos
situados por encima de las facies glaciomarinas (Fm Gualija), consisten en una delgada cuarcita
a la que se superponen pizarras negras con graptolitos y conodontos de edad Telychiense basal
(Llandovery superior) (SARMIENTO y RODRIGUEZ NUNEZ, 1991), la sucesién sildrica en los sec-
tores meridionales de la region centroibérica parece iniciarse con la “Cuarcita del Criadero”; si
bien no puede descartarse que, en algunas areas, la parte basal de esta formacion sea ordovici-
ca (GARCIA PALACIOS et al., 1996).
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En este sentido, GUTIERREZ-MARCO et al. (op. cit.) citan graptolitos del Aeroniense inferior
(Silurico basal) en el tramo de cuarcitas negras del techo de la Cuarcita de Castellar. Igualmente,
el miembro superior de cuarcitas negras de la Cuarcita del Criadero en Almadén, es incuestio-
nablemente siltrico por su contemporaneidad con el vulcanismo y mineralizaciones datados
como pre-Telychiense.

Por tanto, la llamada “transgresion siltrica” en la Zona Centroibérica es marcadamente dia-
crénica, entre el Aeroniense (Llandovery inferior) y el Sheinwoodiense (Wenlock inferior), tal
como indican las faunas encontradas en la base de las distintas sucesiones.

La sucesion silurica se hallaria, en cualquier caso, en continuidad estratigréfica con el Ordo-
vicico, auin cuando exista un hiato (marcado por la discontinuidad de la Caliza Urbana) intra-
Ashgill.

Sobre las Cuarcitas del Criadero se dispone una potente y compleja sucesion litolégica que
presenta al N de esta zona como caracteristica esencial la presencia de abundantes intercala-
ciones de materiales vulcanosedimentarios, hacia techo, la cual puede llegar a sustituir a las
pizarras graptoliticas, y en cuyo interior se produce el transito Silirico-Devénico. Sin embargo,
esta alternancia se va adelgazando hacia el sur y el este del Anticlinal de Alcudia, sin que apa-
rezca en la Hoja de Santa Elena.

2.2.2.1. Cuarcitas. Cuarcita del Criadero (20). Hirnantiense terminal-Llandovery medio

Esta unidad constituye un nivel guia de entidad regional que fue denominado “Cuarcitas del
Criadero” por ALMELA et al. (1962). Por su naturaleza litoldgica, aparece definiendo crestas
y resaltes morfolégicos, tales como el Pefién del Toro, Cerro de Tres Hermanas, Collado Her-
moso y Pefidn Jurado, en el cuadrante suroccidental de la Hoja.

Se conoce también como “Cuarcita Castellar” (“Castellar Quarzit”, HENKE, 1926) o “Cuarcitas
Superiores” (“Quartzites Superieurs”, TAMAIN, 1967, 1972), asi como Cuarcitas del Llandovery
(RICHTER, 1967; BUTENWEG 1968).

Esta unidad fue definida formalmente por Gallardo MILLAN et al. (1994) y se extiende desde
la Sierra de San Pedro (C4ceres) hasta Sierra Morena Oriental, y en la zona de Almadén.

Estos materiales presentan un contacto concordante y, a veces, relativamente neto con las pi-
zarras infrayacentes, si bien a menudo se trata de un contacto mecanizado a favor de fracturas
subhorizontales o de pequeno angulo. Segun TAMAIN (1972) y LEYVA (2000) se pueden distin-
guir tres tramos:

— Eltramo inferior esta formado por ortocuarcitas en bancos métricos, con intercalaciones
de areniscas. LEYVA (2000) diferencia regionalmente dos tramos constituidos por el acu-
mulo de dos facies predominantes. El tramo basal con secuencia elemental de espesor
decimétrico (20 a 35 cm) en areniscas cuarciticas de grano medio-fino con estructuras
hummocky de tipo PHL, WALKER (op. cit.) y con superficies de estratificacion bien defi-
nidas y planoparalelas. Estas secuencias aumentan de espesor en tanto que pierden los
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términos Py L, amalgamandose en cuerpos con la geometria ondulada de los swales
(BRENCHLEY et al., 1986y 1991). El tramo de techo de este miembro es el que adquiere
mayor potencia y representatividad, comparativamente con las litologias anteriores. Se
trata de una serie constituida por capas de 50 a 70 cm en bancos de cuarzoarenitas de
grano medio de color gris con tonos rojizos. La estratificacion es de masiva a difusa con
superficies onduladas y, cuando las condiciones de afloramiento lo permiten, se observan
cantos blandos de tamanfo grava con orla ferruginosa, en las superficies de amalgamacién
de los bancos y, esporadicamente, techos de ripples de ola con mdltiples perforaciones
ferrificadas.

En su conjunto, este miembro inferior, se estructura como una megasecuencia grano 'y
estrato creciente de espesor decamétrico.

— Eltramo intermedio est4 constituido por facies heteroliticas de ortocuarcitas negras a gri-
ses-beis en bancos decimétricos, en ocasiones con intercalaciones centimétricas de es-
quistos arenoso-limoliticos, algo micaceos, de color gris-verdoso. Segun LEYVA (2000), las
secuencias elementales predominantes son de tipo PHM, HXM y HX, Walker (op. cit.),
con pérdida hacia techo del término M reducido a ldminas discontinuas con aspecto de
estratificacion flaser. La bioturbacion en los siliciclasticos de grano muy fino es intensa
(términos X'y M). Este tramo aparece bien expuesto a unos 2,5 km de El Centenillo, en
la carretera de esta poblacion a La Carolina, donde se ha levantado una seccién estrati-
gréfica de detalle.

— El tramo superior estd formado por areniscas beis o amarillentas en pequefios bancos.
Regionalmente, tiene unas caracteristicas similares al inferior en cuanto a composiciéon de
facies, pero la estructuracion de dichas facies es inversa. En este miembro el tramo basal
son cuarzoarenitas y ortocuarcitas de grano medio en bancos con techo ondulado o de
ripples de ola, y el tramo superior esta constituido por tempestitas de decimétricas a cen-
timétricas del tipo PHX y HX amalgamadas, evolucionando a secuencias HL y HLM con lu-
titas negras lustrosas como término pelitico en las capas de techo de la Formacién (LEYVA,
2000).

Petrograficamente, los esquistos arenoso-limoliticos se clasifican como metaarcosas y meta-
grauvacas. Su textura es blastopsamitica y los componentes principales son cuarzo (en general
monocristalino), feldespato potésico (muy alterado a illita), matriz arcillosa, biotita y moscovita.
Como componentes accesorios se encuentran turmalina, opacos, y de forma ocasional, corin-
don. El tamano de grano predominante es fino a muy fino. Las cuarcitas presentan también tex-
tura blastopsamitica. El componente mayoritario es cuarzo monocristalino. En menor proporcion,
aparecen feldespato potasico y matriz filosilicatada. LEYVA (2000) cita la presencia de fragmen-
tos liticos.

Segun LILLO (1992) se reconoce una transicion de las Pizarras Chavera a los bancos amalgama-
dos de arenas que constituyen la “Cuarcita del Criadero”, que representarian una progradacion
y acumulacion de barras arenosas en ambientes distales de plataforma interna. Se han observado
superficies de ripples de oscilacién, que indicarian ambientes méas proximales, proximos al nivel
de base del oleaje.
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Para LEYVA (2000), la Cuarcita del Criadero muestra una evolucion desde las facies tempesti-
ticas de afinidad turbiditica en una plataforma siliciclastica con dominio de tormentas (techo
de las Pizarras Chavera), a depositos de offshore proximal y nearshore, llegando en algun caso
a depositos del foreshore en el miembro inferior. En el miembro intermedio se vuelve a medios
de offshore proximal evolucionando a depositos del shoreface en el tramo basal del miembro
superior, y de nuevo a facies del transito shoreface-offshore proximal a techo. Esta evolucion
es compatible, para este autor, con un dispositivo granocreciente CUS en posiciéon “regresiva”
(BRENCHLEY et al., op. cit.), que configura el Highstand System Tract de la secuencia deposi-
cional que se inicié con las Pizarras Chavera.

La potencia de esta unidad no es facil de establecer, al estar afectada frecuentemente por los
despegues tectdnicos anteriormente sefialados, pero parece no superar los 70 m.

Esta unidad fue referida al Ordovicico terminal por ARBEY y TAMAIN (1971), en base al recono-
cimiento de una supuesta superficie glaciar inmediatamente posterior a su depdsito, en la zona
de El Centenillo, que al tiempo explicaria las diferencias de espesores observadas en la forma-
cion. No obstante, observaciones realizadas por los autores de la revision cartografica de esta
Hoja, realizada para el Mapa Geolégico 1:200.000 de Linares (MARTIN PARRA et al., 2015), re-
lacionan las estrias observadas con el movimiento extensional de la Falla Puente Génave-Cas-
telo de Vide (MARTIN PARRA et al., 2006). GUTIERREZ-MARCO y PINEDA (1988) descubrieron
mas tarde graptolitos aeronienses (Llandovery “medio”) en el subsuelo al NO de la poblacion
anterior, dentro de los niveles de cuarcitas negras tableadas proximos al techo de la Cuarcita
Castellar. Los ultimos datos relativos a ésta y otras unidades cuarciticas correlacionables en la
region surcentroibérica, tienden a considerar su depdésito esencialmente dentro del Silurico
(Rhuddaniense-Aeroniense: Llandovery “inferior” y “medio”), si bien no puede descartarse que
en ocasiones, su parte basal pueda ser todavia ordovicica, ya que GARCIA PALACIOS et al.
(1996) precisaron en Corral de Calatrava que la muestra con acritarcos siluricos estudiada por
HAFENRICHTER (1980) no fue tomada en el techo de las pizarras Chavera, sino en los niveles
basales de la cuarcita; y por otra parte, VILLAS et al. (1999) encontraron en la parte inferior de
la Cuarcita del Criadero en el Sinclinal de Almadén dos braquidpodos tipicos de la fauna Hir-
nantiense del Ordovicico mas alto.

De este modo, la Cuarcita del Criadero seria Hirnantiense-Llandovery inferior y medio (Rhudda-
niense-Aeroniense).

2.2.2.2. Pizarras ampeliticas (21). Llandovery-Wenlock

Estéd unidad se sita sobre las Cuarcitas del Criadero, aflorando en el cuadrante suroccidental de
la Hoja, al oeste de El Centenillo, si bien, este contacto estd modificado tecténicamente, en bue-
na parte de su recorrido por el borde S de la Hoja, debido a la zona de cizalla ductil-fragil desa-
rrollada a muro de la Falla extensional de Puente Génave-Castelo de Vide.

Esto hace que, fuera de esta Hoja, se llegue a suprimir a la Cuarcita del Criadero, poniéndose en
la vecina Hoja de Aldeaquemada (863), en contacto directo con las Pizarras Chavera, la Caliza
Urbana o los Bancos Mixtos. En sectores vecinos, al S del Plutén de Santa Elena, se llega a apoyar
sobre las Cuarcitas Botella y las Alternancias del Cafio (MARTIN PARRA, 2003).
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Son equivalentes a los denominados “Esquistos con Monograptidos” (“Schistes a Monograpti-
dés” de Tamain, 1972) o “Pizarras con Graptolites” ("“ Graptolithenschiefer”) de los autores ale-
manes (HENKE, 1926; RICHTER, 1967; BUTENWEG, 1968 y KETTEL, 1968). Fueron denomina-
das Formacion Guadarranquejo por RODRIGUEZ NUNEZ et al. (1989). Hacia la base, la unidad
esta formada por pizarras negras, lustrosas y de tacto jabonoso con abundantes graptolites (“pi-
zarras negras graptoliticas”), donde se intercalan esporadicamente niveles de limolitas de espe-
sor centimétrico. En casi todos los afloramientos observados esta afectada por metamorfismo
de contacto, mostrando abundantes cristales de quiastolita de tamafo milimétrico, afectados
por una foliacién filonitica que los rodea desarrollando colas de presion (MARTIN PARRA, 2003;
MARTIN PARRA et al., 2004, 2006). Son frecuentes los niveles con nédulos, a veces limonitiza-
dos. Ocasionalmente, se observan niveles de liditas y pequefios horizontes intercalados. KETTEL
(1968) senald la presencia de grafito en cantidades notables en la parte inferior de la unidad.
A techo, las ampelitas pasan gradualmente a limolitas grises con intercalaciones arenosas centi
y milimétricas (GUTIERREZ-MARCO y PINEDA, 1988).

En lamina delgada, algunas muestras de las pizarras se clasifican como metapelitas con fragmen-
tos, cuyos componentes principales son cuarzo, matriz arcillosa (> 80%), opacos, turmalinas y
micas. Los fragmentos son exclusivamente granos de cuarzo monocristalino, con una distribu-
cion bimodal (arena fina-muy fina y limo).

El tramo basal de ampelitas se interpreta como depoésitos de mar abierto muy por debajo del
nivel de base del oleaje (ambiente reductor, facies de plataforma externa-talud). El tramo are-
niscoso superior se interpreta como una secuencia de progradacion de ambientes de platafor-
ma interna sobre los de plataforma externa-talud.

El espesor de estos materiales es dificil de evaluar a causa de la deformacién que los afecta. Se-
gun RIOS (1977) se puede estimar entre 100 y 150 m de potencia, mientras que para HENKE
(1926) seria de 150 m, y RICHTER (1967) cifra el mismo entre 120y 200 m. Por su parte LEYVA
(2000), al E del &rea de estudio, cita espesores en torno a 70-80 m.

La unidad de “Pizarras Negras Graptoliticas” ha brindado restos de este grupo fésil en numero-
s0s puntos al ONO, NO y sur de El Centenillo, estos ultimos fuera ya de la Hoja. Los antecedentes
paleontolodgicos locales para el territorio cartografiado y alrededores, comienzan con MALLADA
(1884), quien descubrié nddulos con ortoceratidos y graptolitos en el Riacho de los Tembladeros,
y siguen con HABERFELNER (1931), HERNANDEZ SAMPELAYO (1942, 1960), RICHTER (1967),
BUTENWEG (1968), TAMAIN (1972), RIOS (1977), GUTIERREZ-MARCO y PINEDA (1988), y RO-
BARDET y GUTIERREZ-MARCO (2002).

Las asociaciones paleontoldgicas mas antiguas proceden de la misma base de la unidad, con-
cretamente de los primeros niveles de ampelitas que se apoyan sobre la Cuarcita del Criadero.
Estos contienen abundantes formas caracteristicas de la Biozona de Rastrites linnaei (Telychiense
basal), entre las cuales se identificaron en testigos de sondeos: Spirograptus guerichi (Loydell,
Storch y Melchin), Parapetalolithus cf. palmeus (Barrande), Rastrites fugax (Barrande) y Pris-
tiograptus cf. bjerringus (Bjerreskov).

En horizontes superiores a los precedentes, las pizarras incluyen numerosos nédulos elipsoi-
dales centimétricos (MALLADA, 1884; TAMAIN, 1972), también fosiliferos, que en una de las
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localidades estudiadas libraron: Monoclimacis griestoniensis (Nicol), Paraclimacograptus? fla-
mandi (Legrand), Streptograptus loydelli (Storch'y Serpagli), Torquigraptus cf. arcuatus (Boucek),
Diversograptus? sp., ortoceratidos y braquiépodos epiplancténicos (rhynchonellaceos). La edad
de la asociacion corresponde a un Telychiense avanzado, representativo de la Biozona de Mo-
noclimacis griestoniensis. Otros graptolitos de este mismo horizonte se encuentran igualmente
representados en las pizarras negras que encierran los nédulos. En otra localidad distinta, y tan-
to en pizarras como en nodulos identificamos: Torquigraptus tullbergi (Boucek), Monoclimacis
griestoniensis (Nicol), M. crenulata (Elles y Wood), Monograptus sp. aff. parapriodon Boucek,
Streptograptus sp., Paraclimacograptus? flamandi (Legrand), Retiolites angustidens (Elles y
Wood), ortoceratidos y rhynchonelldceos epiplancténicos. Esta asociacion es también Telychiense
(=Llandovery “superior”), aunque ligeramente mas tardia (Biozona de T. tullbergi). Los graptolitos
mas modernos encontrados en la unidad ampelitica son Monograptus cf. flemingii (Salter) y
Pristiograptus cf. dubius (Suess), que indicarian una edad Wenlock s./. (pre-Homeriense medio).

Durante la revision de la cartografia de esta Hoja para la realizacion del Mapa Geolégico 1:200.000
de Linares (70), se tomd una muestra (MP8007; coordenadas UTM, X: 433.450; Y: 4.247.950)
que arrojo la siguiente asociacion fésil: Graptolitos: Pristiograptus sp.; Monoclimacis sp.; Bra-
quiépodos: Rhynchonéllidos indet.; Cefalépodos: Othocerida indet., de edad: Llandovery supe-
rior (Telychiense) o Wenlock inferior (Sheinwoodiense).

Durante la realizacion de la Hoja de Aldeaguemada (863), se tomaron nuevas muestras de esta
unidad, identificAndose una asociacion de graptolitos: Stimulograptus becki (Barrande), Parape-
talolithus sp. y Metaclimacograptus sp. de edad Llandovery superior (Telychiense).

En la cercana Hoja de Torre de Juan Abad (839), MATAS et al. (2009 b) encuentran en un horizon-
te inferior, una asociacion del Llandovery superior (Telychiense) que corresponde probable-
mente a la Biozona de Rastrites linnaei, con Spirograptus cf. guerichi (Loydell, Storch y Melchin).
A este horizonte le siguen otros mas altos con asociaciones de las biozonas de M. crispus-M.
griestoniensis; horizontes de pizarras con nédulos, que ademdas de graptolitos de las biozonas
T Tullbergi u O. Spiralis brindaron restos de grandes euryptéridos, filocaridos y nautiloideos or-
toconos; y, finalmente, niveles fosiliferos del Wenlock basal con Cyrtograptus cf. insectus (Boucek),
Pristiograptus cf. largus (Perner) y Monograptus priodon (Bronn).

Ademés, se han encontrado regionalmente, también conodontos (SARMIENTO y RODRIGUEZ
NUNEZ, 1991), ortoceratidos, braquidpodos, nautiloideos ortocénicos, trilobites (GARCIA PA-
LACIOS y RABANO, 1996), entre otros, que junto a los graptolitos antes citados, atribuyen a
esta unidad una edad desde el Telychiense basal (Llandovery superior) al Homeriense inferior
(Wenlock).

2.2.3. Siltrico superior-Devoénico

El Devonico aparece escasamente representado en la Hoja de Santa Elena, aflorando en el cua-
drante suroccidental, en el Cerro de Los Bolos y Cerro de San Cristébal.

Las unidades cartografiadas parecen equivaler, con reservas, a los tramos inferiores y medio de
las “Capas de San Pablo” estudiadas por Butenweg (1968) en el cerro del mismo nombre (en el
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limite de las Hojas de Aldeaquemada (863) y Santiesteban del Puerto (885)) ya que los tramos
mas cuarciticos parecen encontrarse a la base de la sucesion, por encima de las Pizarras am-
peliticas de edad Llandovery-Wenlock. Sin embargo, no se descarta, debido a la intensa de-
formacion que presentan, que localmente puedan equivaler a los tramos areniscoso-cuarciticos
situados en el tramo méas alto de la sucesion devonica en este sector de Sierra Morena, como ocu-
rre en la Hoja vecina de La Carolina (884), donde las “Pizarras Aquisgrana” contienen ostracodos
del Fameniense superior, situandose la denominada “Cuarcita Campana” sobre estas pizarras.

2.2.3.1. Cuarcitas, areniscas y pizarras negras (22);, Cuarcitas y areniscas (23). Cuarcita de
Base. Ludlow?-Praquiense?

En esta unidad que incluye niveles cuarciticos equiparables a los denominados en la region de
Almadén “Cuarcita de Base” por ALMELA et al. (1962) y que aparecen formando los relieves
arriba citados, se distinguen los siguientes tramos:

En la base aparecen pizarras negras-grises de tacto untuoso, a veces con una coloracion rojiza
por alteracion, que intercalan capas areniscosas que a techo pasan a cuarcitas blancas y grises
bien estratificadas en bancos métricos o decimétricos, con estratificacién cruzada y ripples a
techo. Poseen intercalaciones de areniscas verdosas con estructura cadtica desorganizada (bio-
turbacion?). BUTENWEG (1968) cita también la existencia en la base de niveles microconglome-
raticos.

Sobre estos materiales aparecen areniscas verdosas frecuentemente ferruginosas, masivas y fuer-
temente tectonizadas, con numerosos segregados de cuarzo.

Sobre este tramo se sitla otro paquete cuarcitico, Cuarcita de Base (23), esta vez en bancos
masivos métricos, que a techo pasa a areniscas verdes ferruginosas.

En ldmina delgada, los términos areniscosos se clasifican como metarcosas. Tienen una textura
blastopsamitica de grano fino a muy fino y estan formadas mayoritariamente por cuarzo mo-
nocristalino, feldespato potésico (casi siempre alterados a caolinita e illita), ademéas de mosco-
vita, biotita y éxidos.

Estos sedimentos se interpretan como una secuencia negativa de progradaciéon y acumulacion
de depositos de plataforma interna sobre los de plataforma externa-alud. La batimetria de las
acumulaciones de arena de plataforma interna seria lo suficientemente somera para acusar la
accion del oleaje.

El espesor de esta unidad se estima en unos 100-250 m, aunque Butenweg (1968) asigna al
tramo de predominio cuarcitico un espesor de 400-500 m.

En el tramo pelitico de la base no se tienen referencias de hallazgos de fauna, aunque por corre-
lacion regional, abarcaria gran parte del Ludlow y el Pridoli, y quizas el Gediniense (Lochkoviense)
(GUTIERREZ-MARCO et al., 1990; de SAN JOSE et al., 1992). Respecto al tramo cuarcitico-are-
niscoso, KETTEL (1968) cita una fauna de braquiépodos de edad Siegeniense. Sin embargo,
se considera como Gediniense en el sinclinal de Guadalmez (PARDO, 1983; PARDO y GARCIA
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ALCALDE, 1984). GUTIERREZ-MARCO et al. (1990) le asignan una edad Gediniense-Siegeniense.
SAN JOSE et al. (1992) sefialan igualmente la presencia de fésiles benténicos de edad Lochko-
viense sup.-Praguiense (Gediniense-Siegeniense).

2.2.3.2. Pizarras y areniscas (24). Praguiense?-Emsiense?
Estos materiales definen un blando relativo sobre la unidad cuarcitico-areniscosa infrayacente.

Estan formados por una alternancia de pizarras arenosas, pizarras limoliticas, localmente ricas
en pirita, y areniscas cuarciticas. Con respecto al ambiente sedimentario, estos materiales se in-
terpretan como facies distales de barras de plataforma interna/proximal.

El espesor de esta unidad se estima en unos 100 m.

Solo se tiene referencia del hallazgo de restos de bivalvos y tallos de crinoides inclasificables
que, segun BUTENWEG (1968) podrian atribuirse con dudas al Emsiense. Por correlacion regio-
nal, se les asigna una edad Praguiense -Emsiense (GUTIERREZ-MARCO et al., 1990).

