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PRESENTACIÓN

Este número 5 de la revista Geotemas recoge un resumen extenso de los trabajos presentados, tanto en ver­
sión de comunicación oral como en panel, en el V Congreso del Grupo Español del Terciario, celebrado en 
Granada entre los días 23 y 25 de septiembre de 2003, bajo los auspicios de la Universidad de Granada, la 
Sociedad Geológica de España y el Instituto Geológico y Minero de España.

Las comunicaciones se presentaron distribuidas en seis sesiones temáticas que comprenden diteientes aspec­
tos de la geología del Terciario: Estratigrafía, Paleogeografía y M odelos Sedimentarios, Paleontología, Tectóni­
ca y Geología Regional, Petrología Sedimentaria y Geología y Geofísica Marina. No obstante, hemos preferido 
organizar los trabajos en la revista por orden alfabético de autores, siguiendo el esquema utilizado en anteriores 
ediciones de Geotemas. En cumplimiento también de la normativa establecida por la SGE para esta publicación, 
todos los trabajos han sido sometidos a un Comité Editorial encargado de su revisión.

El V Congreso del Grupo Español del Terciario se dedica en homenaje al Profesor Juan Antonio Vera Torres, 
un incansable docente e investigador, cuya producción científica ha tenido una permanente repeicusión sobre 
toda la comunidad geológica de nuestro país desde la década de los setenta.

Agradecemos su esfuerzo a las tres instituciones implicadas en este evento, a los miembros de los comités 
Editorial y Científico, a todos los autores, participantes y colaboradores en el Congreso y especialmente a Juan 
Antonio Vera, por tanto trabajo bien hecho.

Aprovechamos esta presentación para glosar de manera muy somera algo sobre el peí til humano y profesio­
nal de Juan Antonio Vera. En tal sentido, el personaje es tan ampliamente conocido que tal vez haría innecesaria 
esta presentación. No obstante, pensando en los mas jóvenes o menos próximos a Juan Antonio trazaremos algu­
nas pinceladas de su vida y de su obra.

El profesor Vera cursa los estudios de Geología en la Universidad de Granada, obteniendo la licenciatura en 
1963 con premio extraordinario. Bajo la dirección del profesor Fontbote, al que siempie consideró como su 
maestro, realiza su Tesis Doctoral obteniendo el grado de doctor en 1966, también con premio extraordinario. 
Durante este tiempo, ya inició su labor docente participando en las enseñanzas de Estratigrafía como profesor 
ayudante.

En 1966 incurrió breve pero intensamente en la Geología Aplicada, trabajando en el campo petiolítero de 
Ayoluengo (Burgos). Después regresa a Granada para dedicarse por entero a la actividad universitaria. No obs­
tante, su relación con el mundo de la empresa se mantendría ininterrumpidamente a través de colaboraciones 
puntuales. Ya en Granada es nombrado profesor adjunto y se hace cargo de las enseñanzas de Estratigrafía y de 
Geología del Petróleo. Enseñanzas, las de Estratigrafía, que continúa desarrollando con total dedicación.

En 1968 consigue una beca de la fundación Juan March, con el objetivo de realizar un estudio integral del 
relleno sedimentario de la Cuenca de Guadix. Los resultados más relevantes quedarían recogidos en un ti abajo 
publicado en 1970 en el Boletín Geológico y Minero, trabajo que sigue siendo fundamental y de referencia obli­
gada en cualquier estudio sobre la estratigrafía de la cuenca.

En paralelo a su actividad investigadora y su ya intensa labor docente, transcurre su carrera universitaria. Una 
fecha clave en la misma sería mayo de 1970 cuando obtiene por oposición la plaza de Profesor Agregado y, tres 
años mas tarde, la de Catedrático. Desde esta posición proyectaría ilusión y sabiduría a la gente de su entorno, 
de manera muy especial a sus numerosos discípulos que hoy se encuentran repartidos por toda la geografía del 
país ocupando cargos de distinta responsabilidad.

Su total dedicación a la vida universitaria le llevó a ocupar numerosos cargos de gestión: Director de Depar­
tamento, de Sección, del Centro Mixto del CSIC, Jefe de Estudios de Ciencias del Colegio Universitario de Jaén



y Decano de la Facultad de Ciencias de Granada. Mención especial merece su labor como director del antiguo 
Departamento de Estratigrafía. La organización y configuración de la actual área de Estratigrafía no se podría 
entender sin la intensa y eficaz labor realizada por Juan Antonio. Su paso por Jaén como primer Jefe de Estudios 
de Ciencias organizando e impulsando los estudios de las distintas ramas de ciencias en aquel embrión de la 
actual Universidad de Jaén dejó un sello personal que aún se reconoce en el actual Departamento de Geología de 
aquella universidad, por otra parte, nutrido y dirigido en la actualidad por numerosos discípulos suyos. Abando­
na el cargo al sei nombrado Decano de la Facultad de Ciencias de Granada. Su dedicación, entusiasmo y buen 
hacer harían de su decanato uno de los mas relevantes y mejor recordados en la historia de la Facultad.

El trabajo de gestión no fue obstáculo para proseguir con una fructífera actividad investigadora que se conti­
núa en la actualidad y que se concreta en la publicación de más de doscientos artículos científicos y varios libros. 
Sin duda, el reconocimiento a este trabajo fue uno de los argumentos que sus colegas utilizaron en 1986 para 
nombrarlo primer presidente de la Sociedad Geológica de España conscientes, con toda probabilidad, de que su 
enorme capacidad de trabajo era la mejor garantía de éxito para aquella empresa. Como así fue.

Como colofón a su carrera universitaria, en 1990 fue nombrado miembro de la Academia de las Ciencias Exac­
tas, Físico-Químicas y Naturales de Granada y, más recientemente, miembro de la Real Academia de las Ciencias 
Exactas, Físicas y Naturales cuyo acto de toma de posesión tendrá lugar el 31 de octubre del presente año.

No quisiéiamos terminar este breve recorrido por la vida de Juan Antonio sin resaltar como atributos funda­
mentales de su perfil humano su talante dialogante, su exquisito respeto a los demás y su enorme honestidad. Un 
buen hombre. Un gran geólogo. Un excelente amigo.

