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Resumen: En este trabajo se estudian estructuras de deformacion en sedimentos no consolidados,
observadas en depositos fluvio-edlicos del Plioceno superior (sector norte de lafosa de Teruel) y en
terrazas del Pleistoceno medio-superior en lazonade confluenciade lasfallas de Concud y Teruel. Se
describen morfol ogias de diques, estructuras en champifion y estructuras en almohadilla, desarrolladas
por procesos de licuefaccion en niveles de limo y arena. Estas estructuras se localizan en niveles
sintecténicos respecto a fallas que han sido caracterizadas como activas en trabajos previos, y a poca
distanciadelas mismas. Este hecho, junto con el andlisisdefacies, que descartaprocesos delicuefaccion
debidos a carga o a variaciones bruscas en €l nivel fredtico, justifica su interpretacién como sismitas.
Ademés, su desarrollo requiere magnitudes sismicas superiores a 5-6,5 (segun el tipo de estructura),
aunqueinferioresa?,5 al no haberse observado sintomas delicuefaccion en gravas, val ores compatibles
con lamagnitud momento estimada previamente paralos sismos potenciales en lafallade Concud (en
torno a 6,5). Estos resultados contrastan con los datos de sismicidad histéricay actual de la region,
gue indican una actividad mucho mas moderada (magnitudes medidas y estimadas siempre inferiores
a 4,8), lo que confiere a dichas estructuras de licuefaccion una gran relevancia como indicadores
paleosismicos para las fallas de Concud, Teruel y El Pobo.

Palabras clave: Sismita, paleosismicidad, tectonica activa, falla normal, fosa de Teruel, fosa del
Jiloca.

Abstract: This paper studies several soft-sediment deformation structures found in Upper Pliocene
fluvial-eolian deposits in the northern sector of the Teruel graben, and Middle-Upper Pleistocene
fluvial terraces in the Teruel and Concud faults juncture area (Teruel graben, Iberian Chain, Spain).
The described structures are sand dikes, mushroom-like and pillow structures, resulting from
liquefaction processes on mud and sand levels. Those structures occurred in sediments that were
syntectonic with respect to active faults, and near their traces. Thisfact and the facies analysis, which
discards sedimentary loading or water level changes as the origin of liquefaction, lead to interpret
them as seismites. Their devel opment required seismic magnitudesat |east in excess of 5-6.5 (depending
on the structure type), but lesser than 7.5 (no evidences of gravel liquefaction have been found),
which are compatible with the moment magnitude previously estimated for potential shocks at the
Concud fault (about 6.5). Theseresultsarein stark contrast with historical and instrumental seismicity
records in this region, which point to a much more moderate activity (estimated and measured
magnitudes under 4.8), illustrating the outstanding importance of the studied soft-sediment structures
as paleoseismic indicators for the activity of the Concud, Teruel and El Pobo faults.
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SISMITASEN DEPOSITOSPLIOCENOSY PLEISTOCENOSDE LA FOSA

La fosa de Teruel es una de las principales
estructuras extensionales desarrolladas durante el
Neo6geno-Cuaternario en el sector oriental de la
Cordillera Ibérica, bajo el proceso de rifting que
domina el margen este de la Peninsulay que origina el
Surco de Valencia (Vegas et al., 1979; Alvaro et al.,
1979; Simén, 1982; Roca y Guimera, 1992). El
conjunto de la fosa se forma en el Mioceno superior,
controlada por fallas N-S a NNE-SSW (Fig. 1a). Estas
siguen la directriz preferente del rift, subparalela a
otras estructuras importantes del arco mediterraneo

(fosas prelitorales del Maestrat, Castellon; falla del
Camp, Tarragona) y transversas a los pliegues NW-SE
dominantes en la cordillera. En la mayor parte de su
recorrido tiene estructura de semigraben, con un borde
oriental limitado por una linea de fallas N-S a NNE-
SSW (fallasdelaSierradel Poboy de Teruel-Ademuz),
gue acumulan un salto vertical de unos 700 m.

La fosa de Teruel entronca, en las cercanias de la
capital, con la fosa del Jiloca. Esta se desarrolla
principalmente en el Plioceno superior (Simon, 1983),
si bien el registro sedimentario no aflorante sugiere la
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Figura 1.- A) Situacion geol6gica de la zona estudiada. B) Mapa de detalle del &rea de entronque de las fallas de Concud y Teruel. S: Mesozoi co;
M1: Fm. Peral, Vallesiense; M2: Fm. Alfambra, Vallesiense superior-Turoliense; M3: Fm. Tortajada, Turoliense superior; M4: Fm. Escorihuela,
Rusciniense; V: depdsitos aluviales, Villafranquiense; Qt2: terraza media del Alfambra, Pleistoceno medio; Qtl: terraza inferior del Alfambra,
Pleistoceno superior; Qa: depésitos de abanico aluvial, Pleistoceno superior; H: Holoceno.

existencia de una pequefia cubeta precursora en su
sector central (Rubio y Simén, 2007). Es también una
fosa muy asimétrica, con una directriz general NNW-
SSE controlada por tres grandes fallas NW-SE
dispuestas en relevo diestro en su borde oriental:
Calamocha, Sierra Palomera y Concud (Fig. 1a). La
articulacién con lafosade Teruel se produce através de
la falla de Concud, que corta el relleno nedgeno de la
cuenca y cambia de direccion, de NW-SE a N-S, para
unirse alafallade Teruel (Fig. 1b).

El campo de esfuerzos regional durante el Plioceno
superior y Cuaternario puede definirse esencialmente
como una extension radial o multidireccional (o,
vertical, 6, = G3) con trayectorias preferentes de o,
ENE (Simdn, 1989; Arlegui et al., 2005, 2006). Esta
situacién es consecuencia de la superposicion de dos
sistemas de esfuerzos (Simon, 1989): (a) la tension
relacionadacon el rifting del margen mediterraneo, que
hacia el interior de la Cordillera Ibérica es
marcadamente isétropa en la horizontal, y (b) la
compresion intraplaca, de direccion preferente NNW-
SSE, que se manifiesta ocasionalmente mediante
estados de esfuerzos local es de desgarre (o, horizontal,
o, vertical) y, en todo caso, determina la direccion
preferente del esfuerzo horizontal maximo Sy,
(Herraiz et al., 2000).

Existen abundantes evidencias de actividad
cuaternaria en algunas de las fallas que limitan ambas
fosas y en su entorno inmediato. Los saltos son en la
mayoria de los casos de orden métrico, pero alcanzan
escala decamétrica en la falla de Concud (M oissenet,
1983; Simoén y Soriano, 1993) y en las pequefias fosas
de Rubielos de la Cérida (Capote et al., 1981). Las
deformaciones parecen repartirse en depdsitos del
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Pleistoceno inferior, medio y superior (Pefia et al.,
1981; Moissenet, 1983, 1985; Simdn, 1983; Gutiérrez
et al., 1983; Simon y Soriano, 1993), disponiéndose en
la actualidad de algunas dataciones absolutas que
evidencian periodos de actividad notablesentre 72 y 15
ka BP (Gutiérrez et al., 2005; Simon et al., 2005;
L afuente, 2007).

