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Resumen: Las relaciones estructurales entre el basamento varisco y la cobertera permo-mesozoi-
ca en torno a la Zona Cantábrica muestran que ambos se deformaron solidariamente durante la de-
formación alpina, que produjo dos efectos en el basamento: levantamiento y deformación interna.
Además de su levantamiento, la deformación alpina del basamento consistió esencialmente en la
reactivación de estructuras prealpinas: reapretamiento de los pliegues variscos, dando lugar a la
verticalización y rejuego por deslizamiento flexural de algunos cabalgamientos variscos plegados,
e inversión tectónica de las fallas extensionales que dieron lugar a las cuencas mesozoicas. En
áreas donde el basamento es mayoritariamente pizarroso, de naturaleza incompetente, la cobertera
desarrolla sus propias estructuras, que consisten en pliegues “buckling”, mientras el basamento
adopta un carácter pasivo. La deformación alpina conlleva una apreciable modificación de las es-
tructura herciniana en algunos sectores, con rotaciones de los cabalgamientos variscos que pueden
superar los 30º, aunque normalmente no pasan de los 15º. El acortamiento alpino en el basamento
se encuentra irregularmente distribuido, con un valor en torno a un 20% en la mayor parte de la
cordillera; este valor es ampliamente sobrepasado en el frente o borde sur de la misma, debido al
desarrollo de un gran pliegue de propagación del cabalgamiento basal alpino, y en la proximidad
de las fallas normales invertidas (Ubierna, Llanera) por el efecto de contrafuerte.

Palabras clave: deformación alpina, relaciones basamento-cobertera, Cordillera Cantábrica, in-
versión tectónica.

Abstract: The structural relationships between the Variscan basement and the Permo-Mesozoic
cover around the Cantabrian Zone show that they were jointly deformed during the Alpine defor-
mation. The Variscan basement was uplifted and internally deformed; this internal deformation
usually caused reactivation of earlier structures. Thus, Variscan folds were tightened, giving rise
to steepening and reactivation of previously folded Variscan thrusts, as a result of flexural-slip
mechanisms. Moreover, normal faults related to the development of Permo-Mesozoic basins were
inverted. Wherein the basement is mostly shaly, the Permo-Mesozoic cover developed its own
structures, mainly buckle folds, whereas the basement played a passive role. In the basement, the
amount of shortening during Alpine deformation was around 20% in most areas. This value is
greater in the forelimb of a large-scale fault-propagation fold developed in the mountain front,
and also close to the inverted normal faults, as a result of butressing. The Alpine deformation im-
plies a remarkable modification of the Variscan structure in some places, giving rise up to 30º of
dip increase for the Variscan thrusts.

Key words: Alpine deformation, cover-basement relationships, Cantabrian Mountains, inversion
tectonics.
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La Cordillera Cantábrica es una cordillera alpina
constituida, en su sector central (provincias de As-
turias, León y Palencia), por un basamento varisco
que pertenece a la zona más externa del Macizo
Ibérico, denominada Zona Cantábrica (Lotze,
1945). Este basamento ha sido elevado durante la
deformación alpina sobre dos cuencas terciarias
sinorogénicas: la Cuenca del Duero, al Sur, y la
cuenca del margen continental cantábrico, al N.
Otra cuenca terciaria de menor extensión, la de
Oviedo, se sitúa entre ambas (Figs. 1 y 2). Las
cuencas del Duero y Oviedo están relacionadas
con estructuras alpinas vergentes al Sur, mientras
las cuencas terciarias situadas en el dominio mari-
no, están relacionadas con estructuras alpinas de
vergencia principalmente al Norte, cuya prolonga-
ción oriental lo constituyen las estructuras más
septentrionales de la Zona Vasco-Cantábrica y Zo-
na Norpirenaica, con esta misma vergencia. Al
Sur, la Cordillera Cantábrica representa la prolon-
gación occidental de la Zona Surpirenaica; no obs-
tante, en contraste con la tectónica de despegue
desarrollada en la Zona Surpirenaica, en la Cordi-
llera Cantábrica el basamento varisco y su cober-
tera mesozoica se deformaron solidariamente du-
rante la deformación alpina.

La historia geológica post-varisca de la región co-
mienza por un primer episodio extensional que dió
lugar al desarrollo de las cuencas permo-triásicas y
que culmina con las cuencas de plataforma del Ju-
rásico. Una segunda etapa extensional tuvo lugar
durante el Jurásico superior-Cretácico inferior, en
relación con la apertura del Golfo de Vizcaya, dan-
do lugar a la formación de las principales cuencas
mesozoicas, que permanecen estables a partir del
Albense hasta la inversión tectónica que se produ-
ce durante el Terciario.