El Comité Organizador



La Formación Majalcorón (Calcarenitas con Microcodium, 
Paleoceno, Subbético): Bioestratigrafía
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ABSTRACT

The Majalcorón Formation (calcarenites with Microcodium) crops extensively in the area located between 
Montefrio and Alcalá la Real. The underlying and overlying materials from several outcrops, including the 
holostratotype and parastratotype localities, o f this formation were sampled and investigated using calca­
reous nannofossils. The biostratigraphic study shows that the onset o f the calcarenitic deposition initiated 
in the early Paleocene (early Danian, calcareous nannofossil Subzone NTplB). Some samples taken in the 
marlstones interbedded within the calcarenites are o f late Danian to early Selandian age (calcareous nan­
nofossil zones NTp5B to NTp7). The hemipelagic deposits immediately covering the calcarenites have 
slightly different ages (latest Danian to middle Sselandian, calcareous nannofossil subzones NTp5C to 
NTp8C) depending o f the locality. All these results show that most o f the calcarenitic body was deposited 
during the early to latest Danian interval.

Key words: Early Paleocene, calcareous nannofossils, Subbetic, Microcodium calcarenites.

INTRODUCCIÓN

La Formación Majalcorón ha sido definida y descrita por 
Molina et al. (2003) en el Subbético (Cordilleras Béticas) y su 
interpretación genética e implicaciones paleogeográficas han 
sido analizadas por Vera et al. (2003), trabajos incluidos en 
este mismo volumen a los cuales se remite al lector interesa­
do. Desde el punto de vista bioestratigráfico los únicos datos 
previos acerca de la edad de los materiales de la Fm. Majalco­
rón provienen de un breve trabajo (Martínez-Gallego y Roca, 
1973) en el que se estudiaron, mediante foraminíferos planc­
tónicos, los afloramientos de la Fuente de la Pileta, al N de 
Montefrío. Estos autores estudiaron algunas muestras en la 
base, parte media y techo del cuerpo calcarenítico con Micro­
codium, datándolo globalmente como Daniense superior 
(Zona de Globorotalia trinidadensis).

BIOESTRATIGRAFÍA

La litología dominante en la Fm. Majalcorón (calcarenitas 
con Microcodium) es poco favorable a la preservación de res­
tos fósiles de microorganismos planctónicos, como foraminí­
feros o nanofósiles. Por este motivo, para la caracterización 
bioestratigráfica y datación de los materiales de esta forma­
ción se ha procedido sobre todo a un muestreo de los materia­
les infra- y suprayacentes en varios afloramientos, incluyen­
do los del holoestratotipo y paraestratotipo, además de otras

localidades. El estudio bioestratigráfico se ha realizado 
mediante nanofósiles, grupo que ofrece, durante el Terciario, 
una resolución similar a la que proporcionan los foraminíferos 
planctónicos. La posición de las diferentes muestras estudia­
das, con respecto al muro y al techo de la formación, en cada 
uno de los cortes, se representa en la figura 1.
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Figura 1. Posición de las diferentes muestras estudiadas, con respec­
to al muro y al techo de la Formación Majalcorón, en cada uno de 
los cortes.
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LA FORMACIÓN MAJALCORÓN (CALCARENITAS CON MICROCODIUM, PALEOCENO, SUBBÉTICO): BIOESTRATIGRAFÍA 15

Figura 2. Microfoto grafías de nanofósiles característicos de los niveles infra- y suprayacentes a la Fm. Majalcorón. Todas están tomadas con 
nícoles cruzados y presentan una ampliación de 3000x.
1, Micula murus, muestra PI-M-1; 2 , Micula prinsii, muestra PI-M-1; 3 , Cribrocorona gallica, 0°, muestra PFM-1; 4, Neobiscutum parvulum, 
45°, muestra FP-1; 5, Neobiscutum romeinii, 45°, muestra FP-1; 6,Neocrepidolithus neocrassus; 4, 45°, muestra FP1; 5, 30°, muestra FP-2; 
7, Neocrepidolithus sp. c f N. dirimosus, 40°, muestra FP-2; 8- 10, Neocrepidolithus fossus; 8, 30°, muestra FP-1; 9, 45°, muestra FP-1; 10, 
30°, muestra FP-1; 11, Cruciplacolithus primus, 20°, muestra FP-2; 12, Cruciplacolithus asymmetricus, 0o, muestra MJ-T-2; 13- 14, Horni- 
brookina edwardsii; 7, 0o, muestra FP-1; 13, 45°, muestra FP-2; 14, El mismo espécimen que 13, a 0o; 15- 16, 21, Neochiastozygus modestus, 
15, 30°, muestra MJ-T-2; 16, 45°, muestra MJ-T-2; 21,45°, muestra VL-KT; 17, Ellipsolithus sp. cf. E. bollii, 30°, muestra MJ-T-2; 18, Ellip- 
solithus distichus, 40°, muestra VL-KT; 19, 20, Ellipsolithus macellus, 45°, muestra MJ-T-2; 22, Placozygus sigmoides, 20°, muestra VL-KT; 
23, 24, Semihololithus kerabyi; 23, Vista apical, 45°, muestra MJ-T-2; 24, Vista lateral, 30°, muestra MJ-T-2; 25-26, Sullivania danica; 25, 30 , 
muestra MJ-T-2; 26, 20°, muestraVL-KT; 27, 42, Sullivania consueta, muestra VL-KT; 27, 45°; 42, 10°; 28, Sphenolithus primus, 0°, muestra 
VL-KT; 29, Toweius sp. cf. T. pertusus, muestra MJ-T-2; 30, Toweius pertusus, 0°, muestra VL-KT; 31, Toweius tovae, 0°, muestra MJT-2; 32- 

34, Fasciculithus pileatus; 32, 33, 45°, muestra MJ-T-2; 34, 30°, muestra VL-KT; 35, Fasciculithus sp. cf. F. janii, 25°, muestra MJ-T-2; 36- 38, 

Fasciculithus janii, muestra MJ-T-2; 36,38, 10°; 37, 45°; 39, Fasciculithus involutus, 45°, muestra MJ-T-2; 40, Neocrepidolithus? sp., 0 , mues­
tra MJ-T-2; 41, Cruciplacolithus tenuis, 30°, muestra VL-KT; 42, Ericsonia robusta, 0°, muestra VL-KT; 43-44, Chiasmolithus edentulus, 30°; 
43, Muestra MJ-T-3; 44, Muestra MJ-T-2; 45, Markalius inversus, muestra VL-KT; 46, Prinsius martinii, 0°, muestra VL-KT; 47, 48, Corono- 
cyclus nitescens, muestra VL-KT; 49, Ericsonia subpertusa, muestra VL-KT; 50, Coccolithus pelagicus, 0", muestra VL-KT; 51, Bomolithus sp. 
cf. B. elegans, muestra MJ-T-2.

