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Los valles cantábricos centrales.  
Modelos de evolución según diferentes escalas temporales

resuMen

Los valles son las unidades básicas del relieve cantábrico y en su ex-
plicación utilizamos escalas temporales diferentes. La de los millones 
de años es la de formación de los valles, la de interacción tectónica/
erosión. Otra es la de los centenares de miles de años, la del esculpido 
mayor por la erosión durante las crisis climáticas. Por fin, el tiempo de 
los milenios y siglos con el modelado menor de vertientes y talwegs. 

résuMé

Les vallées cantabriques centrales. Modèles d’évolution selon diffé-
rentes échelles de temps.- Les vallées sont l’unité de base du relief dans 
le paysage cantabrique. Pour expliquer l’évolution de ceux-ci nous uti-
lisons différentes échelles de temps. Tout d’abord, le temps de l’origine 
des vallées, avec l’interaction tectonique/érosion (millions d’années). 
Après, le temps du modelé des vallées en raison des crises climatiques 
(cent. de milliers d’années). Enfin, le temps du remodelage des pentes 
et des thalwegs (milliers d’années et siècles).

abstract

Central cantabrian valleys. Patterns of evolution according to different 
time-scales.- The valley is the basic landform unit in the cantabrian 
landscape and we use different time-scales in their explanation. First, 
the time of the origin of valleys, with the tectonic/erosion interaction 
(millions of years). Second, the time of the shape of the valleys due to 
the climatic crisis (hundreds of thousands of years). By last, the time 
of the reshape of the slopes and thalwegs (thousands of years and cen-
turies).
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En la tierra, el agua simboliza el movimiento; corre siempre, 
sin cansarse ni reposar; los siglos no secan el tenue hilo de agua 
que brota de las hendeduras de la roca ni sofocan su murmullo 
claro y suave […]. No se conforma el agua con penetrar en su 
cauce abierto ya; socava arrastra, levanta sin cesar las tierras y 
rocas que la sujetan o se oponen a su paso; grano a grano lleva 
las montañas al mar; no es sólo, como dijo Pascal, un camino que 
anda; es masa continental que viaja…

eliseo reclus

INTRODUCCIÓN

La compartimentación del relieve cantábrico, por me-
dio de valles encajados repetitivamente en el corto 

espacio que separa la divisoria de aguas peninsular y el 
litoral, no sólo proporciona las unidades básicas geomor-
fológicas de estas montañas, sino que trasciende hacia 
múltiples aspectos organizativos, tanto naturales como 
sociales. Al igual que en otras montañas, los valles cons-
tituyen la unidad geográfica intermedia del sistema oro-
gráfico, la pieza clave en la interpretación de sus paisa-
jes. Un conocimiento más exhaustivo y pormenorizado 
de las condiciones de su elaboración y la dinámica que 
los afecta puede permitirnos entender mejor su carácter, 
su razón de ser y su papel en la explicación de estos te-
rritorios. Estas razones nos han animado a indagar sobre 
su origen y sobre la evolución que han tenido los valles 
a medida que se iba configurando su aspecto actual y a 
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deducir los procesos geomorfológicos principales que les 
han afectado, pero con lapsos de tiempo variables. Ana-
lizaremos los valles cantábricos según diferentes escalas 
temporales, unos en la escala multimillonaria de años, 
otros en las escalas medias, milenarias, y, por último, en 
las escalas seculares y decadales.

Los caracteres genéricos de estos valles, tales como 
su corto recorrido frecuentemente perpendicular a la lí-
nea de costa y las fuertes pendientes que los articulan, no 
impiden que muestren variedades que los particularizan, 
vinculadas en sus aspectos morfológicos a factores tales 
como la altitud, la masividad de los macizos montañosos 
o los caracteres morfoestructurales (Fig. 1). Para llevar a 
cabo este análisis, hemos elegido el sector central de la 
Cordillera Cantábrica, bien situado en el tránsito de los 
dos grandes dominios estructurales que la componen, el 

Macizo Herciniano Asturiano o Asturleonés y la cadena 
de plegamiento cántabro-vasca, participando así de los 
caracteres básicos de ambos.

Las montañas que definen estos valles cantábricos 
centrales se desarrollan en altitudes que varían desde el 
oeste, donde superan los 2.600 m en los Picos de Europa y 
alcanzan los caracteres de la alta montaña rocosa perigla-
ciar (Castañón y Frochoso, 1998; Pisabarro y otros, 2015), 
hacia el este, donde sobrepasan escasamente los 1.700 m 
en Castro Valnera. Por tanto, el mayor desarrollo cantá-
brico se corresponde con la montaña media, aunque no es 
despreciable la superficie que se extiende por encima del 
límite superior del bosque. Los elementos rocosos sólo se 
hacen visibles en ella a causa de la verticalidad, o por las 
dinámicas erosivas y las acciones del hombre. Los fuer-
tes desniveles proporcionan una alta energía que tiende a 

Fig. 1. Regiones morfoestructurales cantábricas.
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deshacer la organización horizontal en pisos montañosos 
(Frochoso, 2006a) aunque de manera muy disimétrica 
entre la vertiente cantábrica y la meridional (Fig. 2). La 
distinta altitud de los niveles de base proporcionados por 

el mar Cantábrico y las cuencas del Duero y Ebro da lugar 
a fuertes pendientes que provocan una dinámica muy in-
tensa en la vertiente septentrional, mientras que la suaviza-
ción de aquéllas hacia el sur mitiga las acciones erosivas.

Fig. 2. La disimetría en el relieve cantábrico. Fuertes pendientes al norte y pendientes amortiguadas en la vertiente sur, que se reflejan en las áreas 
seleccionadas.
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I. LOS VALLES Y LA MUY LARGA DURACIÓN. 
LA ESCALA DE LOS MILLONES DE AÑOS (MA)

La dinámica natural de los cauces fluviales en la mon-
taña cantábrica llamó tempranamente la atención, espe-
cialmente por el hecho de que la marcada disimetría de 
sus vertientes (definida indirectamente por Humboldt al 
realizar su famoso perfil de la Meseta, concebido en su 
viaje a España de 1799, publicado en el Atlas du Noveau 
Continent… en 1841) proporcionaba una intensa agresi-
vidad a la vertiente cantábrica, en detrimento de la ver-
tiente meridional. Así, fue recogido por Eliseo Reclus 
(1876, pp. 876-877) cuando describe el pequeño umbral 
que separa las plataformas del Alto Ebro de la vertiente 
cantábrica en Reinosa, señalando que bastaría excavar un 
canal de 2 km de longitud con una profundidad de 18 m 
para lanzar las aguas del Ebro sobre el Besaya. Son ob-
servaciones que no pasaron desapercibidas a Francisco 
Hernández-Pacheco (1941), quien llegó a aventurar que 
el enérgico río Besaya forzaría la apertura de un portillo 
por ese umbral y, en un futuro geológicamente próximo, 
podría capturar la alta cuenca del Ebro-Hjar, prolongando 
a sus expensas la cuenca de aquel río.

La disimetría cantábrica de las pendientes refleja un 
notable hecho estructural, vinculado a la construcción del 
volumen montañoso, al ser el reflejo externo de la dispo-
sición alcanzada por los materiales durante la creación 
del orógeno. Boillot (1980-1981) interpretó el conjunto 
cantábrico como un accidente mayor de la geología eu-
ropea y así fue recogido por Bertrand y Bertrand (1984). 
Estos autores explicaban el emplazamiento y elevación 
de la Cordillera a causa de la convergencia entre la placa 
ibérica y la corteza oceánica del Golfo de Vizcaya; hacia 
al este, la convergencia sería, por el contrario, con la cor-
teza continental de la placa europea.