El primer modelo general sobre el significado es-
tructural y el origen del relieve cantábrico en la
transversal asturiana ha sido propuesto por Pulgar
y Alonso (1993) y Alonso et al. (1996) (Fig. 2). En
este modelo, el levantamiento del basamento y los
rasgos estructurales mayores de la Cordillera Can-
tábrica se explican mediante un gran pliegue de
flexión de falla (“fault-bend fold model”, Suppe,
1983) asociado a un cabalgamiento de basamento
cuyo desplazamiento es menor que la longitud de
la rampa (Fig. 2). El buzamiento de la cobertera

mesozoica en la vertiente norte de la cordillera
(culminación dorsal de Butler, 1982) nos da una
predicción del ángulo de la rampa y la longitud de
la culminación nos permite estimar el desplaza-
miento en unos 22 km. La existencia de este cabal-
gamiento de basamento ha sido confirmada por la
sísmica de reflexión profunda realizada a través de
la transición entre la Cordillera Cantábrica y la
Cuenca del Duero (Pulgar et al., 1996, 1997).

En el frente sur de la cordillera, este gran cabalga-
miento no se observa generalmente en superficie,
debido al desarrollo de un pliegue de propagación
de falla en la parte superior de la rampa (Fig. 3B;
sólo en un sector en torno al río Cea se puede ob-
servar un cabalgamiento, con un desplazamiento
de hasta 7 km fosilizado por el Terciario más supe-
rior (Alonso et al., 1994) (Fig. 3B, corte II-II’).
Así, se considera que el desplazamiento estimado
de 22 km se encuentra consumido por el pliegue
frontal de propagación de falla y por el acortamien-
to longitudinal de la lámina cabalgante. La existen-
cia de un importante acortamiento longitudinal
dentro del bloque superior, que implica el modelo
propuesto, conlleva la existencia de una apreciable
deformación alpina en el basamento varisco; como
veremos a continuación, esta deformación está
atestiguada por las relaciones estructurales entre el
basamento paleozoico y la cobertera adyacente que
bordea la Zona Cantábrica.

El principal objetivo de este trabajo consiste en
determinar el efecto de las deformaciones alpinas
sobre la estructura varisca previa, es decir el com-
ponente alpino en la estructuración del basamento,
así como el control de la anisotropía varisca en las
estructuración alpina. Para ello, se describirán las
relaciones basamento varisco-cobertera permo-
mesozoica en torno a la Zona Cantábrica; dentro
del basamento, también se utilizará como referen-
cia un clivaje que corta las estructuras variscas
(Savage, 1967; Aller, 1981; Alonso, 1987; Marín,
1997) y que muestra un grado de deformación si-
milar a la cobertera. A pesar de ser la Cordillera
Cantábrica una de las más relevantes de la Penín-
sula Ibérica, el papel de la deformación alpina en
el basamento varisco de la Zona Cantábrica ape-
nas ha sido objeto de atención hasta el momento;
salvo estudios de interés muy local (Pello, 1967;
Tosal, 1968; Julivert et al., 1971), no se han abor-
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dado de un modo global los efectos de la deforma-
ción alpina en la reactivación y modificación de
las estructuras variscas, aspecto que se intenta cu-
brir en este trabajo.

La deformación alpina en el basamento varisco

En la Zona Cantábrica, la deformación alpina actuó
sobre un basamento varisco muy heterogéneo y
anisótropo, con fuertes variaciones litológicas y
una red de cabalgamientos y pliegues con orienta-
ciones diversas, que dibujan el denominado Arco
Astúrico (Fig. 1). Como veremos, esta estructura-

ción previa controla la disposición y desarrollo de
las estructuras alpinas. La distribución cartográfica
del Paleozoico, Mesozoico y Terciario en la Cordi-
llera Cantábrica puede observarse en la Fig. 1 y la
estructura alpina puede leerse en los cortes de las
Figs. 2 y 3; en estas figuras se indica la naturaleza
de las fallas alpinas, muchas de las cuales repre-
sentan la reactivación de cabalgamientos variscos o
la inversión de fallas normales mesozoicas. Por
otro lado, la posición estructural dentro del bloque
superior del cabalgamiento mayor que levanta la
cordillera es el otro factor determinante en el desa-
rrollo de las estructuras alpinas y, consecuentemen-
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te, en el grado de modificación de las estructuras
previas. En efecto, el basamento muestra una de-
formación interna variable que nos permite distin-
guir varios dominios estructurales.

En primer lugar se va a hacer una descripción de la
estructura superficial por dominios y más tarde se
insertará esta información en un contexto más am-
plio representado por el corte global de la cordillera.

Dominio septentrional

En el sector septentrional de la Zona Cantábrica, la
deformación alpina del basamento adquirió mayor
relevancia en la parte oriental que en la occidental.
En la parte nororiental (Figs. 1 y 2), la reactivación
alpina de los cabalgamientos variscos (Tosal, 1968)
alcanza unos 5 Kms de acortamiento (Espina, 1997),
y dió lugar a una rotación de bloques que puede atri-
buirse a la geometría lístrica de las superficies de ca-
balgamiento. Si restauramos la cobertera mesozoica
a la posición horizontal, los cabalgamientos varis-
cos, ahora con un buzamiento en torno a 75º, mues-
tran una inclinación previa de unos 30 a 40º.