A pesar de laimportante y bien conocida tectonica
reciente que caracterizalasfosas de Teruel y Jiloca, l0s
estudios sobre paleosismicidad son muy escasos y
recientes. Se han publicado un par de notas
preliminares (Simoén et al., 2005; Lafuente et al., 2007)
en las que se realiza un ensayo de caracterizacion
paleosismol 6gica de la falla de Concud, utilizando la
informacion geol 6gica disponible para calcular la tasa
de desplazamiento y, mediante correlacion empirica,
estimar indirectamente los periodos de recurrencia y
saltos cosismicos. Parte de estos cél cul os se encuentran
desarrollados y argumentados con mayor detalle en el
estudio estructural y geomorfoldgico realizado por
Lafuente (2007). Los estudios paleosismoldgicos en
trincheras se limitan a los realizados en un talud
artificial que atraviesa la falla de Concud. Lafuente et
al. (2008) han identificado en ese corte al menos seis
eventos individuales, probablemente siete, ampliando
asi la interpretacion propuesta por Gutiérrez et al.
(2005); todos ellos son posteriores a 72 ka BP, segun la
datacion proporcionada por estos Ultimos autores.

En este trabajo vamos a contribuir al conocimiento
y valoracion de la actividad paleosismica en esta zona
con nuevas evidencias obtenidas en el campo a partir de
la observacién de una serie de estructuras de
deformacion en depositos no consolidados. Estas han
sido interpretadas, en la mayoria de los casos, como
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producto de licuefaccién cosismica (sismitas;
Seilacher, 1969). Han sido observadas y analizadas en
afloramientos de tres localidades distintas: una, en
depositos fluvio-edlicos del Plioceno superior en el
sector norte de la fosa de Teruel; las otras dos, en
depdsitos de terraza fluvial del Pleistoceno medio-
superior en la zona de confluencia de las fallas de
Concud y Teruel, a escasa distancia al norte de la
capital.

La presencia de sismitas en sedimentos
cuaternarios, junto con los estudios paleosismicos ya
realizados en la zona, evidencian una actividad sismica
reciente ligada a las fallas principales, que no queda
reflejada en el registro de la actividad actual (registro
histérico e instrumental). Estos estudios basados en el
registro geol 6gico son fundamental es para caracterizar
la actividad sismica de las regiones intraplaca, como es
el caso de la fosa de Teruel, donde los periodos de
recurrencia de los grandes terremotos (de varios miles
de afos) superan con creces el lapso temporal que
abarcan losregistrosinstrumental e historico (sélo unos
pocos siglos).

WNW

Fosa de Teruel

El relleno nedgeno-cuaternario en el sector norte
delafosa de Teruel

El relleno generalizado de la fosa de Teruel se
produce a partir del inicio del Mioceno superior (Simon,
1983; Simony Paricio, 1988; Alcalaet al., 2000; Alonso
y Calvo, 2000), aunque en su sector meridional (Libros-
Ademuz) existe sedimentacion ya durante el Mioceno
inferior. En el sector septentrional (Fig. 2a,b), donde se
centra este trabgjo y se dispone de un mejor control
cronoestratigréfico (Alcala et al., 2000), Weerd (1976)
distinguio cuatro formaciones que representan la
sedimentacion en la cuenca endorreica del Mioceno
superior y Plioceno inferior: (a) depdsitos clasticos rojos
delaFormacion Peral (Vallesiense); (b) calizas margosas
blancas de la Fm. Alfambra (Vallesiense superior-
Turoliense); (c) Iutitas rojas y yesos blancos de la Fm.
Tortajada (Turoliense superior); (d) lutitas grises y
calizas lacustres culminantes de la Fm. Escorihuela
(Rusciniense). Posteriormente, Alonso-Zarza y Calvo
(2000) han dividido el registro nedgeno de este sector en
cuatro unidades con valor cronoestratigréfico: Unidad |
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Figura 2.- A) Corte geol6gico de la semifosa de Teruel en el érea de Escorihuela (ver situacion en Fig. 1a). B) Esquema de las unidades litol 6gicas
gue componen €l relleno delafosaen este sector (sin escala): M1: Fm. Peral, Vallesiense; M2-4: Fms. Alfambra, Tortajaday Escorihuela, Vallesiense
superior a Rusciniense; R3: unidad detritica roja (‘Rojo 3' de Godoy et al., 1983a), Rusciniense-Villafranquiense; E: depdsitos fluvio-edlicos,
Villafranquiense; G: glacis pleistoceno; 1y 2: posicion aproximada de los afloramientos Escorihuela 1y Escorihuela 2, respectivamente. C) Foto-

grafia de conjunto del afloramiento Escorihuela 1 (punto 1 en Fig. 1a).

Revista de la Sociedad Geol 6gica de Espania, 21(3-4), 2008



136 P. Lafuente, et. al.

(Vallesiense inferior a superior), Unidad |1 (Vallesiense
superior-Turoliense medio), Unidad IIl (Turoliense
medio y superior), que incluye la Fm. Tortajada, y
Unidad IV (Rusciniense-Villafranquiense), en la que se
engloba una serie de facies pertenecientes a la Fm.
Escorihuela.

Por encima de la Fm. Escorihuela aparecen
depositos detriticos asociados alos sistemas aluvialesy
fluviales que se organizan desde el inicio del
exorreismo de la cuenca, a mediados del Plioceno.
Estan formados, basicamente, por dos unidades:

- Unidad detriticaroja(‘ Rojo 3' de Godoy et al.,
1983a; Rusciniense-Villafranquiense): limoli-
tasy arcillas rojas con intercalaciones de are-
niscas y paleocanal es conglomeraticos; espe-
sor maximo: 60 m.

- Gravas en cuerpos canaliformes, con niveles
arenosos y limosos ocasionales y encostra-
mientos carbonatados locales; espesor total:
10-20 m. Esta unidad litol 6gica esta coronada
por la superficie de glacis de Perales de Al-
fambra, en el extremo norte de la cuenca, atri-
buida tradicionalmente al Villafranquiense
(Gutiérrez y Pefia, 1976; Godoy et al., 1983a).