1. ForMación de la cordillera cantábrica  
e incisión Fluvial

La convergencia de placas derivada del cierre par-
cial del Golfo de Vizcaya durante el Terciario afectó 
tanto al zócalo herciniano, ordenado según sus estructu-
ras paleozoicas, como a los sedimentos que ocupaban el 
surco cántabro y vasco, más o menos profundo, que lo 
separaba de la placa europea. Gallastegui (2000) plan-
teó que el orógeno forma una cuña con estructura en 
abanico de doble vergencia: hacia el sur, cuencas del 
Duero y Ebro, y hacia el norte, plataforma noribérica y 
del Golfo de Vizcaya. A partir de la interpretación de los 

perfiles de sísmica de reflexión ESCIN-2 y ESCIN-4, 
dicho autor deduce la existencia de un notable engrosa-
miento cortical que constituye la raíz alpina de la Cor-
dillera Cantábrica (Fig. 3). Aquí, la corteza alcanza, al 
menos, una profundidad de 55 km y es producto de la 
indentación hacia el sur de la corteza inferior del mar-
gen cantábrico entre la corteza ibérica, la cual forzó la 
subducción de parte de la corteza inferior ibérica hacia 
el Norte. Hacia el sur, bajo la cuenca del Duero, la cor-
teza se estructura sísmicamente de modo horizontal en 
tres niveles, de forma muy parecida a la mayoría de las 
cortezas hercinianas europeas, con un espesor de hasta 
30-32 km. Por su lado, el margen septentrional ibérico 
adelgaza progresivamente su corteza desde la línea de 
costa (30 km) hacia el fondo abisal del Golfo de Viz-
caya (15 km). El acortamiento N-S al que se vio some-
tida la corteza, derivado de la convergencia y compre-
sión durante el Terciario, se ha evaluado en 96 km. Por 
su parte, el acortamiento del sector más oriental, el que 
afectó al surco cántabro y vasco, fue de 75-80 km (Tei-
xell, 1998), y en el Pirineo, según se ha deducido de los 
perfiles ECORS, de 147 km (Muñoz, 1992). Este acor-
tamiento es contemporáneo del levantamiento y emer-
sión del orógeno cantábrico durante el Eoceno superior, 
aunque la mayor parte de la deformación se concentró 
entre el Oligoceno y el Mioceno inferior, quedando es-
tabilizado en el Mioceno superior, pues sus depósitos 
fosilizan las estructuras.

La red fluvial cantábrica que hoy conocemos se fue 
construyendo en ambas vertientes a medida que se for-

Fig. 3. La raíz de la Cordillera Cantábrica. Estructuras corticales en el 
sector Asturleonés (arriba), Gallastegui (2000), y del sector cántabro-
vasco (abajo), Martínez-Torres y otros (2014).
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maba el orógeno con la progresiva convergencia de pla-
cas, siendo los cauces fluviales el camino de la denuda-
ción que se ejercía sobre él (Muñoz, 1982). Desde que 
Bertrand (1971 y 1984) planteara la contemporaneidad 
del encajamiento de la red fluvial y su elevación y que 
el depósito correlativo del vaciado de las montañas hacia 
el Cantábrico se encontraba bajo el mar, pocos trabajos 
se han ocupado del inicio del trazado de los valles. Es 
lógico pensar que con la orogénesis eocena se comenzó 
la labor de incisión del relieve cantábrico y que, cuando 
la estabilización fuera un hecho, en el Mioceno, los traza-
dos de los valles ya estuvieran inscritos en las montañas. 
Evidentemente fueron trazados guiados por las líneas es-
tructurales y por las diferencias en la resistencia de los 
materiales deformados. Sólo así pueden explicarse las re-
des geométricas de trazados lineales u ortogonales como 
las de Asón (N-S y E-O), Besaya (N-S), Saja y Nansa 
(NE-SO), las gargantas de los Picos de Europa (N-S) o 
el trazado del Nalón (NO-SE). En la vertiente meridional 
del macizo astur-leonés, los cauces siguieron el trazado 
E-O de la estructura hercínica, la cual cortan ocasional-
mente hacia el Sur formando estrechas gargantas, hoces 
y escobios, guiados por fracturas transversales. Estos 
ríos alcanzaban su nivel de base en las depresiones me-
ridionales de la cuenca sedimentaria del Duero, que fue 
colmatándose paulatinamente. Por su parte, en el sector 
oriental la tectónica compresiva dio lugar a las estructu-
ras plegadas cántabro-vascas y al incremento del volu-
men y elevación del relieve, lo que provocó un aumento 
en las tasas de denudación. También aquí los cauces se 
fueron construyendo guiados por las estructuras y la ero-
sión diferencial. En cualquier caso, su trazado y encaja-
miento como un fenómeno de antecedencia puede expli-
carnos formas complejas tales como el encajamiento de 
los meandros bien representados por el Ebro al atravesar 
La Lora, formando los cañones del Ebro (González-Pe-
llejero, 1986).

Los sedimentos correlativos a esta intensa denudación, 
desarrollada especialmente durante el final del Oligoceno 
y el inicio del Mioceno, fueron a parar tanto a las cuencas 
sinclinales internas de Villarcayo y Miranda de Ebro, ins-
taladas sobre las láminas cabalgantes hacia el Sur, como 
a las grandes depresiones circundantes a la cadena. Según 
la evolución planteada por Alonso-Zarza y otros (2002) 
y Mikeš (2010), las cuencas sedimentarias del Duero y 
Ebro permanecían entonces conectadas y subsidentes, de 
manera variable en su extensión a causa de los cambios 
en la posición de los depocentros, durante el Mioceno in-
ferior (24 a 16,4 Ma) y medio (16,4 a 11,2 Ma). Ambas 
cuencas registran diferentes variaciones durante el Mio-
ceno superior antiguo (11,2 a 9,6 Ma) recibiendo, por un 
lado, complejos detríticos aluviales, a la vez que se man-
tienen núcleos lagunares de cierta importancia. Fue en el 
Mioceno superior medio (9,5 a 8,5 Ma) cuando se pro-
duce el vaciado del lago del Ebro, abriéndose paso hacia 
el Mediterráneo al sobrepasar las Costero-Catalanas, ini-
ciándose así una intensa erosión que llegó a alcanzar, pro-
bablemente, hasta el centro de la subcuenca de la Rioja. 
Mientras tanto, aunque se frenó entonces la subsidencia 
en la cuenca del Duero, todavía se mantienen las condi-
ciones lagunares al NE de ella. Sólo se puede hablar de 
redes fluviales organizadas en ambas cuencas, y definiti-
vamente abiertas al Mediterráneo y Atlántico, a partir del 
Mioceno superior reciente (8,3 a 5 Ma). Pero mientras el 
vaciado y la disección son muy intensas en la cuenca del 
Ebro, la caída en el nivel de base en el Duero es pequeña 
y, por tanto, el vaciado es menor comparado con el efec-
tuado en aquélla. No sólo hay disección, también en los 
bordes de la cuenca aún se realiza el depósito de extensos 
abanicos aluviales (Fm Raña), señalando el inicio de una 
nueva etapa en los procesos erosivos, en unas redes flu-
viales ya en una posición similar a la actual.

Por su parte, los ríos vertientes al Cantábrico (Fig. 4) 
contaban, además, con las variaciones en el nivel de 

Fig. 4. Castro Valnera, Valle del Pas y borde costero cantábrico desde los Dujos (1.693 m).
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base marino como otro factor que afectó a su encaja-
miento e incisión remontante. Las variaciones influye-
ron ineludiblemente a la posición de la línea de costa y a 
sus tramos bajos, y su influencia podía prolongarse más 
o menos hacia aguas arriba según fuera el perfil longitu-
dinal de los ríos, condicionado también por la presencia, 
o ausencia, de franjas transversales de rocas consisten-
tes. Para explicar las variaciones del nivel del mar, no 
sólo hay que contar con las variaciones tectoeustáticas, 
señaladas por Mary (1983) como responsables de la ela-
boración y desajuste en altitud de las Rasas asturianas. 
También hay que contar, desde un punto de vista global, 
con la retención de agua en forma de hielo en los con-
tinentes. Zachos y otros (2001) describen cómo, tras el 
Óptimo Climático Eoceno, comenzó a formarse el in-
landsis antártico (~33,5 Ma) hasta el Oligoceno final (26 
Ma) y, aunque se redujo drásticamente durante el Mio-
ceno inferior y medio (17-15 Ma), el volumen de hielo 
global fue aumentando durante el Mioceno superior 
reciente y los inicios del Plioceno (6 Ma), expandién-
dose el inlandsis antártico y los hielos del hemisferio 
norte. Las variaciones del nivel de mar por la retención 
del agua en forma de hielo en los continentes durante el 
Neógeno debieron de tener también su efecto sobre el 
litoral cantábrico. 