2.2.4. Carbonifero

Los materiales carboniferos apenas se encuentran representados en la Hoja. Se incluyen en la po-
tente serie del Carbonifero inferior denominada genéricamente “Culm” de Pedroches, que en
la presente Hoja de Santa Elena consiste en una alternancia monétona de pizarras y areniscas
donde se intercalan ocasionalmente lentejones de conglomerados, que se apoya sobre los ma-
teriales devonicos, llegando incluso a apoyarse sobre materiales del Silrico (LLandovery-Wenlock).
Este contacto es de carécter tecténico, como fue puesto de manifiesto por MARTIN PARRA (2003)
y MARTIN PARRA et al. (2004, 2006). Estos autores describen la existencia de un contacto tec-
ténico de caracter extensional, entre las pizarras grafitosas siltricas y el Culm en la mayor parte
de su recorrido, desarrollando en la parte superior del bloque de muro (pizarras grafitosas si-
[Uricas) una banda de cizalla ductil-fragil con filonitizacién asociada. A lo largo de este contacto
se observan afloramientos alargados del Devénico inferior situados por debajo del Culmy so-
bre el Siltrico filonitizado. En sectores mas orientales estos autores han observado en algunos
casos evidencias de que el contacto entre el Devénico inferior y el Culm también estd afectado
por este accidente, que llega a eliminar incluso las pizarras grafitosas para poner el Culm direc-
tamente en contacto con la Cuarcita del Criadero. Por otra parte, la edad en este borde norte de
la cuenca del Culm de los Pedroches, como se indica méas adelante es al menos Viseense medio-
superior a superior, mientras que en el borde sur es Tournaisiense inferior (MATAS et al., 2015)
lo que también apoya el caracter tectonico sustractivo de este contacto, sin que pueda descar-
tarse totalmente la existencia previa de un hiato en la base del Culm.

2.2.4.1. Pizarras y grauvacas (25) con niveles de conglomerados (26). Facies Culm.
Viseiense-Serpukhoviense

Los afloramientos de esta unidad se sittan en el angulo suroccidental de la Hoja, entre el limite
sur de esta y la carretera de El Centenillo a Andujar, extendiéndose hacia el sur en la Hoja de
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La Carolina (884). Corresponde a los “Estratos Campana” de HENKE (1926). TAMAIN (1972)
incluye estos, junto con la “Cuarcita Campana” de PERAN y TAMAIN (1967), en lo que deno-
miné “Formacién Campana”. Sin embargo, esas cuarcitas corresponden a los términos cuar-
citicos mas altos de la sucesién devoénica, ya que se apoyan sobre las denominadas “Pizarras
Aquisgrana” de edad Fameniense superior (CHARPENTIER, 1976, PARDO ALONSO y GARCIA
ALCALDE, 1996).

En esta unidad se han reconocido tres facies de distribucién irregular, por lo que no son repre-
sentables en la cartografia, salvo las facies conglomeréaticas (26).

— Facies listadas. Son finas alternancias centi y milimétricas de pizarras negras con lamina-
cion paralela, y areniscas grises. Estas Ultimas presentan frecuentemente laminacion cruza-
da de bajo angulo con solapamientos de avance de ripples de oscilacién. Ocasionalmente,
aparece estratificacion lenticular.

— Alternancias de pizarras y areniscas. Son alternancias de capas centi y decimétricas de
areniscas, areniscas cuarciticas y pizarras, con predominio de los términos arenosos. Estos
niveles son muy continuos lateralmente. Se aprecia granoseleccion decreciente, lamina-
ciones paralelas y cruzadas de bajo angulo de tipo Th-e.

— Facies conglomeréticas (26). Son muy caracteristicas del “Culm”. Son niveles de conglo-
merados polimicticos, areniscas groseras y pequefas intercalaciones pizarrosas. Los con-
glomerados estan formados por cantos redondeados o subredondeados de cuarzo, lidi-
tas, cuarcitas, pizarras y rocas volcanicas. Presentan matriz arenosa, formada por cuarzo,
lidita, micas y feldespatos. La cantidad de liditas incorporadas puede representar el 50%
del volumen total de la roca. Las capas muestran granoclasificacion decreciente poco mar-
cada y geometria lenticular, con bases erosivas y frecuentes estructuras de carga.

Las areniscas tienen una abundante matriz sericitica. Se presentan en capas lenticulares con
bases erosivas y estratificacion paralela, que pasan lateralmente a las capas conglomeraticas.

En ldmina delgada, los términos areniscosos se clasifican como metarcosas a metasublitoare-
nitas, de marcado caracter polimictico y escasa seleccion, donde abundan los granos de cuarzo
(mono, policristalino y “chert”), ademas de fragmentos de roca sedimentaria, fragmentos de
roca volcanica (escasos, con una fuerte recristalizacién), fragmentos de roca metamérfica, gra-
nos de feldespato potésico, plagioclasa, moscovita, biotita, clorita, opacos, matriz arcillosa, tur-
malina, etc. Los términos microconglomeraticos muestran una textura blastosefitica/blastos-
pamitica polimictica, con una fraccién arena importante y con una distribucién de tamafo de
clastos bimodal, con un centil en torno a 4,5 mm. Los clastos son angulosos-subangulosos; y
los contactos entre si, concavo-convexos o ligeramente suturados. Son de distinta composicién:
chert, liditas, cuarcita, etc. En los cantos de chert es caracteristica la existencia de seudomorfos
de dolomita ferruginosa.

Originalmente, los materiales del Culm habian sido interpretados como depositados en medios

turbiditicos de aguas profundas (TAMAIN, 1972). Posteriormente CASTELLO y ORVIZ (1976)
consideraron un medio de sedimentacién de litoral costero, de gran agitacién y con nivel de costa
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inestable. PEREZ LORENTE (1979) aporta datos sedimentolégicos que indican un medio de pla-
taforma afectado por tormentas. Segin GABALDON et al. (1985 a y b), estos materiales se
habrian depositado en plataforma marina abierta, somera, dominada por corrientes inducidas
por mareas y por tormentas.

El espesor del “Culm” es muy importante, pero resulta imposible de precisar al desconocerse
el techo y el muro (en parte debido a las causas tecténicas antes resefiadas). No obstante, RIOS
(1977) estima que puede alcanzar 4.000 m, y de acuerdo con lo expresado por MIRA et al.
(1987), se puede considerar mayor de 3.000 m. Esta gran potencia hace necesaria una gran
subsidencia de la cuenca donde se depositd, y teniendo en cuenta la monotonia de la serie y
el aparente corto periodo de tiempo en que se formd, implica que hubo una enorme cantidad
de aportes.

En ausencia de argumentos bioestratigraficos rotundos, hay que sefalar la presencia de con-
glomerados con crinoides y cantos de lidita con radiolarios al NO de El Centenillo (TAMAIN,
1972: sin valor estratigrafico) y, sobre todo, el hallazgo de abundantes restos vegetales (ta-
llos y tejidos lefiosos “flotados”) al norte de Los Alarcones, en la orilla derecha del rio Pinto
(ROUTHIER et al., in PERAN y TAMAIN, 1967; TAMAIN, 1972). Entre estos Ultimos se identifico
Archaeocalamites cf. radiatus Brongniart, cuya forma nominal tiene una distribucién Dinantien-
se a Namuriense inferior. Fuera de la Hoja pero en una localidad préxima, debemos resefar el
hallazgo de fusulindceos al norte de La Carolina (FUGANTI, 1967). CASTELLO y ORVIZ (1976)
encontraron restos que permitieron reconocer el género Posidonomia, que indicaria una edad
Viseiense indiferenciada.

Durante la revision cartografica de la Hoja realizada para la elaboracion del Mapa Geolégico
1:200.000 de Linares (70), se tomo una muestra para su estudio palinolégico (MP8015; coorde-
nadas UTM X: 427.10; Y: 4.245.200) que ha aportado abundantes fragmentos de los siguien-
tes quitinozoos: ?Ancyrochitina sp.; Linochitina sp. aff.; Linochitina (Urnochitina) cupellata; ?Cingu-
lochitina sp.; probablemente resedimentados (Rodriguez Gonzalez, en MARTIN PARRA et al.,
2015) uno de los cuales seria caracteristico del Gediniense (Lochkoviense).

En la vecina Hoja de Solana del Pino (861), dos muestras tomadas para el estudio de palinomor-
fos, arrojaron una asociacién de especies que permiten atribuirle una edad minima Viseense me-
dio superior (Asbiense superior) a Viseense superior.

2.3. TERCIARIO-CUATERNARIO: FORMACIONES SUPERFICIALES

A continuacion, se describen todos los depositos recientes que constituyen las formaciones su-
perficiales en la Hoja de Santa Elena.

Debe senalarse que la escasa ocupacion antrépica en la zona, hace que sean muy escasos los
puntos en que sea posible la observacion de cortes en el terreno, propiciados por la actividad
humana. La descripcion de los depdsitos se basa por ello, fundamentalmente, en descripcion
de datos superficiales.
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2.3.1. Gravas y cantos subredondeados en matriz areno-arcillosa. Piedemontes. “Rafa”
(27). Plioceno superior-Pleistoceno inferior

Estos dep6sitos se localizan tanto en la zona centroseptentrional de la Hoja, como en la zona
sur, al noroeste de Santa Elena.

No se ha podido observar en campo un corte de estos materiales, pero por observaciones su-
perficiales y regionales, debe considerarse que el depésito estd constituido por gravas y cantos
mas o menos redondeados de cantos cuarciticos, englobados en una matriz arcilloso-arenosa
de tonos dominantemente rojos.

Por su posicién, y por consideraciones de indole regional, se atribuye a este dep6sito una edad
Plioceno superior-Pleistoceno inferior.

2.3.2. Cantosy gravas subangulosas en matriz areno-arcillosa. Glacis y glacis degradados
(29, 30, 31y 32). Pleistoceno

Se trata de depositos de cantos, mas o menos angulosos y heterométricos, con matriz arenosa
y arcillosa, de tonos ocres y amarillentos, asociados a morfologias de tipo glacis.

Se localizan preferentemente en la zona septentrional de la Hoja, donde se han reconocido has-
ta tres niveles encajados. Se ha asignado a estos niveles una edad del Pleistoceno inferior al Ho-
loceno.

En la region central de la Hoja, se ha cartografiado un Unico nivel que, ante la dificultad de atri-
bucion cronoldgica, siquiera tentativa, se ha atribuido al Pleistoceno en su totalidad.

2.3.3. Gravas, arenas y limos. Terrazas (33). Holoceno

Las caracteristicas de la red fluvial, fuertemente incidida, hacen que las morfologias de depésito
de génesis fluvial sean escasas.

En los riachos de Esparragones y Tembladeros, en la zona sur de la Hoja, se han cartografiado
unos depdsitos, atribuibles a terrazas, de escaso desarrollo, compuestos por gravas cuarciticas,
arenas y limos arcillosos. Su potencia no supera los 2 m de espesor, y se le atribuye una edad
holocena.

2.3.4. Cantos con escasa matriz. Canchales (34). Holoceno

En superficie aparece como un depdsito constituido, casi exclusivamente, por cantos de cuarci-
ta, mas o menos angulosos, con alguin componente que puede alcanzar el tamafno bloque, y
con escasa o nula matriz.

Se localizan preferentemente en las zonas de ladera proximas a las cresterfas cuarciticas. Aun-
gue, habitualmente, se encuentran parcial o totalmente vegetados, en algunas zonas aparecen
desnudos, por lo que deben considerarse activos.
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Su extension superficial es reducida, y su potencia puede estimarse en torno a los 2-3 m. en
su zona distal. Se atribuye a estos depdsitos edad holocena.

2.3.5. Cantos con matriz limo-arcillosa. Coluviones (35). Holoceno

Aparecen habitualmente asociados a los relieves positivos generados por los afloramientos
cuarciticos que constituyen las zonas de cumbres.

Se trata de un tipo de depdsito frecuente en la zona, si bien sélo se ha representado en la car-
tografia cuando su extension y representacién morfologica resulta mas evidente.

Estd compuesto por materiales mal seleccionados: cantos angulosos de variado tamafo en una
matriz limoarcillosa.

Su importancia es variable, en extension y potencia, en funcion de las caracteristicas de la pen-
diente de la ladera sobre la que se desarrollan.

Se atribuye a estas formaciones una edad holocena, sin descartar que pudieran ser ligeramente
mas antiguos.

2.3.6. Cantos con matriz areno-arcillosa. Conos de deyeccién (36). Holoceno

En la salida de algunos barrancos de la red de menor orden, en la zona noroccidental de la
Hoja, se han cartografiado algunas morfologfas de conos de deyeccién de pequeno tamafo.

Estan compuestos por cantos cuarciticos, angulosos, con matriz areno-limosa, y cuya potencia
no supera los 2 m en su zona mas distal.

Se atribuye a estos depdsitos una edad Holoceno-actual.

2.3.7. Fangos arcillo-limosos. Fondos endorreicos (37). Holoceno

Relacionadas con la red fluvial, o aisladas de la misma, se reconocen en el dambito de la Hoja una
serie de zonas de drenaje difuso, poco definido, o claramente endorreicas, de funcionamiento
claramente esporadico o estacional.

Contienen depositos de naturaleza dominantemente fina, arcillas y limos principalmente, con
algunos cantos dispersos, y se les ha atribuido edad Holoceno-actual.

2.3.8. Cantos en matriz areno-limosa. Deposito aluvial-coluvial (38). Holoceno

En algunos puntos de la Hoja, se han diferenciado unos depdsitos con génesis mixta entre los
fluviales y los de ladera, compuestos por cantos mas o menos angulosos, con una matriz de are-
nasy limos.

Su potencia es reducida, no superando los 2-3 m, y su edad es Holoceno-actual.
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2.3.9. Gravas, arenasy limos. Fondo de valle (39). Holoceno

Como ya se ha indicado, el encajamiento de la red fluvial en el paisaje, motiva que sean escasos
los depositos asociados a los cauces.

Solamente en la zona septentrional de la Hoja, y en algunos valles de la parte meridional, se
desarrollan fondos de valle, aunque de escasa importancia.

Se trata de gravas y cantos con matriz de arenas y limos que, ocasionalmente, pueden ser do-
minantes. Su potencia estimada puede situarse en torno a los 2 m como maximo. La edad de
estos depdsitos es holocena.

2.3.10. Escombreras (40). Actual

Asociados a las antiguas explotaciones mineras en la zona, se han cartografiado las escombre-
ras existentes, compuestas por cantos sin apenas matriz. Su edad se considera actual.

3. PETROLOGIA
3.1. GRANITOIDES TARDI-VARISCOS

Los Unicos afloramientos de granitoides que afloran en la Hoja de estudio se restringen al ex-
tremo noroccidental del macizo o stock de Santa Elena, emplazado en el extremo meridional
del Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico, al N de la Falla Puente Génave-Castelo de Vide.
Este stock tiene una forma elipsoidal, con un eje mayor de 9 km y un eje menor de unos 5 km,
ocupando en total unos 30 km? y se extiende por las Hojas vecinas de Aldeaquemada (863),
La Carolina (884) y Santisteban del Puerto (885). Ha sido estudiado por varios autores (RICHTER,
1967; SANCHEZ CELA y APARICIO YAGUE, 1969; ORVIZ et al., 1976; CASTELLO y ORVIZ, 1976;
CHARPENTIER, 1976; RIOS, 1977b; LARREA et al., 1993; 1995, 1999: LARREA, 1998).

Existen discrepancias sobre la edad relativa del emplazamiento de este cuerpo granitico con res-
pecto a las fases principales de deformacion varisca. CASTELLO y ORVIZ (1976); ORVIZ et al.
(1975) y CHARPENTIER (1976) consideran un emplazamiento tardi-cinematico. Apoyando esta
interpretacion, RIOS (1977) sefiala que los efectos del metamorfismo térmico en las aureolas
de contacto obliteran y se superponen a las fabricas deformativas (esquistosidad y bandeados
tecténicos) generadas en las fases de plegamiento variscas, sin que los cristales de andalucita
estén deformados. Mas tarde, LARREA et al. (1995) consideran un emplazamiento “cuasi-sin-
cinematico”. Sin embargo, en la realizacion de la presente Hoja MAGNA y de la de Aldeaquema-
da (863), se han observado caracteres que indican un emplazamiento postcinematico con res-
pecto a la fase principal compresiva varisca, tales como:

— El contacto granitoide-encajante corta a la esquistosidad principal S1.

— Laaureola de contacto corta a las estructuras de plegamiento y la blastesis de origen tér-
mico oblitera fabricas y estructuras deformativas atribuibles a la fase principal de plega-
miento.
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— Lafébrica primaria submagmatica en el granitoide no parece relacionarse con dicha fase,
ni por la cuantia de la deformacién que la pudiera haber producido, ni por la orientacién
gue presenta. No se observa foliacion submagmatica penetrativa, aunque localmente si
existe cierta fabrica planar definida por la disposicion de los agregados biotiticos.

Unicamente aparece una milonita situada en el borde meridional del stock, claramente poste-
rior a la F,, y relacionada con la deformacién de cizalla ductil-fragil asociada a la Falla o Des-
pegue extensional de Puente Génave-Castelo de Vide (MARTIN PARRA 2003; MARTIN PARRA
et al., 2004, 2006).

3.1.1. Granodiorita-monzogranito biotitico de Santa Elena (1). Enclaves de rocas basicas (2)

El stock de Santa Elena, en conjunto, es un cuerpo intrusivo de caracter fundamentalmente gra-
nodioritico-tonalitico (SANCHEZ CELA y APARICIO YAGUE, 1969; CHARPENTIER, 1976; RIOS,
1977; LARREA et al., 1993; 1995, 1999; LARREA, 1998), con algunas masas de caracter basico
(gabro-dioritas) constituidas por enjambres de enclaves que afloran Gnicamente en su sector sep-
tentrional (Larrea, 1998), y algunos diferenciados constituidos por granitos de dos micas a mos-
coviticos en su borde meridional (CHARPENTIER, 1976).

El stock granitico de Santa Elena aflora, con escasa extension (unos 2,5 km?), en el angulo
suroriental de la Hoja, en las cercanias de la localidad de ese nombre.

Se emplaza en condiciones epizonales en rocas paleozoicas cuya edad abarca desde el Ordovi-
cico temprano al Siltrico, y es posterior a la primera etapa de deformacién varisca (RIOS, 1977;
LARREA, 1998; LARREA et al., 1999; MARTIN PARRA et al., 2015). Aflora en el ntcleo del An-
tiforme de Santa Elena que es la prolongacion oriental del Antiforme de Sierra Madrona. Su
emplazamiento se asocia a importantes procesos de stoping magmatico quedando incluidos
abundantes roof-pendants y xenolitos de menores dimensiones del encajante.

En los bordes meridional y suroriental se encuentran fuertemente deformadas con desarrollo
de fabricas planares y planolineares.

En la Hoja de estudio, este granitoide es intrusivo en las pizarras y areniscas cuarciticas de la
formacién Capas Pochico que presentan una aureola de metamorfismo de contacto en torno
al macizo, que llega a afectar a los afloramientos de las unidades filiticas siltricas situados va-
rias decenas de kilémetros al este, continuandose, fuera de la Hoja, en las Hojas contiguas de
La Carolina (884), Santisteban del Puerto (885) y Venta de los Santos (864) por el E (LARREA et
al., 1999; MATAS et al., 2009; MARTIN PARRA et al., 2015).

En la proximidad del contacto meridional del stock aparece una zona con una orientacion apro-
ximada E-O y de unos 500 m. de anchura con deformacién ductil-fragil (milonita) con planos
S-C bien desarrollados y alteracion sericitica asociada (LILLO, 1992, RIOS, 1977; LARREA, 1998;
MARTIN PARRA, 2003; MARTIN PARRA et al., 2004, 2006), lo que junto al alargamiento de la
aureola de metamorfismo de contacto (mas de 80 km) y coincidente con la zona de deformacion,
lleva a pensar en un emplazamiento de este plutdon sincinematico temprano con el funciona-
miento de un importante accidente extensional (Falla de Puente Génave-Castelo de Vide, MARTIN
PARRA et al., 2006).
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La facies principal o litotipo es un granitoide mesocrato de color gris azulado en fresco, cuya
facies dominante es relativamente homogénea, con una textura equigranular de grano medio
a medio-grueso, con escasos fenocristales dispersos de feldespato potasico de hasta 3 cm, y
de morfologia redondeada. La biotita aparece en individuos aislados o formando agregados
(“nidos"”) de unos 2 cm de tamafno mas frecuente. Presentan una fabrica primaria que varia des-
de isétropa a planar o plano lineal, aunque la mas frecuente parece la fabrica planar definida
por la orientacion y disposicion de los agregados de biotita.

En lo relativo a su petrografia, como componentes principales se encuentran plagioclasa, cuar-
zo, feldespato potasico, biotita. Como minerales accesorios estan hornblenda, circon, esfena,
apatito y opacos. Minerales secundarios frecuentes son moscovita, clorita, epidota (SANCHEZ
CELA y APARICIO YAGUE, 1969; CHARPENTIER, 1976; RIOS, 1977, LILLO, 1992, LARREA et al.,
1995, LARREA, 1998).

El cuarzo aparece en individuos alotriomorfos con extincién ondulante y a veces texturas en
“mortero”.

La plagioclasa es acida-intermedia (Ans,_,). Se encuentra en individuos idiomorfos y subidio-
morfos, con zonado oscilatorio. Las maclas méas frecuentes son las de albita y carlsbad. En oca-
siones los cristales muestran el nucleo alterado a agregados sericiticos. Los cristales mayores
engloban apatito, circon y esporadicamente biotita y plagioclasa mas pequefas (LARREA, 1998).

El feldespato potésico (Orgg g4 Ab, 4;) aparece en individuos alotriomorfos ligeramente deforma-
dos con escasas texturas pertiticas.

La biotita, (AlVI=0,30-0,41 atomos por férmula) se halla formando placas subidiomorfas fuer-
temente coloreadas y muy pleocroicas, localmente agrupadas formando microenclaves. Incluye
circén con halos negros, opacos y apatito, y esporadicamente pequefios individuos de plagio-
clasa (LARREA, 1998).

El litotipo ha sido clasificado como granodiorita por SANCHEZ CELA y APARICIO YAGUE (op.
cit.), y CHARPENTIER (1976), como monzogranito (adamellita) por TAMAIN (1972) y como
granodiorita-monzogranito por LILLO (op. cit.). LARREA et al. (1995) lo consideran mayorita-
riamente granodiorita (Fig. 4). En contacto transicional con la facies comun se aprecian algunas
heterogeneidades zonas decimétricas de composicién mas granodioritica-tonalitica.

Los enclaves microgranudos de caracter basico-intermedio son frecuentes, con formas elipsoida-
les/ovoidales y de tamafio centimétrico. En un sector muy concreto del macizo (en las inmedia-
ciones al suroeste del nucleo urbano de Sta. Elena) se observan megaenclaves y/o “pasillos” de
enclaves. Litolégicamente, estos enclaves constituyen un conjunto heterogéneo, que presentan
fenomenos de mezcla magmatica con la granodiorita encajante. Mayoritariamente son rocas
holocristalinas de color verde obscuro, de tamafo de grano medio y textura hipidiomorfica inequi-
granular. Los minerales principales son: plagioclasa intermedia (An_3,), maclada y/o con zonado
oscilatorio; anfibol magnésico-célcico, como grandes individuos aislados incluidos en plagioclasa
0 como agregados, biotita pleocroica en placas o en agregados policristalinos, y cuarzo. Como mi-
nerales accesorios se observan: esfena, circén, apatito, allanita y opacos. Modalmente, varian desde
cuarzomonzodioritas a cuarzogabros, si bien su composicidon quimica es de gabros (Figs. 4 y 8).
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GRANODIORITA-MONZOGRANITO DE SANTA ELENA

Q=Sif3-(K+Na+2Ca/3)
A

1-Granito
2-Monzogranito
3-Granodiorita
4-Tonalita
5-Cuarzosienita
6-Cuarzomonzonita
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¢ Granodiorita-monzogranito Sta Elena, Lamea et al. g1995)
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A Granodiorita-monzogranito Sta Elena, Lilla et al. (1992)
QEnclaves rocas basicas Los Pedroches, Lamea et al. (1995)
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Fig. 4.— Diagramas tipoldgicos de DEBON y LEFORT (1983) para los litotipos de Santa Elena y
la granodiorita de Los Pedroches.
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Quimicamente, el litotipo de la granodiorita-monzogranito de Santa Elena se encuentra algo
mas desplazada hacia el término granodioritico (caracter mas mafico, con menor contenido
en silice y mayores contenidos en hierro y calcio) que la facies general del macizo de Linares,
situado unos 15 km al sur (LILLO, 1992), y que el litotipo de la granodiorita-monzogranito de
Los Pedroches (LARREA et al., 1995) (Figs. 4 y 8). Geoquimicamente las granodioritas y tonalitas
de este plutén son rocas débilmente peraluminosas que pueden integrarse dentro de una aso-
ciacion aluminico-cafémica de caracter calco-alcalino (LARREA et al., 1995).