A partir del nivel de glacis villafranquiense se ha
producido el encajamiento de tres terrazas fluviales
pleistocenas y dos niveles de glacis correlativos de las
terrazas media y superior (Gutiérrez y Pefia, 1976;
Pefia, 1981). Sus escarpes morfolégicos se sitlan a
alturas de 85-90, 45-60 y 20-30 m, respectivamente,
sobre el cauce del rio Alfambra. En todos ellos
predominan los sedimentos detriticos: gravas
poligénicas, bien cementadas en los niveles superior y
medio y poco en laterrazainferior, con capas de arenas
siliceas y limos pardos o rojizos. En todos los niveles
de terraza, y especialmente en la terraza media,
aparecen asimismo cuerpos discontinuos de tobas
masivas a techo de la secuencia

A mediados del Plioceno, la falla de Concud
(accidente que delimita el extremo meridional de la
fosadel Jiloca) cortael relleno nedgeno de lafosade
Teruel y separa dos dominios con evolucién
sedimentaria distinta en los bloques levantado y
hundido, respectivamente. En el bloque levantado, la
sedimentacién palustre de la Fm. Escorihuela queda
interrumpida al final del Rusciniense (yacimientos
de Celadas, biozona MN 15b, Godoy et al., 1983b),
en torno a 3,6 Ma (Opdyke et al., 1997; Alcalaet al.,
2000). En el bloque hundido, una pequefia cubeta
residual mantiene sedimentacion palustre durante el
inicio del Villafranquiense, al igual que ocurre mas
al norte, al pie de las fallas de la Sierra del Pobo
(zona de Orrios-Escorihuela; Moissenet, 1983),
haciendo que la Fm. Escorihuela se amplie
temporalmente. Sobre ésta se acumulan
sucesivamente los depésitos aluviales del
Villafranquiense superior, depdsitos fluviales
correlacionables con alguno de los niveles de terraza
y un sistema de abanicos adosados a la falla.
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Respecto a la posicion cronoestratigréfica de todos
estos materiales, la resefiada para las unidades mio-
pliocenas se halla bien acotada gracias a su riqueza en
yacimientos de macro y micromamiferos (Adrover,
1986; Alcala, 1994; Alcala et al., 2000). La edad de las
unidades detriticas del Plioceno superior estaria
comprendidaentre el Villafranquienseinferior (biozona
MN16a, Moissenet, 1983) y el Iimite Plioceno-
Cuaternario. Asi lo atestigua la vecina cuenca de
Sarrion, rellena por un conjunto sedimentario
equivalente cerca de cuyo muro y cuyo techo hay
sendos yacimientos de macromamiferos situados,
respectivamente, en las biozonas MN16a (Adrover,
1986) y MN17/Q, (Adrover, 1975).

Dentro del Cuaternario, la edad de la terraza
superior no esta definida. Paralaterraza media existen
varias dataciones independientes y coherentes que la
sitlian en el Pleistoceno medio, tal como se detalla en
apartados posteriores. La terraza inferior cuenta
también, en las proximidades de Teruel, con varias
dataciones de luminiscencia Optica (OSL) que la
sitian a finales del Pleistoceno superior (1549 ka,
Gutiérrez et al., 2005; 15+1 ka, Lafuente, 2007).
Finalmente, los depdsitos aluviales y coluviales
adosados a la falla de Concud han sido datados por
OSL entre 64+4 ka (Gutiérrez et al., 2005) y 32+2 ka
(Lafuente, 2007).

Estructuras de deformacion en arenas fluvio-
edlicas del Plioceno superior

Situacion y materiales

En el &rea de Escorihuela, a este de Alfambra, los
depdsitos detriticos del Plioceno superior incorporan
una unidad litol6gicamente diferenciada. Se trata de
una secuencia sedimentaria de arenas v,
ocasionalmente, gravas finas y limos, con un espesor
minimo observado de unos 10 m. A ella se pasavertical
y lateralmente desde las lutitas del ‘Rojo 3, y sobre
ella se apoyan los depositos detriticos gruesos del
glacis superior pleistoceno (Fig. 2b,c). Estasrelaciones
sugieren que la unidad arenosa representa, total o
parcialmente, un equivalente lateral del glacis
villafranquiense. El hecho de que el glacis pleistoceno
se superponga a €lla en lugar de encajarse puede ser
explicado, igual que ocurre en el blogue hundido de la
falla de Concud, por la subsidenciatecténica, asociada
en este caso al sistema de fallas de la Sierra del Pobo.

Launidad descrita se halla afectada por abundantes
estructuras de deformacién en sedimentos blandos, que
han sido objeto de estudio en dos afloramientos
contiguos situados entre 2 y 3 km al SSE de Escorihuela
y a 2 km de la linea de fallas de la Sierra del Pobo
(puntos 1y 2 en Figs. 1ay 2b). Ambos se localizan en
sendas canteras de extraccion de aridos, con
coordenadas UTM 30T X: 672740, Y: 4487770
(Escorihuela 1) y 30T X: 672790, Y: 4488450
(Escorihuela 2).
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Lasarenas que forman mayoritariamente la secuencia
son de coloracion amarillo-naranja, poseen una
excelente seleccion (mas del 70% en peso de los granos
tienen diametro entre 0,1y 0,3 mm), y las superficies de
sus granos muestran marcas de transporte eolico
(Gutiérrez y Pefia, 1976). Se disponen en cuerpos de
geometriatabular y potencia métrica con estratificacion
cruzada planar y en surco, en sets que alcanzan los 2 m.
Se reconocen también ripples y moldes de raices
cementados por carbonato (rizolitos). Los limos se
intercalan a lo largo de la serie, aunque mas
frecuentemente haciatecho, y se disponen en cuerpos de
geometria tabular y potencia centimétrica. Las gravas
estan constituidas por clastos cal careos discoidal es sub-
redondeados y matriz microconglomerética-arenosa. Se
intercalan solo a techo de la serie, en cuerpos con

Figura 3.- A) Estructuras en almohadilla en sedimentos fluvio-edlicos
del Plioceno superior en el afloramiento Escorihuelal (punto 1 en Figs.
lay 2b). B) Esguema interpretativo. Los material es afectados son are-
nas finas en todos los casos. C) Orientacion de los planos de microfallas
gue afectan alos mismos sedimentos.
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geometriatabular y potencia centimétrica-deci métrica.

La parte inferior de la secuencia representa un
ambiente netamente edlico, con facies dunares de
arenas y, mucho mas restringidas, facies interdunares
de limos. Para la parte superior, Carrillo y Gisbert
(1979) interpretan un sistema de tipo wadi en un
entorno desértico o sub-desértico, con facies de canales
fluviales discontinuos (grava-arena con base erosivay
laminacion cruzada en surco; arena con ripples y
laminacion paralela) y facies edlicas con predominio de
limos interdunares.

Afloramiento Escorihuela 1: descripcion de las es-
tructuras

Las deformaciones observadas son intrusiones de
arenay estructuras en almohadilla, siendo estas Gltimas
las mejor desarrolladas y correlacionables en todo el
afloramiento (Fig. 3a,b), en distancias del orden de 50
m. Las estructuras en almohadilla afectan a un nivel de
arenas de grano fino de 20-25 cm de potencia; estan
bien seleccionadas, carecen por completo de matriz
arcillosay presentan laminacion paralela. Los pliegues
de las almohadillas, orientados siempre en torno a
N100°E, estan formados por sinclinales con una
anchura aproximada de 30 cm, mientras que los
anticlinales son estrechos y en ningun caso superan los
10 cm. El ascenso de arena por las zonas de anticlinal
hacia la parte superior del estrato hallegado a desgajar
los sinclinales hasta formar almohadillas aisladas.
Dentro del mismo nivel estratigrafico pueden
observarse asimismo pequefias fallas normales y
diaclasas de direccion preferente N-S (Fig. 3c).

Las intrusiones de arena tienen en alglin caso mas
de 50 cm de desarrollo vertical y 15 cm de grosor, con
colapsos laterales asociados al desplazamiento de
arena hacia niveles superiores (Fig. 4). Los diques
doblan las capas del encajante hacia techo, indicando
claramente la direccion ascendente del material

arenoso.