En la parte noroccidental la estructura alpina más
importante es la Falla de Llanera (Figs. 2 y 3A),
que muestra un importante juego normal relaciona-
do con los procesos extensionales mesozoicos; este
juego está atestiguado por la conservación de la su-
cesión permo-jurásica en su labio norte, mientras al
Sur de la misma las capas del Cretácico inferior se
apoyan directamente sobre el basamento varisco
(Almela y Ríos, 1962); la inversión tectónica de
esta falla produjo esencialmente la elevación del
bloque superior, cuya erosión dió lugar a una cuña
clástica representada por la Cuenca terciaria de
Oviedo. (Fig. 3A). En el bloque superior, el Meso-
zoico presenta generalmente una disposición sub-
horizontal, con buzamientos suaves excepto en las
proximidades de la falla en donde aparece una ban-
da de cabalgamientos y pliegues apretados vergen-
tes al S, denominada franja móvil intermedia (Ra-
mírez del Pozo, 1969), cuyo desarrollo puede atri-
buirse al efecto de contrafuerte (butressing, p.e.
Welbon, 1988; Butler, 1989; De Graciansky et al.,
1989) ejercido por la falla normal. 

En el extremo oriental de la Falla de Llanera (fallas
de Arriondas y Fuentes de Julivert et al., 1971), las

formaciones paleozoicas muestran en el mapa geo-
lógico un desplazamiento dextrógiro en relación
con dicha falla, lo que ha llevado a considerar di-
chas fallas como desgarres hercinianos reactivados
posteriormente como fallas inversas (Pello, 1967,
Julivert et al., op. cit.); no obstante, dicho despla-
zamiento dextrógiro puede interpretarse como un
desplazamiento aparente en relación con el movi-
miento inverso de la falla por lo que, a falta de in-
formación sobre la disposición de las estrías, no se
han aportado evidencias de que sea una falla de
desgarre varisca. 

En algunas áreas de este sector noroccidental, si-
tuadas tanto al Norte como al Sur de la Falla de
Llanera, algunos cabalgamientos hercinianos tam-
bién han sido reactivados, a pesar de que aquí son
bastante oblicuos al rumbo general de las estructu-
ras alpinas, como por ejemplo del cabalgamiento
de Laviana (cabalgamiento basal de la Cuenca Car-
bonífera Central) en la zona de Infiesto-Sueve (Pe-
llo, op. cit.), el del Naranco en las proximidades de
Oviedo (Fig. 3A), y el que alcanza la costa en las
proximidades del Cabo Torres, al O de Gijón (Falla
de Veriña de Julivert et al., op cit.); al Sur de Pola
de Siero también aparece una fosa tectónica con
materiales pérmicos que sigue las directrices varis-
cas; esta fosa ha sido posteriormente invertida, con
cobijamiento de la sucesión terciaria en el área de
Carbayín (Fig. 3A). Si restauramos el mesozoico
de este sector noroccidental a su posición horizon-
tal, por ejemplo deshaciendo los 15º de buzamiento
medio de la sucesión cretácica en la cuenca de
Oviedo, al Sur de la Falla de Llanera, los cabalga-
mientos hercinianos siguen manteniendo una dis-
posición similar a la actual, subvertical o ligera-
mente invertida.

Una de las estructuras alpinas más importantes de
este sector septentrional es la Falla de Ventaniella
(Julivert, 1960), la cual se prolonga hacia el sur a
través de toda la Zona Cantábrica. Un desplaza-
miento inverso oblicuo, de carácter dextrógiro con
elevación del bloque N, es suficiente para explicar
los desplazamientos aparentes de las diversas uni-
dades estratigráficas, ya sean paleozoicas o meso-
zoicas, en relación con esta falla (véanse las conse-
cuencias cartográficas de la falla en el área situada
al N de Avilés y en el Sinclinal de Valdosín-Zalam-
bral en la Región del Ponga). No obstante, el para-
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lelismo de esta falla con otras situadas más al N
que delimitan cuencas pérmicas (Fallas de Manza-
neda y Candás en Lepvrier y Martínez García,
1990), puede indicar una actividad previa relacio-
nada con la formación de la cuenca permo-meso-
zoica asturiana.