Su edad ha sido cifrada en 331434 Ma por LARREA et al. (1999) mediante el método Rb/Sry
recientemente en 319+5 Ma (Montero com. pers., en MARTIN PARRA et a/., 2015) mediante
U/Pb por el método de Kober, lo que sitla su emplazamiento entre el Serpukhoviense superior
y el Bashkiriense inferior.

3.2. ROCAS FILONIANAS

En este apartado se incluyen diques de edad tardi-post varisca (pérfidos) a eoalpina (diabasas).

3.2.1. Porfidos y microgranitos (4)

En la parte meridional de la Hoja, al este de El Centenillo, en el Barranco del Lobo y en la pro-
ximidad de este arroyo con el Rio Grande, existen pequefios cuerpos de microgranitos, apenas
representables a escala cartografica. Un cuerpo de microporfido de geometria aparentemente
subtabular, aflora con una direccion NNE-SSO en las inmediaciones del rio Magafa.

En general son rocas granudas, de grano fino a medio que composicionalmente varian de mon-
zogranitos a granodioritas (TAMAIN, op. cit.) o incluso monzonitas.

En ldmina delgada, los tipos monzoniticos presentan una textura hipocristalina inequigranular
porfidica de grano medio a grueso. Los componentes principales son plagioclasas, feldespato
potésico, hornblenda, biotita y cuarzo; este Gltimo mineral con texturas de quartz-eyes. La roca
presenta un alto grado de alteracién, con acusada sericitizacion y saussuritizacion de los feldes-
patos. También se observa dolomita rica en Fe de habito intersticial.

3.2.2. Filones de cuarzo y barita (5)

Los filones de cuarzo y barita aparecen fundamentalmente en las proximidades de El Centeni-
llo, en el extremo noroccidental del denominado campo filoniano de Linares-La Carolina. Pre-
sentan mineralizaciones de Pb-Zn-(Ag) por lo que fueron explotados intensivamente hasta los
afos 70. Han sido objeto de numerosos estudios (p.e. TAMAIN, 1972, RIOS, 1977, LILLO, 1992,
etc.). Entre los representados en la cartografia se encuentran el filén Pelaguindas (N90°/65°N,
de potencia media 1,7 m), el filbn Mirador (N60/subvertical, de 7-12 m de potencia), el filon Per-
diz (N100-110°/58-70°S) y el filon Crucero del Mirador, de direccion norteada.

Afloran por todo el Pluton de Santa Elena, cortando también al encajante. RIOS (1977) destaca
la gran abundancia de filones de cuarzo que encajan en corneanas o pizarras con quiastolita,
desapareciendo fuera de la aureola de contacto.
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MARTIN PARRA et al. (2006, 2015), los sittan fundamentalmente en el bloque de muro de la
Zona de cizalla extensional Puente Génave-Castelo de Vide, siendo coherentes con los ejes
principales de esfuerzo correspondientes a la zona de cizalla en este sector, de modo que el
sistema comprendido entre E-O y N100°-110°E, se corresponderia con grietas tensionales de
la direccion principal de extension de la zona de cizalla. Los de direccion norteada, segun los
citados autores, se corresponderfan con una extension menor en la direccion del eje intermedio
de esfuerzos.

La edad de estos filones mineralizados fue estimada en Pérmico superior-Anisiense (LILLO, op.
cit.); sin embargo, esta edad quedaria constrefida entre la edad del Pluton de Santa Elena, al
gue deforma la citada zona de cizalla extensional, datado en 319+5 Ma (Montero com. pers.,
en MARTIN PARRA et al., 2015), y la edad del Macizo de La Haba (que la corta) datado en
314,2+1,9 por CARRACEDO et al. (2009). Esto apuntaria a una edad mas antigua, Pensilva-
niense inferior (Bashkiriense) para el sistema filoniano asociado.

3.2.3. Diques de diabasas (3)

Las rocas diabasicas son también muy escasas en esta Hoja, encontrandose en la vertiente sur
de Sierra Morena, en las proximidades de Pena Barbuda y Mariscada Remediadora. Afloran en
cuerpos subtabulares de escaso desarrollo longitudinal, intrusivos sobre los sedimentos que los
encajan. En general, se trata de pequefios diques con direcciones que oscilan entre NNO-SSE
(los menos frecuentes) y ENE-OSO.

Son rocas granudas de color verde (cuando no estan alteradas a masas rojizas), inequigranula-
res y de grano medio a fino.

Estan formadas por plagioclasas célcicas, hornblenda y ortopiroxenos. Como accesorios se ob-
servan esfenas y abundante apatito. Los minerales mayoritarios estan alterados parcialmente,
apreciandose saussuritizacién de las plagioclasas, las cuales estan transformadas a epidota, zoi-
sita y clinozoisita, y uralitizacion de los piroxenos, que se han alterado a anfibol (PALERO, 1991).

3.3. ROCAS VOLCANICAS TARDIALPINAS

En la Hoja de estudio afloran, de forma puntual, rocas volcanicas que parecen representar a un
pequeno foco de la region volcanica de Campo de Calatrava, posiblemente el mas meridional.
Dentro del vulcanismo nedgeno-cuaternario, corresponderian al segundo evento efusivo que
se inicié hace 1,7 Ma (ANCOCHEA, 1982, 1984; BONADONNA y VILLA, 1986).

3.3.1. Basaltos (28)

Se restringen a un afloramiento de caracter lavico, y de escasa extension, que aparece como blo-
quesy “bolos” rodeados por las cuarcitas, areniscas y pizarras de la Formacion de Base en el pa-
raje conocido como Pefna Negrilla, en la Sierra de San Andrés. Son rocas de aspecto volcanico,
masivas, de color gris oscuro y de grano fino. En la matriz melanocrata destacan cristales de oli-
vino de hasta 5 mm de tamafo. En algunos blogues se observan enclaves de metasedimentos.
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En ldmina delgada es destacable su escaso grado de alteraciéon. Presentan una textura holo-
cristalina de grano fino a microcristalina, inequigranular, hipidiomorfa porfidica. Como minera-
les principales se encuentran olivino, augitas y, en menor proporcién, opacos y plagioclasas. El
olivino aparece en fenocristales, por lo general, idiomorfos, con alguna inclusiéon de opacos. Los
piroxenos alcanzan 1,5 mm de longitud, casi siempre estan zonados, y sus bordes pueden estar
algo alterados, asociando una orla de opacos.

4. METAMORFISMO

Las rocas comprendidas entre el Alcudiense y el Misisipiense en el 4rea de la Hoja han sido afec-
tadas principalmente por un metamorfismo regional varisco,

Por otra parte, se observa la existencia de una extensa aureola de metamorfismo de contacto
desarrollada alrededor del Plutén de Santa Elena, que continta al E 'y O del mismo durante mas
de 80 km.

4.1. METAMORFISMO REGIONAL

Son muy escasos los trabajos sobre las caracteristicas del metamorfismo regional varisco en el
Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico y Unidad Parautoctona del Dominio de Obejo-Val-
sequillo, y especialmente al norte del Batolito de Los Pedroches (CHARPENTIER, 1976; CASTELLO
y ORVIZ, 1976; ORVIZ et al., 1976; FERNANDEZ et al., 2013; MIRA et al., 1987; APARICIO et al.,
1997, MARTINEZ POYATOS, 1997; MARTINEZ POYATOS et al., 2001).

Todos ellos ponen de manifiesto que el metamorfismo en este sector es de grado muy bajo a
diagénesis.

Los escasos minerales metamorficos, siempre filosilicatos de muy pequefio tamafio y de tipo illita-
sericita, estan en relacion al clivaje desarrollado en las rocas peliticas y, por tanto, a la fase prin-
cipal de pliegues verticales que estructura este dominio (F, en este sector). Asi pues, el desarro-
llo del metamorfismo regional es coetaneo con la fase de plegamiento principal (FERNANDEZ
etal., 2013; MARTINEZ POYATOS, 1997; LARREA; 1998), y su edad puede estimarse en post-
Namuriense inferior (post-Serpukhoviense) y pre-Westfaliense (Bashkiriense superior), puesto
gue el Culm de los Pedroches esta afectado y la Granodiorita de los Pedroches es posterior
(MARTIN PARRA et al., 2015).

En el sector situado al norte del Batolito de Los Pedroches, se observa un incremento en el de-
sarrollo de la foliacion asociada a los pliegues de la primera etapa de deformacion desde el
Anticlinal de Despenaperros hacia el sur. Esto puede deberse al reaplastamiento producido
sobre los pliegues de primera fase por la etapa deformativa posterior, asociada a la Zona de
Cizalla Extensional de Puente de Génave-Castelo de Vide, que genera nuevos pliegues coaxia-
les, que pliegan a los anteriores (RIOS y RIOS, 1974; MARTINEZ POYATOS, 1997; MARTIN PARRA,
2003; MARTIN PARRA et al., 2006) y junto con el efecto de arrastre de la propia zona de cizalla,
llega a dar lugar al desarrollo de pliegues tumbados con flancos inversos de casi 1 km (MARTIN
PARRA, 2003; MARTIN PARRA et al., 2006).
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El metamorfismo regional que afecta a los materiales precambricos y paleozoicos de la Hoja
tuvo lugar durante la primera etapa de deformacion varisca. Las areniscas y grauvacas mues-
tran texturas de recristalizacion blastopsamiticas, mientras que las pizarras y filitas presentan
texturas lepidoblasticas, sin embargo, no se ha observado la formacién de nuevos minerales.
Estudios sobre la cristalinidad de la illita realizados por CHARPENTIER (1976) ponen de mani-
fiesto que el metamorfismo es de grado muy bajo, situdndose practicamente en el limite de
la anquizona-epizona, pero dentro de esta Ultima.

No se ha descrito metamorfismo regional en relaciéon con las etapas posteriores de deforma-
cion. No obstante, en relacion con la segunda etapa de plegamiento, relacionada con el desa-
rrollo de la Zona de Cizalla Extensional de Puente de Génave-Castelo de Vide, se desarrolla lo-
calmente una foliacion de crenulacion poco penetrativa en muy bajo grado de metamorfismo
y, en la banda afectada por deformacién ductil-fragil asociada a la zona de cizalla, entre El
Centenillo y Puente de Génave, se desarrolla una intensa foliacion filonitica y milonitica de muy
bajo grado constituida por la orientacion de sericita, que rodea a los minerales de metamorfis-
mo de contacto asociados al stock de Santa Elena (posterior a la primera fase).

4.2. METAMORFISMO DE CONTACTO

El Pluton de Santa Elena desarrolla una aureola de contacto de cerca de 3.000 m al noroeste
del mismo, mientras que, al sur, debido a causas tecténicas, es mucho mas estrecha (llegando
a ser inferior a 200 m en algunos puntos). Esta aureola se prolonga decenas de kilémetros
hacia el oeste y el este del macizo aflorante; desde El Centenillo, por el oeste, hasta Puente de
Génave, en los alrededores del embalse del Guadalmena, por el este (CHARPENTIER, 1976; RIOS,
1977; LARREA, 1998; LARREA et al., 1999, FERNANDEZ-GIANOTTI et al., 2014; MATAS et al.,
2009), coincidiendo principalmente con el trazado cartografico de las pizarras ampeliticas del
Siltrico, siendo su limite sur aproximadamente el del trazado del techo de la zona de cizalla ex-
tensional Puente Génave-Castelo de Vide.

Las paragénesis minerales observadas en la aureola indican que en su zona mas interna llega-
ron a alcanzarse condiciones de corneanas piroxénicas (CASTELLO y ORVIZ, 1976; ORVIZ et
al., 1976; RIOS, 1977; LARREA, 1998) con sillimanita, andalucita, cordierita, feldespato po-
tasico y biotita. Hacia el exocontacto aparecen esquistos moteados en facies de las corneanas
hornbléndicas, caracterizadas por la aparicion de andalucita (quiastolita, con los bordes alte-
rados a sericita y en menor cuantia a caolinita), escasa cordierita pinnitizada y biotita (LARREA,
1998; y datos de esta Hoja). En la parte externa de la aureola aparecen pizarras moteadas
con paragénesis de la facies de las corneanas de albita-epidota, que contienen porfidoblas-
tos de quiastolita, a menudo retrogradadas a sericita o caolinita (CASTELLO y ORVIZ, 1976;
VAZQUEZ et al., 2002), cuyo tamafio y abundancia se van haciendo mayores hacia el endo-
contacto.

En el borde suroeste del plutén se ha citado la presencia de corneanas piroxénicas con grana-
te (CASTELLO y ORVIZ, 1976; RIOS, 1977, LARREA, 1998). En una revision de las laminas del
MAGNA de la Hoja de La Carolina (884) se han observado en dos ldminas, granates pequefos,
alotriomaérficos, arrosariados, que se orientan paralelamente a una foliacion relicta recristali-
zada, y que seguramente corresponden a metamorfismo regional. Estas muestras no han podido
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ser localizadas y deben corresponder probablemente a enclaves dentro del Plutén de Santa
Elena.

Al sury al este del pluton se han observado en las pizarras grafitosas del Sildrico, paragénesis
con cloritoide, en pequefos prismas orientados al azar o con disposicion radial (que parece de
contacto) + andalucita. Paragénesis de contacto con desarrollo de cloritoide han sido citadas
en la aureola de contacto del Plutén de Santa Elena por MARTIN PARRA, 2003 y en las de al-
gunos plutones de la zona axial pirenaica (POBLET, 1991; RODRIGUEZ Y CUEVAS, 2009) asi como
en otros lugares del mundo (LIKHANQV et al., 2001), en aureolas de contacto sobre metapeli-
tas grafitosas ricas en Fe y Al.

LARREA (1998), teniendo en cuenta las paragénesis de la aureola de contacto, calcula unas con-
diciones de 3 kbar y 700°C para el emplazamiento del stock de Santa Elena.

5. GEOQUIMICA
5.1. ROCAS SEDIMENTARIAS

LILLO (1992) realiz6 andlisis quimicos (elementos mayores y traza) en muestras procedentes
de diversas formaciones, equivalentes a las denominadas aquf “Pizarras del Rio”, “Alternancias
del Cano (Areniscas de Los Rasos)”, “Cuarcitas Botella”, “Pizarras de Canteras”, “Bancos Mix-
tos”, “Pizarras Chavera” y “Caliza Urbana” y “Cuarcita del Criadero”; obtenidas en la presente
Hoja y en las de Aldeagquemada (863), La Carolina (884), y Santiesteban del Puerto (885). (Ta-
blas 1y 2).

Las areniscas y cuarcitas presentan una relacion Al,05/SiO, muy variable, como consecuencia
de las variaciones en tamafno de grano y/o composicionales, desde limolitas heteroliticas hasta
cuarzoarenitas. En general, segun la clasificacién petroguimica basada en CROOK (1974) y BLATT
et al. (1980), la mayoria de las muestras analizadas son arcosas ricas en silice (Fig. 5). Una
muestra de los Bancos Mixtos se puede considerar una grauvaca con contenidos en silice inter-
medios (Fig. 5). En conjunto, parece existir una tendencia de términos mas siliceos y potdsicos
(es decir, sedimentos méas maduros) hacia techo de la sucesion ordovicica. Con respecto a los
contenidos considerados representativos de estas litologias (TUREKIAN y WEDEPHOL, 1961;
TAYLOR y MCLENNAN, 1985), la mayoria de las muestras estan empobrecidas en Cu, Y, Nb, y en-
riquecidos en Ni, Zn, Zr, Pb, Th, y U (Fig. 7 a y b), encontrandose los valores méas altos en muestras
de las “Alternancias del Cano (Areniscas de Los Rasos)”. En conjunto, los materiales areniscosos
y cuarciticos parecen enriquecerse en Pb hacia techo de la sucesion. Algunos elementos “inmo-
viles” como Ti, Zr, Y, Nb, parecen tener relaciones (Ti/Y, Nb/Y) coherentes en cada formacién a
excepcion de los Bancos Mixtos.

Las muestras de pizarras y esquistos muestran relaciones Al,O4/SiO, entre 0,12y 0,51. Los pa-
res de elementos litofilos tienen relaciones aleatorias. Con respecto a los valores medios de
TUREKIAN y WEDEPHOL (1961), presentan un empobrecimiento generalizado en Sr, U, Rb, Y,
Nby Ba.
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Unidad 10a 10a 10a 10a 11 12b 12b 1 12b 12b 120 12b 12b
_Formacién | A.Rasos A Rascs A Rasos A Rasos C.Botela  Ban Mix. Ban Mix. _BanMix. Ban.Mix _ Ban. Mix. Ban Mix. Ban. Mix__ Ban. Mix.
Si0, 8392 80,01 79,43 8353 97,61 72,36 7541 63,10 80,75 7768 70,68 84,00 7264
TiO, 085 0,46 057 085 0,09 0,91 116 0,82 0,43 078 087 0,68 075
ALO, 702 747 8,22 661 1,38 16,53 1500 20,76 10,43 1398 17,84 9,54 1523
Fe.0,(0) 299 2,44 3,05 379 03 1,49 170 332 1,98 091 1,14 0,88 255
MO 011 0,06 0,05 001 0.3 0,00 000 0,01 0,01 000 0,01 0,01 001
Mo 090 0,63 0,64 062 0,09 0,31 028 1,01 0,37 036 0,41 026 075
Ca0 1,00 22 1,54 017 0,06 0,04 004 a1 0,14 002 0,06 0,03 020
Na,0 1M 1,61 173 069 0,07 0,20 023 0,43 290 020 048 0,10 051
K,0 146 2,10 261 106 0,44 287 240 6,99 1,82 374 4,47 2,93 336
PO, 008 0,05 012 011 0,07 011 015 0,08 0,06 004 006 0,04 010
p-p.c. 1,20 321 1,97 178 0,29 477 358 400 1,66 280 3,67 1,40 430
Total 100,42 100,56 99,93 9902 101,05 99,69 9994 100,62 100,54 100,51 100,38 9,97 100,41
Ni 13 9 5 21 3 16 5 17 5 4 10 2 12
cu 26 5 [ 7 0 16 16 18 4 7 5 1 20
In 42 7 2 100 3 68 61 29 21 13 8 16 77
Rb 49 [} 67 38 16 116 87 23 60 99 116 92 121
Sr 108 161 128 30 7 7 40 72 a7 35 42 13 40
Y 41 Pl 25 27 8 61 33 yed 17 22 40 26 42
zr 750 354 463 556 a3 344 326 258 283 380 329 571 04
Nb 13 9 10 n 1 16 29 16 8 15 19 13 16
Ba 268 485 791 233 51 895 899 1406 478 €08 627 284 €63
Pb 40 8 21 15 n 45 a3 48 21 96 54 12 74
Th 19 12 18 18 1% 14 15 10 13 15 14 15
J 4 3 4 4 2 b 5 3 3 4 7 5 5
Zr'Nb 5769 39,33 46,3 5045 43 19,11 1124 16,38 35,38 2533 17,32 43,92 19
Zimn 3947 295 25,72 3083 86 28 2329 172 283 2923 21,93 40,79 2027
oY 032 0,45 04 04t 0,13 03 0as8 73 0,47 068 0,48 05 038
RbISI 045 0,39 0,52 127 229 1,51 218 321 0,62 283 2,16 7,08 303
BaSI 248 3,01 6,18 77 7,29 9,03 2248 19493 493 1737 14,93 21,85 16,58
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Tabla 1.— Composicién y relaciones geoquimicas de cuarcitas y areniscas ordovicicas de Sierra Morena Oriental (LILLO, 1992).

Elementos mayores en % peso. Elementos menores y trazas en ppm. p.p.c.: pérdida por calcinacion.
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Tabla 2.— Composicion y relaciones geoquimicas de pizarras y calizas ordovicicas de Sierra Morena Oriental (LILLO, 1992). Elementos
mayores en % peso. Elementos menores y trazas en ppm. p.p.c.: pérdida por calcinacion.
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Fig. 5.— Proyecciones composicionales de algunas formaciones ordovicicas en el diagrama pe-
troquimico basado en CROOK (1974) y BLATT et al. (1980). Datos tomados de LILLO (1992).

Las muestras de Caliza Urbana tienen algo de contenido en silice (1,87-7,85 %), en relacién con
la presencia de cuarzo detritico. La relacién MgO/CaO es muy baja (0,01). La distribucién de los
elementos menores y traza es erréatica.

La geoquimica de los sedimentos ordovicicos (p.e. el contenido en silice versus relacién K,0/Na,0,
ROSER y KORSCH, 1986, Fig. 6) indica una cuenca sedimentaria desarrollada en un margen
continental pasivo, donde el material incorporado en los sedimentos tuvo muy poca participa-
cion ignea o volcanogénica y procedia mayoritariamente del reciclado de rocas sedimentarias
mas antiguas (LILLO, 1992).

5.2. ROCAS IGNEAS
5.2.1. Granitoides tardivariscos

Desde el punto de vista geoquimico existen diferencias notables entre la granodiorita-tonalita
de Santa Elena, de caracter mas méafico, con menores contenidos medios en silice y mas ele-
vados en Fe y Ca0, asi como mayores contenidos en elementos traza (excepto Rb) situada al
N de la zona de cizalla Puente de Génave-Castelo de Vide, y la Unidad Granodioritica de Los
Pedroches, que, en opinién de LARREA et al. (1995), le confieren a la primera un caréacter cla-
ramente independiente del magmatismo del Batolito de Los Pedroches.

El litotipo de la granodiorita-monzogranito de Santa Elena es, geoquimicamente, una roca ho-
mogénea, que aparece como un término menos “diferenciado” que las facies comunes de la
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Fig. 6.— Proyecciones composicionales de algunas formaciones ordovicicas en el diagrama de
discriminacion geotectodnica basado en ROSER y KORSCH (1986). Datos tomados de LILLO
(1992).

“granodiorita-monzogranito de Los Pedroches” y del “monzogranito de Linares” (LILLO, 1992;
LARREA et al., 1995, Tablas 3 y 4). La silice varia entre 61,6 y 65,1%. Los elementos mayo-
res, salvo el potasio, presentan una correlacion negativa con la silice (Fig. 8). Esa misma pau-
ta se advierte en algunos de los elementos menores y traza (Cr, Sr, V, Zr, etc.), a diferencia de
otros elementos (Rb, Ba, Y) que muestran un comportamiento incompatible (Fig. 8). Los es-
pectros normalizados de tierras raras (REE), se caracterizan por altos contenidos (LARREA et
al., 1995, Tabla 3, Fig. 9), mayores que los correspondientes a la “granodiorita-monzogra-
nito de Los Pedroches”. Tienen un acusado fraccionamiento REE;ge s/ REE eaq0s ([La/LUT, =
0,45-0,65) y una marcada anomalia en Eu. Presentan pautas evolutivas que indican un menor
fraccionacionamiento de los espectros de tierras raras con la diferenciacién. Son rocas débil-
mente peraluminosas (valores de la relacion A/CNK entre 1,06 y 1,18, Fig. 8) que se incluyen
dentro de una asociacion alumino-cafémica de tendencia calco-alcalina (DEBON y LEFORT,
1983; Fig. 4).