2. la divisoria de aguas y Modelado de los valles

La muy larga duración, representada por varias dece-
nas de millones de años (desde el Eoceno al Plioceno), 
ha sido esencial en la formación y configuración de los 
valles cantábricos. A grandes rasgos podemos decir que 
el trazado de los valles está determinado por el desnivel 
recorrido, que es disimétrico entre las vertientes norte y 
sur, y por el plantel estructural de origen tectónico que 
lo ha guiado por medio de sus líneas y lo ha distribuido 
según los afloramientos rocosos. Pocos testigos sedimen-
tarios quedan de esta época en la montaña, sin embargo 
las formas de los valles, ya sean agargantados o abiertos, 
muestran unas vertientes cuyos tramos superiores y me-
dios debieron adquirir entonces su configuración. 

Por su parte, la divisoria de aguas debió de empla-
zarse muy tempranamente, ya que la mayor parte de ella 
se apoya en elevados pilares estructurales de materiales 
consistentes, dejando macizos muy elevados tanto al Sur 
(Curavacas-Espigüete-Mampodre) como al Norte (Picos 
de Europa). En la vertiente meridional, los ríos Esla y 
Carrión contornean los límites de los macizos que es-
tán muy bien individualizados y marcados por fracturas 

en sus bordes. En los Picos de Europa, plenamente in-
tegrados en la vertiente cantábrica, y aun teniendo en 
cuenta las facilidades estructurales, es difícil explicar 
la formación de las gargantas que los fragmentan si no 
es por medio de un encajamiento fluviotorrencial con-
temporáneo a la elevación del macizo (Bertrand y Ber-
trand, 1984), ya que los cursos fluviales inciden en más 
de 2.000 m los paquetes calizos dispuestos transversal-
mente a ellos. Otras explicaciones, como la erosión re-
montante de las cabeceras, incluyendo al río Duje, que 
podría ser un ejemplo de ese retroceso aún no culmi-
nado, no dan cuenta de la dimensión de las gargantas 
calcáreas. Por otro lado, es frecuente que los cauces de 
las gargantas que atraviesan macizos calizos se modelen 
por medio de ríos alóctonos. En sus cabeceras, toman 
en carga materiales silíceos, más duros que los que con-
figuran su lecho y, con ello, facilitan el trabajo de las 
aguas torrenciales. Esta hipótesis sobre una instalación 
muy temprana de las divisorias dejando integrados en 
la vertiente cantábrica macizos calcáreos es la que fue 
expuesta, también, por Rodríguez (1998) para la sierra 
de Sobia, en el área central asturiana, donde describe la 
presencia de elementos detríticos devónicos atrapados 
en las depresiones cerradas de la alta plataforma de cali-
zas carboníferas. Su procedencia sólo es posible desde la 
divisoria cantábrica, constituyendo entonces dicha sierra 
un sector de su piedemonte septentrional.

únicamente es en los tramos de la divisoria insta-
lada sobre rocas más deleznables, donde se puede sos-
pechar un avance hacia el sur de los ríos cantábricos 
en detrimento de la vertiente meridional, además de la 
competencia interespecífica de las cuencas cantábri-
cas. Respecto a la competencia entre ríos cantábricos, 
la divisoria entre la cabecera del río Lamedo (cuenca 
del Bullón-Deva), con un nivel de base actual en Potes-
Tama de 200 m, y la de la cuenca alta del Nansa, Pola-
ciones, cuyo nivel de base se sitúa en torno a los 700 m, 
ha favorecido la parcial captura de la margen izquierda 
del Nansa, dejando una serie de valles secundarios trun-
cados y abalconados sobre la Liébana. Por su lado, la 
captación en favor de la vertiente septentrional de algu-
nos tramos de valle meridionales puede intuirse a través 
del trazado cóncavo de la divisoria de aguas entre el río 
Bullón (Deva) y el Pisuerga (Duero) que, en Piedras-
luengas, muestra un avance altamente llamativo hacia el 
Este y el Sur, siguiendo un amplio pasillo ortoclinal en 
las turbiditas carboníferas. Para una época más reciente, 
Bertrand y Bertrand (1984) señalan una pequeña captura 
fluvial, ligada a la transfluencia glaciar del alto Carrión, 
hacia el río Frío en la cuenca del río Deva.
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II. EL VACIADO EN LA LARGA DURACIÓN. 
CRISIS CLIMáTICAS EN LAS ESCALAS HECTO  

Y DECAMILENARIAS (100 Y 10 KA)

Los periodos de muy larga duración que hemos visto 
más arriba son los responsables del modelado de los 
grandes rasgos de los valles que vierten al Cantábrico. 
Son valles que, durante el Plioceno y su tránsito al Pleis-
toceno, tienen ya muy bien definido su trazado y desde 
entonces han mantenido bastante estabilizada la divisoria 
de aguas. Los cursos fluviales, además, ya habían ejer-
cido entonces una profunda incisión, tanto en materiales 
resistentes silíceos o calcáreos modelando las gargantas, 
hoces y escobios, como en los materiales más delezna-
bles en los que efectuaron una disección y vaciado de 
gran volumen proporcionando valles abiertos, pero con 
pocos espacios llanos. 

De esa larga etapa de vaciado no quedan formacio-
nes superficiales correlativas en los valles cantábricos, ya 
que las fuertes pendientes de las vertientes y los cauces 
fluviales han facilitado su evacuación hacia el mar. Sin 
embargo, algunos autores sí han señalado la existencia 
de formas antiguas en los macizos montañosos. Miotke 
(1968) y Mugnier (1969) describen la existencia de va-
lles colgados sobre las gargantas de los macizos kársticos 
de los Picos de Europa y del Asón, interpretando su co-
lapso por la rápida incisión de las gargantas a causa de la 
elevación  del macizo. Otros autores (González y otros, 
1996; Salazar, 2014) han descrito la existencia de retazos 
de superficies de erosión en las cumbres, interfluvios se-
cundarios y hombreras de las vertientes de los valles can-
tábricos. Estas variadas formas pueden ser los testigos de 
períodos antiguos en la evolución de los valles, pero su 
testimonio permanece bastante difuso.

1. ForMas de las vertientes  
y recubriMientos detríticos antiguos

En los valles cántabros de materiales silíceos del Cre-
tácico inferior (Nansa, Saja, Besaya, Pas) se han conser-
vado eventualmente perfiles transversales compuestos, 
cuyos tramos superiores insinúan valles más abiertos que 
los actuales, de vertientes algo más tendidas; un umbral 
bien definido en la mitad inferior de la vertiente y de alti-
tud variable marca un perfil transversal más estrecho ha-
cia el fondo de valle. Cuando estos perfiles compuestos 
tienen cierta continuidad, y es visible en ciertos tramos 
de los valles del Nansa (Frochoso, 1990), Saja, Besaya 
y Pas, proporcionan un umbral que, en ocasiones, ha fa-

cilitado el apoyo para determinadas redes viarias, asen-
tamientos o amplios prados cercados o seles. A veces, el 
rellano o ruptura de pendiente de media ladera se explica 
exclusivamente por los afloramientos rocosos de materia-
les más resistentes pero, en otras ocasiones, no sólo no es 
así sino que, además, viene acompañado de una cubierta 
detrítica de gruesos elementos, como ocurre con el Nansa 
en Celis. En otros valles, como el silíceo Alto Nalón (Ji-
ménez, 1999) o algunos macizos calcáreos como en Pi-
cos de Europa, la ruptura de pendiente de media vertiente 
ha sido empleada, desde hace tiempo (Obermaier, 1914), 
para explicar la superposición de distintos sistemas mor-
fogenéticos; a saber, el sistema glaciar modelando valles 
en artesa y el fluvial y torrencial encajándose en él. Sin 
embargo, no siempre es así. En los Picos de Europa, el 
valle del río Duje, entre Sotres y Tielve, muestra esa mor-
fología compuesta, apoyándose la carretera en el umbral 
de separación entre un tramo alto de vertientes abiertas y 
un tramo bajo agargantado. Las huellas glaciares nítidas 
no aparecen en este tramo de valle pues quedan aguas 
arriba de Sotres, hacia áliva, y el umbral que separa am-
bos tramos de vertiente se desarrolla hacia aguas abajo 
de esa población. 