Dominio central

La evaluación de los efectos de la deformación al-
pina en el sector central de la Zona Cantábrica (Al
Sur de la Cuenca de Oviedo y de la Falla de Ca-
buérniga) (Figs. 1 y 2), resulta más arriesgada, ya
que en este sector apenas se conservan retazos de
cobertera permo-mesozoica que sirvan de referen-
cia para determinar dicha deformación. Unicamen-
te pueden observarse las relaciones basamento-co-
bertera en el borde oriental de la Zona Cantábrica
en donde que se presentan varias fallas normales
permo-mesozoicas, algunas de ellas invertidas du-
rante la deformación alpina (Espina, 1997); tam-
bién se forman pliegues relacionados con dicha de-
formación (Fig. 2). La cobertera muestra una dis-
posición subhorizontal para la envolvente de estos
pliegues alpinos, que implican un acortamiento de
unos 10 km para este sector central, comprendido
entre la falla de Cabuérniga y la falla de Ubierna
(Espina, op. cit). Esta última se prolonga hacia el O
en el basamento con el nombre de falla de Ruesga
(Kanis, 1956), la cual probablemente representa
asimismo la prolongación de la denominada Línea
o Falla de León (De Sitter, 1962; Marcos, 1968;
Pulgar, 1973; Lobato, 1977) (Fig.1). La Falla de
Ubierna actúo como falla normal en el Jurásico su-
perior, con un desplazamiento de unos 3 Km, y se
invirtió en el Terciario con un desplazamiento in-
verso de aproximadamente la misma magnitud (Es-
pina et al., 1996a).

Salvo la Falla de Ubierna-León, limite Sur de este
dominio central y tradicionalmente considerada
una fractura de origen varisco, en este borde orien-
tal no han podido reconocerse otras estructuras va-
riscas reactivadas; el basamento paleozoico es aquí
mayoritariamente pizarroso, mecánicamente in-
competente si lo comparamos con la sucesión de
areniscas y conglomerados triásicos y, por tanto,
probablemente jugó un papel pasivo durante la de-
formación alpina.

Dominio meridional

Los afloramientos mesozoicos situados al sur del
dominio anterior están limitados por una delgada
banda de rocas cretácicas verticales o invertidas,
que bordean por el sur el macizo paleozoico (Fig.
3B). Esta banda representa el flanco inverso de un
sinclinal que constituye generalmente la estructu-
ra del borde N de la cuenca del Duero al Sur de la
Zona Cantábrica; este sinclinal, interpretado en
Alonso et al. (1994) como un pliegue de propaga-
ción del cabalgamiento mayor que genera la cor-
dillera (Fig. 2), puede leerse en los mapas geoló-
gicos del borde NW de dicha cuenca (Fig. 3B).
Tal como se indicó en la introducción, el cabalga-
miento mayor que produce el levantamiento de la
cordillera, únicamente muestra una presencia des-
tacable en el sector central del borde sur de la
cordillera, en torno al río Cea, en donde el cabal-
gamiento alcanza su máximo desplazamiento (en
torno a 7 Km.), amortiguándose hacia el E y W,
en donde es relevado gradualmente por el pliegue
de propagación de falla (ver cortes en la Fig. 3B).
Incluso en la parte central de este sector el cabal-
gamiento debió cortar un pliegue de propagación
de falla incipiente, cuyo flanco delantero se con-
serva en el bloque cabalgante y presenta un grado
de inversión mucho mayor (entre 45 y 65º) que en
el resto del borde sur de la cordillera, en donde
oscila desde una posición normal a subvertical li-
geramente invertida. El cabalgamiento mayor no
llega a aflorar en superficie, al estar recubierto
por los depósitos terciarios más modernos, pero
es bien visible en diversas líneas sísmicas, parti-
cularmente en la que discurre a lo largo del Río
Cea. En el mapa geológico, la continuidad de los
materiales mesozoicos sólo está localmente inte-
rrumpida por algunas fallas inversas de dirección
WNW (Figs. 3B) e inclinadas al NE con menor
buzamiento que la estratificación; estas fallas es-
tiran las capas y por tanto omiten serie (ver cortes
de la Fig. 3B); afectan tanto a los materiales me-
sozoicos como a los paleozoicos y terciarios, pu-
diendo considerarse “splay faults” del cabalga-
miento mayor.

En la zona de Boñar la estructura adquiere alguna
complicación adicional (Fig. 3B): se desarrolla un
par de pliegues asociados a una fractura (Falla de

288 J. A. PULGAR, J. L. ALONSO, R. G. ESPINA Y J. A. MARÍN



C
ar

rió
n

?

50 10 km

37

32

20
35

45
14

74
20

60

54
65

15

64

30
70

45

82

71
78

38

31

5 14

5

78 65

45

60

70

65
68

47

80 44
45

76 34

12 15

7

8

17

12
27

18

34

38

72

84

64

4235

56

45

64

58
72

75

82

258
44 54

12

60

45

85 40
36

35

15

30

70

70

65

60

50 85

60

6015 30

78

65

60
75

70

86 60

20

20

20

80 54

78

46

4015

30 13

30

15
30

19
75 50

25
26

10
30

34
14

4229

80

12

70

16
1772 23

75

65

14

10

15

60

33

32

16
14

23

20

30

20

35

10

8
15

4

8

816

6
4

15

6

10

1210
4

40 80

68 50

?