Figura 4.- Dique clastico en arenas edlicas laminadas de grano fino del
afloramiento Escorihuela 1 (Plioceno superior, punto 1 en Figs. lay
2b). Flecha ascendente: direccion de movimiento de la arena; flechas
descendentes: colapsos laterales asociados.
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Afloramiento Escorihuela 1: interpretacién

L as estructuras en almohadilla son correlacionables
en todo el afloramiento y no tienen por encima ningdn
cuerpo sedimentario que pudiese haber generado
sobrecargas. El sedimento aparece bien laminado en
varios metros de espesor por encima de las estructuras
observadas, por lo que puede descartarse la hipétesis de
un origen debido a sistemas de fuerzas dirigidas
asociadas a cargas bruscas de origen sedimentario. Se
trataria, de hecho, de estructuras sindeposicionales
generadas practicamente en superficie. Laexistenciade
facies fluviales (Carrillo y Gisbert, 1979) indica la
presencia de agua en el sistema, o cual es necesario
para que se puedan producir fendmenos de
fluidificacion y licuefaccion. Habria, por tanto, dos
posibilidades para su interpretacion: elevacion brusca
del nivel freatico o vibracion sismica. La orientacién
sistematica de los ejes de los pliegues de las
almohadillas (N100°E) y la regularidad de sus
longitudes de onda han sido interpretadas por algunos
autores como criterios que apoyan su origen sismico
(Rodriguez Pascua et al., 2000). No obstante, no puede
descartarse por completo la subida brusca del nivel
freatico, maxime en un ambiente sedimentario con
presencia de agua estacional cerca de la superficie del
terreno.

Estructuras en almohadilla muy similares a las de
este afloramiento han sido estudiadas por Hempton y
Dewey (1983) en el lago Hazar, emplazado en una
cuencade pull-apart del Este delafallade Anatolia. El
area donde se encuentran es una zona sismicamente
activaen laque se han registrado sismos de magnitudes
superiores a 7. Estas estructuras también presentan
importantes semejanzas con las definidas por otros
autores como Cojan y Thiry (1992), Guiraud y Plaziat
(1993), Alfaro et al. (1997) y Bowman et al. (2004),
que les atribuyen siempre un origen sismico. De
acuerdo con las estimaciones de algunos de estos
autores para paleoterremotos, y con recopilaciones
hechas a partir de casos estudiados en terremotos
actuales (Rodriguez Pascua et al., 2000), este tipo de
estructuras se asocian amagnitudes comprendidas entre
6,5y 8,5.

Cojan y Thiry (1992) y Mohindray Bagati (1996)
describen asimismo deformaciones extensionales
fragiles asociadas a estructuras en almohadilla,
concretamente sistemas de microfallas normales con
desplazamientos centimétricos y que suponen
estiramientos en la horizontal del mismo orden. Estas
estructuras, a las que Cojan y Thiry (1992) asignan un
origen sismico, presentan caracteristicas andlogas alas
halladas en nuestro afloramiento y cumplen, ademas,
los criterios propuestos por Sims (1975) para
diagnosticar su caracter de sismitas. En los casos
estudiados en terremotos actuales y en ejemplos del
registro geoldgico, este tipo de estructuras han sido
asociadas por los autores anteriormente citados a
magnitudes superiores a 5.
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En el caso de los diques de arena, un hipotético
efecto de carga brusca puede también descartarse como
factor desencadenante por no haberse encontrado
paguetes conglomeraticos sobre estas estructuras. No
obstante, teniendo en cuenta que debido a las
condiciones de afloramiento no se observa el nivel
fuente de las arenas licuefactadas, no es posible
asignarles un mecanismo disparador concreto.

Afloramiento Escorihuela 2: descripcion de las es-
tructuras

L as deformaciones observadas en este afloramiento
son intrusiones de arena que no superan los 10 cm de
desarrollo vertical, con un grosor medio deunos2 cmy
espaciados de entre 5y 10 cm. Todas ellas se
encuentran en una Unica capa de arenas de grano fino
deentre5y 10 cm de potencia, correlacionable en todo
el afloramiento. El encajante es una capa de arenas de
grano fino a limos. El conjunto de ambas capas esta
limitado a muro y a techo por arenas con laminacion
paralela horizontal o muy débilmente ondulada.
Algunas intrusiones finalizan a techo de la capa
confinante, Ilegandose a producir intrusiones laterales
subhorizontales en esa zona que dan lugar a una
morfologia en champifién (Fig. 5a). En otras ocasiones
la intrusion no llega a la interfase entre la capa
confinante y las arenas laminadas superiores y no se
producen tales escapes laterales, desarrollandose
Unicamente diques verticales (Fig. 5b). En todos los
casos, la capa confinante muestra deformacién por
plegamiento hacia techo atribuible al ascenso del
material del dique. Dadas las condiciones de
afloramiento es posible observar la morfologia
tridimensional de estas estructuras (Fig. 5c); se aprecia
gue no se trata de estructuras tubulares sino alargadas,
con desarrollo longitudinal decimétrico ameétricoy ejes
orientados de forma persistente segin N108°E (Fig.
5d).

Afloramiento Escorihuela 2: interpretacién

La estructuracion descrita es caracteristica de
deformaciones producidas por licuefaccion asociadas a
fendmenos sismicos (Li et al., 1996). Al estar limitadas
amuro y atecho por capas de arenas con laminacién
paralela no deformada, se pueden descartar efectos de
elevacion brusca del nivel freatico, que de ser asi
también habria generado distorsiones en dichas capas.
Las cargas bruscas también se descartan, al no existir
cuerpos sedimentarios en niveles superiores que
pudieran haberlas generado. Finalmente, un gradiente
inverso de densidad tampoco es posible en caso de tener
limos sobre las arenas licuefactadas, ya que éstas son
igual o mas densas que aquéllos. Por tanto, el
mecanismo disparador mas probable es el sismico. Este
es el origen que se atribuye en la literatura a muchos
otros casos de estructuras del mismo tipo, tanto de
diques con paredes subverticales (Amick et al., 1990;
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Limos laminados

Arenas laminadas

Arenas laminadas
deformadas

Arenas de grano fino
-limos licuefactados

Limos deformados

Figura 5.- Intrusiones de arenas en
limos y arenas de grano fino en el
afloramiento Escorihuela2 (Plioceno
superior, punto 2 en Figs. lay 2b).
A) Fotografiay esquema en corte de

estructuras en champifién. B) Idem
dediquesdearena. C) Diquesde are-
na fotografiados desde el muro de la
capalicuefactada, en los que se apre-
cia la morfologia tridimensional. D)
Esquema de reconstruccion 3D de
los diques de arena y estructuras en
champifién. Regla de escala: 10 x 10
cm.