En general, en las muestras estudiadas, los nanofósiles son 
abundantes y su grado de preservación es moderado. Las aso­
ciaciones son bastante diversificadas (Fig. 2) y características 
de paleolatitudes medias-bajas. Llama la atención la presen­
cia, en todas las muestras terciarias, de una fracción variable 
de nanoflora resedimentada que incluye, fundamentalmente, 
taxones del Cretácico superior (Campaniense y Maastrichtien- 
se) aunque también algunos del Cretácico inferior. La fracción 
de nanofósiles resedimentados disminuye a medida que, des­
de el límite Cretácico/Terciario, nos desplazamos hacia mate­
riales más recientes. Con objeto de proporcionar la máxima 
resolución posible en el estudio de las muestras terciarias, 
hemos tratado de aplicar el esquema zonal de Varol (1989) 
para paleolatitudes bajas, al cual nos referiremos en adelante. 
En la figura 3 presentamos un esquema de correlación entre 
esta biozonación y las estándar de Martini (1971) y de Okada 
y Bukry (1980), por lo que la transcripción entre ellas es inme­
diata. Para las muestras cretácicas utilizamos el esquema 
bioestratigráfico desarrollado por Aguado (1993).

En el holoestratotipo (Peñas de Majalcorón) y áreas próxi­
mas (Pilas de la Fuente del Soto), las muestras tomadas inme­
diatamente bajo la base de la Fm Majalcorón (FP-1 y FP-2) 
han proporcionado una asociación de nanofósiles caracteriza­
da por la presencia de Cruciplacolithus primus, Neobiscutum 
parvulum y N. romeinii, como taxones más destacados. Esta 
asociación, junto a la ausencia de representantes del género 
Futyania, nos permite asignar estas muestras a la Subzona 
NTplB de Varol (1989), de edad Daniense inferior. Las mues­
tras inmediatamente por encima del cuerpo calcarenítico (MJ- 
T-2 y MJ-T-3) contienen una asociación muy diversa que pre­
senta, como taxones más significativos, Fasciculithus 
pileatus, F. involutus, F. janii, Sphenolithus primus, Ellipsoli­
thus distichus, E. macellus y Sullivania danica. Esta asocia­

ción, junto a la ausencia de Fasciculithus tympaniformis, per­
mite asignar estas muestras a la SubZona NTp8C de Varol 
(1989), de edad Selandiense medio (Varol, 1998).

En el paraestratotipo (Fuente de la Pileta), las muestras 
estudiadas algunos metros por debajo de la Fm. Majalcorón 
(PI-M-1 y PI-M-2) han resultado ser de edad Cretácico supe­
rior. La presencia de la asociación compuesta por Micula prin­
sii, M. murus, Cribrocorona gallica y Lithrapidites quadratus 
como especies más significativas, permite asignarlas a la Zona 
de Micula prinsii, de edad Maastrichtiense terminal (Aguado,
1993). Las muestras tomadas en niveles más margosos situa­
dos en la parte media (PI-17), e inmediatamente por encima 
(PI-T) del cuerpo calcarenítico, contienen asociaciones pobre­
mente preservadas, caracterizadas por la presencia de Prinsius 
martinii, Cruciplacolithus tenuis, Sullivania danica y Ericso­
nia robusta. La asociación anterior, junto a la ausencia de 
taxones resistentes a la diagénesis, como los representantes de 
los géneros Easciculithus y Sphenolithus, nos permitiría asig­
nar estas muestras al intervalo comprendido entre las zonas 
NTp5B y NTp7, ambas incluidas (Varol, 1989). Este interva­
lo equivale, en parte, a las zonas NP3 y NP4 de Martini (1971) 
y CP2 y CP3 de Okada y Bukry (1980) y tiene una edad 
Daniense superior o a lo sumo un Selandiense inferior (Fig. 3).

Además de en el holoestratotipo y paraestratotipo, se 
han tomado muestras en otras localidades (Venta de Agra­
maderas, Cazuela del Pozo y N de Villalobos) con objeto de 
complementar las dataciones realizadas. En la Venta de 
Agramaderas, la muestra tomada bajo el muro de la Fm. 
Majalcorón (VA-1) presenta una asociación muy similar a la 
del paraestratotipo, caracterizada por la presencia de Micu­
la prinsii, M. murus, Cribrocorona gallica y Lithraphidites 
quadratus como especies más significativas, y asignable a 
la Zona de M. prinsii de edad Maastrichtiense terminal
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(Aguado, 1993). En esta misma localidad se tomó una 
secuencia de muestras en un relleno margoso situado sobre 
el techo del cuerpo calcarenítico con Microcodium. De ellas, 
las más bajas (VA-10R y 11R), con la asociación compuesta 
por Ericsonia cava, E. subpertusa, E. robusta, Prinsius marti- 
nii, Ellipsolithus macellus, Neochiastozygus modestus y 
Toweius pertusus como especies más representativas, podrían 
ser asignadas a la Subzona NTp6 de Varol (1989). Sin embar­
go, como el estado de preservación no es bueno, y dado que 
otros taxones que no han sido encontrados, (como Neochias­
tozygus eosaepes o Chiasmolithus edentulus) son bastante 
escasos, cabría ampliar su asignación al intervalo comprendi­
do entre las zonas NTp6 y NTp7, ambas incluidas, que se 
correspondería con una edad Daniense terminal-Selandiense 
inferior (Fig. 3). La muestra más alta del relleno (VA-12R) se 
caracteriza por contener, además de las especies de la asocia­
ción anterior, Ellipsollithus distichus, Chiasmolithus edentu­
lus, Hornibrookina teuriensis y Sphenolithus primus. Dicha 
asociación, junto con la ausencia de representantes del género 
Easciculithus, permite asignarla a la Subzona NTp8A de edad 
Selandiense inferior (Fig. 3). En la Cazuela del Pozo, las 
muestras tomadas por encima del cuerpo calcarenítico (CZ-51 
y CZ-52), presentan una asociación caracterizada por la pre-
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Figura 3. Cuadro de correlación bioestratigráfica de las zonaciones 
de Martini (1971), Okada y Bukry (1980) y Varol (1989) y edad 
atribuida a las diferentes zonas. Se indican, además, los bioeventos 
de nanofósiles más significativos que se utilizan en la definición de 
las Mozonas. Los símbolos *y + significan, respectivamente, biohor- 
izontes de primera aparición y última presencia.