45

46
10

10

46

15

30

40

25 38

35

20

25

65

10

15
5

12
6

58 1060

2560

18

30

551427

38

10 10

6025

64

20
18

1312

18
10

15

12

22
12

12
28

15
20

1851

33

7065

810

11

80
12

70

12

68

IV

IV’

III’

III

I

I’

II

II’

D

C

B

Lu
na

Tó
río

B
er

ne
sg

a

Río
C

ur
ue

ño

P
or

m
a

Falla delPorma

E
sl

a

Falla de Sabero
Cistierna

Boñar

La Robla

Cea

Guardo

Falla de Ventaniella

R
ío

R
ío

R
ío

R
ío

R
ío

R
ío

R
ío

Arriondas

Cangas
de Onís

Ribadesella

Infiesto

CANTABRICOMAR
Villaviciosa

Nava

Pola de Siero

OVIEDO

A

Posada

Falla de Ventaniella

Falla de

Ventaniella

Nava
OVIEDO

Fa
lla

del Naranco

?

- 2

1 km

0

- 1

0 10 20 km

A

0

- 1

- 2

1 km

0

- 1

- 2

1 km

Falla de Llanera

F.
de

Carbayín

Falla
de Infiesto

- 2

1 km

0

- 1

- 2

1 km

0

- 1

II II’

- 2

1 km

0

- 1

B

Cabalgamientos alpinos

Discordancia angular

Trazas de estratificación

Cabalgamientos hercínicos

Fallas normales

Clivaje

Precámbrico

Paleozoico

Estefaniense

Permo-Triásico

Jurásico

Cretácico inferior
(Siliciclásticos)

Cretácico superior
(Carbonatos)

Terciario
(c, calizas)c

N

N

4
3
º
2
5
’
 
N

5º W

5º W

Falla de Llanera4
3
º
2
5
’
 
N

A B

Falla    de     Llanera

C

- 3

D

III’III

FS

I I’
Campillo

IV IV’

Sinclinal de Alba

Domo de Valsurbio

a300Banco
Le Danois

200

300
400

100
40

0

Velilla de Tarilonte

▲
▲ ▲ ▲

▲ ▲ ▲ ▲ ▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲ ▲

▲

▲
▲

▲▲
▲

▲

▲

▲

▲

▲
▲

▲

▲

▲

▲

▲
▲

▲

▲▲

▲▲
...▲▲

▲

▲

▲

▲▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲
▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲▲ ▲

▲

▲

▲

▲
▲

▲ ▲

▲

▲

▲

▲

▲ ▲

▲

▲

▲

▲ ▲
▲

▲

▲

▲ ▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲

▲ ....

▲▲
▲

...
.▲

▲ ▲

▲

▲

▲

.▲
▲

▲❙
▲ ❙

▲
❙

▲▲▲▲

▲

▲

▲ ▲

▲

▲

▲

▲
▲

▲
▲

▲ ▲
▲ ▲ ▲

▲

▲
▲

▲▲

▲

▲

▲

▲▲

▲

▲

▲

▲

▲

.

▲

▲
▲

▲ ▲ ▲

▲

▲
▲

▲

▲

. ▲
▲

▲

▲▲▲▲

▲

▲
▲

▲

▲▲

▲

▲
▲ ▲ ▲

▲
▲

▲▲
▲▲▲

▲▲
▲

▲
▲▲

▲ ▲ ▲
▲ ▲

▲ ▲ ▲
▲

▲ ▲ ▲

▲▲ ▲▲
▲▲▲

▲▲▲▲▲

▲▲▲▲▲

▲
▲▲

▲

▲ ▲ ▲

▲
▲

▲

▲▲▲▲

▲

▲

▲

▲

▲
▲

▲
▲

▲

▲

▲

▲
▲

▲

▲

▲
▲

▲▲

▲

▲

▲

▲
▲

▲

▲ ▲ ▲ ▲ ▲ ▲ ▲ ▲ ▲

Cabalgamiento alpino ciego

 Santander

León

43°

44°

MAR CANTÁBRICO

5° 4°6°

Permico-Triásico-
Jurásico

Cretacico inferior

Cretacico superior

Cenozoico

Paleozoico pre-
Pérmico

Precámbrico

Mesozoico

0

▲
▲

▲
▲ Cabalgamiento

alpino

▲

▲ Cabalgamiento
varisco

Estefaniense
discordante

Cuenca del Duero

Oviedo

Cabalgamiento
alpino ciego

100 km50

Fig. 3. (A) Mapa geológico y cortes transversales de la cuenca meso-terciaria de Oviedo. Mapa geológico según Alonso et al. (1996), actualizando la cartografía previa de Almela y Ríos (1962) e incluyendo también datos de Llopis Lladó (1950) 
y Gutiérrez Claverol (1972). (B) Mapa geológico y cortes transversales del borde Norte de la cuenca del Duero. Mapa geológico según Alonso et al. (1996. Cortes geológicos modificados de Alonso et al. (1994, 1996).



290 J. A. PULGAR, J. L. ALONSO, R. G. ESPINA Y J. A. MARÍN

Sabero), la cual puede interpretarse como un re-
trocabalgamiento rotado por cizalla simple en re-
lación con la falla mayor que causa el levanta-
miento de la cordillera; esta estructura muestra
una geometría similar a los retrocabalgamientos
obtenidos en trabajos experimentales o en ejem-
plos naturales (Serra, 1977; Liu et al., 1992; Tei-
xell, 1992). En este sector la rotación de las for-
maciones mesozoicas y terciarias es menor, qui-
zás porque el desplazamiento se consumió en
gran parte por el retrocabalgamiento.