Los enclaves de rocas basicas son de acusado caracter metaluminoso (valores de la relacion
A/CNK entre 0,77 y 0,78 Fig. 5.4), incluyéndose en una asociacion de tipo cafémico (Fig. 4). La
silice varfa entre 46,84 y 50,34%. En relacion al litotipo, presentan un mayor contenido en Fe, 0O,
MgO, CaO0, Sr, Ni, etc. y mas bajo en Al,O,, alcalis, P,O,, Ba, Rb, Zr (Fig. 8). Las tierras raras
son menos abundantes que en el litotipo, con espectros normalizados que presentan un grado
de fraccionamiento REE;ige,,/REE ocaqss ([La/LUl, = 7,59-8,25) similar al de aquel (Fig. 9). La ano-
malia en Eu es también menos acusada que en la litologfa dominante.
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Si0o, | 6382 63,71 64,1 64,23 61,77 64,13 64,19 63,89 65,16 63,8

TiO, ‘ 083 085 087 088 094 0,85 0.83 08 084 0.87
ALO, | 1746 1673 16,75 16.9 17.16 16,36 16.99 16,81 16,64 17,05
Fe,Out) | 534 549 545 548 637 536 523 567 528 56
Mn0 | 008 0,08 0,08 0,08 0,09 0,08 0,07 0,08 0,08 0,08
MgO ? 17 179 16 17 2,01 1,65 1,65 1,78 1.69 1,59
ca0 | 374 328 391 365 3,79 34 369 304 339 384
Na, 0o | 312 2,78 305 289 293 2.74 298 278 303 289
KO | 372 39 326 367 352 375 382 386 362 387
P,0, | 025 025 027 0,26 0.4 0.5 027 0.26 023 0,29
ppec. | 086 0,89 0,39 039 0,39 1.28 0,89 0,89 078 079
Total | 10071 99,76 9974 100,13 99,37 9985 10062 10033 10074 10048
co | 35 37 2 29 35 33 34 33 31 38
Ni | 12 13 1 13 13 14 13 14 12 13
Cu | 11 9 12 8 13 12 12 11 11 16
Zn 68 71 69 66 82 63 68 72 67 74
Rb 135 142 139 138 152 144 144 149 141 147
st 253 232 232 231 231 241 236 233 27 239
Y | 32 34 28 29 58 3 29 29 28 36
Zr 27 238 241 243 349 233 226 232 25 246
Nb 12 13 14 14 15 14 12 13 13 14
Ba 711 686 632 697 591 678 701 720 850 745
Pb 25 25 23 25 2 24 28 2 26 23
Th 17 18 18 18 12 16 18 18 20 20
U 3 4 4 4 4 4 3 3 4 5

Tabla 3.— Composicion geoquimica de 10 muestras del litotipo de la granodiorita-monzogranito de Santa Elena (LILLO, 1992).
Elementos mayores en % peso. Elementos menores y trazas en ppm. p.p.c.: perdida por calcinacion.



Tabla 4.— Composicion geoquimica (valores estadisticos) de las principales litologias que forman
el cuerpo granitico de Santa Elena, segtin LARREA et al. (1995), Elementos mayores en % peso.

Litotipo o 4  Enclaves rocas bésicas

M Min, Media Dev |  Mx Min.  Meda Dev

Si0, 6487 61,62 62,88 1,05 50,34 4684 822 1.42
Tio, 096 072 0.86 0,08 089 048 066 0.16
ALLO, 1747 16,42 16,79 0,31 18,07 12,90 15,07 1,88
Fe,05(t) 6,49 5,04 5.80 045 ‘ 9,70 653 853 1.20
MnO 0,08 0,06 0,07 001 | o016 0.10 0,13 0,02
MgO 1.82 143 167 015 | 1296 669 11,10 556
ca0 445 291 373 049 “ 1016 830 9.48 072
Na,0 302 245 281 023, 188 088 127 0.40
K.0 430 325 37 035 287 129 195 062
P,0, 030 026 028 002 020 012 016 0,04
p.pe. 161 088 109 023 34 272 312 0,26
Co 83 51 7T 1031 63 24 52 1084
Ni 23 17 2043 192 160 57 13150 4311
cu 2 8 17.28 534 | 3 2 2 7
Zn 102 7 83,88 8,00 | 58 50 54 4
Rb 164 126 141,57 15t | 91 46 7125 1932
sr 259 204 241,43 17,87 515 288 412 81,68
Y 29 25 2720 158 2 1450 17,88 321
Zr 265 238 272,71 16,33 ] 87 54 69,50 1426
Nb 10 7 g 11 410 230 320 0,90
Ba 731 654 701,14 2981 363 134 25050 97.79
Th 21 8 15,86 394 | 8 8 8 0
Be 25 22 224 010 | 1,79 1,10 1,45 035
cr 59 33 4414 7.10 765 539 64375 84.16
Ga b3 17 2057 277 18 7 12,50 550
Sc 16,78 13 15,07 1.21 38 30,70 3455 264
Cu % 8 17.29 534 | 35 2 29 7.00
v 87 62 7557 78 252 195 21150 2367
la | 519 4138 4787 354 19 1033 14,58 354
Ce | 11580 8704 10412 889 4570 2285 3389 897
Nd 55,07 4308 49,49 375 2425 14,24 19,62 455
sm 13,39 920 123 1,61 6 418 500 0.9t
Eu 184 154 1.70 0,10 1,40 1 1,16 0,15
Gd 10 785 888 082 55 340 450 1,10
Dy 6.90 562 626 0.41 401 2,80 342 058
B | 327 268 296 0.21 2,10 127 172 0,34
Yb : 334 261 209 024 180 099 1,44 0,36
w051 041 0.47 0.04 0,26 0,13 0.20 0,07

Elementos menores, trazas y REE en ppm. p.p.c.: pérdida por calcinacion.
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Fig. 9.— Espectro de Tierras Raras normalizadas a valores condriticos de los litotipos de la grano-
diorita-monzogranito de Santa Elena y de la granodiorita de Los Pedroches segin LARREA et
al. (1995).

6. TECTONICA
6.1. INTRODUCCION

La Cadena Varisca Europea se forma por la colisién de dos grandes bloques continentales (Gond-
wana y Laurussia) al final del Paleozoico tras el cierre de algunas cuencas oceénicas entre las
que existian algunas masas continentales de menor tamaro (Avalonia, Armorica) (PEREZ ESTAUN
etal., 2004), que son posteriormente desmembrados por la apertura del Atlantico. Los princi-
pales afloramientos de esta cadena son: los Macizos Ibérico y Armoricano que constituyen el
Arco Ibero-Armoricano (BARD et al., 1970), el Macizo Central Francés y los Macizos de Bohe-
mia y de la Selva Negra.

Una caracteristica de esta cadena, comun con otros orégenos, es su zonacion transversal en la
que se puede distinguir una parte interna con rocas muy deformadas, con metamorfismo y plu-
tonismo asociados, limitada por dos zonas externas afectadas tnicamente por una deformacién
epidérmica. En el Macizo Ibérico se ha reconocido completa esta zonacion.

Han sido varios los autores que han propuesto la division del Macizo Ibérico en zonas, utilizando
criterios estratigraficos, tectonicos, metamorficos y magmaticos. LOTZE (1945) ha sido el primero
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en dividirlo, considerando la estructura, el metamorfismo y el plutonismo consecuencia de la
Orogenia Varisca y reconociendo, por otra parte, una cierta simetria en la disposicion de las zo-
nas. Esta propuesta ha sido aceptada hasta la actualidad por la mayor parte de los autores, aun-
que con algunas modificaciones. Entre ellas destaca la realizada por JULIVERT et al. (1974) que
agrupa las zonas Galaico-Castellana y Lusitano-Alctdica de Lotze en una Unica zona que deno-
minan Centroibérica (ZCl). Posteriormente FARIAS et al. (1987) distinguen dentro de la Zona Cen-
troibérica una nueva zona que denominan Zona de Galicia-Tras os Montes que engloba varias
unidades aldctonas. De acuerdo con estos trabajos se pueden distinguir en el Macizo Ibérico, de
norte a sur, las siguientes zonas: Zona Cantabrica, Zona Asturoccidental-Leonesa, Zona de Ga-
licia-Tras os Montes, Zona Centroibérica, Zona de Ossa-Morena y Zona Surportuguesa (Fig. 2).

Los limites actualmente aceptados de la Zona Centroibérica (ZCl) son, al norte, la Falla de Vi-
vero y el Sinclinal del Sil-Truchas (MARTINEZ CATALAN et al., 1992) y al sur la Zona de Cizalla
Badajoz-Cérdoba (BURG et al., 1981; MATTE, 1986; ABALOS, 1990; QUESADA, 1991), y con
mas precision en la Unidad Central (AZOR, 1994) o Unidad Portalegre-Azuaga (MATAS et al.,
2015). Dentro de la ZCl se pueden diferenciar de acuerdo con DIEZ BALDA et al. (1990) y DIEZ
BALDA y VEGAS (1992) dos dominios: uno septentrional, al que denominan Dominio de los Plie-
gues Acostados, y otro meridional el denominado Dominio de los Pliegues Verticales. La divisoria
entre ambos es imprecisa debido a las numerosas intrusiones graniticas. El Dominio septentrional
fue denominado posteriormente Dominio del Ollo de Sapo (AZOR et al., 1992) y el meridional
Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico (MARTINEZ CATALAN et al., 2004).

El dominio septentrional (Dominio del Ollo de Sapo), se caracteriza por la existencia de aflora-
mientos de gneises glandulares preordovicicos, granitos sin y tardiorogénicos, amplias areas con
metamorfismo regional de alto grado asi como pliegues acostados vergentes al E y al NE.

El dominio meridional (Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico), se caracteriza por la exis-
tencia de extensos afloramientos de pizarras y grauvacas preordovicicas, granitos postorogé-
nicos, un metamorfismo de grado bajo o muy bajo y pliegues sin vergencia definida. La parte
mas meridional de este dominio presenta, a su vez, rasgos distintos como son rocas preordovi-
cicas diferentes de las anteriores (con afinidades ossa-morénicas), un metamorfismo que varia
de alto a muy bajo grado y la existencia de pliegues tumbados vergentes al NE, por lo que se
ha propuesto su individualizacion como un dominio diferente en el margen meridional de la
ZCI (MARTIN PARRA et al., 2006), con la denominacién de Dominio de Obejo-Valsequillo.

La Hoja de Santa Elena, se encuadra casi en su totalidad, en el Dominio Meridional de la ZCl
también denominado Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico; estando Unicamente su bor-
de suroccidental, al S de la Falla Puente Génave-Castelo de Vide, dentro del Dominio de Obejo-
Valsequillo (Figs. 2 y 3).

La estructura general de la regién responde a la superposicion de las fases principales de de-
formacion varisca mas los efectos de etapas posteriores de fracturacion tardivariscas y alpinas.

Los dos dominios separados en la ZCl por DIEZ BALDA et al. (1990) y DIEZ BALDA y VEGAS (1992)

se diferencian por el caracter rotacional o no rotacional de la deformacién producida por la 12
fase varisca, y se diferencian en el estilo y nimero de etapas de deformacion diferenciadas.
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En el segundo de dichos dominios (Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico) se pueden
distinguir a su vez tres sectores en base al estilo de las fases de deformacion variscas sucesi-
vas.

El primero de estos sectores se extiende principalmente por el drea de Salamanca (DIEZ BALDA,
1986; MARTIN IZARD, 1986; DIEZ BALDA et al., 1995; ESCUDER et al., 1994,1995; ESCUDER,
1998), por el Sistema Central (GONZALEZ LODEIRO, 1980; MACAYA et al., 1991; DOBLAS et
al., 1994 ay b; RUBIO PASCUAL, 2013 y RUBIO PASCUAL et al., 2013) y Unidad Migmatitica
de Toledo (HERNANDEZ ENRILE, 1991; MARTINEZ-SALANOVA et al., 2009). En él se distinguen
cuatro fases de deformacién varisca cuya descripcion, a grandes rasgos, es la siguiente:

— La primera (F,), es solo observable en el drea de Salamanca, donde dio lugar a pliegues
sinesquistosos (S;) de gran longitud de onda, direccion NO-SE y sin vergencia definida o
algo vergentes al norte. En el resto del area solo se observa como una foliacion relicta in-
cluida en porfiroblastos rodeados por la foliacion principal (S,)

— Lasegunda (F,) se pone de manifiesto por la presencia de pliegues de plano axial subhori-
zontal que afectan a las estructuras de F, con una esquistosidad asociada (S,) que llega a
adquirir caracter de schistosity, siendo la Sp (esquistosidad principal) en la mayoria de este
sector.

Se ha interpretado (DIEZ BALDA et al., 1992, 1995; ESCUDER et al., 1994,1995; ESCUDER,
1998; RUBIO PASCUAL, 2013 y RUBIO PASCUAL et al., 2013) como cizallas subhorizon-
tales, de varios kilémetros de anchura, con desplazamiento del bloque superior hacia el
SEy sin que llegue a aflorar el bloque inferior. En opinion de los autores citados dicho mo-
vimiento podria deberse a una extensién sin-convergencia de la cadena, dado que se pro-
duce un apretamiento de las isogradas metamérficas de caracter sustractivo.

— La tercera fase (F;) se identifica por variaciones en el buzamiento de S, producidas por
pliegues, a todas las escalas, de gran longitud de onda y pequefna amplitud y direccién
ONO-ESE aproximadamente homoaxiales con los de F,. Lleva asociada, en ocasiones una
esquistosidad (S;) de crenulacién. En los nucleos de las antiformas de F; es donde mas
patente se hace la presencia de la F,, ya que en ellas afloran los niveles estructurales mas
bajos.

— Por ultimo, se ha denominado cuarta fase en el Sistema Central a una etapa de colapso
gravitacional acompanada por la intrusién de abundantes granitoides de anatexia. En la
zona de Salamanca da lugar a estructuras de direccion N-S de caracter ductil-fragil, en el
flanco norte del Sinclinal de Tamames, con pliegues suaves asociados que originan estruc-
turas de interferencia con los pliegues de F,. Lleva asociada una esquistosidad grosera es-
paciada, de desarrollo irregular, y la direccion de acortamiento es E-O.

El segundo sector, del Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico, se sitda al sur del anterior
y ocupa la mayoria de este dominio, extendiéndose hasta la Zona de Cizalla Puente Génave-
Castelo de Vide. La Hoja se encuentra casi totalmente dentro de sus limites, salvo su extremo
suroccidental. Estan representadas tres fases de deformacion varisca.
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En esta zona la primera fase descrita (F,), dio lugar a pliegues de todas las escalas, con ejes de
horizontales a subhorizontales y direcciones variables debido a las deformaciones posteriores
aunque predominan las NO-SE a E-O; los planos axiales son subverticales o con ligeras vergen-
cias tanto al NE como al SO. La deformacion no superd en la mayor parte de la region el domi-
nio epizonal, con metamorfismo de grado bajo a muy bajo. Esta fase desarrolla una esquisto-
sidad (S,) de tipo slaty cleavage grosero en los materiales peliticos y de tipo rough cleavage en
los arenosos. La esquistosidad principal (S,) suele aparecer en posicion subvertical, con ligeras
vergencias tanto al NE como al SO, excepto cuando la intensidad de las deformaciones pos-
teriores la distorsiona.

El mecanismo de plegamiento depende de la competencia y del mayor o menor grado de ho-
mogeneidad de los materiales afectados. Cuando predominan las alternancias de capas de com-
petencia diferente predomina el buckling, al que se suma un aplastamiento previo, que aumen-
ta cuando aumenta la proporcion de facies peliticas. Cuando predominan las capas competentes
(cuarcitas, areniscas, calizas) los pliegues normalmente tienden a ser concéntricos y a medida
gue aumenta la proporcién de tramos incompetentes, los pliegues adoptan morfologias angu-
losas con flancos rectos y charnelas estrechas mas o menos redondeadas. Cuando predominan
los materiales peliticos los pliegues adoptan geometrias similares o préximas a ellas al sumarse
el aplastamiento al buckling, llegando a ser isoclinales.

En los Ultimos estadios de la deformacion asociada a la Fase 1 se originan una serie de fractu-
ras paralelas a las estructuras. En algunos casos se puede deducir su relacion con el mecanismo
de plegamiento, en un momento determinado de la evolucién de un pliegue se produce la ro-
tura de uno de esos flancos originandose un pliegue falla. Normalmente son fallas inversas de
plano vertical o subvertical, casi nunca muy tendidas. En otros casos su caracter original es mas
dificil de deducir debido a rejuegos posteriores.

La Segunda Fase (F,) se desarrolla, posteriormente a la primera fase varisca, mas al S, en las Ho-
jas de Venta de los Santos (864); Aldeaguemada (863), Santisteban del Puerto (885), La Caro-
lina (884)y la presente Hoja, y mas hacia el ONO, una superficie de despegue relacionada con
un episodio extensional, que genera una ancha zona de cizalla en condiciones de metamorfis-
mo de grado muy bajo a bajo en el autdctono (Zona de Cizalla Puente Génave-Castelo de Vide;
MARTIN PARRA et al., 2006), a la que se asocian pliegues de gran amplitud, que en su mayor
parte se caracterizan por no tener una vergencia definida o ligeramente al SO.

La tercera fase (F;) de la zona meridional del Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico se
corresponderfa con la Fase 3 de RIOS (1977b) y seria equivalente a la F, descrita en la zona de
Salamanca, con direccion de acortamiento E-O. Se manifiesta por un cambio en la posicién de
los esfuerzos lo que dio lugar a la modificacién mas o menos acusada de las estructuras previas.
Por otro lado, la deformacién no se distribuyd de manera uniforme, sino que se concentrd en
determinadas zonas por lo que no se reconoce una esquistosidad generalizada asociada con
ella. Dio lugar a una fase de replegamiento de direccién N-S a N10°E con gran longitud de
onda y pequefia amplitud, asi como bandas de cizalla con deformacién ductil-fragil con movi-
mientos en direccidn tanto sinistros como dextros y direccion NO-SE y NE-SO respectivamente,
que interfiri¢ tanto con el de la 12 fase, como con las estructuras de la Segunda Fase (Zona de
Cizalla de Puente Génave-Castelo de Vide y pliegues asociados) originandose arqueamientos
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de las estructuras y figuras de interferencia (domos y cubetas, principalmente en las zonas de
charnela de los pliegues de 12 fase) (Fig. 10).

Fracturacion tardivarisca. Comienza con fallas de direccion E-O que en Hojas mas orientales
han sido relacionadas en origen con la F, como fallas tensionales de esta (si bien en esta Hoja
no hay datos que permitan asegurarlo); presentando posteriormente rejuegos de desgarre si-
nistro-inversos (MATAS et al., 2009b) tardivariscos reactivados bajo esfuerzos alpinos y neo-
tectonicos.

GRANITOIDES VARISCOS

-+ Anticlinal D,

PONTEVED '_ -+ Sinclinal D
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l :: =t Sinforme Dy
{7 _ " Clzalla dctil transcurrente
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Fig. 10.— Esquema estructural de la Zona Centroibérica mostrando las trazas axiales de los plie-
ques mayores y las zonas de cizalla transcurrentes. Tomada de MARTINEZ POYATOS et al., 2004.
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Contintia con una etapa de caracter esencialmente fragil que responde a un acortamiento de
direccion N-S que se manifiesta principalmente por dos juegos de fallas conjugadas (cizallas
fragiles) de direcciones NNO-SSE a NO-SE y NNE-SSO o NE-SO y sentidos de desplazamientos
principales dextro y sinistro respectivamente.

El Dominio de Obejo-Valsequillo, entre la Falla de Puente Génave-Castelo de Vide y La Unidad
Central, esta representado solamente en el extremo suroccidental de la Hoja, y se caracteriza
por la existencia de:

— Primera fase de pliegues sinesquistosos, de direccién NO-SE, tumbados vergentes al NE,
de ejes subhorizontales, desarrollada durante el Devénico medio-superior.

— Segunda fase. En condiciones de fuerte descompresion se desarrolla un cizallamiento duc-
til lateral izquierdo con componente extensional que da lugar a la aproximacion de las
isogradas y a una fuerte reduccion del espesor de la Unidad Central (AZOR et al., 2004).
En relacién con este colapso extensional se genera la cuenca del Guadiato-Pedroches
(MARTINEZ POYATOS, 1997), en la que se depositan los materiales del Tournaisiense-Vi-
seense superior.

— Tercera fase. A continuacion tiene lugar un episodio compresivo (MARTINEZ POYATOS,
1997; MARTINEZ POYATOS et al., 1998) que comienza en la base del Serpukhoviense con
el desarrollo de un cabalgamiento vergente al Noreste (cabalgamiento basal de las Uni-
dades Aldctonas del DOV), al que sigue un plegamiento con desarrollo de pliegues levan-
tados con clivaje asociado, que pliega a este cabalgamiento y es la primera deformacion
que afecta a la Unidad Parautoctona del DOV.

— Finalmente una etapa de Fracturacion Tardivarisca da lugar al desarrollo de cabalgamientos
hacia el NE y una componente de desgarre sinistro, asi como a fallas de direcciéon entre E-O
y ENE-OSO con sentido de desplazamiento sinistro y recorridos kilométricos y otras fallas de
direccidon NNO-SSE con recorridos también kilométricos y movimientos de desgarre dextro.

En los materiales anteordovicicos y paleozoicos que afloran en la Hoja de Santa Elena se reco-
nocen los efectos de la Orogenia Varisca y de, al menos, dos episodios deformativos prevariscos
que afectan a la sucesién anteordovicica. Ademas, se reconocen otras deformaciones mas re-
cientes, fundamentalmente de fracturacién, de edad tardi-postvarisca y eoalpina.

Considerada la Hoja en su totalidad, se identifican dos dominios estructurales claramente dife-
renciados. Uno, que ocupa practicamente la totalidad de la misma, esta formado por el Anti-
clinal de Alcudia, donde las estructuras variscas adoptan las directrices regionales, pertenecien-
te al Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico. El otro dominio se localiza en el cuadrante
suroccidental, donde las estructuras variscas presentan direcciones variables, como consecuen-
cia de interferencia de las fases F, y F; de plegamiento en un sector muy localizado, perteneciente
al Dominio de Obejo-Valsequillo (situado al S del despegue extensional de Puente Génave-Cas-
telo de Vide) y el efecto de fracturas NO-SE y NE-SO (Fig. 11).

Regionalmente, la deformacion prevarisca se pone de manifiesto esencialmente por la exis-
tencia de dos discordancias angulares. La discordancia mas antigua separa los materiales del
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denominado “Alcudiense” superior de los correspondientes al conjunto del “Alcudiense” in-
ferior. La mas moderna se sitla entre los materiales del Ordovicico y los del Vendiense (Ediaca-
rico)-Tommotiense (Terreneuvian). Ambas deformaciones son las responsables de la estructura
interna del anticlinal de Alcudia (PALERO, 1991, 1993; MARTINEZ POYATOS, 1997).

La Orogénesis Varisca es el principal evento deformativo reconocible en la Hoja. Aunque a es-
cala regional, en el Dominio de los Pliegues Verticales (DPV) (DIEZ BALDA y VEGAS, 1992) o del
Complejo Esquisto-Grauvaquico (MARTINEZ CATALAN et al., 2004) se han descrito tres fases
principales de deformacion, en el drea de Sierra Morena oriental Unicamente se han identifican-
do dos fases tecténicas de diferente caracter e intensidad, y otra localizada a lo largo de una
banda de direccién media E-O de gran longitud. La primera de ellas es equiparable a la prime-
ra fase de deformacién regional descrita para el Dominio del Complejo Esquisto-Grauvaquico
en el sector Salamanca-Sistema Central. Esta fase afecta de forma generalizada a toda la zona,
dando lugar a la mayoria de las estructuras de plegamiento que aparecen en ellay a la esquis-
tosidad principal.