Las cubiertas detríticas que aparecen en los valles tie-
nen caracteres variados. También en el valle del Duje, se 
han descrito recubrimientos de vertiente, brechas cemen-
tadas denominadas gonfolitas por Obermaier (1914), que 
fosilizan una parte importante de las laderas, sobre todo 
en las salidas de las canales tributarias hacia el valle prin-
cipal. La datación absoluta de los cementos calcáreos, en 
el tramo alto del valle, muestra que esos perfiles y recubri-
mientos estaban ya modelados e instalados hace 394,1 Ka 
(Villa y otros, 2013) aunque la complejidad y continuidad 
de su depósito y cementación se ha ido realizando en este 
valle a través de sucesivas generaciones. Las fechas que 
obtuvimos (Castañón y Frochoso, 1996) para este mismo 
valle de los cementos calcáreos por medio de dataciones 
U-Th jalonan los últimos centenares de miles de años: 
192,7 Ka, 79,1 Ka, 55,4 Ka, 20 Ka y 17,5 Ka. Por tanto, 
desde al menos 400 Ka, la disección y profundización que 
ha realizado el Duje en este tramo alto del valle ha sido 
muy escasa, ya que verticalmente sólo alguna decena de 
metros separa el borde de estos recubrimientos del fondo 
de valle, e incluso en ciertas ocasiones casi contactan con 
él, a pesar de haber estado afectados por las lenguas gla-
ciares que descendían desde el Macizo Central. Las bre-
chas más antiguas datadas han sido relacionadas con un 
tipo de clima inusualmente cálido, de época interglaciar, 
que caracterizó al estadio isotópico MIS 11, entre 424 Ka 
y 374 Ka (Villa y otros, 2013). A su vez, la base de los 
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depósitos cementados está relacionada con etapas de to-
rrencialidad acusada, deducidas de la movilización y de-
pósito de materiales heterométricos con gruesos elemen-
tos rocosos que, con posterioridad, fueron cementados 
(Frochoso y Castañón, 1986). No se trata de una única 
etapa fluviotorrencial, sino que las discordancias internas 
de los depósitos muestran una evolución entrecortada en 
la que se alternan períodos con dominio de la incisión, 
con balances de disección positivos que frecuentemente 
alcanzan los lechos rocosos, frente al relleno del fondo de 
valle o balances de disección negativos.

Otros valles cantábricos, con roquedo silíceo domi-
nante, y en los que la cementación no ha preservado los 
depósitos, han tenido mayor dificultad en conservar los 
testimonios de fases de esta antigüedad. Sin embargo, 
algunos de ellos muestran voluminosos bloques que han 
permanecido en umbrales o rellanos de media vertiente. 
En el valle del Nansa ya formulamos (Frochoso, 1990) la 
hipótesis de que durante el Pleistoceno medio se inició 
una importante dinámica de movilización de materiales, 
cuyos testigos son depósitos con elementos gruesos muy 
abundantes. Las secuencias más continuas en el valle, 
presentan dos niveles bien definidos (Fase II y Fase III) 
con caracteres granulométricos diferentes y altura sobre 
el cauce variable (Cuadro 1).

La movilización de estos bloques, siempre de pudinga 
o arenisca triásica muy compacta, sobrepasa en diferen-
tes ocasiones los 10 km desde su área fuente. Algunos au-
tores (Alfonso, 1973; Robles, 2014, p. 179) los han inter-
pretado como bloques erráticos de antiguas glaciaciones, 
pero la continuidad granodecreciente de los depósitos 
desde los tramos altos del valle principal y de los afluen-
tes hasta la desembocadura, junto al desgaste progresivo 
de sus elementos hacia aguas abajo, nos llevaron a pen-
sar en otros agentes de transporte para estos voluminosos 
materiales y únicamente era posible su desplazamiento 
por medio de acciones complejas que combinaran los 
movimientos en masa, las corrientes de derrubios y las 
avenidas fluviales en un régimen fluviotorrencial. Fre-
cuentemente, las corrientes de derrubios (debris flow) se 
desencadenan a partir de episódicas precipitaciones muy 
intensas (Wieckzoreck y otros, 2009), en áreas de fuer-
tes pendientes y con abundante material fino disponible 
en las vertientes. La alta viscosidad de estas corrientes 
de derrubios les permite transportar bloques sumamente 
grandes, incluso de más de 10 m en su eje mayor, como 
se ha puesto de manifiesto en diferentes ocasiones (por 
ejemplo, Ritter y otros, 2011, p. 127; Morgan y otros, 
1999). A medida que pierden carga sólida a favor del 
contenido en agua, las corrientes de derrubios pueden 

transformarse en su camino hacia otros movimientos 
en masa (Coussot y Meunier, 1996) llegando a formar 
parte, en última instancia, de la carga fondo del curso 
fluviotorrencial. Así, un mismo acontecimiento afecta de 
desigual manera al valle, donde el flujo pierde progresi-
vamente competencia y capacidad de transporte. Se han 
descrito ejemplos de estos movimientos en masa en los 
Pirineos en épocas históricas (Martí y otros, 1997) y en la 
actualidad (García-Ruiz y otros, 2004) aunque de menor 
dimensión y envergadura. Los grandes bloques desgas-
tados de pudinga y arenisca no sólo se encuentran en el 
valle del Nansa, sino que también aparecen en el valle del 
Saja y en la Liébana, especialmente en el valle de Aniezo, 
afluente del Bullón, a más de un centenar de metros so-
bre el lecho actual en las proximidades de Cambarco, y 
en la margen derecha del Deva, en Cillorigo Castro, por 
encima de la actual carretera antes de encontrar el frente 
de los Picos de Europa. Estas formaciones pueden asimi-
larse, también, a las facies torrenciales más antiguas de 
derrubios cementados de los Picos de Europa, datadas, 
como se comentó más arriba, tanto en áliva como en la 
canal del Jierro (394,1 Ka a 192,7 Ka). De todo ello se 
deduce que la torrencialidad que dio lugar a la formación 
de bloques más antigua (Fase II) se desarrolló en una 
parte del Pleistoceno medio, en el momento en que el ni-
vel del mar se encontraba, en la desembocadura de estos 
ríos, a 35-40 m sobre el nivel actual. Por su lado, la etapa 
más reciente puede relacionarse con la transgresión desa-
rrollada durante el Eemiense, cuando el nivel del mar se 
situó a 5-6 m por encima del nivel actual (Mary, 1983). 

2. la incisión Fluvial  
y el relleno de los Fondos de valle

Volviendo al valle del Nansa se observa que, entre las 
fases de relleno descritas y el curso actual, la capacidad 
de incisión fluvial no ha sido homogénea a lo largo de él, 
ya que no hay paralelismo entre la altura del cauce y la 
del perfil obtenido de los restos de depósitos en las ver-
tientes. Esto se debe, en buena medida, a la falta de ho-
mogeneidad del sustrato sobre el que circula el cauce, ya 
que no se efectúa de la misma manera en todos los lechos 
rocosos (véase Cuadro 1). En la actualidad, los tramos 
medios del Nansa y Saja ofrecen lechos calcáreos a partir 
de los afloramientos de calizas jurásicas en los flancos 
norte y sur del sinclinal de Cabuérniga; en el núcleo de 
este sinclinal se instalan las potentes series silíceas que 
componen el Grupo Cabuérniga del Cretácico inferior. 
En los sustratos calcáreos, la capacidad de transporte y la 
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de incisión fluvial y torrencial sobre el lecho se ve mer-
mada por las pérdidas de caudal sufridas por los cursos al 
incorporarse parte de sus aguas a una circulación kárstica 
de poca profundidad. El hecho es hoy observable en el 
valle del Saja, con pérdidas de caudal y estiajes muy pro-
nunciados que se producen al alcanzar el cauce los mate-
riales calizos en Cabuérniga. Hacia aguas abajo, el Saja 
reabastece su caudal por medio de surgencias de cierta 
envergadura, como las de la Fuentona de Ruente. Esa 
pérdida de caudal implica una pérdida en la competencia 
fluvial y abandono de la carga, construyéndose en estos 
lugares de lechos calizos las mayores llanas aluviales de 
los cursos medios de los ríos Nansa, Saja, Besaya y Pas 
(Fig. 5). En ellas la incisión está frenada frente a la agra-
dación fluvial. Por el contrario, donde se reúnen las aguas 
superficiales por el sustrato silíceo más impermeable, la 
toma en carga de material y la incisión se verá facilitada. 
Esta desigual distribución de materiales en los lechos 
hace posible que haya no sólo cambios en la morfología 
de los mismos, sucesión de estrechos con lechos rocosos 
y cuencas con llanas aluviales, sino también importantes 
distorsiones en la altura de los depósitos de una misma 
época sobre el cauce actual.