sencia de Ellipsolithus distichus, Prinsius martinii, Sullivania 
danica, Hornibrookina teuriensis, Toweius pertusus, Neo­
chiastozygus modestus y Ericsonia robusta, como especies 
más significativas. Dicha asociación es compatible con el 
intervalo comprendido entre las zonas NTp6 y NTp7, y una 
edad Daniense terminal a Selandiense inferior. En el área 
situada al N de Villalobos se produce el acuitamiento lateral de 
la Fm. Majalcorón, con la desaparición del cuerpo calcareníti­
co con Microcodium. Las margas y margocalizas situadas 
sobre ella por correlación lateral (muestra VL-KT) contienen 
una asociación diversa y bien preservada dentro de la que des­
tacan, como especies más significativas, Chiasmolithus 
bidens, Easciculithus billii, F. involutus, F. janii, E pileatus, F. 
tympaniformis, Heliolithus kleinpellii, Sullivania consueta, 
Ellipsollithus distichus, E. macellus y Coronocyclus nitescens. 
Esta asociación es característica de la Subzona NTplOC de 
Varol (1989) de edad Selandiense terminal.

EDAD DE LA FORMACIÓN MAJALCORÓN

De acuerdo con todos los datos resultantes del estudio 
bioestratigráfico mediante nanofósiles, expuestos en el aparta­
do anterior, habría que concluir que el inicio del depósito de 
los materiales de la Fm. Majalcorón tuvo lugar en la parte baja 
del Daniense inferior, coincidiendo con (o con posterioridad a) 
la Subzona NTplB de Varol (1989). El final del depósito de 
los materiales de la Fm. Majalcorón, a tenor de los resultados 
obtenidos, resulta ser heterocrónico. En el área del holoestra- 
totipo (Peñas de Majalcorón), los materiales situados inmedia­
tamente por encima pertenecen a la Subzona NTp8C, de edad 
Selandiense medio. Sin embargo, el la Fuente de la Pileta y en 
Venta de Agramaderas, la edad de dichos materiales es 
Daniense terminal-Selandiense inferior (como máximo Sub­
zona NTp8A). Por tanto, la mayor parte de las calcarenitas con 
Microcodium de la Fm Majalcorón debió depositarse durante 
el intervalo comprendido entre el Daniense basal y hasta el 
final del Daniense llegando, sólo en algunas localidades, has­
ta el Selandiense.
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ABSTRACT

The stratigraphic and mineralogieal study o f several burdigalian series o f the High Chain (Subbetic), Tajo 
Almarado (Penibetic), Águila Complex, Arguelles succession and Zafarraya type Units allow to define and 
early Burdigalian Depositional Sequence and show some sedimentological differences among them. Three 
types o f sedimentary contributions have been observed: from the emerged subbetic reliefs, numidian-like 
sediments and basinal silexites. The numidian influence in subbetics series comes from erosion o f the Afri­
can Plate. This allows to propose the existence o f a paleogeographic domain in the transition to a basin 
connected to the above mentioned source areas, conditioned by the tectonic structuring o f the South-lbe- 
rian margin during this age.

Key words: Tertiary, early Burdigalian, clay mineralogy, Paleogeography, Subbetic.

INTRODUCCIÓN

La región montañosa de la Alta Cadena se sitúa al NE de 
la provincia de Málaga (Fig. 1), dentro del dominio paleogeo- 
gráfico del Subbético de las Zonas Externas Béticas (Azema 
et al., 1979). Presenta una estructura tectónica muy compleja, 
formada por varias escamas subbéticas apiladas vergentes al 
Sur, con una serie mesozoica que va desde el Triásico hasta el 
Cretácico Inferior (Peyre, 1974). Los materiales terciarios se 
agrupan en cuatro secuencias deposicionales principales de

edad Paleoceno, Eoceno Inferior-Medio s.l., Oligoceno Supe- 
rior-Aquitaniense inferior y Burdigaliense inferior (Alcalá- 
García et al., 1998a) que se sitúan de forma discordante entre 
ellas y sobre los materiales mesozoicos. La sedimentación ter­
ciaria está ligada durante el Paleógeno a ambientes de plata­
forma y a ambientes más pelágicos durante el Burdigaliense 
inferior (Alcalá-García et al., 1998a).

La Alta Cadena constituyó durante el Terciario una zona 
distal del paleomargen Sud-Ibérico, próxima al dominio del 
surco de los Flysch que separaba las Zonas Internas de las
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Externas Béticas (Martín-Algarra, 1987). A partir del Cretáci­
co Superior se vio afectada por una tectónica compresiva que 
finalizó con la colisión de las Zonas Internas con las Zonas 
Externas durante el Burdigaliense medio (Martín-Algarra, 
1987; Zeck et al., 1989), condicionando la aparición de dife­
rentes ciclos sedimentarios en el registro sedimentario, referi­
dos en unos casos a procesos glacioeustáticos y en otros a 
eventos tectónicos (Alcalá-García et al., 1998a).

Este estudio presenta las principales características del 
registro estratigráfico y características mineralógicas del Bur­
digaliense inferior de la Alta Cadena, zona expuesta durante 
esta época a aportes sedimentarios provenientes de diferentes 
dominios paleogeográficos y a una tectónica compresiva.

RESULTADOS

Se han estudiado los tramos burdigalienses de las series de 
Tajo-Almarado (Penibético: Martín-Algarra, 1987), Complejo 
de Arguelles y Complejo del Águila (Unidades tipo Arguelles: 
Alcalá-García et al., 1998b), y Pedrizas, Zafarraya, Gallo-Vilo 
y Gibalto-Parrilla (Alcalá-García et al., 1998a) (Fig. 1). El 
estudio de la nanoflora calcárea atribuye una edad máxima 
Burdigaliense inferior basal (zona NN2) a todas las series, 
constatado por la presencia de Discoaster drugii y la ausencia 
de Sphenolithus belemnos.