La segunda fase, solo representada en el borde suroccidental de la Hoja, da lugar a una super-
ficie de despegue relacionada con un episodio extensional, que genera una ancha zona de cizalla
ductil-fragil en condiciones de metamorfismo de grado muy bajo a bajo en el autdctono (Zona de
Cizalla Puente Génave-Castelo de Vide; MARTIN PARRA et al., 2006). Afecta al sector meridional
de la aureola de contacto del stock de Santa Elena, y se asocian a ella pliegues de gran amplitud,
gue en su mayor parte se caracterizan por no tener una vergencia hacia el SO o poco definida.

En el sector de Sierra Morena oriental-Anticlinal de Alcudia, la deformacion que se ha interpreta-
do como causada por la tercera fase de deformacién varisca se corresponderia con la Fase 3 de
RIOS (1977) y serfa equivalente a la F,descrita en la zona de Salamanca, con direccién de acorta-
miento E-O. No se distribuyé de manera uniforme, sino que se concentré en determinadas zonas
por lo que no se reconoce una esquistosidad generalizada asociada con ella, restringiéndose
fundamentalmente a cizallas o bandas de cizallas fragiles transcurrentes, de direccién mayori-
taria NO-SE y movimiento sinistro (ROIZ, 1979; ORTEGA, 1986), asi como a una fase de reple-
gamiento de direccién N-S a N10°E con gran longitud de onda y pequefia amplitud.

Las deformaciones tardivariscas y eoalpinas son de caracter fundamentalmente fragil. Se inician
en una etapa extensional fragil-ductil, generdndose posteriormente grabens extensionales en
el Pérmico superior-Triasico (LILLO, 1992).

Los numerosos puntos de emisiéon de volcanismo cuaternario de Campo de Calatrava, localiza-
dos en sectores al norte y noroeste de la Hoja; y la estructuracion en bloques limitados por fa-
llas NE-SO afectando a la cobertera mesozoica y cenozoica en sectores al sur de la Hoja (Bailén,
Linares, etc.) ponen de manifiesto que la actividad tecténica alpina fue relativamente impor-
tante en el area.

6.2. TECTONICA PREVARISCA

Los efectos de la tectdnica prevarisca son practicamente irreconocibles en la Hoja de Santa
Elena, fundamentalmente debido a causas tales como la propia monotonia de los conjuntos
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litoestratigraficos anteordovicicos, la falta de esquistosidad asociada a los eventos deformativos
prevariscos y a la superposicion de una intensa deformacion varisca.

6.2.1. Tectdnica intraprecambrica

La existencia de tectdnica precambrica se pone en evidencia por una discordancia angular que
separa los materiales del conjunto litoestratigrafico del Alcudiense superior-Tommotiense
(Terreneuvian) de aquellos que forman el conjunto del Alcudiense inferior. BOUYX (1970) ya
describi6 esa discordancia en el anticlinal del rio Esteras, al NO de la Hoja de Mestanza. Poste-
riormente, CRESPO y REY (1971) y CRESPO et al., (1971 a y b) reconocen la discordancia en
el anticlinal de Alcudia, en los arroyos del Tamujar y de Fuente de Guardas, al sur de Cabezarru-
bias. Sin embargo, trabajos posteriores de TAMAIN (1972), PARGA y VEGAS (1975), CAPOTE
etal. (1977), MORENO (1977a), ROIZ (1979), y ROIZ y VEGAS (1980) descartaban la existencia
de la discordancia intraprecambrica, considerando un Unico ciclo precdmbrico. La falta de con-
cordancia en las localidades descritas por BOUYX (1970) y CRESPO et al., (1971 ay b) era justi-
ficada como fenomenos de tectonica tangencial (TAMAIN, 1972) o discordancias intraforma-
cionales locales (MORENO, 1977ay b).

Los trabajos cartograficos de AMOR y ORTEGA (1987), ORTEGA y SANCHEZ VIZCAINO (1987)
y GARCIA SANSEGUNDO et al. (1987) pusieron de manifiesto la existencia de una tecténica pre-
cambrica que afecto al Alcudiense inferior en el entorno regional. ORTEGA y GONZALEZ LODEIRO
(1986) llevaron a cabo una revisiéon de la discordancia en las localidades donde habia sido pre-
viamente descrita de los anticlinales de Esteras y de Alcudia, y la describen, ademas, en el anti-
clinal de Tirteafuera, sefalando la extension regional de la misma y su situaciéon entre los dos
conjuntos precambricos. La deformacion precambrica consistiria en un débil plegamiento que
no asoci6 esquistosidad ni metamorfismo regional y cuya edad se sitta en el Vendiense inferior
o medio (ORTEGA y GONZALEZ LODEIRO, 1986). Posteriormente, la discordancia es reconoci-
da en el anticlinal de Agudo (PIEREN et al., 1987) y en general en toda la extension de aflora-
mientos precambricos en Extremadura y Montes de Toledo (NOZAL et al., 1988 a'y b; PARDO
y ROBLES, 1988; PIEREN y HERRANZ, 1988). Hacia el este, LORENZO-ALVAREZ y SOLE (1988) la
describieron también en el sector SE de Abendjar, PALERO (1991 y 1993) y MARTINEZ POYATOS
(1997) en la parte central y oriental del anticlinal de Alcudia. Con ello queda demostrado el al-
cance regional de la discordancia intraprecambrica en toda la parte meridional de la Zona Centro-
ibérica.

La ausencia de esquistosidad asociada a los pliegues indicarfa que fueron causados por una
compresion poco importante. Ello puede deberse a la situacion del area en relacion con el oré-
geno precambrico, o bien, como ha sugerido RIBEIRO (1974), a la adaptacion de un “tegumen-
to” a la deformacion por fracturas y movimientos en la vertical de un zocalo rigido.

En cuanto a la edad de esta discordancia, TALAVERA et al. (2015) obtienen una edad deposi-
cional maxima de 580-560 Ma para el Alcudiense inferior situado inmediatamente por debajo
de la misma, y de 550-540 Ma para el Alcudiense superior situado inmediatamente sobre la dis-
cordancia, que atribuyen a un evento de plegamiento Cadomiense tardio.
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6.2.2. Tectonica anteordovicica

Entre los materiales de la Formacion de Base y los materiales infrayacentes precambricos-Cam-
brico inferior se sitta una discordancia angular que ya fue identificada en el anticlinal de Alcu-
dia por REDLIN (1955) y RICHTER (1967).

MARTINEZ POYATOS (1997) cita esta discordancia en el flanco meridional del Anticlinal de Al-
cudia, con el mismo caracter, dando un cambio aparente de vergencia estructural a ambos la-
dos de la misma; y CAPOTE y HERNANDEZ ENRILE (1969) la citan en el ntcleo del Anticlinal de
Despefaperros, en la vecina Hoja de Aldeaquemada. En este Ultimo caso, las rocas del Ordovi-
cico temprano se apoyan sobre rocas del Alcudiense inferior. Equivale a la discordancia atribuida
a la Fase Toledanica en los Montes de Toledo por LOTZE (1956), aungue se la conoce errénea-
mente como discordancia Sardica, pues la verdadera discordancia Sardica se sitta en el Ordo-
vicico medio-superior (HAMMANN et al., 1982).

Asociados a los movimientos que dan lugar a esta discordancia se han descrito pliegues sin de-
formacién ni metamorfismo asociado (DIEZ BALDA et al., 1990). La geometria y direccién de
estos pliegues apenas ha sido estudiada en este sector, si bien en otros sectores del Dominio
del Complejo Esquisto-Grauvaquico se han descrito pliegues de direccion N-S a NE-SO, vertica-
les abiertos (OEN ING SOEN, 1970; RODA, 1986).

La distribucion de afloramientos del conjunto superior precdmbrico se realiza en bandas NO-SE
gue aparecen limitadas, en su mayoria, por fallas subverticales que no parecen afectar a los ma-
teriales del Ordovicico inferior que flanquean el anticlinal. Una de estas estructuras es la deno-
minada Falla del Guijo (PALERO, 1991, 1993) que atraviesa el valle de Alcudia, desde la zona
de Villalba en la Hoja de Mestanza hasta el collado del Lobo en la Hoja de Santa Elena. Esta falla
separa dos bloques, el hundido situado al SO. Tomando como referencia la superficie de la dis-
cordancia intraprecdmbrica, PALERO (1991, 1993) calcula un salto aproximado de 800 m. Se-
gun este autor, esta estructura se habria reactivado a comienzos del Ordovicico, con movimien-
to en sentido contrario, hundiendo el bloque NE con respecto al SO. El movimiento produce un
acusado incremento del espesor de la Formacion de Base hacia el este, el cual se hace patente
en la Hoja de Mestanza.

Las lineaciones de interseccién entre los planos de estratificacion y el plano de esquistosidad
varisca, observadas en el conjunto Ediacdrico superior-Terreneuvian siguen pautas varisca. Ello
indica que la tecténica de bloques anteordovicica apenas produjo plegamiento asociado, por
lo que el contacto de la Formacion de Base sobre dicho conjunto constituye una discordancia
cartografica (PALERO 1991, 1993).

6.2.3. Edad de las deformaciones prevariscas

Algunos autores atribuyen toda la deformacién prevarisca a los movimientos sardicos (LOTZE,
1946; PARGA y VEGAS, 1971). Otros autores han relacionado el “Alcudiense” con el “Briove-
riense” del Macizo Armoricano francés (BOUYX, 1970; TAMAIN y OVTRACHT, 1971; TAMAIN,
1972), en cuyo caso la deformacion se produjo durante la Orogenia Cadomiense.

85



Si se consideran las dos discordancias que limitan los conjuntos precambricos, al menos existen
dos etapas tecténicas anteordovicicas en la region, una de ellas intraprecambrica y otra de
edad probablemente cambrica.

La edad de la discordancia intraprecambrica es dificil de estimar a causa de la ausencia de da-
taciones precisas del “Alcudiense inferior”. Si se acepta para esta unidad una edad correspon-
diente al Rifeense superior segin MITROFANOV y TIMOTEIEV (1977; en SAN JOSE, 1983), que
podria extenderse hasta el Vendiense inferior (SAN JOSE et al., 1990). Puesto que el conjunto
del “Alcudiense” superior es de edad Vendiense superior-Cambrico inferior (VILAS et al., 1987,
SAN JOSE et al., 1990), el plegamiento intraprecambrico se habria producido en el Vendiense
inferior o medio. Otros autores (PALACIOS, 1989; VIDAL et al., 1994 a y b) han propuesto una
edad Vendiense superior para materiales del Grupo Domo Extremerio, en cuyo caso la defor-
macion serfa Vendiense superior.

Recientemente TALAVERA et al. (2015) obtienen mediante U/Pb en circones detriticos, una edad
deposicional maxima de 580-560 Ma (Ediacérico/Vendiense superior) para el Alcudiense infe-
rior situado inmediatamente por debajo de la misma, y de 550-540 Ma (Ediacérico/Vendiense
terminal) para el Alcudiense superior situado inmediatamente sobre la discordancia, lo que con-
firma que la deformacion es intraediacarica superior (intravendiense superior). Los citados auto-
res la atribuyen a un evento de plegamiento Cadomiense tardio.

Segun ORTEGA et al. (1988), la tectonica de blogues que afecta al conjunto del “Alcudiense”
superior habrfa precedido a la sedimentacion de Cambrico, por lo que se relacionaria con los even-
tos asinticos. Sin embargo, estos materiales abarcan hasta el Cadmbrico inferior, por lo que seria
mas correcto relacionarlo con etapas posteriores, en concreto, con los movimientos toledanicos.

6.2.4. Otros movimientos prevariscos durante el Paleozoico

Durante la sedimentacion de la sucesion paleozoica tuvieron lugar movimientos cuya consecuen-
cia mas evidente fue producir cambios de espesor y facies en algunas formaciones. Asf, en la
Formacion de Base se advierten cambios de espesor notables en zonas préximas. Tales varia-
ciones de potencia se han interpretado como consecuencia de la fosilizacién de un paleorelieve
(BOUYX, 1970; TAMAIN, 1972). Sin embargo, los cambios de espesor tan rapidos como el ob-
servado en relacién con estructuras como la Falla del Guijo, parecen indicar que durante la se-
dimentacién del Ordovicico basal, esas estructuras previas rejugaron como fallas normales en
un régimen distensivo, que dio lugar al desarrollo de fosas y semifosas durante la sedimenta-
cién del Ordovicico basal (MCDOUGALL et al., 1987).

Por otra parte, la presencia de manifestaciones volcanicas intercaladas en la serie, entre las que
destaca por su continuidad lateral la del techo de las Pizarras del Rio, que desarrolla un episodio
volcanico y volcanoclstico, muy continuo en los afloramientos al SE de la Hoja de Venta de los
Santos (864) (MATAS et al., 2009), se interpreta como episodios de fracturacién, con estructu-
ras muy profundas, segun se deduce de la composicién litoldgica de las vulcanitas. En la Hoja de
Aldeaquemada (863), este episodio se detecta hacia el techo de la Fm Capas Pochico y conti-
nua en las Pizarras del Rio (Ordovicico medio), pasando a estar representado solo a techo de las
Pizarras del Rio en sectores mas orientales.
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Existe una discontinuidad, a escala regional, entre la Caliza Urbana (Kralodvoriense) y las Pi-
zarras Chavera suprayacentes, pertenecientes al Ashgill terminal (Kosoviense o Hirnantiense).
Se detectan variaciones de espesor en la Caliza Urbana, desde mas de 10 m a su desaparicion.
La propia formacién Caliza Urbana tiene un componente volcanico muy alto con niveles de ro-
cas vulcanoclasticas, que localmente llegan a reemplazar a los paquetes carbonatados. Por otra
parte, en la vecina Hoja de Villanueva de los Infantes (813) (LEYVA et al., 2009), aparecen plie-
gues eslumpados y brechas intraformacionales en los Bancos Mixtos, debajo de las Pizarras de
Chavera.

La discontinuidad estratigrafica del Ashgill se ha relacionado por diversos autores (ROBARDET,
1981; ROBARDET y DORE, 1988; GUTIERREZ-MARCO et al., 1990 y citas alli registradas) con
movimientos epirogénicos o con regresiones marinas como consecuencia de glaciaciones.
Alternativamente, el origen de la discontinuidad se ha relacionado con fenémenos de inestabili-
dad tectdnica (p.e. PINEDA, 1987). Asi, en el sector de Las Villuercas-Montes de Toledo se ha
inferido la existencia de paleofallas normales en un régimen distensivo (PIEREN, 1986), al que
se asociarian manifestaciones volcénicas como las que se encuentran localmente en la Caliza
Urbana.

El contexto tectosedimentario apunta a la existencia de un episodio de deformacion de caracter
extensivo con fracturacién, efusiones volcanicas y movimientos sinsedimentarios que dan lugar
a subsidencias diferenciales intracuenca. Todo queda fosilizado por la transgresion de las Piza-
rras Chavera, que ademas son sedimentos glaciomarinos, relacionados con la glaciacion de tipo
inlandsis de edad Ordovicico superior (Hirnantiense) (MATAS et al., 2005).

La inestabilidad parece abarcar gran parte del Silurico, quedando registrada en las “Alternancias
Volcanosedimentarias”. A esta etapa de inestabilidad tecténica parece relacionarse un meta-
morfismo de grado muy bajo que se halla registrado fundamentalmente en el sustrato anteor-
dovicico, y cuya edad de cierre “°Ar-3°Ar oscilaria entre 420 y 423 Ma. (DALLMEYER y PIEREN,
1987, recalculados por los mismos autores en 1989).

Otra formacion que muestra importantes variaciones en su espesor, incluso en distancias cortas,
es la “Cuarcita del Criadero” (GARCIA PALACIOS et al., 1996), que en algin caso han sido atri-
buidas a movimientos taconicos (TAMAIN, 1964). Sin embargo, al menos en el flanco sur del
Anticlinal de Alcudia y en el &mbito de las Hojas de Aldeaquemada, La Carolina, Santiesteban
del Puerto y de la presente Hoja, estos cambios aparentes en espesor no parecen ser los efectos
de movimientos sinsedimentarios, sino mas bien parecen ser de origen tecténico. Estarian rela-
cionados con un despegue de caracter sustractivo en la base de la zona de cizalla ductil-fragil de-
sarrollada a muro de la Falla extensional de Puente Génave-Castelo de Vide, que llegaria a su-
primir a la Cuarcita del Criadero, poniéndose en contacto directo las pizarras grafitosas siluricas
con las Pizarras Chavera, la Caliza Urbana o los Bancos Mixtos, en el borde SO de la Hoja de Al-
deaguemada (863), e incluso en sectores vecinos, de las Hojas de Santisteban del Puerto (885) y
La Carolina (884), sobre las Cuarcitas Botella y las Alternancias del Cafio (MARTIN PARRA, 2003).

Regionalmente, la sucesion del “Culm” se apoya indistintamente sobre materiales siltricos y del
Devonico, fendomeno que se interpreta como una disconformidad o una discordancia (RITCHER,
1967; BUTENWEG, 1968; KETTEL, 1968, etc.). PALERO (1991) sugiere que este contacto anémalo
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se debe, mas probablemente, a estructuras variscas/tardivariscas que a movimientos mas an-
tiguos. En cualquier caso, casi todo el limite norte del Culm de Pedroches corresponde a un ac-
cidente extensional ONO-ESE a E-O, posterior a la intrusion del Plutén de Santa Elena con el
blogue meridional hundido, denominado Zona de Cizalla Puente de Génave-Castelo de Vide
(MARTIN PARRA, 2003; MARTIN PARRA et al., 2004, 2006).

6.3. TECTONICA VARISCA

Tras los dep&sitos de facies “Culm” de edad Viseiense-Namuriense tuvo lugar la Orogenia Va-
risca, de la que Unicamente son reconocibles, para todo el sector comprendido entre la Falla de
Toledo y la de Puente Génave-Castelo de Vide, dos etapas principales de plegamiento, si bien
en su area mas meridional (donde se incluye esta Hoja) se intercala entre ambas otra fase de
deformacion ligada al evento tecténico que dio lugar a la ultima falla.

La primera fase fue la principal y se desarrollé6 como consecuencia de un acortamiento de di-
reccion aproximada N-S, generandose estructuras de aplastamiento (pliegues y esquistosidad
penetrativa) de direccion predominante ONO-ESE. Esta fase afecté a toda la extension de la Hoja,
dando lugar al rasgo estructural méas sobresaliente de la misma, el Anticlinal de Alcudia (Fig. 11),
asi como otros pliegues de menor entidad, situados en el flanco sur de ese anticlinal.

Estas estructuras se encuentran, a su vez, afectadas por una segunda fase de deformacion va-
risca, de caracter extensional, que da lugar a una superficie de despegue, a la que se asocia una
ancha zona de cizalla ductil-fragil en el autéctono (Zona de Cizalla Puente Génave-Castelo de
Vide; MARTIN PARRA et al., 2006), asi como pliegues de gran amplitud, que en su mayor parte
se caracterizan por no tener una vergencia definida.

Estas estructuras se encuentran, a su vez, afectadas por una tercera fase de deformacion varis-
ca, que se produjo como consecuencia de un acortamiento aproximado E-O. Los efectos de-
formativos atribuibles a esta fase son menos evidentes que los de la 12 fase. Se restringirian a
la formacion de figuras mal definidas de interferencia de plegamiento (domos y cubetas) y al
desarrollo de grandes fallas de desgarre, muchas de ellas son accidentes reactivados antiguos,
gue en ocasiones han reorientado las estructuras de deformacion previa.

6.3.1. Primera fase varisca (F,)

Se caracteriza por el un plegamiento generalizado, en condiciones de metamorfismo regional
de grado muy bajo a diagénesis, con desarrollo de foliacion de plano axial.

La primera fase varisca es la que genera la macroestructura de todo el sector del Dominio del
Complejo Esquisto-Grauvaquico comprendido entre las zonas de cizalla extensionales tardias
de Toledo y Puente Génave-Castelo de Vide, y se encuentra bien preservada en el relieve actual.

A grandes rasgos estos pliegues de la primera etapa de deformacién se caracterizan por ser de
verticales a vergentes al sur, y una direccion comprendida entre E-O y N110°E, pudiendo al-
canzar una continuidad de decenas de kildmetros. Son de gran longitud de onda (superior a
2 km) y menor amplitud (menor de 500 m) y, desde el punto de vista geométrico, se trata de

88



pliegues cilindricos con ejes subhorizontales que muestran un suave cabeceo hacia el este y el
oeste, Destacan el Anticlinal de Alcudia y el Sinclinal de Guadalmez (Fig. 11).

El drea de estudio se localiza en el extremo oriental del Anticlinal de Alcudia, que es la principal
macroestructura de primera fase. La parte correspondiente de esta macroestructura que entra

Granitos [ ] silrico

m Rocas filonianas - Devéni
evonico

Ediacérico- Cambrico inferior E Carbonifero

- Ordovicico inferior-medio. Arenig |:| Cuaternario. Negeno
- . Despegue extensional
- Ordevicico-mecio Puente Génave-Castelo de Vide

|:| Ordovicico superior @ Estructuras

Fig. 11.— Esquema estructural de la Hoja. Principales estructuras: 1.- Anticlinal de Alcudia, 2.-
Anticlinal de Despehaperros, 3.- Sinclinal de Guadalmez, 4.- Despeque extensional de Puente
Génave-Castelo de Vide, 5.- Antiforme de Sierra Madrona-Santa Elena, 6.- Sinforme del Cerro
de la Barbuda.
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en la Hoja de Santa Elena incluye su cierre periclinal oriental, el cual aparece laminado y con
traza axial ligeramente rotada respecto a la direccion dominante ONO-ESE a ENE-OSO, por
efecto de fracturas mas tardias de direccion ENE-OSO a NE-SO. Su flanco norte aparece esca-
samente representado en la Hoja, mostrando buzamientos, en general, medios. El flanco sur
pasa de tener buzamientos fuertes a mas tendidos hacia la terminacion periclinal.

Destaca también la prolongacién oriental de Sinclinal de Guadalmez, que lleva en el area es-
tudiada una direccién media este-oeste, siendo su linea de charnela subhorizontal con ligeros
cabeceos tanto al este como al oeste. Su flanco meridional esta afectado por pliegues posterio-
res de plano axial vertical.

Ambas estructuras se encuentran cortadas por numerosas fracturas tardias de direccién NE-SO
(sobre todo en la mitad occidental de la Hoja), con un claro componente sinistro y fracturas ENE-
0SO (dominantes en la mitad oriental) y cuya componente direccional queda poco definida,
a expensas de movimientos mas importantes en la vertical.

Aunque en esta Hoja son poco evidentes, en las Hojas adyacentes de Solana del Pino (861) y
Aldeaquemada (863), se reconocen otras macroestructuras que se han adscrito a la 12 fase. Se
trata de fallas longitudinales a la direccion de los pliegues y ligeramente tardias a la formacion
de ellos. Algunas de ellas se han identificado como fracturas inversas y otras directas, general-
mente subverticales.

Entre las estructuras de tamafo mesoscopico (decamétrico) se han reconocido pliegues, fallas
inversas, pequefas escamas, etc. Internamente, el plegamiento de las formaciones cuarcitico-
areniscosas, generalmente mas homogéneas y competentes, estd controlado por el espesor
de los bancos. Asi, estas unidades se comportan, en ocasiones, como alternancias o multilayers,
como se pone de manifiesto por el plegamiento inhomogéneo que se observa en amplios aflo-
ramientos de Cuarcita Armoricanay de “Cuarcita del Criadero”. Considerada cada formacion
cuarcitica como una unidad, su plegamiento como tal estd controlado, ademas, por factores
como espesor y, fundamentalmente, la competencia de formaciones infra y suprayacentes. Asf,
una formacién cuarcitica muy homogénea, pero poco potente como la “Cuarcita del Criade-
ro”, estratigraficamente situada entre dos formaciones pizarrosas (Pizarras Chavera y Pizarras
Ampeliticas) puede estar en ocasiones intensamente replegada de forma muy heterogénea,
como se observa en Pefidn Hermoso, Tres Hermanas, y Loma de Pendn de Toro, definiendo cuer-
pos con morfologfa lentejonar englobados en una masa pizarrosa.