Audemard y De Santis, 1991; Davenport et al., 1994;
Obermeier, 1996; Sukhija et al., 1999; Rodriguez
Pascua et al., 2000) como de estructuras en champifion
(Hempton y Dewey, 1983; Scott y Price, 1988; Seed e
Idriss, 1982; Alfaro et al., 1995; Rodriguez Pascua et
al., 2000). De acuerdo con estos autores, que han
observado estas estructuras en terremotos actuales o en
el registro fosil, los rangos de magnitud sismica bajo
los que se han podido generar llegarian como maximo a
8,5 paralosdiquesde arenay a7 paralas estructuras en
champifién. Aunque no puede descartarse que las
estructuras en champifién se generen bajo magnitudes
superiores a la indicada, no se han encontrado
referencias que lo avalen.

El caracter planar de los diques y su direccién
persistente, subparalela ademas a los pliegues de las
estructuras en almohadilla observadas en el
afloramiento Escorihuela 1, sugiere una influencia de
las condiciones locales de esfuerzos en el momento de
la licuefaccion, circunstancia que aboga a favor de su
origen sismico (Li et al., 1996; Rodriguez-Pascua et
al., 2000). Puede demostrarse que esa direccion
preferente (en torno a N100CE) es coherente con el
campo tecténico regional, si bien lacomplejidad de este
ultimo hace que la demostracion no seainmediata. Asi,

la direccion de esfuerzo minimo o5 que se infiere
(aproximadamente NO10°E, ortogonal alas estructuras)
es similar a la que se registra en la estacion mas
proxima de la que se tienen referencias en la literatura
(estacion 14 del estudio de paleoesfuerzos de Arlegui et
al., 2005; direccion de s; H= N-S). Sin embargo, este
€j e es aproximadamente perpendicular al que se obtiene
de las pequefias fracturas extensional es observadas en
el afloramiento Escorihuela 1, y también al registrado
en otras dos estaciones proximas de Arlegui et al.
(2005). Tampoco coincide con las trayectorias
regionales preferentes ENE-WSW identificadas por
Simo6n (1989) y Arlegui et al. (2005, 2006). Estas
discrepancias se explican bien si consideramos los
patrones de perturbaci 6n de esfuerzos que son comunes
en los campos de extension radial o multidireccional.
Bajo ese régimen de esfuerzos, con los ejes
horizontales s, y 63 de magnitudes similares, la
formacion de nuevasfallas o fracturas o la presencia de
discontinuidades heredadas hacen que las trayectorias
del campo regional resultante tiendan a orientarse
paralelas o perpendiculares a aquéllas; son asimismo
frecuentes | os procesos de intercambio entre ambos ejes
de esfuerzos que dan lugar a dos familias de fracturas
ortogonales que coexisten en un mismo punto (Simon
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et al., 1988; Caputo, 1995; Kattenhorn et al., 2000). En
el area concreta de Escorihuela, parece evidente que la
linea de fallas de la Sierra del Pobo, que limitalafosa
deAlfambra-Teruel por el este, eslaresponsable de ese
tipo de perturbaciones, haciendo que en su entorno las
direcciones de extensiéon locales se orienten
perpendiculares y paralelas a la misma (E-W y N-S,
respectivamente).

Estructuras de deformacion en arenasy gravas
fluviales del Pleistoceno medio

Situacion y materiales

Las estructuras de deformacién en sedimentos
blandos afectan aqui a la terraza media del rio
Alfambra, concretamente al Ultimo retazo elevado
que se conserva de ella en su margen derecha antes
de la confluencia con el rio Guadalaviar

(afloramiento Los Bafos, punto 3 en la Fig. 1b;
coordenadas UTM: 30T X: 661888, Y: 4471969).
Dicho retazo forma una plataforma estructural en la

zona de Los Bafios, unos 3 km al norte de Teruel,
sobre la antigua estacién del ferrocarril minero Ojos
Negros-Sagunto y a unos 60 m sobre el cauce del rio.
Se localiza en el bloque levantado de la falla normal
de Concud y a escasa distancia de ésta, discordante
sobre los depdsitos clasticos rojos del Vallesiense
(Fm. Peral) y las calizas y margas del Turoliense
(Fm. Alfambra), fracturadas y afectadas por un
pliegue monoclinal asociado a dicho accidente (Fig.
6a). La terraza media se encuentra desplazada
asimismo por lafalla un minimo de 39 m, quedando
sus depdsitos en el bloque hundido enterrados bajo
los abanicos aluviales del Pleistoceno superior
(Simon et al., 2005).

La secuencia de terraza tiene un espesor total de
entre 11 y 18 m y presenta dos tramos bien
diferenciados (Fig. 6b,c):

(a) Un tramo inferior constituido por 4 a12 m

de gravas pardas oscuras, que intercalan, so-
bretodo en su parteinferior, niveles de arenas
amarillentasy lutitas anaranjadas. Las gravas
son granosostenidas, con cantos angulosos a
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Figura 6.- A) Corte geoldgico de detalle a través de |a falla de Concud en el afloramiento L os Bafios (afloramiento 3, ver situacion en Fig.1b); se
representa la arquitectura sedimentaria de la terraza media del Alfambray el Nedgeno infrayacente deformado, asi como la situacion de las estruc-
turas de licuefaccién observadas (circulos blancos) y de las muestras datadas por U/Th (Arlegui et al., 2006); M1: Fm. Peral, Vallesiense; M2: Fm.
Alfambra, Vallesiense superior-Turoliense; Qt2: terraza media del Alfambra, Pleistoceno medio; Qa: depdsitos de abanico aluvial, Pleistoceno
superior. B) Columna sedimentaria de la terraza media en el entorno del punto A, donde se halla la estructura estudiada méas en detalle. C) Aspecto
de campo de los depdsitos de terraza; D: unidad detritica; T: calizas tobéaceas.
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subredondeados, poligénicos y muy hetero-
métricos. Tienen matriz arenosa de grano
grueso, y suelen estar bien cementadas. Se
disponen en cuerpos de potencia decimétrica
y geometriatabular o lenticular, con bases ca-
naliformes, cicatrices internas erosivas y es-
tratificacion cruzada en surcoy planar en sets
de potencia decimétricaamétrica. Las arenas,
de grano fino a medio, y las lutitas se dispo-
nen en niveles lenticulares de potencia deci-
métrica y escasa continuidad lateral, con la-
minacion paralela.

(b) Un tramo superior formado por 2 a15 m de

calizas tobaceas, masivas en algunos tramos
y estratificadas en otros. La base es irregu-
lar, y localmente muestra interdigitaciones
con el techo del tramo detritico. Contienen
abundantes moldes de vegetales, de tamafio
centimétrico a métrico, e intercalan algunos
niveles laminados de margas cal careas blan-
quecinas.

Laedad de esta terraza puede ser acotada a partir de
varias dataciones independientes y coherentes entre si.
Moissenet (1985) la atribuye al Riss a partir de fauna
de microvertebrados. Las tobas que coronan la
secuencia han sido datadas por U/Th, obteniéndose una
edad entre 169+10 y 116+4 ka (Arlegui et al., 2006).
En el yacimiento de Cuesta de la Bajada, situado en un
resto de la misma terraza en la margen izquierda del
Alfambra, se han encontrado mamiferos e industria
litica atribuidos al Pleistoceno medio avanzado; esta
edad ha sido corroborada por termoluminiscencia
(138+10 ka; Santonja et al., 1994).