El registro estratigráfico se divide en tres tramos que con­
forman la Secuencia Deposicional del Burdigaliense inferior 
(SDBI: Alcalá-García et al., 1998a): un tramo basal de silexi- 
tas con margas intercaladas, más potentes y numerosas a 
techo, presente en todas las series; un tramo medio de margas 
silíceas con intercalaciones de tufitas y silexitas que aflora en 
todas las series; y un tramo superior de margas silíceas, silexi­
tas y arcillas plásticas marrones que aflora de forma visible

únicamente en las series de Arguelles y Zafarraya, donde tam­
bién incluye areniscas cuarzosas (Numidoide).

Se ha realizado el análisis mineralógico de muestras toma­
das en los tramos margosos mediante difracción de rayos X, 
utilizando un difractómetro modelo Phillips PW 1710 con ren­
dija automática, radiación CuKa y velocidad de exploración 
de 2o a 6o por minuto desde 2o 20 a 60° 20. La mineralogía 
total está compuesta por calcita (30-65 %), filosilicatos (18-41 
%) y cuarzo (4-21 %), y cantidades menores de feldespatos (< 
5 %) y dolomita (< 7 %). La mineralogía de arcillas está com­
puesta por esmectita (15-49 %), illita (15-37 %), interestratifi­
cados I/S (19-42 %), caolinita (< 20 %), paligorskita (< 6 %) 
y clorita (< 13 %). Esta asociación mineral (esmectita + illita 
+ interestratificado I/S) proviene principalmente de la des- 
mantelación de materiales subbéticos infrayacentes, principal­
mente mesozoicos (Alcalá-García et al., 1998a).

Las series de Zafarraya, Tajo Almarado y Arguelles pre­
sentan facies de arcillas plásticas y silexitas con una asocia­
ción mineral compuesta por illita + esmectita + caolinita + 
interestratificado I/S. La reconstrucción paleogeográfica indi­
ca que el aporte numídico aparece únicamente en las series 
más internas del Subbético interno. Ruiz Cruz y Rodríguez 
Jiménez (1996) obtuvieron una similar asociación mineral en 
materiales numídicos del Complejo del Campo de Gibraltar, 
asignándolos a la erosión del basamento hercínico cristalino 
Norte africano y posterior depósito en el Surco de los Flysch. 
La posterior estructuración de mantos héticos produjo su 
removilización.

El estudio mineralógico de materiales terciarios de la Zona 
Interna Bética indican una asociación mineral compuesta por 
(illita + clorita) + (interestratificado I/S + esmectita) ± caoli­
nita, debida a la erosión de diferentes dominios internos héti­
cos (Galán et al., 1984).

Figura 2. A: Correlación mineralógica de las series burdiglienses estudiadas, de más proximal (derecha) a más distai (izquierda). Curva de 
variación relativa del nivel del mar para cada serie y curva sintética conjunta, según la formula propuesta por Daoudi et al. (1995). Curva 
eustàtica propuesta por Haq et al. (1988). Cortejos sedimentarios de la Secuencia Deposicional del Burdigaliense inferior (SDBI). B: Unida­
des litoestratigráficas
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Figura 3. Cuadro resumen de la evolución paleogeográfica del Burdigaliense inferior de la Alta Cadena, indicando la sedimen­
tación más interna a la izquierda y más externa a la derecha, obtenida del análisis mineralógico, y la dirección de avance de 
aportes sedimentarios numídicos y subbéticosa

CURVA DE VARIACIÓN RELATIVA DEL NIVEL DEL 
MAR

Se ha aplicado la relación mineral [esmectita + caolinita / 
illita] propuesta por Daoudi et al. (1995) como relación que 
permite obtener los ciclos de variación relativa del nivel del 
mar que afectan a la SDBI. Su uso se justifica por el diferente 
comportamiento hidrodinámico de los minerales de la arcilla 
en medio marino (Gibbs, 1977). La curva obtenida es función 
de las variaciones relativas del nivel del mar, estando poco 
influenciada por cambios bruscos en los aportes sedimenta­
rios, diagénesis o variaciones climáticas. Su correlación, en 
cada serie, permite construir una curva local de variación rela­
tiva del nivel del mar para la zona, que presenta una correla­
ción muy adecuada con la curva eustàtica general de Haq et al. 
(1988) para los términos de 3er y 4o orden (Fig. 2).

Los valores de la relación esmectita + caolinita / illita y 
observaciones de campo permiten agrupar el registro sedimen­
tario en un único ciclo sedimentario homogéneo y distai de 
naturaleza transgresiva que conforma la SDBI. Su homogenei­
dad sedimentaria hace difícil reconocer los cortejos sedimen­
tarios, pero la curva mineralógica obtenida (Fig. 2), parece 
indicar la existencia de un cortejo de nivel marino bajo (LST) 
asociado a silexitas, una superficie de transgresión (TS) y un 
cortejo de nivel marino alto (HST), asociados ambos a margas 
con intercalaciones de silexitas. Se ha detectado un máximo 
valor relativo del nivel del mar que podría coincidir con la 
superficie de máxima inundación (mfs) asociada a niveles más 
margosos.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

La sedimentación pelágica burdigaliense de la Alta Cade­
na se desarrolla durante una transgresión que condiciona un 
depósito discordante sobre materiales infrayacentes mesozoi­
cos y terciarios. Se ha constatado, además de los aportes pro­
pios subbéticos, la entrada en la cuenca de materiales numídi­
cos progradantes provenientes en última instancia de la 
erosión de la Placa Africana que han sido detectados, bien de 
forma visual o bien a partir de su asociación mineralógica, en 
las series más internas (Argüelles, La Hoya, Zafarraya y Tajo 
Almarado).

El aporte numídico es sincrónico con la sedimentación 
silexítica cuencal y la sedimentación más detrítica propia del 
Subbético, existiendo diferencias mineralógicas entre estos 
diferentes aportes. En la serie de Tajo Almarado se han obser­
vado niveles de arenas finas cuarzosas que evidencian entra­
das esporádicas turbidíticas de origen numídico progradantes. 
Las series de Zafarraya (Unidad de Zafarraya) y Complejos de 
Argüelles y del Águila (Unidades tipo Argüelles) muestran 
claros signos numídicos en su litología y mineralogía. Concre­
tamente la serie de Argüelles muestra una influencia numídica 
turbidítica a partir del Aquitaniense inferior. El resto de las 
series de la Alta Cadena se asocian a una plataforma abierta 
alimentada a partir de la erosión de los relieves subbéticos 
emergidos. No se ha observado en ninguna serie estudiada evi­
dencia visual ni mineralógica de sedimentación proveniente 
desde las Zonas Internas Béticas durante el Burdigaliense 
inferior.
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Martín-Algarra (1987) propuso un modelo tectónico para 
el contacto entre las Zonas Internas y Externas Béticas en el 
que la Alta Cadena se desplazaría hacia las Zonas Externas, tal 
y como evidencian las estructuras tectónicas actuales, mien­
tras que la Unidad de Zafarraya y Unidades tipo Zafarraya 
avanzarían en dirección hacia las Zonas Internas mediante 
cabalgamientos, quedando descolgadas de la zona de platafor­
ma de la Alta Cadena por la aparición de fallas normales anti­
téticas que las desplazarían hasta posiciones próximas al sur­
co de los Flysch.