Las relaciones estructurales entre los materiales
paleozoicos y mesozoicos en este borde Sur de la
cordillera pueden observarse en el mapa y cortes
de la Fig. 3B. Si restauramos la cobertera a su
posición horizontal, en el sector N del corte III-
III’, los cabalgamientos hercinianos, ahora
fuertemente invertidos, adquieren una posición
subvertical o con ligera inversión. También resul-
ta ilustrativo un corte realizado en el ángulo NO
de la cuenca del Duero, junto a los materiales
precámbricos del antiforme del Narcea (Fig. 3B,
corte IV-IV’); en este borde se observa un mode-
rado basculamiento de la cobertera y también el
truncamiento de la misma por cabalgamientos
hercinianos reactivados; la restauración de la co-
bertera a su posición horizontal, en este área,
muestra que los cabalgamientos variscos estaban
inicialmente inclinados hacia el Sur, y fueron ro-
tados durante la deformación alpina hasta adqui-
rir la posición subvertical que presentan actual-
mente. La posición subvertical de los cabalga-
mientos, en este caso, permite atribuir su reacti-
vación al deslizamiento flexural asociado a la ro-
tación alpina de las formaciones paleozoicas.

La influencia del basamento en el desarrollo del
pliegue de propagación de falla del borde Sur de la
cordillera ha sido discutida en Alonso et al. (1994).
Así, su escaso desarrollo en el valle del Cea, ha si-
do atribuido a la propagación del cabalgamiento al-
pino a lo largo del flanco S del Sinclinal de Valde-
rrueda, inicialmente inclinado al N, lo que debió
favorecer dicha propagación, haciendo innecesario
el desarrollo de un pliegue de propagación de falla,
a diferencia de los sectores contiguos, en donde el
cabalgamiento alpino tuvo que propagarse a través
de la anisotropía previa.

El clivaje como superficie de referencia para de-
terminar la deformación alpina.

En áreas centrales de la Cordillera Cantábrica no
existe cobertera mesozoica que sirva de referencia
para determinar la deformación alpina, al haber si-
do erosionada. No obstante, la deformación alpina
en este sector puede estimarse tomando como re-
ferencia la deformación de un clivaje que corta las
estructuras variscas del basamento (Fig. 4); este
clivaje se presenta en el sector centro-meridional
del arco cantábrico (Fig. 1) y su significado ha si-
do motivo de fuerte controversia, con interpreta-
ciones muy diversas: considerado como de origen
diagenético por pérdida de agua (Lobato, 1977),
relacionado con el emplazamiento de los mantos
variscos más tardíos (Rodríguez Fernández y He-
redia, 1987), generado por relajación de esfuerzos
compresivos en relación con un hipotético colapso
gravitacional tardivarisco (Aller, 1981) o atribuido
a colapso gravitacional en una pendiente inestable
(Savage, 1976; Van der Pluijm et al., 1986). Si
comparamos la traza del clivaje en los cortes N-S
(Fig. 4) con la traza de las capas de la cobertera si-
tuadas al E de dichos cortes, llama la atención el
similar grado de deformación que presentan am-
bas. En nuestra opinión, la disposición subhori-
zontal que presenta el clivaje, su asociación espa-
cial con un metamorfismo de alta temperatura y
baja presión (Aller y Brime, 1983; Raven y Van
der Pluijm, 1986; Marín, 1997), con gradientes ge-
otérmicos por encima de los normales, el carácter
subvolcánico y origen infracortical o mantélico de
los cuerpos intrusivos relacionados con dicho me-
tamorfismo (Loeschke, 1982), y la edad pérmica
de dichos cuerpos intrusivos (276 ± 1 Ma para el
“stock” de Peña Prieta, según Gallastegui et al.,
1992), a los cuales corta en ocasiones el clivaje
(Marín, op cit), permiten asociar dicho clivaje a la
etapa de rifting pérmico propuesta por Martínez
García (1982, 1983). Esta etapa extensional inicia
el desarrollo de las cuencas de la cobertera y tiene
lugar bajo una fuerte influencia térmica, con desa-
rrollo de vulcanismo (Prado, 1972, Martínez Gar-
cía y Tejerina, 1985) y mineralizaciones (Martínez
García, 1981; Martínez García et al, 1991; Luque
et al, 1991; Gutiérrez Claverol et al. 1991), a dife-
rencia de la etapa extensional posterior, durante el
Jurásico superior-Cretácico inferior, y la compre-



sión alpina subsiguiente, que tienen lugar en con-
diciones más frías y frágiles. Metamorfismo, cuer-
pos intrusivos, volcanismo y mineralizaciones en-
cajan fácilmente en un contexto de extensión litos-
férica y, junto al clivaje ligado al metamorfismo,
pueden considerarse por tanto fenómenos singené-
ticos asociados a dicha extensión pérmica. La geo-
química de la actividad ígnea de la Zona del Pi-
suerga-Carrión siempre se ha intentado encajar en
un contexto tectónico tardivarisco para la parte
más externa del orógeno (Corretgé y Suárez,
1990); de este modo, las dificultades para encon-
trar fallas profundas que permitan ascender mate-
rial infracortical o mantélico en un antepaís con
tectónica varisca de tipo “thin-skinned” son evi-
dentes, por lo que las propuestas se han dirigido a
tectónicas de desgarre (Gallastegui et al., 1990) o
transtensión (Raven y Van der Pluijm, 1986).