El sector inferior de las vertientes de los valles can-
tábricos, y especialmente en sus tramos bajos, mantiene 
de manera discontinua una serie de terrazas bajas esca-
lonadas y encajadas que son los testigos de las últimas 
decenas de miles de años. Diferentes descripciones de las 
mismas han sido recopiladas por Ruiz y Poblete (2011), a 
la vez que ofrecen un estudio detallado del bajo Cares en 

Cabrales. Parece que hay cierta coincidencia en señalar 
la presencia de depósitos y terrazas fluviales situadas en 
los tramos medios y bajos de los ríos por debajo de los 
30 m sobre el cauce actual. La cronología propuesta para 
ellos es variada, y escasamente coincidente. Por ejemplo, 
es frecuente la descripción de un nivel situado en torno a 
20 m por encima de los cauces, como en el Besaya y Pas 
(González y otros, 1996), Cares (Ruiz y Poblete, 2011), 
Nalón (Hoyos, 1989; Jiménez, 1999), pero las edades 
propuestas para él son variadas, desde anteriores a 48.000 
años BP (valle del Cares en Cabrales) hasta 5.500 años 
BP en el valle del río Magdalena-Pas (González-Díez y 
otros, 1999). A pesar de todo, estos depósitos junto con 
los niveles inferiores próximos a la decena de metros 
sobre el cauce, ya en relación con las llanas de fondo 
de valle donde forman frecuentemente sucesivas terra-
zas encajadas, son la respuesta a las condiciones frías del 
último ciclo glaciar y su tránsito hacia las más cálidas 
postglaciares. Durante los periodos más fríos, las vertien-
tes disponen de una elevada cantidad de material rocoso 
suelto, la cubierta vegetal es escasa y la fusión estacio-
nal proporciona descargas de abundantes caudales con 
escorrentía turbulenta. Son las condiciones idóneas para 
el desarrollo del aluvionamiento en los tramos medios y 
bajos de los ríos, apoyadas, como vimos, por sus particu-
lares condiciones litológicas (Fig. 5). Estas condiciones 
dieron lugar a un tipo de sistema fluvial caracterizado por 
múltiples canales separados por barras e islas, favorecido 
por descargas de aguas altas y esporádicas. Era un sis-
tema de canales trenzados (gravel-bed braided river) en 

cuadro 1. Caracteres de los depósitos fluviotorrenciales en el valle del Nansa. Posición del depósito (altitud y altura sobre el cauce);  
máximo tamaño de elemento en el depósito; tipo de roca en que se asienta el depósito

localidad

(Fase ii nansa) Santotís Sarceda
Cosío  

(confluencia Vendul) Pedreo Celis Camijanes Luey Pesués

Altitud (m) 475 465 350 230 175 120 70 45/50

Altura sobre cauce (m) 90 170 140 80/90 65 75 65 45/50

L máximo (mm) 4.300 5.200 2.000 1.000 400

Sustrato del cauce Calcáreo Silíceo Calcáreo Calcáreo Calcáreo

Localidad  
(Fase iii nansa) Tudanca

Puentenansa
/Berzosa

localidad

(Fase iii tanea) Tánago Virujales Quintanilla

Altitud (m) 440 185 645 345 255

Altura sobre cauce (m) 25 20 10 38 15

L máximo (mm) 810 4.200 1.400

Sustrato del cauce Calcáreo Calcáreo Calcáreo Silíceo Calcáreo
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el que la inestabilidad interanual de los canales da lugar 
a un barrido que termina configurando la llana de fondo 
de valle. Estos sistemas se instalaron principalmente 
en las depresiones o áreas interiores. Han permanecido 
hasta la actualidad no sólo por haberse fijado gracias a la 
menor incidencia de las descargas, sino también porque 
han quedado al resguardo de la influencia de unos niveles 
marinos más bajos. Las llanas de fondo de valle de Río-
nansa (valle del Nansa), de Cabuérniga y Cabezón de la 
Sal (valle del Saja), de Iguña y Buelna (Besaya), de To-
ranzo (Pas) y de Cabrales (Cares) se sitúan aguas arriba 
de las Sierras Litorales, que han funcionado como barre-
ras respecto a la influencia glacioeustática. Prueba de ello 
es que, al atravesar los ríos estas sierras en la actualidad, 
su cauce tiene una ligera ruptura de pendiente y su lecho 
es con frecuencia rocoso. Por el contrario, a medida que 
los cauces se aproximan hacia su desembocadura, los 
cauces van instalándose sobre el relleno producido tras la 
fusión glaciar finipleistocena. Durante el último máximo 
glaciar es comúnmente admitido (por ejemplo, Yoko-
yama y otros, 2000; Rohling y otros, 2014) que el nivel 
del mar se encontraba unos 120 m por debajo del nivel 
actual, adentrándose el litoral en el espacio hoy marino. 
La transgresión wurmo-flandriense provocó la sumersión 
de la parte final de los valles y, consecuentemente, el re-

lleno del área de tránsito entre aguas dulces y saladas. 
De esta manera, el tramo final de los fondos de los valles 
cantábricos muestra rellenos muy recientes, holocenos, 
de cierta importancia y, en la Tina Menor, se alcanza la 
roca in situ bajo 45 m de sedimento (Mary, 1983).

3. la glaciación reciente

Mientras se construían en los tramos medios de los 
valles las llanas de fondo, una parte de las montañas can-
tábricas se encontraba cubierta por los glaciares en lo que 
se ha venido conociendo como el último máximo glaciar. 
Su extensión, eficacia geomorfológica y su cronología 
ha sido objeto de discusión a lo largo de todo el siglo 
xx, y aún hoy es objeto de debate. El conocimiento de 
la glaciación cantábrica se inició muy temprano (Prado, 
1852), pero su reconocimiento y, sobre todo, la fijación 
de sus límites han sido más recientes. Tras múltiples 
aproximaciones al problema durante la primera mitad de 
siglo, fue en la tesis doctoral de J. C. Castañón (1989) 
donde se planteó una visión del conjunto del glaciarismo 
cantábrico para el Macizo Asturiano muy ajustada en sus 
límites; a ella se añadió su extensión oriental y la clasifi-
cación según tipos morfológicos (Frochoso y Castañón, 

Fig. 5. Las llanas aluviales de los 
valles occidentales de Cantabria 
estrechamente vinculadas a los 

afloramientos de calizas jurásicas 
(salvo en los diapiros salinos).
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1998) que permitió completar la imagen. Su expresión 
cartográfica muestra una glaciación marginal, al SO de 
Europa, en la que los macizos dejaban bien individuali-
zados los glaciares y no se alcanzaban los piedemontes. 