En general, los pliegues que afectan los materiales de la Hoja son pliegues cilindricos, con eje
subhorizontal y plano axial subvertical o con fuerte buzamiento al norte. En formaciones de al-
ternancias (p.e. las “Areniscas de Los Rasos”) se observan, de forma ocasional, pliegues con mor-
fologias en chevron.

Ocasionalmente, en la Sierra Carolina (en la Hoja de la Carolina (884) y al sur de la Hoja de Santa
Elena) se reconocen fracturas aparentemente inversas de bajo angulo afectando a la sucesion
ordovicica (TAMAIN, 1966; CHARPENTIER, 1976, etc.). En general, estas fracturas buzan al norte
y son de escaso desarrollo lateral. Son tardias con respecto a las estructuras de plegamiento y
muestran una direccion de transporte hacia el sur, con desplazamientos pequefios. Generalmente
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aparecen en zonas con estratificacion subhorizontal o buzando pocos grados, aunque en secto-
res al oeste de la Hoja de estudio parecen localizarse con mas frecuencia en las zonas con mayor
deformacién. En ocasiones, parecen estar plegadas, definiendo antiformas con traza préxima
a la direccion E-O. Ejemplos notables de estas estructuras de bajo dngulo se encuentran en los
afloramientos de la “Cuarcita del Criadero” de los barrancos del rio Grande, del rio Castellar y
del rio Renegadero, en la Hoja de La Carolina (884). Otro ejemplo espectacular se observa en la
mina La Nava, al SO de Solana del Pino. En la vecina Hoja de Aldeaquemada (863), se han observa-
do ese tipo de estructuras afectando a la Cuarcita Armoricana y a las Capas Pochico. Longitu-
dinalmente, suelen quedar encerradas en zonas limitadas por fracturas NE-SO a ENE-OSO de
gran longitud con un acusado desplazamiento de componente sinistral, por lo que podrian te-
ner su origen en un régimen transpresivo con direccién de acortamiento aproximada N-S.

En lo que respecta a estructuras menores, la esquistosidad asociada a la fase F, es, practica-
mente, la Unica esquistosidad reconocida en los materiales que afloran en el &rea, a excepcion
de ciertas esquistosidades de crenulacion o foliacién milonitica que se desarrollan, localmen-
te las primeras, en relacién con un plegamiento posterior existente en el sector S de la Hoja, y
asociadas a la zona de cizalla extensional de Puente Génave-Castelo de Vide las segundas (ex-
tremo suroccidental de la Hoja). También se identifican lineaciones de interseccién entre Sy y S,
(L,) y algunas fracturas de adaptacion en los pliegues.

La foliacién de primera fase (S,) es una foliacion de plano axial, contemporanea con la forma-
cion de los pliegues, que se encuentra mejor definida en los materiales pizarrosos, en los que se
desarrolla un clivaje pizarroso (slaty cleavage) definido por la orientacion de micas (moscovita/se-
ricita y clorita) y, en las rocas ricas en materia carbonosa, que en los cuarciticos, en los cuales no
aparece o Unicamente se observa un diaclasado grosero en continuidad con los planos S,. Ge-
neralmente, y dado el escaso grado de transformacion metamérfica (sin apenas blastesis) que
presentan los materiales de la sucesion sedimentaria, la formacién de la esquistosidad de plano
axial no ha obliterado la fabrica inicial de origen sedimentario.

Se observan direcciones comprendidas entre N 80°E y N130°E, siendo su direccién mas frecuen-
te N 90°-110° E, con un buzamiento en general de subvertical a 60°N, si bien puede llegar a
buzar menos de 50°N, y en menor proporcion entre 75°y 80° al S, distribuyéndose a veces en
abanico dentro de un mismo pliegue. Muestran relaciones con la S, de pliegues abiertos levan-
tados a ligeramente vergentes al S, llegando en el sector meridional de la Hoja a desarrollar flan-
cos inversos, en general buzando méas de 60° al N.

En el tercio meridional de la Hoja se encuentra plegada por una etapa de deformacion poste-
rior, pudiendo encontrarse mas tendida hacia el N (20°-40°), horizontal o buzando al S hasta
25°-50° (en la esquina SO), observandose con frecuencia relaciones S,/S, de flanco normal vol-
cado de Fase 1.

Los pliegues menores son de escala métrica a decamétrica, paralelos a los pliegues mayores,
con una direccion comprendida entre N8O°E y N110°E, desde subhorizontales a inclinados sua-
vemente al este 0 al oeste. El angulo entre flancos varia desde pliegues abiertos a cerrados y
no muestran apenas engrosamiento de charnela, perteneciendo en su mayoria a las clases 1B
y 1C de RAMSAY (1967).
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Tienen un desarrollo mas importante, o al menos mas evidente a escala de afloramiento, en las
unidades de alternancias o en las unidades pizarrosas con niveles areniscoso-cuarciticos inter-
calados. En estas alternancias como consecuencia de la diferente competencia de estas litolo-
gias, se generan pliegues disarmonicos, a veces de longitud de onda superior a la amplitud, y
en casos extremos, definiendo geometrias de tipo ptigmético. Con frecuencia, los pliegues me-
nores aparecen como pliegues de flanco, isopacos, cilindricos, asimétricos, de eje subhorizontal
y plano axial subvertical.

La lineacion de interseccion (S,/S,) es paralela a los ejes de los pliegues, mostrando una direc-
cioén predominante comprendida entre E-O y N115°E inclindndose unos 20° tanto al este como
al oeste (aungue puntualmente puede alcanzar 30°), debido al efecto de etapas posteriores de
plegamiento.

La mayor parte de las estructuras de la primera fase varisca se generaron como consecuencia
de una deformacion por aplastamiento, en niveles epizonales por debajo del frente de esquis-
tosidad. En este contexto, el plegamiento tuvo lugar en un proceso de buckling con flexo-des-
lizamiento de las capas. La esquistosidad de plano axial, dada la escasa recristalizacion, es de
tipo slaty-cleavage, desarrollada mediante la reorientacion de los elementos planares, principal-
mente micas y la matriz sericitica. Tan solo en los granos de cuarzo se identifican incipientes pro-
cesos de disolucién por presion.

Posiblemente, en movimientos més tardios, el aplastamiento dio paso a una deformacién do-
minada por procesos de cizalla simple, generdndose las grandes fracturas longitudinales in-
versas y las fracturas transcurrentes ENE-OSO. Localmente, y por el comportamiento més plas-
tico de las unidades menos competentes que actuaron como niveles de despegue, se formaron
fallas inversas de bajo dngulo y pequenos cabalgamientos de escasa continuidad lateral.

En cuanto a su edad, en la region de Sierra Morena Oriental-Valle de Alcudia las rocas mas mo-
dernas afectadas por la primera fase de la Orogenia Varisca son los sedimentos del “Culm” de
Pedroches, cuya edad es Tournaisiense-Namuriense inferior. Las rocas sedimentarias mas anti-
guas que no estan afectadas por esta fase son los sedimentos de edad Estefaniense B-C, que
aparecen en la cuenca hullera de Puertollano.

Por otra parte, dataciones absolutas de granitos post-F, indican edades de 302+7 Ma. (Grani-
toide de Fontanosas, LEUTWEIN et al., 1970; SAUPE, 1973), y de 304,3+1,8 Ma (Unidad gra-
nitica, de Los Pedroches, CARRACEDO et al., 2009) y 307 Ma. (Unidad granodioritica, CUETO
etal., 1991; CARRACEDO et al., 2009). Ademas, la blastesis de las corneanas de la aureola de
metamorfismo de contacto asociada al Plutén de Santa Elena, datado en 331+34 Ma mediante
Rb/Sr, por LARREA et al. (1999) y recientemente en 319 + 5 Ma mediante U/Pb por el Método
de Kober (Montero com. pers., en MARTIN PARRA et al., 2015.), es posterior a esta primera
etapa. Esto indicaria que la deformacién principal varisca se desarrolla posiblemente en el Na-
muriense inferior alto (Serpukhoviense).
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6.3.2. Segunda fase varisca (F,)
6.3.2.1. Zona de cizalla Puente Génave-Castelo de Vide

Posteriormente a la primera etapa de plegamiento varisca, asi como al emplazamiento del
Pluton de Santa Elenay a la aureola de metamorfismo de contacto a él asociada, se desarrolla
una zona de cizalla ductil-fragil, de caracter extensional que separa los materiales ordovicico-
siltricos, intruidos por el Plutén de Santa Elena, a muro, de los devono-carboniferos, a techo, de-
nominada Zona de Cizalla de Puente Génave-Castelo de Vide (MARTIN PARRA, 2003; MARTIN
PARRA et al., 2004, 2006), asi como pliegues de gran longitud de onda de plano axial subverti-
cal y con una orientacién subparalela a los pliegues de primera fase, a los que pliega.

Fue identificada primeramente en el borde S del Plutén de Santa Elena (LILLO, 1992; LARREA,
1998; LARREA et al., 1999) y ha sido posteriormente cartografiada a lo largo del borde S de la
Zona Centroibérica, durante méas de 400 km, desde Puente Génave (al E de la Hoja 1:200.000
de Linares (70), fuera de la misma) en su extremo SE a Castelo de Vide (Portugal) en su extremo
NO (MARTIN PARRA, 2003; MARTIN PARRA et al., 2004, 2006; MATAS et al., 2009).

Esta zona de cizalla da lugar al desarrollo de una banda de deformacién muy intensa asociada a
la misma, que transcurre por el sector suroccidental de esta Hoja y las Hojas aledafnas de Aldea-
guemada, Venta de Los Santos (864) y norte de las de Santisteban del Puerto (885) y La Carolina
(884), generando una foliacién filonitica en condiciones de muy bajo a bajo grado.

En las vecinas Hojas de La Carolina, Aldeaguemada y Santisteban del Puerto, la base de la zona
de cizalla esta separada del resto de las rocas del bloque de muro mediante una falla normal
que buza hacia el sur entre 35° y 60°. De este modo las pizarras ampeliticas andaluciticas filo-
nitizadas se apoyan sobre distintos niveles de la sucesion infrayacente, desde las Cuarcitas del
Criadero a los Bancos Mixtos, en la Hoja de Aldeaquemada, a las Alternancias del Cafio, asf como
sobre los granitoides del borde sur del stock de Santa Elena, en las vecinas Hojas de Santisteban
del Puerto (885) y La Carolina (884).

Otras estructuras propias de movimientos extensionales se encuentran en zonas restringidas es-
pacialmente a la aureola de metamorfismo de contacto y en el Culm de Pedroches, donde es fre-
cuente la aparicion de estructuras menores que distorsionan los planos S,, desarrollandose plie-
gues de plano axial subhorizontal y crenulaciones subhorizontales. También son frecuentes, sobre
todo en los esquistos del Culm, kink-bands que aparecen formando dos sistemas conjugados.
La disposicion y geometria de estas bandas de kinks y de los pliegues de plano axial subhorizontal
indican un acortamiento préximo a la vertical y extension préxima a la direccion N-S.

Una falla fragil, a veces con brechificacion asociada, con un buzamiento medio de unos 30° ha-
cia el sur, separa la zona de cizalla que afecta a las pizarras ampeliticas sildricas con metamor-
fismo de contacto del bloque de techo, constituido por rocas de edad devonica y Carbonifero
inferior (Culm), llegando a apoyarse directamente los materiales del Culm sobre las pizarras am-
peliticas andaluciticas filonitizadas del Silurico.

Asociada a esta zona de cizalla, se observan milonitas y filonitas, que afectan tanto al borde
meridional del Plutén de Santa Elena, fuera de la Hoja, asi como a sus enclaves del encajante,

93



y a las pizarras ampeliticas con andalucita del Siltrico, a la que rodea la foliacion filonitica. En
ella se observan lineaciones de estiramiento de direccién NNE-SSO a NNO-SSE, que junto con
la presencia de ribbons de cuarzo, estructuras de tipo S/C, “peces” de mica y cristales de an-
dalucita estirada, con grietas de tension rellenas de cuarzo y/o clorita, y colas de presion asi-
métricas (Fig. 12), indican un criterio cinematico de caracter extensional con movimiento de
bloque de techo hacia el sur (MARTIN PARRA, 2003; MARTIN PARRA et al., 2004, 2006).

En el pequefo sector de la Hoja en que aflora esta zona de cizalla (extremo suroccidental), se
ha observado una foliacion de tipo S/C, en la que los planos S estan subhorizontales a buzando
suavemente al N o al S (hasta unos 20°), mientras que los planos C estan en su mayoria subho-
rizontales a buzando al S. La lineacién de estiramiento, regionalmente (Hojas 861, 862, 863,
884, 885) lleva una direccion comprendida entre N170°E y N35°E, predominando la compren-
dida entre N10-20°E. Los criterios cineméticos (S/C, ECC, colas de presion asimétricas, etc.) dan
movimiento de bloque de techo hacia el S.

La edad de la zona de cizalla queda limitada por la edad del Plutén de Santa Elena (al que de-
forma), datado en 319+5 Ma mediante U/Pb por el Método de Kober, (Montero com. pers., en
MARTIN PARRA et al., 2015) y la edad del Macizo de La Haba (que la corta), datado reciente-
mente en 314.2+1.9 Ma por CARRACEDO et al. (2009), lo que indicaria que la zona de cizalla
de Puente Génave-Castelo de Vide se desarrolla durante el Namuriense superior (Bashkiriense).

Fig. 12.— Pizarras ampeliticas, andaluciticas filonitizadas, con la foliacion de cizalla rodeando a
las andalucitas (quiastolitas) con desarrollo de colas de presion asimétricas. Al sur de las Minas
de San Agustin (Hoja de Aldeaquemada). Muestra 20-34 IG MP-8036 (X: 471.000, Y: 4.243.650).
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En el bloque de muro de esta zona de cizalla se desarrolla el campo filoniano de El Centenillo-
Santa Elena. RIOS (1978), explica los filones por dos etapas: una de fallas normales N60°-90°F
y buzando 60° al S; y otra tardia con el eje de maxima extensién horizontal N-S. PALERO (1991)
atribuye la familia de filones de direcciones N70°-90°E a la segunda fase varisca. LILLO (1992)
describe tres etapas tardivariscas, la primera de ellas se caracteriza por una extensiéon préxima
a la direccion N-S. MARTIN PARRA et al. (2006) consideran este campo filoniano como rellenos
en fracturas tensionales de la extensién N-S de la misma.

6.3.2.2. Pliegues de seqgunda etapa de deformacion

En relacion con el desarrollo y evolucion de esta zona de cizalla, se desarrollan regionalmente
dos grandes pliegues: Antiforme de Sierra Madrona-Santa Elena (en el bloque de muro) y Sin-
forme del Jandula (en el bloque de techo) (Fig. 11). Estos pliegues son subverticales, sin vergen-
cia definida, y son interpretados como drag folds relacionados con el movimiento extensional
de la cizalla (MARTIN PARRA et al., 2006). En la presente Hoja y la de La Carolina estos pliegues,
de tipo drag fold asociados, vuelcan a los pliegues de F1, al igual que en el sector S de Aldea-
guemada, a muro de la Zona de cizalla de Puente Génave-Castelo de Vide.

Los flancos de estos pliegues buzan entre 20°y 30°, tanto al norte como al sur y no desarrollan
ningun tipo de foliacion ni lineacion de estiramiento. Son aproximadamente coaxiales a los plie-
gues de primera fase, ya que pliegan a la foliacion principal (como pusieron de manifiesto RIOS
y RIOS, 1974), dando con ella figuras de interferencia de tipo 3 de RAMSAY (1967).

Los pliegues menores asociados a esta etapa de replegamiento no muestran engrosamiento de
charnela, perteneciendo en su mayoria a la clase 1B de RAMSAY (1967).

No se observan foliaciones ni lineaciones de estiramiento asociadas a esta fase de replega-
miento.

Esta estructura ha sido descrita, en sectores mas orientales, como un antiforme causado por un
accidente de zécalo, por RIOS y RIOS (1974) y RIOS (1977, 1978). Su trabajo permite conocer
su prolongacion al menos hasta unos kilometros al oeste de El Centenillo, incluyendo el enca-
jante del stock granitico de Santa Elena. Este granitoide se ha estudiado posteriormente (LARREA
etal., 1999), concluyendo que su intrusién esta relacionada con stopping magmatico en con-
diciones extensionales, y es posterior a la fase principal compresiva de la deformacién varisca en
este sector.

En los trabajos previos (TAMAIN, 1967, CHARPENTIER, 1976) el metamorfismo térmico que se
prolonga desde El Centenillo hasta el rio Guadalén, se interpreta como un metamorfismo de
contacto causado por un cuerpo granitico subaflorante alargado en la direcciéon E-O, cuyo aflo-
ramiento mas importante es el stock de Santa Elena.

En el sector meridional de esta Hoja se encuentra la prolongacion oriental del Antiforme de
Sierra Madrona-Santa Elena, asf como algunos antiformes y sinformes menores relacionados
con él. Sus trazas axiales llevan una direccién E-O a N100°E, destacando el Anticlinal de Sierra
Madrona-Santa Elena y el Sinclinal del Cerro de la Barbuda-cerro de Lora (Fig. 11). Este antiforme
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de segunda fase y pliegues relacionados, pliegan y vuelcan el flanco normal del Sinclinal de
Fase 1 del Guadalmez

En el sector SO de la Hoja y al sur de la misma, durante el Westfaliense D-Pérmico inferior (Mos-
coviense-Gzheliense) se produce una tecténica transtensiva dextra, de direccion ONO-ESE, con
la que se relaciona la intrusién de la Unidad Granodioritica del Batolito de Los Pedroches (LARREA
etal., 1996b, 1999b; CARRACEDO et al., 1994, 1997; ARANGUREN et al., 1997; MARTIN PARRA
et al., 2000, 2015) datada en 307 Ma (limite Westfaliense-Estefaniense o Moscoviense-Kasi-
moviense) (CARRACEDO et al., 2009) y el sistema de diques intermedios a basicos asociados,
que evoluciona a una extension NE-SO durante la cual intruye la Unidad Granitica del Batolito
de Los Pedroches (MARTIN PARRA et al., 2000, 2015) datada en 304 Ma (Estefaniense B-C o
Iimite Kasimoviense-Gzheliense) (CARRACEDO et al., 2009), asi como el sistema de diques de
porfidos graniticos asociado.

Entre el final de la etapa extensional relacionada con la Zona de Cizalla Extensional de Puente
Génave-Castelo de Vide (F,) y el de esta de tectonica transtensional-extensional que da lugar al
emplazamiento del Batolito de Los Pedroches, y relacionadas con ella, se producen cuencas en las
gue se depositan sedimentos conglomeraticos del Carbonifero superior (Westfaliense D-Estefanien-
se) como los de Mina Riquilla en la Hoja de Brazatortas (735) (RAMIREZ et al., 2016), Sinclinal de
Almadén (GARCIA SANSEGUNDO et al., 1987), o los cartografiados en discordancia angular y
erosiva sobre los sedimentos del Ordovicico inferior, en el sector noroccidental de la Hoja n° 864
(Ventas de los Santos; MATAS et al., 2009). La cuenca de Puertollano de caracter lacustre con in-
fluencia fluvial y actividad volcanica sincronica (WAGNER, 1983), contiene sobre los conglome-
rados, areniscas y pizarras con capas de carbon y cineritas, y estaria también relacionada con este
episodio.

Al emplazamiento de estos cuerpos se le asigné una edad relativa de pre-F, a sin-F, (PASCUAL,
1984), correspondiente a pre-F; a sin-F; de esta memoria.

Este episodio transtensional-extensional Westfaliense superior-Estefaniense, debe ser continua-
cion de la etapa extensional anteriormente citada y podria considerarse como parte de la Fase
2 de este sector de la ZCl.

6.3.3. Tercera fase varisca (F;)

Esta fase de deformacion varisca ha sido reconocida en el del Dominio del Complejo Esquisto-
Grauvaquico de la ZCl, al S de la Zona de cizalla extensional de Toledo, por ROIZ (1979), AMOR
y ORTEGA (1987), ORTEGAy SANCHEZ VIZCAINO (1987), ORTEGA, (1986), ORTEGA et al. (1988)
y PALERO (1991). También CASTELLO y ORVIZ (1976) y ORVIZ et al. (1976) reconocen un aplasta-
miento E-O en las Hojas de La Carolina (884) y Santiesteban del Puerto (885), posterior a la de-
formacion F,.

La deformacion atribuida a esta segunda fase, se caracteriza por su desarrollo heterogéneo a
escala regional, al no afectar de forma generalizada a los materiales paleozoicos y precambri-
cos; manifestandose fundamentalmente como cizallas fragiles transcurrentes de direcciones
NO-SE (sentido sinistro) y de direcciones ENE-OSO a NE-SO (sentido dextro), familias que se han
interpretado como un sistema conjugado consecuencia de la compresiéon E-O (ORTEGA, 1986).
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Muchas de las cizallas de ese sistema conjugado son heredadas de la F, o incluso, en el caso
de aquellas que afectan a los materiales precambrico-cambricos, heredadas de las etapas de
deformacién anteordovicicas. En la presente Hoja de estudio, los desplazamientos relativos en
fracturas o cizallas de las familias de direcciones NO-SE y de direcciones ENE-OSO a NE-SO fue-
ron pequenos o han quedado compensados por rejuegos posteriores. Otro de los efectos de
la F, es un plegamiento, menos evidente que el de F, y de direccién axial cuasi-ortogonal a la
de este, que produce figuras de interferencia en domos y cubetas. En la presente Hoja de Santa
Elena, el sector localizado al oeste de El Centenillo aparece como una indentacion formada por
materiales devonicos y carboniferos en la sucesién ordovicico-silurica que forma el flanco sur del
Anticlinal de Alcudia, que aqui se halla intensamente deformada. Se interpreta como una “cu-
beta estructural”, resultado de la interferencia de la estructura F,, con una direccién axial pro-
xima a ONO-ESE/O-E y una flexura F5, con una direccién axial proxima a la direccion N-S. Las es-
tructuras de interferencia resultantes fueron amplificadas y/o retocadas por efecto de fracturas
NO-SE y NE-SO, y en el caso de formaciones como la “Cuarcita del Criadero”, por su posicion es-
tratigrafica entre dos formaciones de pizarras muy masivas, materiales incompetentes que ac-
tuaron como niveles de despegue.

En algunas ocasiones la deformacién F5 ha determinado la rotacién de las estructuras de plega-
miento, y la propia esquistosidad F,, hacia direcciones norteadas, tal y como sucede en las inme-
diaciones del Rio Magana-arroyo del Angel, en el limite oriental de la presente Hoja. De forma
local, en zonas de cizalla, se observa una esquistosidad de crenulacion S, de direccién también
norteada.

El rasgo més caracteristico de la deformacion de la 32 fase varisca reconocida en el area es su
caracter heterogéneo a escala regional, al estar condicionada fundamentalmente por corredo-
res o bandas de cizalla de direccién NO-SE y de sentido sinistro (ORTEGA, 1986). Algunos de
estos corredores, cuyo origen se relaciona con un aplastamiento generalizado de direccién E-O,
corresponderian a antiguos accidentes de zdcalo de direccidon NO-SE reactivados como cizallas
sinistras durante esta fase (AMOR y ORTEGA, 1987; ORTEGA et. al., 1988). Asi la deformacion
regional se resolvié de forma generalizada por cizalla simple y un leve aplastamiento que quedd
registrado por suaves flexuras cuasiortogonales a las direcciones axiales F,.