Los datos expuestos permiten proponer que las Unidades 
tipo Argüelles debieron constituir un dominio paleogeográfi- 
co de transición entre las Zonas Externas Béticas y una cuen­
ca que recibía material de tipo numídico durante el Burdiga- 
liense inferior, como se ha puesto de manifiesto en la 
sedimentación y características mineralógicas de los sedi­
mentos de sus series.

El análisis mineralógico de varias series burdigalienses ha 
mostrado ser una buena herramienta en el estudio de recons­
trucción paleogeográfica del dominio Externo Bético antes de 
la colisión con las Zonas Internas Béticas durante el Burdiga- 
liense inferior-medio.
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ABSTRACT

The study of 71 mechanical bore-hole has allowed to characterize the pre-Quaternary substratum o f the 
Llobregat delta, mainly composed by marine Pliocene clays. The Pliocene is divided in two depositional 
sequences. The first one is transgressive with a onlap device on the previous materials; the second are 
regressive with a offlap device on the previous one. The Plio-Quaternary limit (2,0±0,1 Ma) constitute to 
discontinuity surface associated to the fini-pliocene marine regression. Three marine stabilization sea levels 
have been detected to ~ 80, 100-110 and ~ 150 m.b.s.l. The two regional faults systems identified (SW-NE 
and NNW-SSE) have their continuation in the Quaternary materials as growth faults. These systems produ­
ce the extensional compartimentation o f the former basin, giving a relief o f rising and deeping blocks that 
conditions the unequal volume of accommodation and rate o f subsidence during the Quaternary. The con­
sequence is a bigger thickness o f sediments affected by marine intrusion in coastal areas and the desco- 
nection o f Quaternary aquifer levels.

Key words; Pliocene, Tertiary, Quaternary, tectonic, growth faults, marine intrusion.

INTRODUCCIÓN

El Delta del Llobregat se localiza al SW de la ciudad de 
Barcelona (Fig. 1) al pie de la vertiente mediterránea de la 
Cordillera Litoral Catalana, unidad morfoestructural de orien­
tación NE-SW situada más a! SE del conjunto de los Cataláni- 
des (Llopis, 1942; Solé Sabarís, 1963). En este contexto aflo­
ran materiales paleozoicos (granitos, pizarras), mesozoicos 
(conglomerados, areniscas y arcillas triásicas, y dolomías y 
calizas jurásicas y cretácicas), miocenos (calcarenitas y mar- 
gocalizas), arcillas pliocenas y rellenos aluviales y fluvio del­
taicos cuaternarios.

Los materiales Plio-cuaternarios constituyen dos secuen­
cias deposicionales separadas por una superficie de disconti­
nuidad regional. La secuencia deposicional pliocena esta com­
puesta por facies de estuario (IGME, 1986, 1989). Según 
Marqués (1984), la secuencia deposicional cuaternaria se 
compone de facies marinas y fluviales y se divide en un Com­
plejo Detrítico Inferior (Pleistoceno superior) y un Complejo 
Deltáico (Holoceno).

Una reconstrucción estratigráfica reciente ha permitido 
subdividir el registro cuaternario en cuatro secuencias sedi­
mentarias (dos pleistocenas y dos holocenas), y aportado datos 
sobre la estructuración del substrato pre-cuaternario (Alcalá-

García et al., 2003). Los materiales Plio-cuaternarios de la pla­
taforma continental siguen este patrón sedimentario (IGME, 
1986, 1989).

En este trabajo se aportan datos sobre la estructura del 
substrato pre-cuaternario del Delta del Llobregat, principal­
mente compuesto por materiales arcillosos pliocenos y del 
límite Plioceno-Cuaternario, que separa los materiales imper-

Figura 1. Localización del Delta del Llobregat y contexto 
geológico regional. Se indican las trazas de los cortes geológicos 
de la Figura 2.
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meables pliocenos de los acuíferos cuaternarios actualmente en 
explotación (Iribar y Custodio, 1993). La estructuración tectó­
nica afecta a los materiales más recientes y es clave para el 
control del espesor de acomodación sedimentaria y los meca­
nismos de flujo y transporte en los acuíferos cuaternarios.

METODOLOGÍA

Se han adoptado dataciones previas (Marques, 1984, 
IGME, 1986, 1989) y datos de correlación estratigráfica de 
los materiales cuaternarios mediante criterios litológicos y 
obtención de líneas de máxima inundación descritos en 
Alcalá-García et al. (2003). El basamento está representado 
por todas aquellas rocas pre-cuaternarias (terciarias y pre­
terciarias) reconocidas en 71 sondeos. Se han realizado 12 
paneles de correlación estratigráfica vertical y 14 horizonta­
les, de los que se presentan en este trabajo los cortes verti­
cales 1-L y 2-2’ (Fig. 2) y el mapa de basamento pre-cuater- 
nario (Fig. 3). La interpretación estructural se ha realizado a 
partir de datos de campo, información de cortes verticales y 
horizontales, y mediante diferencias altimétricas de los 
materiales del substrato.

EL PLIOCENO

Ei Plioeeno constituye la mayor parte del substrato pre­
cuaternario en el Delta del Llobregat. Su depósito comienza 
con un hundimiento general de la región, que elevó el nivel del 
mar ~ 120 m sobre el nivel actual y formó un estuario a lo lar­
go del Valle Bajo del Llobregat (Fig. 1). Queda limitado de los 
materiales miocenos a la base por la discontinuidad erosiva

del mesiniense (Álvarez de Buergo y Meléndez-Hevia, 1996). 
Los afloramientos continentales tienen potencias de hasta 100 
m; comienzan con unos conglomerados básales poco potentes, 
sobre ellos aparecen limos azulados marinos, y tras una débil 
fase salobre, aparece un paquete considerable de arcillas azu­
les marinas con niveles arenosos y limosos del Plioeeno supe­
rior. Sobre ellas aparecen materiales retrabajados relacionados 
lateralmente con paleosuelos desarrollados durante la regre­
sión fini-pliocena (Solé-Sabarís, 1963).