La reconstrucción de los glaciares, a partir de las hue-
llas y depósitos que hoy son visibles, revela la importante 
acción erosiva durante su última extensión máxima. Na-
die duda de que hubo también una intensa erosión glaciar 
en las montañas de la península ibérica, y de las penínsu-
las europeas del sur de Europa, durante épocas más an-
tiguas que las que se reconocen localmente como su úl-
timo máximo glaciar (Adamson y otros, 2014), pero, en 
ciertos casos, su extensión y las huellas que dejaron aún 
son discutibles. Recientemente, en los Picos de Europa, 
se han retomado los argumentos de Obermaier (1914) 
para atestiguar la acción de glaciares antiguos que mode-
laron la amplia depresión de áliva, cuyas huellas se pre-
servaron al estar parcialmente recubiertas por derrubios 
cementados, las gonfolitas, erosionadas a su vez por los 
últimos glaciares. Las dataciones de estos derrubios, que 
más arriba fueron comentados, proporcionan una edad de 
unos 400 Ka para los más antiguos, y llevan a pensar a 
Villa y otros (2013) que el modelado glaciar del lecho en 
que se asientan se originó durante una fase fría anterior 
al periodo interglaciar, más cálido, en que se depositaron. 
Si esto fuera así, este periodo frío sería coincidente con 
el estadio isotópico MIS13, desarrollado entre 460 Ka y 
430 Ka. Pero nos faltan aún las huellas, pues nada atesti-
gua y sólo se plantea la hipótesis de que la depresión de 
áliva fuera vaciada por esos glaciares antiguos.

La edad del último máximo glaciar en la montaña 
cantábrica se ha ido conociendo mejor durante la última 
década y, además, algunos trabajos han reunido, discutido 
y relacionado las aportaciones realizadas para cada ma-
cizo y su vinculación con las montañas europeas (García 
Ruiz, 2010; Serrano y otros, 2012; Jiménez-Sánchez y 
otros, 2013; Rodríguez-Rodríguez y otros, 2015). Pero no 
existe una homogeneidad en los resultados al no coincidir 
las fechas proporcionadas en cada trabajo. Es una varia-
ción achacable a causas diversas, unas derivadas de las 
distintas condiciones locales de cada macizo y otras de los 
métodos de datación empleados. La datación de depósitos 
glacio-lacustres o torrenciales represados por morrenas 
(Jiménez y Farias, 2002; Jiménez y otros, 2002; Moreno 
y otros, 2010; Jalut y otros, 2010; Serrano y otros, 2011; 
Serrano y otros, 2012; Serrano y otros, 2013) ha mostrado 
que los hielos alcanzaron un máximo reciente, cuyas eda-
des BP de 14C oscilan entre los 20.640 BP de Tarna y los 
40.480 o 36.200 BP de los Picos de Europa (cuyas edades 
calibradas se corresponden con 24.557 cal BP, 44.118 cal 

BP y 40.726 cal BP). En algunos casos, son fechas muy 
próximas al límite de la datación posible por este método 
y proporcionan, por tanto, una edad mínima. El empleo 
de otros métodos de datación (OSL) ha llevado a propor-
cionar edades que oscilan entre los 45 Ka BP, para los 
depósitos fluvioglaciares de Comeya (Jiménez-Sánchez 
y otros, 2013), y los 40 y 78,5 ka BP para los glaciares 
de la cabecera del Asón (Frochoso y otros, 2013). Todo 
parece indicar que el último máximo glaciar que afectó 
a estos valles fue previo al último Máximo Glaciar Glo-
bal (LGM), señalado en ca. 21 Ka BP a partir de la inter-
pretación del registro isotópico marino por Martinson y 
otros (1987) y del bajo nivel del mar asociado al descenso 
eustático global (Yokoyama y otros, 2000). Tal y como 
recogen Rodríguez-Rodríguez y otros (2015), las monta-
ñas cantábricas sugieren claramente dos avances glaciares 
durante el último Ciclo Glaciar: uno entre 36 y 45 Ka BP 
(estadio isotópico marino MIS 3), otro entre 19 y 23 Ka 
BP (estadio isotópico marino MIS 2). Además, las mon-
tañas del Alto Asón-Valnera registran una ocupación por 
los hielos extensa aún más antigua (MIS 4). Son hechos 
parcialmente coincidentes con las observaciones sedi-
mentarias realizadas en la plataforma continental vasca 
(Martínez-García y otros, 2014) en la que se señala una 
importante descarga continental durante el inicio del esta-
dio MIS 3, correlativo, a su vez, con el descenso del nivel 
del mar, que alcanzó su nivel más bajo al final de este 
estadio, particularmente entre 35 Ka y 26,5 Ka, pasando 
de -40/-80 m hasta -120 m bajo el nivel actual.

Según mostraron Serrano y otros (2013), durante 
la glaciación local máxima más reciente, en las monta-
ñas cantábricas centrales (Picos de Europa, Peña Prieta, 
Campoo y Valnera) se instalaron cerca de un centenar de 
glaciares que ocupaban una superficie de algo más de 
300 km2. Pero no fueron glaciares homogéneos ya que la 
superficie que ocuparon, su distribución altitudinal y las 
altitudes más bajas a las que llegaron no fueron las mis-
mas. En primer lugar, la disimetría de vertientes dio lugar 
a una disimetría de glaciares, siendo menos extensos y 
más cortos los integrados en la vertiente cantábrica que 
los que ocuparon los valles de la vertiente meridional. 
En contrapartida, los frentes alcanzaron altitudes más 
bajas en los valles cantábricos (300 m en Asón), de fuer-
tes pendientes, ya que canalizaron los hielos perdiendo 
altura rápidamente que provocaba una rápida fusión. La 
línea de equilibrio glaciar (ELA) se situaba entonces en-
tre 1.000 y 1.500 m por debajo de la actual, deducida 
por extrapolación de la pirenaica próxima a los 3.000 m. 
Diversos trabajos se han ocupado de caracterizar el es-
tado de los glaciares del último máximo (Serrano y otros, 
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2013; Santos-González y otros, 2013) situando las líneas 
de equilibrio media y regional de manera variable según 
la localización de los macizos. Así, las antiguas ELAs 
varían entre 1.850 m y 1.750 m para los valles meridiona-
les centrales (valles de Lechada y Cardaño), entre 1.650 
y 1.720 m en los Picos de Europa y a 1.100 y 1.190 en 
los valles septentrionales más orientales (Valnera-Asón).

Por su lado, las diferencias morfoestructurales, y entre 
ellas las litológicas, mostraban tipos distintos de glaciares 
adaptados a las condiciones de los macizos montañosos 
(Frochoso y Castañón, 1998). En muchas ocasiones, las 
montañas silíceas de altitudes modestas (próximas o in-
feriores a 2.000 m), con fuertes pendientes hacia la ver-
tiente cantábrica, sólo alojaron glaciares alpinos simples 
que modelaron sus cabeceras sin llegar a los piedemontes 
(Sierra de Peña Sagra, Coriscao, Valsurbio). Pero cuando 
la acumulación se vio facilitada, ya fuera por condiciones 
morfoestructurales específicas (sinclinal del Híjar en las 
montañas de Reinosa) o por la mayor altitud (Peña Prieta-
Alto Carrión), se desarrollaron glaciares alpinos compues-
tos, en los que la abrasión y la sobreexcavación actuaron 
de manera intensa. Pero la mayor complejidad morfoló-
gica se produjo allá donde se instalaron extensos icefields 
y glaciares de plataforma, de escorrentía difusa del hielo 
en el área de acumulación, con múltiples transfluencias 
que provocaron una intensa abrasión de las superficies 
rocosas (Picos de Europa y Valnera-Asón). Fueron glacia-
res bien adaptados a las condiciones topográficas que los 
alojaron, con depresiones cerradas kársticas en las super-
ficies altas que fueron pulidas, ensanchadas y profundiza-
das por la acción del movimiento del hielo.

Mientras tanto, como vimos más arriba, en los tramos 
medios y bajos de los valles se construían las llanas alu-
viales durante este último ciclo glaciar y, en los macizos 
calcáreos tales como los Picos de Europa y Valnera-Asón, 
la karstificación se vio frenada por la glaciación. A pesar 
de ello, se ha señalado que en los Picos de Europa, con 
una de las concentraciones más altas de cuevas profundas 
conocidas del mundo (Rossi, 2004; Ruiz y Poblete, 2012), 
muchas de las grandes cuevas vadosas pueden ser par-
cialmente subglaciares en su origen (Smart, 1986), espe-
cialmente a partir de las aguas de fusión que las masas de 
hielo proporcionan en sus áreas de ablación y sus frentes. 