PALERO (1991) considero que los filones tipo IV del Valle de Alcudia, de direcciones dominantes
N70°E-N9Q°E, se formaron durante la segunda fase varisca, correspondiente a la tercera fase de
esta memoria, rellenando grietas tensionales relacionadas espacialmente con las bandas de ci-
zalla que se formaron en dicha fase.

Su edad no ha sido establecida por la falta de marcadores datados, si bien probablemente sea

post-Estefaniense A, ya que las rocas mas antiguas que no estan afectadas por esas fases son
los sedimentos de edad Estefaniense B-C, que aparecen en la cuenca hullera de Puertollano.

6.3.4. Fases variscas tardias
Una vez estructurada la region por las tres principales etapas variscas, se comporta como un

zbcalo rigido frente a esfuerzos posteriores. Las estructuras son fracturas, principalmente fra-
giles, que conllevan movimientos relativos de bloques.
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Se describen en este apartado los movimientos tecténicos que sucedieron a las fases de plega-
miento variscas y que tuvieron lugar desde el Westfaliense inferior hasta, como mucho, el Tria-
sico medio (Ladiniense), edad méas antigua de sedimentos no afectados por las mineralizacio-
nes del campo filoniano de metales de base de Linares-Santa Elena-La Carolina (LILLO, 1992).

En esta zona hay numerosos trabajos sobre la fracturacion, propiciados por los estudios me-
talogenéticos en los campos filonianos del distrito minero Linares-Santa Elena-La Carolina. Sin
embargo, no se ha establecido un esquema de fracturacion vaélido para toda la region, proba-
blemente por la distribucion heterogénea de las fracturas, y la capacidad de absorber la defor-
macién que tienen los rejuegos de fracturas previas.

Se incluyen, también, aquellos movimientos relacionados con la intrusiéon y emplazamiento de
los granitoides (batolito de Los Pedroches y pluton de Linares) que afloran en el area. El empla-
zamiento del batolito de Los Pedroches se considera que fue controlado por una cizalla dextra
de escala crustal y direccién N120°-130°E, en régimen transtensivo (ARANGUREN et al., 1997).
Posteriormente al emplazamiento (MARTIN PARRA et al., 2000), se han descrito hasta cuatro
etapas de fracturacion consecutivas, que indican que el elipsoide de deformacion gira en senti-
do dextro. Las estructuras tardivariscas mejor representadas en la Hoja son el conjunto de frac-
turas transcurrentes de direcciones dominantes NE-SO a ENE-OSO (sinistras) y sus conjugadas
NO-SE (dextras) formadas en una etapa de fracturacién caracterizada por una compresion proé-
xima N-S, asimilada a la etapa transcurrente tardivarisca clasica de ARTHAUD y MATTE (1975),
cuya relaciéon cronolégica con las etapas de fracturacion antes descritas es incierta.

6.4. ETAPAS ALPINAS

Los efectos de la Orogenia Alpina aparecen desdibujados en la presente Hoja, posiblemente
como consecuencia de la distribucién de la deformacion de forma discontinua en rejuegos de
fracturas variscas y tardivariscas, los cuales no se manifiestan de forma evidente. Sin embargo,
no se pueden desdenar los efectos de los movimientos alpinos en el drea donde se halla la Hoja,
ya que esta se sitUa en el limite meridional del Macizo Ibérico con el frente del orégeno bético.
De hecho, la existencia de los focos volcanicos del Campo de Calatrava, al norte, pone de ma-
nifiesto la importancia de la deformacién alpina en este sector de la Zona Centroibérica.

Segun dataciones radiométricas K-Ar (ANCOCHEA, 1982; BONADONNA y VILLA, 1986), el volca-
nismo del Campo de Calatrava (formado por leucititas, melilititas, nefelinitas y basaltos olivinicos)
se inicio a finales del Mioceno superior (8,6 a 6,4 Ma) con la extrusién de leucititas olivinicas, a las
que siguio tras un lapso de cerca de 1,7 Ma., una etapa de volcanismo basdltico alcalino que co-
mienza en el Plioceno y se prolonga hasta el Pleistoceno inferior (4,7 a 0,7 Ma; ANCOCHEA,
1982; GALLARDO MILLAN et al., 2002). Durante este periodo, que abarca desde el Mioceno su-
perior al Pleistoceno, se han reconocido al menos tres episodios de deformacion locales en el sec-
tor del Campo de Calatrava (LOPEZ-RUIZ et al., 1993) (Fig. 13). La primera etapa fue extensional,
tuvo lugar en el Mioceno superior y dio como resultado una apertura generalizada y el inicio de
la formacion de cuencas, con reactivacion de antiguas fracturas de direcciones N-S, O-E y NE-SO.
A este episodio, le sigui¢ una segunda etapa de apertura durante el Plioceno, responsable de la
formacion de la Cuenca Manchega. La tercera y Ultima etapa de deformacién, en Plioceno-Pleistoce-
no, se caracteriza por el desarrollo de suaves ondulaciones, consecuencia de una débil compresion.
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Fig. 13.— Estratigrafia, evolucion del volcanismo y fases de deformacion en el Campo de Cala-
trava (modificado de LOPEZ-RUIZ et al., 1993).
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Existen cerca de 200 puntos de emision de materiales volcanicos, cuya distribucion indica un fuer-
te control estructural dominante en la direccion NO-SE (ANCOCHEA y BRANDLE, 1981).

Este fendmeno representa un gran accidente distensivo a favor del cual ascendieron los mag-
mas y que se ha interpretado como una zona de extension local desarrollada en el antepais del
orégeno segin un modelo de indentacién, con una compresién maxima NO-SE (DOBLAS et al.,
1991; CEBRIA, 1992; LOPEZ-RUIZ et al., 1993; CEBRIA y LOPEZ-RUIZ, 1995). Segun este modelo,
la indentacién de las Béticas sobre el zécalo varisco provocod, ademas, la rotacion de las caracte-
risticas directrices estructurales segin NO-SE de este Ultimo hacia disposiciones E-O o ENE-OSO.
Sin embargo, en el drea de estudio no existen evidencias de esta deformacién, que se habria
resuelto como una deformacion discontinua a favor de rejuegos direccionales de las fracturas
preexistentes y rotaciones levogiras de los blogues limitados por ellas. Como alternativa a este
modelo de ascenso y extrusién en un régimen local distensivo, VEGAS y RINCON-CALERO (1996)
proponen un mecanismo basado en procesos flexurales de la litosfera en un régimen compre-
sivo débil que abarcaria desde el Mioceno tardio al Cuaternario, cuyo tensor (denominado por
estos autores “campo bético”) esta definido por una compresién méaxima o1 horizontal segin
N140°-160°E y 63, también horizontal segin N60°-70°E, y 62 intercambiable localmente con
o1. En este contexto, el gran accidente de direccién NO-SE deducido por la disposicion de los fo-
cos volcanicos, marginal a la zona mas deformada (Sierra del Alcaraz), habria funcionado como
una estructura distensiva, al permutarse los ejes 61y 62. Segun el modelo propuesto por
VEGAS y RINCON-CALERO (1996) y RINCON y VEGAS (1996), la deformacién débil en el ante-
pais se resolvié, ademas, en suaves flexuras segiin N60°-70°, en el desarrollo de un diaclasado
“sistematico” en los materiales del zécalo varisco y en la formacion de macrodiscontinuidades
que constituyen los grandes lineamientos N140° que atraviesan la provincia de Ciudad Real. A
partir del estudio de mecanismos focales combinado con el estudio poblacional de fallas, RINCON
et al. (1996) obtienen un tensor regional similar de compresion N140°-160°, al que se superpo-
ne un tensor secundario (“ibérico”) de compresion segin N60°-70°.

Recientemente, GRANJA BRUNA et al. (2015) proponen la combinacién de dos factores para
explicar este vulcanismo:

— Plegamiento de la litosfera Ibérica y levantamiento asociado del basamento varisco debi-
do a la transmisién hacia el NO de esfuerzos compresivos en la placa superior de la sub-
duccion/colision del margen suribérico.

— Existencia de una banda de cizalla de desgarre dextro, varisca, de direccion NO-SE que
debilit6 la corteza y favorecié el ascenso de los materiales.

Con relacién a la Cuenca del Guadalquivir (al sur de la Hoja), se ha interpretado (SANZ DE
GALDEANO y VERA, 1992) que esta se comenzé a formar como una cuenca de antepais du-
rante el Mioceno medio (Serravaliense), aunque es a partir del Tortoniense cuando se indivi-
dualiza como drea subsidente en un régimen transcurrente caracterizado por una compresion
N-S a NNO-SSE. Ese régimen transcurrente evolucion6 a partir del Plioceno inferior a un régimen
de extension radial. En el borde norte de la Cuenca del Guadalquivir, esta extension se manifiesta
fundamentalmente por movimientos directos de fallas NE-SO donde, frecuentemente, el blo-
que hundido se sitta al E (p.e. Falla del Moro en la depresién de Bailén, MARIN SENAN, 1988).
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7. GEOMORFOLOGIA

La composicion litolégica, y la estructura y disposicion de los materiales del sustrato, son los pri-
meros factores a considerar como responsables de la arquitectura del paisaje de una regién.

La actuacion de los distintos agentes erosivos y acumulativos, principalmente fluviales, poligéni-
cos y de ladera, contribuyen a la generacion del modelado del relieve actualmente observable.

7.1. ESTUDIO MORFOESTRUCTURAL

En la Hoja de Santa Elena, la influencia de la estructura de los materiales se manifiesta en la
génesis de la arquitectura del paisaje actualmente observable.

El territorio viene caracterizado por la presencia de la alineacion serrana de Sierra Morena, con
un relieve apalachiano propiciado por la existencia, en la serie estratigrafica, de niveles cuarciti-
cos intercalados, que, al ser mas resistentes a la erosién, provocan la presencia de relieves po-
sitivos destacados.

Precisamente estos niveles resistentes, generan formas de crestas y lineas de capa, que cons-
tituyen la mayor parte de las alineaciones cumbreras de la Hoja.

Cuando estos tramos mas duros se encuentran inclinados, provocan la presencia de morfolo-
gias de frente de cuesta que, frecuentemente presentan en su reverso chevrons, a favor de in-
tercalaciones mas blandas en la serie.

Se han representado también lineas de falla supuesta, asi como areas en las que resulta visible
una red de diaclasado o fracturacién densa, que se han cartografiado como zonas intensamente
fracturadas y/o diaclasadas.

En ocasiones, sobre todo en la zona norte de la Hoja, resulta evidente el control estructural de al-

gunos valles de la red fluvial, que presentan una linealidad anémala. Estos casos se han represen-
tado en la cartografia como alineacién morfolégica con control estructural.

7.2. ESTUDIO DEL MODELADO

Se describen a continuacion las principales formas de modelado, de origen exdgeno, presentes
en la Hoja, agrupadas en funcion de su génesis.

7.2.1. Formas de laderas

Aunque en la Hoja de Santa Elena no son muy abundantes las morfologias con depésito, posi-
blemente sean las relacionadas con la génesis de laderas, las que alcancen un mayor desarrollo.

Asociados a los relieves serranos, dominantes en el &mbito de la Hoja, se reconocen depdsitos

de vertiente de tipo coluviéon que, en las partes méas elevadas, y en relacion con los cresterios
cuarciticos, corresponden a canchales o pedreras.
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7.2.2. Formas fluviales

El rasgo mas caracteristico de la red de drenaje, en la Hoja de Santa Elena, es el notable enca-
jamiento que presenta en la totalidad del area.

A causa de este marcado encajamiento de la red, son muy escasas en el ambito de la Hoja, las
morfologfas con depdsito de origen fluvial.

Localmente, sobre todo en la zona norte, algunos valles presentan ensanchamientos que dan
lugar a pequenos depositos de fondo de valle. En ocasiones, su trazado es discontinuo, y no
alcanzan un desarrollo notable.

Ademas de los pequefios valles citados en la zona norte, pueden destacarse los aluviales del rio
de la Campana, y riachos de Tembladeros y Esparragones en la parte sur de la Hoja.

Como consecuencia de las caracteristicas de la red, los dep6sitos de terraza son muy escasos. Uni-
camente en los riachos citados, se han cartografiado dos pequefios retazos, situados a +2-4 m.
sobre el cauce actual, de materiales que se han atribuido a terrazas, que presentan un leve escar-
pe, sobre el fondo de valle.

Ocasionalmente, en la salida de algunos barrancos en la parte noroccidental de la Hoja, se han
cartografiado morfologias de conos de deyeccion.

En algunos puntos localizados de la red de menor orden, existen zonas con drenaje deficiente,
de escasa extension, que dan lugar a zonas endorreicas o semiendorreicas de origen fluvial. Su
funcionamiento debe ser esporadico, y relacionado con desbordamientos generados por tor-
mentas importantes.

En el territorio ocupado por la Hoja, resulta evidente, como se ha indicado, la presencia de un in-
tenso proceso de erosion fluvial, que provoca la existencia de una acusada incision lineal de sus

cauces.

En ocasiones, y también relacionado con este proceso se han reconocido algunas morfologias
de gargantas asi como saltos de agua y cascadas.

En algunas vertientes, sobre todo en la zona norte, y relacionadas con litologias mas facilmente

erosionables, se han cartografiado procesos de arroyada en regueros, y areas en las que se re-
conoce la existencia de carcavas.

7.2.3. Formas poligénicas

Se describen en este apartado aquellas morfologias en cuya génesis ha intervenido mas de un
proceso geomorfologico.

En la zona norte de la Hoja se ha cartografiado una pequefia zona que aparece arrasada, y que
ha sido atribuida a una superficie de erosién degradada.
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Es frecuente en el area, la presencia de rocas aisladas, relacionadas con la accion erosiva sobre
los niveles litolégicos mas resistentes, que da lugar a morfologias en pinaculo, generalmente
poco extensas, pero que destacan netamente en el paisaje.

Las formas deposicionales, de origen poligénico, mas notables en el dmbito de la Hoja, corres-
ponden a los techos de piedemonte “Ranas”, y a los glacis y glacis degradados.

Estos depdsitos se localizan, preferentemente, en el borde centro septentrional y nororiental
de la Hoja.

En esta zona se han identificado como “Rafa” unas manchas situadas a 880 m.s.n.m., que
constituyen el depdsito de formacion superficial mas antiguo en la Hoja, y que presentan pen-
diente hacia el norte.

También, en la zona meridional, al noroeste de Santa Elena, se localizan unos depdsitos atribui-
dos a “Rafa”, con pendiente hacia el sur, y que se ubican en cotas de 870 m.s.n.m. (Mesa del
Rey y replanos al oeste y noroeste del Salto del Fraile).

En la zona norte, y encajados a partir de este nivel, se reconocen depositos de glacis, mas o me-
nos degradados, y dispuestos en tres niveles sucesivos, también con evolucién hacia el norte.

En la parte sur, en la zona externa de Sierra Morena, y ya con pendiente hacia el sur, asociado al
valle del rio Grande, se ha cartografiado también una morfologfa de glacis de reducida extension.

También se han representado en el mapa algunas zonas, no muy amplias, recubiertas por ma-
teriales de génesis mixta aluvial-coluvial.

Por ultimo, en la esquina suroriental de la Hoja, se ha cartografiado una zona, en la que es evi-
dente la alteracion desarrollada a favor de los materiales graniticos del pluton de Santa Elena.

Las rocas graniticas de este afloramiento, presentan textura porfidica y contienen minerales
facilmente alterables, como plagioclasa y biotita (CASTELLO y ORVIZ, 1976).

Como consecuencia de esta composicion, el granito aparece alterado hasta varios metros de
profundidad, sin que llegue a observarse material intacto.

La alteracion existente es de tipo arenizacién, con baja produccién de material arcilloso. CHA-
PUT (1971), senala la presencia de trazas de caolinita e illita como minerales de neoformacion.

Este mismo autor, utiliza el bajo contenido en caolinita de las alteraciones en este batolito, como
criterio para atribuir una edad post-Villafranquiense a este proceso.

7.2.4. Formas lacustres
Se han cartografiado algunas zonas, de reducida extension, en las que la existencia de un dre-

naje difuso, provoca la existencia de zonas endorreicas y/o semiendorreicas, con funciona-
miento esporadico, y posiblemente ligado a causas estacionales.
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7.2.5. Formas antrépicas

Dentro del ambito de la Hoja, principalmente en el area de El Centenillo, se han representado
en cartografia algunas de las escombreras mas importantes; las que tienen una clara expresion
morfologica.

7.3. LA EVOLUCION DINAMICA

La generacion de las formas del relieve en el dmbito de la Hoja de Santa Elena, puede situarse
al final de la Orogenia Varisca, momento en el que los relieves recién generados son arrasados
de forma general.

Se genera entonces una extensa penillanura, conocida como superficie pretridsica o postvarisca
(SOLE SABARIS, 1983, MARTIN-SERRANO, 1991 ay b, GUTIERREZ ELORZA, M. 1994).

A lo largo del Mesozoico, esta superficie pretriasica sufrié deformaciones que provocaron en
primer lugar, la sedimentacién continental, y posteriormente marina.

No existen evidencias, en el 4rea de la presente Hoja de Santa Elena, de sedimentacion postva-
risca, que probablemente no se produjo en la zona, estando sometida la misma, durante el Me-
S0Z0ico, a procesos de erosion aérea.

A causa de ello, durante el Mesozoico y parte del Terciario, la actuacién de diversos ciclos de al-
teracion-erosién, provoco la generacion de una superficie, reconocible regionalmente (MARTIN-
SERRANO, 1991 ay b), denominada superficie o penillanura fundamental.

En el Mioceno inferior, la deformacion de las cordilleras Béticas, provoca la formacién de una fosa
de antepais en el borde sur del Macizo Hespérico, que corresponde a la depresion del Guadal-
quivir (FONTBOTE y VERA, 1983).

Como consecuencia, la zona de Sierra Morena quedé elevada con respecto a la depresion, de-
sarrollandose a partir de ese momento una plataforma de piedemonte.

A este momento pertenecen los depoésitos de “Ranas” cartografiados tanto al sur como al norte
de la Hoja de Santa Elena, que se sitlan en cotas sobre los 880 m.s.n.m.

En esta época de la historia morfogenética del area, se acentlia también la generacién de las
morfologias en resalte de los niveles cuarciticos mas resistentes, proceso que contintia hasta la
actualidad.

Con posterioridad se producen reajustes parciales en la topografia del area, que provocan el
deposito de los niveles de glacis reconocidos en la zona.

A partir de ese momento, el proceso morfogenético dominante es el encajamiento de la red
fluvial que, probablemente se produjo de forma discontinua.

En el &mbito de la Hoja no se han reconocido mas que aisladamente algunos depésitos de te-
rrazas, que representarian los vestigios de estas fluctuaciones.
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Finalmente, el proceso de incision lineal de los cursos fluviales, junto con la movilizacién en
las laderas, contribuyen a la creacion del paisaje actualmente observable.

Es destacable, la presencia en la zona norte de la Hoja (Sierra de San Andrés), de una serie de
morfologfas andémalas observables en el trazado de la red fluvial.

Aunque no ha podido caracterizarse claramente la presencia de codos de captura en la red, si
es notable la existencia de una serie de collados, en los que el actual trazado induce a pensar
en variaciones en la direccién de drenaje preferente, que podria haber sufrido variaciones en
tiempos recientes.

Ello es coherente con la tendencia general del proceso de incision lineal existente, que esta aso-
ciado a una erosion remontante que evoluciona hacia el norte.

Esto provoca que algunos cauces de menor orden, cuyo trazado sefala un drenaje preferente
hacia el norte, hayan sido afectados, en la parte alta de su curso y en las zonas de collados cita-
das, por esta accion erosiva remontante, drenando actualmente hacia el sur.

7.4. MORFOLOGIA ACTUAL-SUBACTUAL Y TENDENCIAS FUTURAS

La morfologfa actualmente observable en la Hoja de Santa Elena, es el resultado de la actuacion
de los distintos procesos citados a lo largo del tiempo.

La caracteristica mas notable es la existencia de paisajes agrestes, generados a favor de los nive-
les cuarciticos mas resistentes a la erosion, que conforman los relieves serranos en la zona.

La evolucion previsible del paisaje en el drea, debe contemplarse como resultado de la continui-
dad en el tiempo de los procesos actualmente activos.

La intensa accion erosiva de la red fluvial, provocada por procesos de incision lineal, aparece
como el proceso de mayor eficacia como remodelador del relieve en el futuro en este area.

La alteracion metedrica de los niveles mas resistentes, y posterior movilizacién de sus residuos en
vertiente, a favor de canchales y coluviones, es otro de los procesos que contribuiran a la evolu-
cion futura del paisaje.

8. HISTORIA GEOLOGICA

El acontecimiento geolégico mas antiguo registrado en la Hoja de Santa Elena es la sedimen-
tacion en un cono submarino profundo de las alternancias pizarroso grauvaquicas del conjunto
inferior precdmbrico. Durante el dep6sito de esta serie se produjeron movimientos bruscos de
fallas que provocaron zonas deprimidas limitadas por escarpes, los cuales colapsaron y dieron
lugar a brechas intraformacionales de la misma composicion que las alternancias.

TALAVERA et al. (2015) obtienen mediante U/Pb en circones detriticos, una edad deposicio-
nal maxima de 580-560 Ma (Ediacarico) para el Alcudiense inferior y de 550-540 Ma (Edia-
carico terminal) para el Alcudiense superior situado inmediatamente sobre la discordancia
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intra-alcudiense, lo que dejaria al Alcudiense inferior, representado en esta Hoja, una edad mi-
nima Ediacarico superior.

Durante el Ediacérico, y en un periodo de tiempo comprendido aproximadamente entre 550
y 560 Ma, se produjo la deformacion de la serie turbiditica, debido a un evento Cadomiense tar-
dio formandose pliegues sin foliacidn asociada. Esto indicarfa que fueron causados por una com-
presién poco importante. Ello puede deberse a la situacion del area en relacién con el orégeno
Cadomiense, o bien, como ha sugerido RIBEIRO (1974), a la adaptacion de un “tegumento” a
la deformacion por fracturas y movimientos en la vertical de un z6calo rigido. La trayectoria de
estas estructuras se situaria probablemente segin un rumbo NO-SE.

Después de un corto periodo de emersion y consecuente erosion, se produce la sedimentacion
del conjunto superior precambrico durante el Ediacarico-Cambrico inferior. El medio de sedimen-
tacion fue el de un medio de plataforma con variaciones del medio de unas a otras zonas.

Posteriormente se produce una importante tectonica de bloques, compartimentando la region
en unidades individualizadas por grandes fallas NO-SE, la zona permanecié emergida durante
parte del Cambrico.

El registro estratigrafico del Paleozoico de Sierra Morena oriental, Dominio del Complejo Es-
quisto-Grauvaquico de la Zona Centroibérica, donde se ubica esta Hoja, queda encuadrado en
el Hiperciclo Postcambrico, SAN JOSE et al. (1992), que abarca los materiales con edades com-
prendidas entre el Ordovicico inferior y el Carbonifero superior.

Los materiales aflorantes de este Hiperciclo, pueden dividirse en tres conjuntos. Los dos basales
separados por la disconformidad (limite de tipo 1) del Ordovicico superior (Hirnantiense). Por
tanto, se trataria de dos megaciclos; el inferior de Ordovicico inferior a superior (pro parte) y
el superior de Ordovicico terminal a Devénico inferior. En sectores préximos (Hoja 839; MATAS
etal., 2009b), se ha constatado la existencia de series atribuidas al Devonico superior en con-
tinuidad cartogréfica con contacto disconforme ya que falta el Devénico medio. Estos materia-
les con un limite de tipo 1 en su base, se integrarfan en un tercer megaciclo dentro del registro
paleozoico de Sierra Morena Oriental.