Las estructuras estudiadas afectan a los niveles
arenosos intercalados en las gravas, localizandose en
tres puntos separados entre si unas decenas de metros

(Fig. 6a). Dos de €llos se sitian cerca de la base de la
unidad detritica y serian préacticamente sincronicos,
mientras el tercero esta mas cercano a su techo.

Afloramiento Los Bafios: descripcion de las estructuras

La estructura mas clara y representativa es la
observada en el punto A de la Fig. 6a. Se trata de una
estructura compuesta con dos niveles deformados (de
grano fino, el inferior, y grueso, el superior) separados
por una capa confinante constituida por limos y un
cuerpo lenticular de conglomerados, todo ello
deformado por la intrusion de las arenas (Fig. 7). Se
pueden observar intrusiones de arena de grano fino a
muro de la estructura, que cortan capas de limos y
arenas de grano grueso y se encajan dentro de la capa
de conglomerados. Dentro de este nivel de arenas, en
areas proximas a laintrusion, existen zonas de colapso
de las capas superiores. La segunda capa de arenas
licuefactadas (grano grueso) intruye en un paquete de
conglomerados que sella la estructura en la parte
superior. La intrusion de estas arenas también genera
zonas de colapso y microfallas normales en el nivel de
limos intermedio. La intrusion presenta estructuracion
planar con una direccion aproximada N-S.

Afloramiento Los Bafios: interpretacion

La estructura observada en las arenas se debe a
licuefaccion, habiendo actuado como nivel confinante
la capa de conglomerados suprayacente. La intrusion
de arenas hacia niveles superiores genera efectos de
colapso en las zonas proximas a éstas, debido a la
pérdida de sedimento por intrusién en la capa
confinante. Pueden interpretarse como procesos de
«draw-in» definidos por Takahama et al. (2000)

Conglomerados (matriz
arenosa)

Arenas de grano medio
licuefactadas

|:| Limos laminados

Arenas de grano fino
licuefactadas

‘:’ Arenas no deformadas

-

. _
- 0

-'—'-'_-_-_.-/-r

Figura 7.- Estructurade licuefaccion en el afloramiento de Los Bafios (Pleistoceno medio; punto 3 en Fig. 1b, punto A en Fig. 6a): dique compuesto
en el que arenas de grano fino (1) se han inyectado en limosy conglomerados, a favor de otraintrusion (2) de arenas de grano medio en gravas; €l
desplazamiento de arena licuefactada hacia el dique provoca colapsos (3). Regla de escala: 10 x 10 cm.
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asociados a licuefaccion sismica en conglomerados,
debido a la pérdida de material por extrusion en
superficie de gravas licuefactadas. Las dos capas de
arenas se licuefactan por el mismo mecanismo
disparador, puesto que presentan la misma orientacion
y los mismos conductos (diques) de ascenso hacia
niveles superiores. La capa de limo que separa ambas
capas tiene en el momento de la deformacion un grado
de litificacién mayor que las arenas, puesto que se
deforma fragilmente, mientras que las arenas tienen un
comportamiento ddctil. Esto hace que la capa de limos
compartimente la licuefaccion generando una
estructura compuesta.

No parece probable que la carga del conglomerado
haya sido la causante de la licuefaccion, puesto que los
sistemas de fuerzas dirigidas provocados por ella
habrian deformado todo el nivel de arenas inferior, y
sin embargo solo aparece licuefactada la parte superior
del mismo. Este hecho, junto con la estructuracion
planar de las intrusiones subparalela a la falla de
Concud en esta zona, apoya el origen sismico de la
licuefaccion. Li et al. (1996) realizan un estudio
comparativo entre intrusiones de arena cuyo
mecani smo disparador fue laelevacion bruscadel nivel
fredticoy otras de origen sismico. En el primer caso las
licuefacciones ascienden por conductos tubulares,
mientras que en el segundo caso son intrusiones
fisurales. Davenport et al. (1994) describen asimismo
diques de arena asociados al terremoto de Roermond de
1992 (Holanda), donde se desarrollaron a favor de
fisuras con extrusion en superficie en forma de
volcanes de arena y «erupciones fisurales». Sukhija et
al. (1999) citan diques orientados en el arco de
cabalgamientos frontal del Himalaya en la India,
asociandolos al terremoto de Assam de 1897 (M, = 8,7).
En todos estos casos, la orientacion preferente de los
diques estaria controlada por el campo de esfuerzos
local durante el evento sismico, tendiendo los diques a
orientarse segin un plano perpendicular al eje de
esfuerzo minimo 65 (Rodriguez-Pascua et al., 2000).
En nuestro caso, la estructura se halla a una distancia
de s6lo 350 m de la falla de Concud y su direccion es
subparalela a la misma (proxima a N-S). Esto permite
vincular las estructuras de licuefaccion observadas ala
actividad cosismica de dicha falla, estando su
orientacion controlada por un eje local 65 E-W
subortogonal ala misma.

Estructuras de deformacion en arenasy gravas
fluviales del Pleistoceno superior

Situacion y materiales

L as estructuras aparecen en un retazo muy reducido
de terraza que se localiza a 40 m sobre el cauce en la
margen izquierda del Alfambra (afloramiento Masada
Caociero, punto 4 en laFig. 1b; coordenadas UTM: 30T
X: 661863, Y: 4470538). Los sedimentos estudiados
afloran en un talud del antiguo ferrocarril minero Ojos
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Negros-Sagunto (actual Via Verde), unos 2 km al NE
de laciudad de Teruel. Se hallan cortados por un plano
de falla de direccion N-S que los pone en contacto con
lutitas de la Fm. Peral y carbonatos de la Fm. Alfambra
(Fig. 8a), y que representa uno de los planos principal es
de la compleja zona de articulacion entre las fallas de
Concud y Teruel (Lafuente, 2007).

La serie sedimentaria (Fig. 8b), con un espesor
visible de 7 m, esta constituida por una alternancia de
gravas poligénicas grises y areniscas, limosy arcillas
rojo-anaranjados. Se reconocen cinco secuencias
individuales con potencias que varian de 1 a2 m, cada
una formada por un término inferior de gravas y uno
superior heterolitico. Las gravas son granosostenidas,
con cantos poligénicos y heterométricos y matriz
arenosa, y estédn bien cementadas. Se disponen en
cuerpos decimétricos de geometria tabular y base
canaliforme, con abundantes estratificaciones cruzadas
y cicatrices internas. Los limos y arcillas del término
superior se disponen en cuerpos tabulares de potencia
decimétrica, con laminacion paralela e hiladas de
cantos en su parte inferior. Con frecuencia muestran
signos evidentes de procesos edéaficos, como
bioturbacion por raices y nodulizacion. Las arenas que
se intercalan hacia la base de este término superior son
de grano fino y medio, y se disponen en cuerpos
tabulares de potencia decimétrica.