En general, la karstificación en estos macizos con 
condiciones climáticas cambiantes puede sintetizarse 
(Fig. 6) de la siguiente manera. En condiciones frías, 
bajo los glaciares, se ejerce la corrosión pero alcanza 
poca profundidad. Sólo las superficies rocosas no cubier-
tas por el hielo, en los márgenes del glaciar, desarrollan 
lapiaces de surco. Las aguas que circulan están poco sa-

turadas en carbonatos y las precipitaciones carbonatadas 
son casi nulas. Al descender en altitud, en las vertien-
tes no afectadas por los glaciares, el abastecimiento de 
agua aumenta sumándose a las aguas de fusión glaciar 
las de la fusión de la cubierta nival, muy importante en 
estas montañas húmedas. La karstificación se intensifica 
entonces, acentuándose la corrosión, tanto en superficie 
como subterráneamente. En estas altitudes medias en los 
Picos de Europa, el abastecimiento de aguas de fusión 
junto a la masividad y la potencia de las series calizas, fa-
cilitaron el desarrollo de los conductos verticales (pozos 
y simas), pero las precipitaciones carbonatadas aún son, 
en época fría, muy escasas. Sólo en la Marina, donde pu-
dieron darse escasos y muy localizados lugares de abrigo 
y refugio de vegetación, pudo desarrollarse un entonces 
lapiaz edáfico, con formación de dolinas.

Durante los periodos interglaciares, al igual que en 
el Holoceno, el karst amplía su acción en los Picos de 
Europa. Extensas superficies situadas por encima de los 
1.800-2.000 m son afectadas por climas húmedos peri-
glaciares o templados, ampliándose así el sistema here-
dado subterráneo vertical, guiado, en buena medida por 
las líneas estructurales. La montaña media alcanza, con 
el bosque y la vegetación atlántica, altitudes mayores que 
en los períodos fríos y la karstificación se intensifica. Se 
desarrollan la corrosión superficial, los lapiaces cubiertos 
y la formación de dolinas y uvalas. Los sistemas subte-
rráneos adquieren entonces una ampliación y densifica-
ción importante, a la vez que las precipitaciones carbona-
tadas recubren buena parte de suelos y paredes de ellos. 
En la Marina se acentuó la karstificación y, en especial, la 
intensidad de la disolución a causa de la suavidad térmica 
y de la abundante humedad, a la vez que la precipitación 
de carbonatos. Los lapiaces de karst cubierto de regolito 
y el denso desarrollo de dolinas y uvalas, proporciona un 
rebajamiento kárstico importante a la vez que un relieve 
de cuetos, depresiones y llanos muy irregular.

Este desarrollo del karst según las condiciones mor-
foclimáticas de los macizos calcáreos se ve corroborado 
por los estudios recientes realizados acerca de la sedi-
mentación carbonatada en el interior de los aparatos 
subterráneos. El crecimiento de los espeleotemas en las 
cavidades está ligado generalmente a climas templados 
y de importante humedad. Los trabajos desarrollados 
tanto en Cotiella, Pirineos (Moreno y otros, 2013), como 
en la montaña asturiana (Stoll y otros, 2013), muestran 
que hay un crecimiento casi continuo de las estalagmitas 
durante todo el periodo definido por el estadio isotópico 
marino MIS 7 y durante el MIS 5, estadios de número 
impar interglaciares, siendo muy rápido en Cotiella entre 
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100 y 110 Ka BP. En ambos conjuntos, el crecimiento 
se ralentiza, e incluso llega a cesar, en la frontera entre 
Mis 5 y MIS 4 (74 Ka BP). Durante el siguiente periodo, 
MIS3, sólo algunas estalagmitas de la Marina crecieron 
con ratios altas (entre 50 y 60 ka BP) y alguna lo hizo 

muy brevemente en cortas fases cálidas, pero la tónica es 
que se prolongó hasta el Holoceno la paralización del pe-
ríodo anterior. Es entre 10 Ka y 4,1 Ka cuando se registra 
el óptimo de crecimiento de estalagmitas, cesando en esa 
última fecha, posiblemente a causa de la aridez. 

Fig. 6. Modelo de evolución kárstica de un macizo calcáreo cantábrico (Picos de Europa) en diferentes condiciones climáticas. Adaptado de Jackucs 
(1977) y de Lewin y Woodward (2009).
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III. LA EVOLUCIÓN DE LOS VALLES  
EN LA MEDIA Y CORTA DURACIÓN.  
ESCALAS MILENARIA Y SECULAR

Las transformaciones sufridas por los valles cantá-
bricos después de ser afectados por los glaciares en sus 
cabeceras, el periglaciarismo en sus vertientes, y por las 
estacionales aguas de fusión en los cauces, han sido esca-
sas comparadas con los hechos anteriormente descritos. 
Interviene en ello tanto la mayor o menor eficacia de los 
procesos geomorfológicos acaecidos con anterioridad, 
como la diferente magnitud temporal en la que ambos se 
han desarrollado. 

1. los MoviMientos en Masa de las vertientes

La deglaciación de las vertientes que fueron ocupadas 
por los hielos, supuso un importante cambio en las ten-
siones que se ejercían sobre los terrenos que los soporta-
ban. Estos cambios provocaron ajustes paraglaciares que 
afectaron, esencialmente, a la estabilidad de los antiguos 
lechos y márgenes glaciares (Ballantyne, 2002). Son co-
nocidos y evidentes los desmoronamientos de los depó-
sitos morrénicos cuando el hielo se funde, pero también 
son importantes en estas circunstancias los movimientos 
gravitacionales, los desplomes y deslizamientos de las 
vertientes rocosas (McColl, 2012). En la plataforma del 
Alto Asón se produjeron deslizamientos traslacionales 
y rotacionales de origen paraglaciar (Frochoso y otros, 
2013), favorecidos por la litología alternante de calizas, 
densamente diaclasadas en una red ortogonal, con ma-
teriales arcillosos y areniscas (Fig. 7). En unos casos, la 
descompresión provocó en los bordes de la plataforma 
hacia las cubetas glaciokársticas el desplazamiento de 
paquetes calizos de escaso buzamiento, dando lugar a es-
trechos y largos callejones provocados por el movimiento 
de ellos hacia las cubetas sobre la base más plástica. En 
otros casos, la red ortogonal de diaclasado favorece la 
individualización de cubos más o menos alargados que 
se desplazan por la vertiente por medio de deslizamien-
tos rotacionales, como ocurre en los Castros de Horneo. 
Son precisamente este tipo de movimientos de vertien-
tes, y las dinámicas que afectan a los cauces fluviales, 
los que han determinado la historia de los valles en los 
últimos siglos y milenios. Sus causas han sido variadas y 
los efectos de diferente orden.

Los movimientos de vertiente han tenido, y aún tie-
nen, especial importancia en los valles o tramos de ro-
quedo silíceo menos resistente, más suelto o deleznable, 

ya sea en los extensos afloramientos de turbiditas carbo-
níferas de Liébana y Polaciones, o bien en los valles in-
ternos centrales de Cantabria (Nansa, Saja, Besaya, Pas). 
Los movimientos más antiguos, en esta escala de observa-
ción milenaria, han podido perpetuar su huella por medio 
de afectar a un gran volumen de materiales, ya que los 
movimientos menores dejan una huella que se asimila, 
cicatriza y mimetiza con mayor rapidez. De esta manera, 
llegan a nosotros deslizamientos producidos hace varios 
milenios y que superan las 10 Ha de superficie afectada. 

Los deslizamientos más frecuentes son los que han 
sido calificados como rotacionales con flujo (Varnes, 
1958, actualizado por Dikau y otros, 1996) en los que se 
define con claridad una «corona», o escarpe curvado que 
domina el área de despegue, ocasionalmente acompa-
ñada por grietas de coronación. Bajo ella, se desarrolla la 
cabecera del flujo con grietas o depresiones transversales 
y, por último, se encuentra el material acumulado for-
mando un lóbulo. Así son los deslizamientos que hemos 
localizado en Cubías, al pie del Cueto Navajos (1.064 
m) en el valle del Besaya, o el de la Esprilla (737 m) y 
el del Alto de la Cardanosa (789 m) en el Monte del Río 
de los Vados (Ucieda, valle del Saja). Son, a su vez, des-
lizamientos similares al de Bustarredondo-Culazón (Fig. 
8) descrito para el valle del Nansa-Lamasón (Frochoso, 
2006; González y otros, 2014), cuya datación por me-
dio de 14C proporcionó una edad mínima de 3589±60 BP 
(2133-1760 cal BC). La edad del deslizamiento que se 
obtuvo puede relacionarse con el periodo de aumento de 
la precipitación (5000-3000 BP) descrito por González-
Díez y otros (1999) para la vertiente cantábrica, y con el 
periodo que, para la península ibérica, señalan Thorndy-
craft y Benito (2006) como favorable para la formación 
de amplios rellenos de fondo de valle. Fue un periodo hú-
medo de incisión y aluvionamiento al que se puede atri-
buir la formación de las llanas de fondo de valle inscritas 
en la llana general de los valles internos de Cantabria oc-
cidental y central que, a su vez, tiene impresas la huellas 
de paleocanales que, en la actualidad, sólo pueden verse 
anegados con las mayores crecidas. 