Las relaciones geométricas entre el clivaje y los plie-
gues variscos de Lechada y Valsurvio, a los que corta
y, sin embargo, se encuentra plegado por ellos (Fig.
4), indica que la deformación del clivaje es atribuible
al reapretamiento de dichos pliegues variscos. Consi-
deramos que este reapretamiento ocurrió durante el
acortamiento alpino. El mayor grado de deformación
del clivaje tiene lugar junto a la Falla de Ruesga-Le-
ón, en donde aparecen crenulaciones y pliegues me-
nores que deforman el clivaje (Marín, 1977); signifi-
cativamente esta falla representa la más importante
estructura alpina del área, tal como ha quedado regis-
trado más al E, en donde afecta a la cobertera con el
nombre de Falla de Ubierna. 

Si admitimos que el Sinclinal de Lechada y el Do-
mo de Valsurvio han sido reapretados durante el
acortamiento alpino, parte del fuerte apretamiento
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que presentan los pliegues radiales del arco astúri-
co situados un poco más al O, en la Región del
Ponga (Fig. 1), como los antiformes de Río Monas-
terio y Río Color (Julivert, 1967a y b) puede tam-
bién atribuirse a dicho acortamiento; de este modo,
la reactivación alpina de algunos cabalgamientos
del flanco N del Antiforme de Río Color, como el
de Laviana en el área de Infiesto-Sueve, citado
anteriormente, pueden ser el resultado del desliza-
miento flexural relacionado con dicho pliegue, más
que la reactivación del cabalgamiento en sentido
estricto, que encajaría mal con la posición subverti-
cal que ahora presentan dichos cabalgamientos.

Discusión y conclusiones

El control del basamento sobre la estructuración
alpina

Tal como ha sido descrito previamente, en el inte-
rior del gran bloque de basamento levantado por el
cabalgamiento basal, la deformación alpina se re-
solvió esencialmente mediante reactivación de es-
tructuras previas: pliegues y cabalgamientos varis-
cos y fallas normales relacionadas con la forma-
ción de las cuencas permo-mesozoicas. En escasa
medida se desarrollaron estructuras nuevas, que
consisten principalmente en fallas inversas locali-
zadas en el sector más meridional de la lámina, es
decir en la parte frontal de la cordillera.

El grado de reactivación de las estructuras previas
parece estar facilitado por la disposición favorable
de la anisotropía herciniana respecto a la orientación
de los esfuerzos alpinos, que se disponen aproxima-
damente N-S (Lepvrier y Martínez García, 1990;
Espina et al., 1996b; Ferrús y Santanach, 1994). Así,
las estructuras que acomodan la mayor parte del
acortamiento alpino están dispuestas con un rumbo
E-O, perpendicular a la dirección de esfuerzo com-
presivo máximo (cabalgamientos del sector noro-
riental de la ZC, Fallas de Llanera y León-Ubierna,
pliegues de rumbo E-O como los de Lechada, Val-
survio, etc.). Los cabalgamientos variscos de direc-
ción NE-SO, todos ellos transversales a la cuenca de
Oviedo (Infiesto, Carbayín, Naranco y Cabo Torres),
se reactivaron quizás como fallas de flexural slip en
relación con el reapretamiento del Antiforme de Río
Color o del arco astúrico en su conjunto.

El contraste reológico o competencia relativa entre
basamento y cobertera también parece haber sido
determinante en el tipo de interacción entre ambos.
Así, la reactivación de estructuras previas ha tenido
lugar allí donde el basamento presenta abundancia
de formaciones competentes; sin embargo, en
aquellos sectores en donde el basamento está cons-
tituido por formaciones incompetentes, con predo-
minio de pizarras (borde oriental de la Región del
Pisuerga-Carrión, cuenca estefaniense de Guardo-
Cervera en el borde meridional de la cordillera) la
cobertera ha desarrollado estructuras propias; por
ejemplo, en la parte más oriental del borde S de la
cordillera, en donde la sucesión cretácica se apoya
sobre la cuenca estefaniense mencionada, se desa-
rrollan pliegues de escala kilométrica, generados
por un proceso de buckling en las formaciones me-
sozoicas, más competentes en este caso que el ba-
samento paleozoico, el cual se adapta a los plie-
gues nucleados en la cobertera y adopta un papel
pasivo (Alonso et al., 1994; Espina et al., 1996a).