La altura relativa de esta terraza es ligeramente
inferior a la que corresponde a la terraza media en el
valle del Alfambra. Recientemente hemos realizado una
datacion mediante luminiscencia 6ptica (OSL),
obteniendo una edad de 91+5 ka que la sitta ya en €l
Pleistoceno superior (Lafuente, 2007). Estos datos,
junto con las diferencias en su arquitectura
sedimentaria respecto a dicha terraza media en este
sector, sugieren que muy probablemente se trate de un
nivel desdoblado de lamisma, més reciente que el nivel
dominante en todo el valle del Alfambra

Afloramiento Masada Cociero: descripcién de las
estructuras

Las estructuras analizadas corresponden a
intrusiones de arena que se encajan en limos y
conglomerados, pudiendo clasificarse como diques de
arena (punto A en la Fig. 8c) y estructuras en
champifién (puntos B y C en laFig. 8c). Todas ellas se
localizan dentro del mismo nivel arenoso en la
secuencia de la terraza, por debajo de los
conglomerados que forman su techo visible. Las
deformaciones son resultado de procesos de
deformacion tanto dactil como frégil, aunque con
predominio de la primera.

La estructura més destacable en el punto A es un
dique de arena de grano medio encajado en paquetes
suprayacentes de conglomerados y limos, que supera
los 60 cm de alturay tiene una direccién NW-SE (Fig.
9a). Sedesarrollaafavor de unafallanormal, siendo la
componente fragil de la deformacion més notoria en
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Figura 8.- A) Corte geoldgico a través de la zona de entronque de las fallas de Concud y Teruel, donde se sitlia el afloramiento Masada Cociero
(punto 4, ver situacién en Fig. 1b). B) Columna sedimentaria de detalle de la terraza plei stocena superior afectada por las estructuras de licuefaccién
(ver leyenda en Fig. 6b). C) Fotografia de conjunto del afloramiento con localizacion de las distintas estructuras descritas.

profundidad. Entre los labios de la falla, en la parte
inferior visible, aparecen cantosy arena arrastrados por
el movimiento de la misma (Fig. 9b). La intrusién
carece de laminacién o anisotropia interna, mientras
gue en el conglomerado en contacto con ellasi aparecen
cantos reorientados.

El resto de intrusiones observadas en el mismo
afloramiento son ya de tamafio centimétrico. Los
material es que intruyen son las mismas arenas de grano
medio, actuando como encajante capas de limos y
arenas de grano medio a grueso. Se distribuyen por el
afloramiento de forma aislada (Fig. 10a, punto B en la
Fig. 8c) o en agrupaciones (Fig. 10b, punto C en laFig.
8c). Las capas de limos que actian como niveles
confinantes muestran un mayor grado de litificacion
debido a su cementacién por carbonato. En ocasiones,
esto les confiere un comportamiento fragil, apareciendo
fallas normales con desplazamientos centimétricos en
los flancos de las estructuras, generadas por el
desplazamiento lateral delas arenas licuefactadas hacia
zonas de intrusion. Estas estructuras estan confinadas
entre capas no deformadas en las que se pueden
observar laminaciones, las cuales no estan presentes
dentro de las estructuras intrusivas.

Afloramiento Masada Caciero: interpretacion

El dique de arena, cuyo conducto alimentador es
irregular (Fig. 9), se produjo cuando ain no estaban
litificados los conglomerados suprayacentes que
actuaban como capas confinantes. El contacto de los
conglomerados con los limos y arenas infrayacentes es
erosivo, sin que se observen deformaciones por carga
en esta zona. La estructura intrusiva parte de capas de
arenasy cortalimosy conglomerados. El hecho de que
la laminacion de los limos no esté deformada hace
pensar que la carga generada por |os conglomerados no
fue la responsable directa de la deformacion; si asi
fuese, habria afectado a todas las capas inferiores y
sobre todo alazonade contacto. Ladireccion del dique
y de las fallas (NW-SE) vuelve a ser en este caso
subparalela, si no exactamente alatrazalocal delafalla
de Concud (que en esta zona de confluencia con la de
Teruel es casi N-S), si a su direccion media (ver Fig.
1a), asi como a una de las familias de fracturas que
integra la zona de deformacion distribuida en el
entronque de ambos accidentes. Por todo ello, la
hipétesis de un origen sismico es la mas verosimil. La
direccion aproximada del /e 65 que seinfiere (NE-SW)

Revista de la Sociedad Geol 6gica de Espania, 21(3-4), 2008



144 P. Lafuente, et. al.
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Figura9.- A) Intrusion de are-
nas en gravas a favor de una
fallanormal en el afloramiento
Masada Cociero (Pleistoceno
superior, punto 4 en Figs. 1by
8a, punto A en Fig. 8b). B) De-
talle del plano defallacon can-
tos arrastrados.

~ Pano de falla expucsto

es la mas comunmente registrada en los materiales
recientes de este entorno (Arlegui et al., 2006: fig. 5,
estaciones 9, 15, 17).

Las condiciones de afloramiento no permiten
observar el espesor completo de algunas de las capas
inferiores, por lo que no puede determinarse si los
cantos y arenas contenidos en la zona de falla
representada en la Fig. 9 estan asociados a procesos
de licuefaccion. Esos materiales podrian haber sido
transportados por cizallamiento y arrastre en la zona
mecanizada, Sin que sea necesario recurrir a procesos
de licuefaccion para explicar su posicién anomala.
Esta hipotesis se ve reforzada por el hecho de que en
niveles inferiores el grado de litificacion habria sido
mayor, favoreciendo su comportamiento fragil e
inhibiendo la posibilidad de licuefaccion. En
definitiva, las Unicas estructuras de licuefaccion
demostradas involucran materiales arenosos de grano
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medio, lo que implica magnitudes sismicas superiores
a505,5(Seed, 1968; Seed e |driss, 1971; Ambraseys,
1988; Owen, 1996).

L as estructuras de menor tamafo son estructuras en
champifién (mushroom structures) como las definidas
por Hempton y Dewey (1983). Los materiales que
intruyen son arenas de grano medio en limos laminados
gue actlan como encajante, por lo que el gradiente de
densidades es normal y no se podria haber generado la
intrusion por un ascenso gravitatorio de la arena.
Ademas, estas estructuras estan limitadas a muro y
techo por limos laminados no deformados, lo que
permite pensar en un desarrollo ‘instanténeo’ a escala
de tiempo geol6gico. Al encontrarse en el mismo nivel
estratigrafico que los diques de arena, es posible
atribuir todo el conjunto aun mismo evento, reforzando
de este modo la hipotesis sismica como mecanismo
disparador.
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- Arenas no deformadas

Arenas de grano medio
licuefactadas

Figura 10.- A) Estructuras de es-
cape con morfologia en champi-
fion en el afloramiento Masada
Cociero (Pleistoceno superior,
punto 4 en Figs. 1b 'y 8a, punto B
en Fig. 8c). B) Agrupacion de es-
tructuras en champifién en el pun-
to CdelaFig. 8c.