2. cauces y riadas en los tieMPos recientes

La documentación histórica, por su parte, nos ha per-
mitido conocer los ejemplos de las dinámicas más ca-
racterísticas en la escala temporal secular y que afectan, 
esencialmente, a las vertientes y los cauces de estos va-
lles cantábricos. Para la época moderna y contemporá-
nea, son frecuentes las noticias sobre violentos chaparro-
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Fig. 7. Deslizamientos traslacionales de origen paraglaciar en los bordes de la depresión de Brenarromán, en las montañas de Valnera-Asón. 
Fragmento de ortofoto del Pnoa de 2010 (fuente: ign) y reconstrucción del glaciar del Asón tomada de Frochoso y otros (2013).

nes que provocan riadas catastróficas, mecanismos que 
determinan importantes transferencias de material rocoso 
y suelos desde las vertientes hacia los cauces y, de ellos, 
hacia los niveles de base locales más bajos. Entre ellas, 
hemos constatado (Frochoso, 2006) que, para el valle del 
Nansa-Lamasón, las riadas fueron frecuentes a lo largo 
de los siglos xvii y xviii, incrementándose las noticias de 
ellas en la segunda mitad de este último siglo, siendo de 
especial relevancia la acaecida en Río en el año 1759. 
Los efectos de las crecidas se ven amplificados no sólo 
por el voluminoso y repentino abastecimiento de agua de 
precipitación y escorrentía, sino también por los movi-
mientos en masa y deslizamientos producidos en las ver-
tientes y que llegan hasta los cauces, provocando repre-
samientos, nuevas crecidas, roturas de presas, descargas 
violentas y desbordamientos. Esta frecuencia importante 

de las ríadas, constatada en la segunda mitad del siglo 
xviii, coincide con el incremento de las sequías e inunda-
ciones producidas por precipitaciones intensas registrada 
también en Cataluña y que se ha conocido como la Osci-
lación Maldá (Barriendos y Llasat, 2009).

Sin embargo, estos acontecimientos no son homogé-
neos ni contemporáneos en todos los valles cantábricos 
que aquí tratamos. Al analizar los caudales de los ríos en 
una serie actual, de más de treinta años (1970-2005), pro-
porcionada por la Confederación Hidrográfica del Norte, 
podemos observar no sólo las diferencias en la intensidad 
de las crecidas sino su distribución espacial (Fig. 9). El 
río Deva presenta durante ese periodo 180 días en los que 
sus caudales superan en cinco veces su valor modular, lo 
que supone que es un caudal que se alcanza, por término 
medio, en unas seis ocasiones al año. Son crecidas de 



Fig. 8 Esquema geomorfológico del deslizamiento de Bustarredondo-Culazón, en el valle del Nansa-Lamasón.
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escasa importancia geomorfológica, aunque ya diferen-
ciadas en número de las de los ríos orientales. En ellos 
(Pas y Miera) se registra una mayor recurrencia, llegando 
el Pas a doblar el número de días en que se alcanza entre 
cinco y diez veces el valor modular, 353 días. Igualmente 
ocurre si tenemos en cuenta las crecidas algo más impor-
tantes y de cierta eficacia erosiva. El número de días con 
caudales que superan entre diez y veinte veces al valor 
modular triplica los caudales al comparar el río Deva (36 
días) con el Pas (102 días) y con el Miera (103 días). Por 
término medio, las crecidas algo importantes se han pro-
ducido entre una y tres veces al año, variando según las 
cuencas. Por último, las crecidas más grandes y de mayor 
eficacia erosiva también registran esta disimetría. De las 
nueve que se registraron en el Miera que superaban en 
cincuenta veces el valor modular, sólo tenían el correlato 
del registro de un día para el río Besaya, mientras que, 
durante el mismo periodo, ninguna de las cuencas anali-
zadas registró una crecida similar.

La dinámica fluvial y torrencial de los ríos cantábri-
cos les permite realizar una importante transferencia de 
materiales rocosos del continente hacia la cuenca can-
tábrica. La carga total en suspensión que transfieren los 
ríos ha sido evaluada (Prego y otros, 2008) para la cuenca 
cantábrica, considerando un total de 20.433 km2 desde la 
cuenca del Mera hasta la del Bidasoa. Estos autores han 
mostrado que el total de sólidos en suspensión que apor-
tan los ríos cantábricos al sector meridional del Golfo de 
Vizcaya equivale a 1,2 ± 0,2·109 kg a-1, una tasa cinco ve-
ces más alta que la que proporciona el río Adour (2,5·108 

kg a-1), evaluada por Maneux y otros (1999) a partir de 
una cuenca algo menor (14.000 km2). Por otro lado, es 
una tasa más baja que la proporcionada por el Garona 
(Shäfer y otros, 2002) en la Gironda (3,2·109 kg a-1). 
Como es lógico, la aportación de sedimentos no es ho-
mogénea en toda la cuenca cantábrica ibérica, variando 
su importancia relativa de manera considerable según 
la superficie drenada y el desnivel salvado por cada río. 
Mientras el Nalón aporta el 32,6 % del total de los ríos 
considerados, el río Deva, el Nervión, el Oria y el Besaya 
aportan entre el 6 y el 12 % de ese mismo total. La contri-
bución individual del resto de ríos es muy escasa, inferior 
al 3 %, y en conjunto no superan la tercera parte de la 
contribución total de los 28 ríos considerados.

CONCLUSIONES

Las formas de relieve tienen una gran permanencia 
y, en casi todos los casos, su duración es mayor que 
la de los procesos que las originan. Pero las diferentes 
escalas temporales de observación de un mismo espa-
cio geográfico nos condicionan y nos conducen a cen-
trar nuestra atención en procesos y formas de diferente 
magnitud. Las escalas temporales más amplias, las que 
denominamos de muy larga duración, nos aproximan a 
la formación de la montaña y los valles cantábricos, a 
la orogénesis y a su erosión correlativa. Son los tiem-
pos que nos permiten definir sus cualidades mayores 
intrínsecas, tales como la disimetría entre las vertientes 
norte y sur cantábrica, o el intenso vaciado de los valles 
septentrionales. Por su parte, la larga duración nos de-
fine las formas de vertiente que se encajan en las ante-
riores, las formas que particularizan las culminaciones, 
las vertientes y los cauces. Es el tiempo en el que se 
elaboran y mantienen las culminaciones modeladas por 
las condiciones frías o por la karstificación, se mode-
lan los tramos inferiores de los valles, y se elaboran las 
grandes llanas de fondo de valle. Por último, la corta y 
media duración nos permite observar las dinámicas de 
las vertientes y de los cauces fluviales cantábricos. Son 
las dinámicas que se ajustan a crisis erosivas de escasa 
duración, frecuentemente vinculadas a acontecimientos, 
que pueden llegar a ser catastróficos, pero que pueden 
concentrarse en pequeños períodos más o menos defini-
dos. Un ejemplo de ello lo constituye la recurrencia de 
intensas precipitaciones, riadas y avenidas en la segunda 
mitad del siglo xviii que llegaron a remodelar y modifi-
car parcialmente los fondos de valle que, durante el siglo 
xx, han sido intensamente intervenidos. 

Fig. 9. Disimetría en los caudales de crecida en algunos ríos cantábricos. 
Fuente: Confederación Hidrográfica del Cantábrico.
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