La modificación alpina de la estructura varisca

El efecto global de la deformación alpina, además
del levantamiento del basamento, es el reapreta-
miento del arco varisco mediante el reapretamiento
de pliegues, con rejuego y verticalización de los ca-
balgamientos variscos. En un apartado anterior se
ha expuesto el grado de rotación sufrido por los ca-
balgamientos variscos de la ZC durante la deforma-
ción alpina, que sólo alcanza un valor en torno a
30º. en algunos sectores, como al N de la Región de
Picos de Europa (Fig. 2) o en el borde S de la cordi-
llera (Fig. 3B). Un basculamiento hacia el N en tor-
no a 15º tuvo lugar bajo la cuenca de Oviedo y en
una franja situada inmediatamente al S de dicha
cuenca, interpretado como resultado de la traslación
del rellano cabalgante sobre la rampa cabalgada en
el cabalgamiento alpino (Fig. 2) Si se deshacen los
basculamientos alpinos se obtiene una disposición
subvertical para los cabalgamientos variscos en la
buena parte de la Zona Cantábrica (bajo la cuenca
de Oviedo y rama sur de la Zona Cantábrica), con
una ligera inversión en este último sector -en el cor-
te de Boñar (Fig. 3B, corte III-III’), los cabalga-
mientos quedan con una inclinación residual hacia
el Norte- acentuada después por la deformación al-
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pina. En otros sectores (al N de la Región de Picos
de Europa y en el extremo meridional del Antifor-
me del Narcea), los cabalgamientos variscos se dis-
ponían inclinados hacia las partes internas del oró-
geno con un buzamiento aproximadamente la mitad
del que presentan ahora (en torno a 70º).

Para evaluar la disposición prealpina de los cabal-
gamientos variscos se ha propuesto más arriba
efectuar una rotación simple del basamento y co-
bertera, por el valor del buzamiento del Mesozoi-
co; este procedimiento representa una simplifica-
ción de los procesos de deformación reales, en
donde deben considerarse posibles modificaciones
de los ángulos de discordancia como consecuencia
de la deformación interna de las rocas. Por ejem-
plo, el reapretamiento de pliegues implicando se-
cuencias discordantes produce generalmente un
aumento del ángulo de discordancia inicial, a cau-
sa de la cizalla simple paralela a las capas que re-
sulta del plegamiento (Alonso, 1989). No obstan-
te, en las capas plegadas de carácter masivo y
competente, la deformación interna suele limitarse
a la charnela (deformación longitudinal tangen-
cial), y por tanto el ángulo de discordancia se
mantiene constante en los flancos planos. De este
modo, la modificación del ángulo de discordancia
original queda registrado mediante cambios del
mismo en función de la litología para una sucesión
homoclinal truncada por una discordancia (Alon-
so, 1989, Figs. 17 y 19) La inexistencia de cam-
bios de ángulo de discordancia en una sucesión
homoclinal con contrastes de ductilidad como la
del basamento en Boñar o bajo la cuenca de Ovie-
do, permite presumir una modificación escasa del
ángulo de discordancia, durante la deformación al-

pina. Por el contrario, en otros sectores del borde
Sur de la cordillera con basamento muy incom-
petente, como el Sinclinal de Alba o la cuenca de
Guardo-Cervera en el flanco del Domo de Valsur-
vio (Fig. 4), si se puede prever una fuerte modifi-
cación del ángulo de discordancia y, en efecto, una
rotación simple de sólido rígido para basamento y
cobertera ofrece resultados inconsistentes con los
obtenidos en Boñar (Fig. 3B).

En este borde Sur de la cordillera, tuvo lugar, por
otra parte, el mayor grado de deformación alpina,
con inversión de las formaciones mesozoicas y ter-
ciarias en el flanco delantero del pliegue de propa-
gación de falla desarrollado en la parte superior de
la rampa del cabalgamiento alpino mayor. Este plie-
gue frontal absorbe unos 10 km del desplazamiento
de dicho cabalgamiento; si sumamos los 10 km de
acortamiento interno de la lámina, calculados en la
cobertera que cubre la Zona Cantábrica (Espina,
1997) se obtiene una cifra próxima a los 22 km de
desplazamiento total en la parte trasera de la lámi-
na, deducidos de la longitud de la culminación dor-
sal en el modelo estructural propuesto por Pulgar y
Alonso (1993) y Alonso et al. (1996) para explicar
la cordillera alpina. La diferencia entre ambas cifras
puede atribuirse a la deformación consumida por
estructuras a pequeña escala, como fallas mesoscó-
picas; que no se considera en la determinación del
acortamiento mediante longitud de líneas a la escala
de los cortes geológicos realizados. El modelo cine-
mático propuesto en los trabajos citados parece por
tanto cuantitativamente consistente con los datos
geológicos de superficie en cuanto a la transferen-
cia de desplazamiento desde la parte posterior de la
lámina hasta el frente de la cordillera.
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