Sondeos de explotación petrolífera en la plataforma mari­
na muestran una litoestratigrafía similar, con espesores para el 
Plioeeno de ~ 500 m (Negredo et al., 1996). En el centro del del­
ta emergido se han descrito más de 600 m de materiales plioce­
nos sin llegar atravesarlos en su totalidad. En IGME (1989) se 
indican potencias de ~ 1000 m en la plataforma continental.

EL SUBSTRATO TERCIARIO

Después de la fase paroxismal compresiva del Eoceno, en 
la Cordillera Litoral Catalana se produjo una fase mayoritaria- 
mente distensiva miocena que llega hasta la actualidad (Álva­
rez de Buergo y Meléndez-Hevia, 1996). Los sistemas princi­
pales de fallas que afectan al substrato (Figs. 2 y 3) responden 
a esta estructuración distensiva. El primer sistema, de dirección 
SW-NE, produce el hundimiento de los cuerpos sedimentarios 
hacia la cuenca. El segundo sistema, de dirección NNW-SSE y 
más moderno que el anterior, produce su compartimentación 
extensional. La conjugación de ambos sistemas da un relieve 
con bloques elevados y hundidos que controlan el espesor de 
materiales cuaternarios (e.g. bloque de Montjüic al NE del del­
ta y borde SW del delta, Fig. 3). Las zonas hundidas costeras

Figura 2. Cortes geológicos 1-1 y 2-2 simplificados del substrato terciario y volumen de deposición cuaternaria en el 
Delta emergido del Llobregat. Se han incluido datos publicados por IGME (1986 y 1989) de la plataforma continental
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Figura 3. A: Batimetría de basamento pre-cuaternario. B: Facies y sistemas de fallas reconocidos

rellenas por materiales cuaternarios son las más afectadas por 
intrusión marina (Iríbar y Custodio, 1993).

El diferente volumen de sedimentos cuaternarios poco 
consolidados a lado y lado de las estructuras condiciona una 
diferente tasa de subsidencia y compactación que provoca la 
continuación de las estructuras tectónicas regionales como 
fallas sinsedimentarias que interrumpen la continuidad de 
algunos niveles acuíferos cuaternarios (Alcalá-García et al., 
2003), poniendo en contacto materiales permeables e imper­
meables (generación de barreras geológicas), y regulando las 
secciones de paso y la distribución de la intrusión marina y 
ciertos contaminantes.

NIVELES DE ESTABILIZACIÓN DEL NIVEL DEL 
MAR

Según datos de campo, sondeos mecánicos y datos sís­
micos en la plataforma continental (IGME, 1986, 1989), 
el Plioceno está compuesto por dos secuencias deposi- 
cionales. La primera transgresiva, marina y con dispositi­
vo onlap sobre los materiales más antiguos; la segunda 
regresiva y con dispositivo offlap sobre la anterior. La 
aparición de paleosuelos a techo de la segunda secuencia 
y el encajamiento de valles corrobora este hecho. El 
límite Plio-Cuaternario (2,0±0,1 Ma), constituye una 
importante discontinuidad producto de la regresión mari­
na fini-pliocena.

Se han detectado tres superficies de estabilización del 
nivel del mar durante el Plioceno superior a ~ 80, 100-110 
y  ~  150 m.b.n.m., ligadas al espacio de acomodación en la 
cuenca por estructuración tectónica y al ambiente regresi­
vo fini-plioceno (Fig. 3). Los altos a cota superior a ~ 60 
m.b.n.m., debieron constituir relieves emergidos durante el 
Plioceno terminal, tal y como muestra el escaso espesor o 
ausencia de materiales pliocenos y cuaternarios antiguos.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

Durante el Plioceno se constata una estructuración tec­
tónica regional distensiva que condiciona la morfología de 
la cuenca, y establece el espacio de acomodación y arqui­
tectura estratigráfica durante el Cuaternario. El límite Plio- 
ceno-Cuaternario está marcado por una importante superfi­
cie de discontinuidad producto de la regresión marina 
fini-pliocena (2,0±0,1 Ma).

Las dos principales estructuras tectónicas regionales 
identificadas de dirección SW-NE y NNW-SSE tienen con­
tinuación a lo largo de la plataforma continental (IGME, 
1986, 1989). Ambos juegos de fallas están asociados al 
hundimiento progresivo del bloque situado más al SE de la 
Cordillera Litoral en un ambiente distensivo general desde 
el Mioceno Superior.

Los niveles cuaternarios antiguos de estabilización del mar 
a ~ 80 m.b.n.m., 100-110 m.b.n.m. y ~ 150 m.b.n.m., están lig­
ados al espacio de acomodación heredado del Plioceno.

La desigual tasa de subsidencia de materiales cuaternar­
ios poco consolidados a lado y lado de las estructuras tec­
tónicas pre-cuatenarias condiciona la aparición de fallas 
sinsedimentarias durante el Cuaternario que interrumpen la 
continuidad de niveles acuíferos cuaternarios (Alcalá-Gar­
cía et al., 2003), poniendo en contacto materiales perme­
ables e impermeables que condicionan las zonas de entra­
da y distribución de intrusión marina y la transferencia de 
ciertos contaminantes.
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ABSTRACT

l/l/e studied Upper Cretaceous and lower Paleogene foraminifera in three sections from the Tethyan area, the 
Spanish upper to middle bathyal Agost section, and the tunisian outer shelf-upper bathyal El Kef and Ain 
Settara sections, in order to infer the paleoenvironmental turnover across the Cretaceous-Tertiary transi­
tion. Whereas planktic foraminifera suffered a catastrophic mass extinction in coincidence with the Creta- 
cesous/Tertiary boundary, benthic foraminifera show a dramatic change in the structure o f their assembla­
ges. At the level o f extinction o f planktic assemblages and enrichment in Ir and other geochemical 
anomalies, highly diversified, low-dominance upper Maastrichtian assemblages with infaunal and epifau- 
nal morphogroups were suddenly replaced by taxonomically impoverished assemblages, strongly domina­
ted by epifaunal morphogroups. Several opportunistic taxa have short peaks in relative abundance, possibly 
reflecting environmental instability, with benthos receiving food from local blooms of primary producers. 
Infaunal groups did not recover to pre-extinction relative abundances, indicating that the food supply to 
the benthos did not recover fully over the studied interval. The benthic foraminiferal faunal changes are 
compatible with the effects o f an asteroid impact, which severely destabilized primary producers and the 
oceanic food-web.