Hay un consenso general de la mayoria de autores en considerar la sedimentacion del hiperci-
clo postcdmbrico como un proceso moderadamente continuo, salvo el evento tectosedimen-
tario del Ordovicico superior.

De esta forma, y admitiendo la disconformidad (limite de tipo 1) de la base del hiperciclo, pueden
establecerse dos eventos de fracturacién, con creacion de cuenca, cuyas cronologias establecidas
son la de Arenig inferior y la de Ordovicico terminal (Hirnantiense), y dos etapas de margen pa-
sivo, consecutivas a ellos, en las que la sedimentacion se caracteriza por el caracter homogéneo
y repetitivo de unidades litoldgicas que se acrecionan en el registro sedimentario como respues-
ta, en gran medida, a los ascensos o descensos del nivel del mar.

PORTERO et al. (1988), definen de esta manera una serie de unidades tectosedimentarias (UTS) en
Montes de Toledo y Zona Centroibérica meridional, en las que las alternancias de pizarras y cuarcitas
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se interpretan como respuesta a los movimientos ciclicos del nivel del mar. Las facies lutiticas y he-
teroliticas las atribuyen a depdsitos de nivel alto, y las arenosas y/o cuarciticas a nivel bajo.

Aplicando criterios de estratigrafia genética, MATAS et al. (2009b) han diferenciado (Hoja 839)
en el hiperciclo postcambrico una serie de Secuencias Deposicionales (SD) (MITCHUM et al.,
1977; VAIL et al., 1977, VAIL, 1987; POSAMENTIER et al., 1988) que de muro a techo son las
que se determinan en la Figura 14.

Las diferencias sustanciales de interpretacion respecto a divisiones propuestas por autores an-
teriores, consisten en que se consideran las facies arenosas de tipo constructivo (Cuarcita Ar-
moricana, Cuarcita Botella, Cuarcita del Criadero y Cuarcitas de Doradillo) como depositos de
nivel alto (HST) (highstand systems tract), diferencidandolas de los litosomas arenosos de tipo
“destructivo”, con reciclado de los siliciclasticos del cinturén costero y que en general coinciden
con facies hummocky (HCS), GABALDON (1990 ay b), de grano medio y grueso, a veces amal-
gamadas (Capas Pochico, Alternancias del Cafio, Bancos Mixtos y Alternancias Malva), como de-
positos de shelf margin systems tract (SST).

Algunas de estas SD finalizan con el depdsito de carbonatos (bioclasticos y bioconstruidos), que
constituirdn el HST de dichas secuencias. Son el caso de la “Caliza de Urbana” y la del Devénico
inferior (no representada en esta Hoja).

En general, las facies peliticas y heteroliticas con afinidad turbiditica, se consideran como corte-
jo de borde de plataforma (shelf margin systems tract) (SST) y transgresive system tract (TST),
con sus ciclos de facies estrato y grano crecientes somerizantes y progradacionales.

La discordancia y transgresiéon del Ordovicico inferior, con la que comienza el Hiperciclo Post-
cambrico, marcaria el paso a medios de plataforma siliciclastica correspondientes a un margen
continental pasivo.

En este encuadre tectoestratigrafico se depositan las series aflorantes en esta Hoja durante el
Ordovicico inferior y medio.

Durante este periodo se depositan las SD, | a V (Figura 14), todas ellas, salvo la SD | son de tipo
2 con mayor potencia comparativa de las facies de plataforma externa (SST) respecto a las fa-
cies de plataforma interna (TST y HST). Este hecho sistematico parece confirmar la idea ex-
puesta por diversos autores, WALKER (1984), GABALDON (op. cit.), VAN WAGONER et al.
(1987), de que el efecto fundamental de los huracanes y tormentas en las plataformas, es el
de transportar sedimentos desde el nearshore al offshore, de tal forma que facies destructivas
en plataforma interna equivalgan a constructivas en plataforma externa y talud.

Esta relacion originada por la dindmica sedimentaria ligada a estos fenémenos meteorolégicos,
posiblemente podria justificar la formacién de cufias sedimentarias en la plataforma externa
sin necesidad de invocar variaciones bruscas en el nivel relativo del mar que expongan a la ac-
cion erosiva sedimentos precedentes.

Hay que destacar que durante el Ordovicico medio (Arenig superior-Oretaniense: Capas Pochi-
co y Pizarras del Rio) se produce un episodio volcanico de composicion basica.
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Estas condiciones fueron interrumpidas durante el Ordovicico terminal con un nuevo evento exten-
sional, que afecta fundamentalmente a los sectores situados junto al autéctono de la ZCl, donde
se encuentra encuadrada el drea de estudio, en la que se produciria una fragmentacion de la
cuenca, en gran medida controlada por la estructuraciéon primitiva del basamento preordovicico.

El evento descrito, va acompanado en sectores vecinos a esta Hoja por vulcanismo, mayoritaria-
mente bésico, que se intercala en las facies de cuenca del Ordovicico superior y del Sildrico basal.

Con posterioridad a este evento extensional, se depositan las Secuencias Deposicionales VIy VII,
que abarcan desde el Ordovicico superior (Hirnantiense) hasta el Devénico inferior, constituyen-
do un megaciclo de facies grano y estratocreciente, en una situacién “regresiva” y somerizante.

Esta somerizacion ha sido atribuida también a una bajada del nivel del mar debida a un episo-
dio glaciar (HAFENRICHTER, 1980, GUTIERREZ-MARCO et al., 1990 y otros).

Son muy escasos los registros sedimentarios datados con edades posteriores al Devonico inferior,
como sucede en gran parte de la Zona Centroibérica sur-occidental. En la Hoja aledafa de Torre de
Juan Abad (839) (MATAS et al., 2009), se ha definido una laguna estratigrafica (Mesodevonica) de
tal forma que sobre los depdsitos carbonatados de los niveles superiores del Devénico inferior (Em-
siense), se tienen los materiales siliciclasticos y carbonatados del Devénico superior (Frasniense).

Esta importante laguna mesodevénica de &mbito cuencal (GUTIERREZ-MARCO et al., 1990),
se interpreta que esta causada por un episodio deformativo varisco previo al principal de la ZCl
y coetaneo con el primer episodio de deformacion de la ZOM.

Este hiperciclo postcambrico se interpreta como una sedimentacién continua en su margen con-
tinental pasivo, que se ve interrumpido por la Orogenia Varisca.

En sectores meridionales, situados al S de la zona de cizalla Puente Génave-Castelo de Vide, muy
proximos a este area y dentro de las Hojas n° 861 (Solana del Pino), 884 (La Carolina), 885 (Santis-
teban del Puerto) y 886 (Beas de Segura), en discordancia con distintas formaciones Devénicas, aflo-
ran potentes series heteroliticas de afinidad turbiditica (Facies Culm), con edad Carbonifero inferior.

El depdsito de esta serie se produce en una plataforma profunda, en una cuenca con fuerte sub-
sidencia y con gran cantidad de aportes.

La deformacién varisca, se produce en varias fases que, en conjunto, dan lugar a la estructura-
cion principal de estos materiales. Las primeras manifestaciones son las ya descritas que se re-
gistran como lagunas sedimentarias durante el Devonico medio.

La primera fase (F,), con plegamiento generalizado y esquistosidad, se produce por una com-
presién N-S y dio lugar a las principales estructuras cartogréficas de la Hoja. Su edad se situa
entre el Namuriense temprano (Serpukhoviense), edad mas alta de los sedimentos de Culm a
los que afecta en &reas vecinas, y la edad de la blastesis de las corneanas de la aureola de me-
tamorfismo de contacto asociada al Plutén de Santa Elena, datado en 331+34 Ma mediante
Rb/Sr, por LARREA et al. (1999) y recientemente en 319+£5 Ma, Namuriense superior (Bashki-
riense) mediante U/Pb por el Método de Kober, (Montero com. pers., en MARTIN PARRA et al.,
2015), que es posterior a esta primera etapa. Esto indicaria que la deformacion principal varisca
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(F,) en este sector de la ZCl se desarrolla posiblemente en el Namuriense inferior alto (Serpukho-
viense superior-Bashkiriense basal).

Este primer episodio de deformacion dio lugar a un engrosamiento cortical, al que le siguié, una
vez dejé de actuar la compresion N-S a NE-SO, un episodio de extension (F,) con desarrollo de
fracturas de despegue extensional perpendiculares a la cadena (extension N-S), como la cercana
de Puente Génave-Castelo de Vide, o la méas lejana hacia el N de Toledo. A este episodio se le
atribuyen alguna de las fracturas de direccién E-O a ENE-OSO de la Hoja. Durante esta etapa se
produce la intrusion del citado stock granitico de Santa Elena (Bashkiriense medio) que es afectado
por la zona de cizalla extensional de Puente Génave-Castelo de Vide, a su vez cortada al oeste
por el Macizo de la Haba, datado recientemente en 314.2+1.9 Ma por CARRACEDO et al. (2009)
por lo que esta etapa se desarrollaria en el Namuriense superior alto (Bashkiriense medio-superior).

En las cercanias, hacia el S del area de la Hoja, durante el Westfaliense D-Pérmico inferior (Mos-
coviense-Gzheliense) se produce una tectonica transtensiva dextra, de direccion ONO-ESE, con
la que se relaciona la intrusién de la Unidad Granodioritica del Batolito de Los Pedroches (LARREA
etal., 1996b, 1999b; CARRACEDO et al., 1994, 1997; ARANGUREN et al., 1997; MARTIN PARRA
etal., 2000, 2015) datada en 307 Ma (limite Westfaliense-Estefaniense o Moscoviense-Kasimo-
viense) (CARRACEDO et al., 2009) y el sistema de diques intermedios a basicos asociados, que
evoluciona a una extension NE-SO durante la cual intruye la Unidad Granitica del Batolito de
Los Pedroches (MARTIN PARRA et al., 2000, 2015) datada en 304 Ma (Estefaniense B-C o li-
mite Kasimoviense-Gzheliense) (CARRACEDO et al., 2009), asi como el sistema de diques de
porfidos graniticos asociado.

Entre el final de la etapa extensional relacionada con la Zona de Cizalla Extensional de Puente Gé-
nave-Castelo de Vide (F,) y el de esta de tecténica transtensional-extensional que da lugar al empla-
zamiento del Batolito de Los Pedroches, y relacionadas con ella, se producen cuencas en las que
se depositan sedimentos conglomeraticos del Carbonifero superior (Westfaliense D-Estefaniense)
como los de Mina Riquilla en la Hoja de Brazatortas (835) (RAMIREZ et al., 2016), Sinclinal de Al-
madén (GARCIA SANSEGUNDO et al., 1987), o los cartografiados en discordancia angular y ero-
siva sobre los sedimentos del Ordovicico inferior, en el sector noroccidental de la Hoja n° 864 Venta
de los Santos (MATAS et al., 2009). La cuenca de Puertollano de caracter lacustre con influencia
fluvial y actividad volcanica sincrénica (WAGNER, 1983), contiene, sobre los conglomerados, are-
niscas y pizarras con capas de carbon y cineritas, y estaria también relacionada con este episodio.

Este episodio transtensional-extensional Westfaliense superior-Estefaniense, debe ser continua-
cion de la extensional anteriormente citada y podria considerarse como parte de la Fase 2 de
este sector de la ZCl, pudiendo afirmarse que estos depositos son posteriores a las tres fases
principales (ductiles) de la Orogenia Varisca en el DCEG de la ZCl, al N de la Falla de Toledo, y
en el extremo meridional de la ZCI (DOV) al S de Los Pedroches, y a la F, y F, del sector de la ZCl
en que se sitUa esta Hoja.

El periodo de emplazamiento de granitos en la ZCl meridional coincide con el episodio de tec-
tonica extensional-transtensional de la F, en sentido amplio.

La tercera etapa de deformacion varisca en la Hoja esta relacionada con la formacién de cizallas
fragiles transcurrentes NO-SE sinistras. A esta fase se puede atribuir el giro de las grandes es-
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tructuras de F, (pliegues mayores) y F, (Zona de Cizalla de Puente Génave-Castelo de Vide y Ba-
tolito de Los Pedroches) desde ONO-ESE en su sector occidental a ENE-OSO en su extremo orien-
tal. Responde a una compresion E-O, generando en regiones proximas, tanto al O como al E (Hoja
de Aldeaguemada) figuras de interferencia de pliegues, llegando a dar domos con los pliegues
de F,, plegando a la ZCPGCV y reactivando antiguos accidentes NO-SE como desgarres sinis-
tros. Su edad no ha sido establecida por la falta de marcadores datados, si bien probablemente
sea Estefaniense B o posterior.

El conjunto de fracturas conjugadas de direccion NNO-SSE dextras y NNE-SSO sinistras se de-
sarrolla también posteriormente al Carbonifero superior, ya que afectan al conglomerado dis-
cordante de esta edad descrito en la Hoja de Venta de los Santos (MATAS et al., 2009), siendo
probablemente el mas tardio, ya que esta representado en todo el Macizo Ibérico meridional.

Los materiales sedimentarios postvariscos mas antiguos en la Hoja de estudio corresponden a
la “rafia” plio-cuaternaria, sin que se halle registro de depdsitos mesozoicos o cenozoicos.

Al'N de esta Hoja (fuera de la misma), esta representado el volcanismo del Campo de Calatrava.
Este se inicia a finales del Mioceno superior (8,6-6,4 Ma; ANCOCHEA, 1982; BONADONNA y
VILLA, 1986) y comienza con la extrusion de leucititas olivinicas, a las que siguio tras un lapso
de cerca de 1,7 Ma., una etapa de volcanismo basaltico alcalino que se prolonga hasta el Cua-
ternario inferior (4,7 a 0,7 Ma; ANCOCHEA, 1982; GALLARDO MILLAN et al., 2002). La emisién
de los materiales volcanicos estuvo controlada por un accidente distensivo de direccion NO-SE
a favor del cual ascendieron los magmas.

Este accidente se generé como una zona de extension/transtension local en el antepais del oré-
geno bético. VEGAS y RINCON (1996) lo suponen formado por efecto de un abombamiento cor-
tical de la Meseta Meridional como consecuencia del emplazamiento final de las unidades aloc-
tonas de la Cordillera Bética sobre el Valle del Guadalquivir. Recientemente, GRANJA BRUNA et
al. (2015) proponen la combinacion de dos factores para explicar este vulcanismo:

— Plegamiento de la litosfera Ibérica y levantamiento asociado del basamento varisco debi-
do a la transmision hacia en NO de esfuerzos compresivos en la placa superior de la sub-
duccién/colision del margen suribérico.

— Existencia de una banda de cizalla de desgarre dextro, varisca, de direccién NO-SE que
debilito la corteza y favorecié el ascenso de los materiales.

Con relacién a la Cuenca del Guadalquivir (al sur de la Hoja), se ha interpretado (SANZ DE
GALDEANO y VERA, 1992) que se comenzé a formar como una cuenca de antepalfs durante
el Mioceno medio (Serravaliense), aunque es a partir del Tortoniense cuando se individualiza
como drea subsidente en un régimen transcurrente caracterizado por una compresion N-S a
NNO-SSE. Ese régimen transcurrente evolucioné a partir del Plioceno inferior a un régimen de
extension radial. En el borde norte de la Cuenca del Guadalquivir, esta extension se manifiesta
fundamentalmente por movimientos directos de fallas NE-SO donde, frecuentemente, el blo-
que hundido se situa al E (p.e. Falla del Moro en la depresion de Bailén, MARIN SENAN, 1988).
Como consecuencia, la zona de Sierra Morena quedd elevada con respecto a la depresién, desa-
rrollandose a partir de ese momento una plataforma de piedemonte, generandose los depésitos

111



de rafas cartografiados tanto al sur como al norte de la Hoja. También durante esa época se
acentUa también la generacion de las morfologias en resalte de los niveles cuarciticos mas re-
sistentes, proceso que continla hasta la actualidad.

Con posterioridad se producen reajustes parciales en la topografia del area, que provocan el
depdsito de los niveles de glacis reconocidos en la zona, y a partir de los cuales, el proceso mor-
fogenético dominante es el encajamiento de la red fluvial de forma discontinua. Es la incision
lineal de los cursos fluviales, junto con la movilizacion en ladera, los procesos que contribuyen
a la creacion del paisaje actualmente observable.

La evolucién cuaternaria, por lo tanto, compleja, se continta en la incisiéon y vaciado erosivo
como principales pautas morfogenéticas, lo que ha favorecido la ampliacion del valle principal
del Guadalquivir por medio de capturas de pequefias cuencas en Sierra Morena.

El desplazamiento de las sucesivas terrazas escalonadas del rio Guadalquivir se efectta hacia
el NO, llegandose a contar hasta 17 niveles. A su vez, todo el conjunto se encaja hacia el sur,
como consecuencia del paulatino descenso del nivel del mar, tal vez acompafnado por un hun-
dimiento en el centro de la cuenca.

9. GEOLOGIA ECONOMICA
9.1. RECURSOS MINERALES
9.1.1. Minerales metdlicos y no metélicos

La Hoja de Santa Elena se sitUa en el sector septentrional del denominado distrito La Carolina-
Linares, de gran tradicion minera. En la propia Hoja se localizan un nimero importante de in-
dicios, algunos de los cuales fueron de gran importancia econémica en el pasado. En la actua-
lidad, sin embargo, todas las minas localizadas en la Hoja (Tabla 5), se encuentran inactivas (la
extraccion en El Centenillo se paralizé en 1963, y en Los Guindos en 1982).

La actividad minera en la Hoja ha estado centrada, fundamentalmente, en los filones mineralizados
en plomo y bario, y en menor medida en zinc, cobre y plata. Las labores mas importantes se sittan
en las cercanias de El Centenillo (pozos Mirador, Santo Tomas, Aguila, Nuevo), donde se han explo-
tado algunos de los filones més ricos del distrito (filon Mirador, Pelaguindas). Otro grupo numeroso
de labores, aunque de menor importancia econdmica, se halla en el entorno de 2 km al sury su-
roeste de San Lorenzo de Calatrava. Un tercer grupo aparece en las proximidades de Santa Elena,
sobre todo, al sur y sureste de esta poblacién. Algunas labores, poco importantes desde el punto
de vista econdémico, aparecen de forma aislada en El Peralejo, Venta Robledo y Cerro del Buey.

Otra de las sustancias metalicas que ha sido explotada en el area es el antimonio. Los indicios
de este metal se localizan al sur de la localidad de El Viso del Marques, proximos al borde nor-
oriental de la Hoja, de ellos el mas importante es la mina de Santo Cristo.

Desde el punto de vista metalogenético, al menos las mineralizaciones Ba-(Pb-Zn-Cu-[Ag]) que
aparecen en la mitad meridional de la Hoja, son filones hidrotermales que rellenan fracturas
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tardivariscas abiertas en una etapa distensiva, pre-Ladiniense seguin LILLO (1992). Esta etapa ha
sido posteriormente descrita como una segunda etapa de deformacion en esta regién, estando
relacionada con el desarrollo de la Zona de Cizalla Extensional Puente Génave-Castelo de Vide,
por MARTIN PARRA et al. (2006, 2015). A muro de la misma se situarian estos filones como grie-
tas tensionales de la direccién principal de extension. La edad del sistema filoniano asociado, te-
niendo en cuenta su relacién con el macizo de Santa Elena y la de la zona de cizalla con este y
con el macizo de La Haba (ya relatada en esta memoria), seria méas bien Bashkiriense.

Este autor interpreta que los fluidos hidrotermales evolucionaron desde soluciones acuosas ca-
lientes (en torno a los 375-350° C) y moderadamente salinas, ligeramente carbénicas en algu-
nas zonas, y con H,S de origen magmatico/metasedimentario como especie dominante de azufre,
a soluciones acuosas de salinidad moderada a alta, de menor temperatura y con una relaciéon
SO,=/H,S mas alta como resultado de la mezcla de los fluidos iniciales con aguas mas superfi-
ciales y frias, de origen metedrico. En el mismo estudio se indica que el enriquecimiento selec-
tivo en plata no parece tener relacion con la localizacién o tipologia de los distintos depositos,
distribuyéndose de forma aleatoria.

Las mineralizaciones de antimonio, también en filones hidrotermales, presentan una paragéne-
sis simple, constituida por estibina y pirita en ganga de cuarzo.

9.1.2. Rocas industriales y ornamentales

A diferencia de la minerfa de minerales metalicos, la canteria en la Hoja es practicamente in-
existente, limitandose a pequefias labores artesanales de reducidas dimensiones sobre los ni-
veles cuarciticos y areniscosos (mamposteria).

9.2. HIDROGEOLOGIA
9.2.1. Climatologia

La Hoja de Santa Elena se encuadrada en una zona con precipitaciones medias anuales com-
prendidas entre los 450 mm y 700 mm (Fig. 15).

El Instituto Nacional de Meteorologia, dispone de una red de control regional relativamente amplia,
gue en esta Hoja esta constituida por 6 estaciones (n° 5241, 5241E, 5246, 5283, 5286 y 5298l).

La temperatura media anual estd comprendida entre los 14°C y 15°C, y los valores de evapo-
transpiracion potencial, en media anual y para afo medio son préximos a los 750 mm.

El drea de estudio se encuentra dentro de un clima mediterraneo templado, y régimen de hu-
medad mediterrdneo seco.

9.2.2. Hidrologia

La red de drenaje de la Hoja de Santa Elena pertenece practicamente en su totalidad a la cuen-
ca hidrografica del Guadalquivir, limitando en el sector nororiental con la del Guadiana. Dicha
red se destaca por un trazado muy complejo, casi laberintico, con gran profusion de pequefos
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Fig. 15.— Mapa regional de isoyetas, isotermas y E.T.P

cauces. No se aprecia una jerarquizacion clara, pudiendo destacarse como cauces principales
el rio Guadalevin o Grande, los de Campano y Renagadero en la parte meridional, y el rio Fres-
neda en la septentrional. En su mayoria pertenecen a la cuenca del rio Rumblar regulados en el
embalse préximo a Bailén.

No hay estaciones de aforo ni de control de calidad de aguas superficiales.

Tampoco se definen zonas clasificadas como humedas, si bien se destaca como espacio natural
el Desfiladero de Despefiaperros al este de la Hoja.
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9.2.3. Hidrogeologia

La Hoja de Santa Elena, no forma parte de ninguna Unidad Hidrogeoldgica de entidad, segun
puede observarse en la Fig. 16.
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Fig. 16.— Situacion de Unidades Hidrogeoldgicas de las cuencas del Guadiana y Guadalquivir.

Las més proximas son las de Ubeda (05.23), Bailén-Guarroman, (05.24), y Rumblar (05.25), den-
tro de la cuenca del Guadalquivir. Hidrogeolégicamente la Hoja se caracteriza por una mayor pre-
sencia de materiales impermeables o de muy baja permeabilidad, pertenecientes al Paleozoico,
con algun nivel susceptible de dar escaso rendimiento, bien sea en el lehm granitico, en las calizas
y dolomias ordovicicas que afloran discontinuamente y con poco desarrollo, o en los sedimentos
pliocuaternarios constituidos por gravas y cantos con abundante matriz arcilloso-arenosa.

Del reciente inventario efectuado, se han distinguido 5 sondeos, 1 pozo, y 7 manantiales, todos
dentro del Paleozoico, a excepcién de un manantial en coluviones con un caudal interesante,
si bien la fecha de aforo y la bondad del afio favorecen notablemente la 6ptima medicion. Los
caudales de extraccion en sondeos, no sobrepasan los 2,5 I/sg.

Las aguas son de naturaleza bicarbonatada magnésicas y/o calcicas, aptas para el consumo,
aungue algunas tienen un cierto grado de salinizacion.

Sus caracteristicas se destacan en la Fig. 17.
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