Estructuras diapiricas y en champifién similares a
las nuestras, casi siempre de reducidas dimensiones,
han sido descritas por varios autores, tanto en sistemas
sedimentarios lacustres como fluviales. En general, su
origen se interpreta como inequivocamente sismico.
Hempton y Dewey (1983) identifican estructuras en
champifion en sedimentos lacustres recientes
préoximos a la Falla de Anatolia (SE de Turquia), en
unaregion con magnitud méxima potencial en torno a
7. Los material es deformados corresponden a arcillas,
limos y arenas de grano fino en estratos de potencia
centimétrica a decimétrica. Scott y Price (1988) las
describen en sedimentos lacustres de la cuenca plio-
cuaternaria de Burdun, en el SW de Turquia.
Interpretan su origen sismico y las relacionan con
magnitudes maximas entre 5 y 6 presentes en el
registro histérico de la region. Alfaro et al. (1995)
definen estructuras similares, de 4 cm de potencia
como maximo, en sedimentos fluviales del
Cuaternario reciente de la cuenca del Bajo Segura
(Alicante), relacionandolas asimismo con terremotos
de magnitudes superiores a 5.

Discusién y conclusiones

L os depositos recientes de la cuenca de Alfambra-
Teruel muestran estructuras de deformacién en
sedimentos blandos que pueden ser interpretadas en
su mayoria como sismitas. Las estudiadas aqui se
atribuyen alalicuefaccion de arenas edlicas de grano
fino en el Plioceno superior del sector norte de la
fosa, y de arenas fluviales de grano fino a grueso en
las terrazas intermedias del Alfambra (Pleistoceno
medio-superior) cerca de la ciudad de Teruel. Las
intrusiones de arena han deformado asimismo niveles

de gravas o limos, segln los casos. Las morfologias
observadas son diques, estructuras en champifién y
estructuras en almohadilla, asociadas en ocasiones a
fallas normales.

Todas estas sismitas se localizan en el entorno de
las fallas N-S que hunden y estructuran la propia fosa
de Teruel (falladel Pobo, fallade Teruel), asi como de
la falla de Concud (NW-SE), que entronca con ella
justo al norte de la capital. Dichas estructuras
constituyen evidencias pal eosismicas que se afiaden a
las halladas en las propias trazas de las fallas, y que
estan siendo objeto en la actualidad de estudios
especificos en trincheras.

Tanto la falla de Concud como la de Teruel
muestran signos de actividad intensa y continuada
durante el Cuaternario, con saltos de orden
decamétrico en los marcadores anteriores al
Pleistoceno superior (Moissenet, 1983; Simoén y
Soriano, 1993; Gutiérrez et al., 2005). Las tasas de
movimiento calculadas para la falla de Concud (a
partir de datos estructurales, dataciones
paleontoldgicas y radiométricas de los depositos
afectados, y apoyadas por el analisis de indices
morfométricos), permite caracterizar su actividad.
Asi, seglin distintas clasificaciones propuestas, lafalla
presenta una tectonica activa (clase 1) a moderada
(clase 2) (Silva et al., 2003), y una actividad rapida
(clase 2) a lenta (clase 3) (McCalpin, 1996), por lo
que puede decirse que tiene una notable potencialidad
sismogenética (Simon et al., 2005; Lafuente, 2007;
Lafuenteet al., 2007, 2008). L as tasas cal culadas para
el periodo post-Rusciniense tardio (3,6 Ma, 255 m),
post-Pleistoceno medio (116-169 ka, 39 m) y
Pleistoceno superior (entre 64 y 32 ka) estan entre
0,07 y 0,33 mm/afio. Teniendo en cuenta la longitud
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de lafalla (13,5 km), el salto cosismico potencial se
situaria entre 0,35 y 2,0 m y la magnitud momento
estimada seriaM,, H= 6,5.

Las estructuras de licuefaccion estudiadas son
coherentes, en varios sentidos, con el escenario
neotectonico y pal eosismol 6gico descrito:

(a) Selocalizan a distancias pequefias de las fa-
[las activas que controlan o estructuran lafosa
deTeruel: lasdel Plioceno superior de Escori-
huelase sitian a2 km de lafalladel Pobo; las
del Pleistoceno medio de Los Bafios, a 350-
500 m delafallade Concud; las del Pleistoce-
no superior, en la misma confluencia de las
fallas de Concud y Teruel.

(b) Aparecen concentradas en niveles sedimen-

tarios que tienen caracter sintecténico respec-
to aesas mismas fallas.

(c) Su desarrollo requiere que se supere un um-

bral de magnitud sismicaM, de 5 o de 6,5 se-
gun el tipo de estructura. Por otro lado, el he-
cho de no haber observado sintomas de licue-
faccion en gravas acotaria los valores de My,
por debajo de 7,5. Esos umbrales son compa-
tibles con la magnitud momento estimada
paralafallade Concud (M,, H= 6,5).

(d) La geometria planar de algunos de los di-

ques de arena, con direcciones similares alas
de las fracturas dominantes en los materiales
nedgeno-cuaternarios (paralelas y perpendi-
culares a las fallas maestras de ambas fosas),
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sugiere que lalicuefaccion se produce en con-
diciones tensionales coherentes con el campo
regional de esfuerzos.

Este escenario contrasta en cierto sentido con la
sismicidad histdrica y actual de la region. La
distribucion geografica de epicentros (Fig. 11)
sugiere un cierto control por parte de las
macroestructuras extensionales de edad nedgeno-
cuaternaria, ya que se concentran en |los margenes de
la fosa del Jiloca, en el sector centro-meridional de
lafosade Teruel, y en los dos macizos levantados de
Albarracin y Javalambre. Salvo en el caso de la
Sierra de Albarracin, los epicentros se pueden
vincular razonablemente a fallas neégeno-
cuaternarias conocidas. Sin embargo, las magnitudes
e intensidades registradas dibujan un cuadro de
actividad sismica muy moderada que no se
corresponde con la inferida del registro geol6gico.
Las magnitudes medidas (M,) en dichas zonas
oscilan por lo general entre 1,5y 3,5, con magnitudes
méaximas de 4,4 en la fosa de Teruel y de 3,8 en la
Sierra de Albarracin. Para sismos anteriores a la
época instrumental hay registradas intensidades de
hasta V111 en la fosa de Teruel (1656), VI-VII en la
Sierra de Albarracin (1848) y IV-V en la fosa del
Jiloca (1828), que podrian corresponder a
magnitudes estimadas de 4,8, 4,5y 3,5-3,9,
respectivamente, si utilizamos la relacién empirica
entre M, e | propuesta por Alfaro et al. (1987) parael
registro sismico global de laregion.

Esta divergencia entre el nivel de la sismicidad
actual y de la paleosismicidad es comin en regiones
intraplaca como la estudiada. En ellas los grandes
terremotos suelen tener largos periodos de
recurrencia, y el registro instrumental e historico,
que se remonta pocos siglos, puede no contener
referencias de 1os mismos. Resulta por ello esencial
el estudio del registro geolégico para evaluar el
potencial sismogénico real de las fallas activas. Las
estructuras de licuefaccion estudiadas aqui cobran de
este modo relevancia como indicadores
paleosismicos asociados a las fallas de Concud,
Teruel y El Pobo. Los estudios de detalle que se
acometan en el futuro sobre el comportamiento
paleosismico de ambas, y la valoracion que de ellos
pueda derivarse en cuanto a la peligrosidad sismica
de la region, parten ya de la evidencia de eventos
sismicos en el Pleistoceno medio-superior de
magnitud moderada a alta (M,, posiblemente en torno
a6,5).
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