Key words: Primary productivity, K/T boundary, foraminifera.

INTRODUCCIÓN

El límite Cretácico/Terciario (K/T) marca una de las 
mayores extinciones en masa ocurridas en la historia de la 
Tierra. En la actualidad, la mayor parte de la comunidad 
científica acepta la teoría de un impacto meteorítico ocur­
rido en coincidencia con el límite K/T como la principal 
causa de las extinciones y de las anomalías geoquímicas y 
mineralógicas que se identifican en coincidencia con el 
límite. Mientras determinados grupos como los foram- 
iníferos planctónicos o los nanofósiles calcáreos sufrieron 
una extinción en masa catastrófica en coincidencia con el 
límite, los foraminíferos bentónicos muestran una reestruc­
turación de sus comunidades más que extinciones signi­
ficativas. A pesar de los numerosos estudios realizados en 
perfiles del tránsito Cretácico-Terciario (K-T) de todo el 
mundo, incluido el corte estratotípico de El Kef (Tunicia), 
hasta el momento aún no existe un consenso en cuanto a los 
efectos paleoambientales del impacto del límite K/T. El 
estudio de los foraminíferos bentónicos, cuya distribución 
en el océano está determinada por una serie de parámetros 
como la oxigenación o la productividad primaria, puede 
contribuir a conocer de una forma más detallada la evolu­
ción paleoambiental en torno al tránsito K-T.

En el presente trabajo se muestran los resultados 
obtenidos en el análisis de las comunidades de foraminíter- 
os bentónicos en tres perfiles del área del Tethys: el perfil 
español de Agost (Alicante), y los perfiles tunecinos de Aín 
Settara y El Kef. En los trabajos de Peryt et al. (2002) y 
Alegret et al. (2003) se recoge una síntesis los estudios que 
se han realizado hasta el momento sobre el tránsito K-T en 
estos perfiles.

El perfil de Agost está situado en las Cordilleras Béti- 
cas (SE España); se localiza 1 km al Norte del pueblo de 
Agost, en el km 13 de la carretera Agost-Castalla. El trán­
sito K-T aparece incluido en la parte superior de la Fm. 
Quipar-Jorquera. El estudio del tránsito K-T en el sector 
tunecino del Tethys se ha basado en el análisis de dos per­
files: el corte de El Kef, situado al Noreste del país y 
mundialmente conocido por ser el estratotipo del límite 
K/T, y el corte de Ai'n Settara, situado 50 km al Sur de El 
Kef y muy cercano a la frontera con Argelia. Ambos per­
files se encuadran en el sector tunecino del Atlas. El tránsi­
to K-T aparece incluido en la Fm. El Haria, constituida por 
margas con abundantes microfósiles y nanofósiles.

El límite K/T en los tres perfiles estudiados aparece 
marcado por un contacto brusco entre las margas del Maas- 
trichtiense y la denominada “arcilla del límite”, que con-
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siste en una capa de arcillas negras de 12 cm de potencia en 
Agost y unos 60 cm en los perfiles tunecinos, en cuya base 
aparece un nivel rojizo ferruginoso de 2-3 mm de espesor, 
que contiene marcadores cósmicos: concentración anómala 
de Iridio, espinelas ricas en Níquel, cuarzos de choque, etc. 
Sobre la arcilla del límite, que contiene anomalías geo­
químicas y mineralógicas, se disponen las margas del 
Daniense.

En los tres perfiles estudiados se realizó un muestreo 
detallado del tránsito K-T. Las muestras fueron tratadas 
mediante la técnica del levigado. Para el estudio de los 
toraminíferos, se analizó la fracción mayor de 63 mieras; en 
cada muestra se separaron al menos 300 ejemplares de 
foraminíferos bentónicos y más de 300 de foraminíferos 
planctónicos. Estos últimos nos permitieron tener un control 
bioestratigráfico preciso: en el Maastrichtiense superior se 
reconocieron las Biozonas de Abathomphalus mayaroensis 
y de Plummerita hantkeninoides, y en el Daniense inferior, 
las Biozonas de Guembelitña cretácea, Parvularugoglo- 
bigerina eugubina y de Parasubbotina pseudobulloides 
(Fig. 1). El estudio morfotípico de los foraminíferos ben­
tónicos, según los criterios empelados en Peryt et al. (2002) 
y Alegret et al. (2003), ha permitido obtener información 
sobre los parámetros paleoambientales.

Los foraminíferos bentónicos de los perfiles de Aín Set- 
tara y El Kef (Tunicia) indican que durante el tránsito K-T 
la sedimentación tuvo lugar en un medio de plataforma 
externa-talud superior (Peryt et al., 2002). Por otro lado, el 
corte de Agost (España) representa también un medio 
batial superior en el Maastrichtiense, aunque a comienzos 
de la Biozona de P hantkeninoides se registra una profun- 
dización, y los foraminíferos bentónicos indican un ambi­
ente batial medio (Alegret et al., 2003).

Las asociaciones de foraminíferos bentónicos en los 
tres perfiles están dominadas por foraminíferos de conchas 
calcíticas, que constituyen alrededor del 80% de las asocia­
ciones. A continuación se describe la evolución de las aso­
ciaciones a lo largo del Maastrichtiense superior y 
Daniense basal:

MAASTRICHTIENSE SUPERIOR (PARTE SUPERI­
OR DE LA BIOZONA DE A. MAYAROENSIS Y BIO- 
ZONA DE P HANTKENINO IDES)

En los perfiles estudiados, durante el Maastrichtiense se 
reconocen asociaciones estables, constituidas por morfo- 
grupos mixtos infaunales y epifaunales (Fig. 1). El elevado 
porcentaje de morfogrupos infaunales en Agost (70%) sugiere 
la existencia de condiciones ligeramente más eutróficas 
que permitieron un mayor desarrollo de las comunidades 
infaunales. Las asociaciones del Maastrichtiense son 
politáxicas, diversas, heterogéneas, con una elevada

riqueza genérica y presentan una estructura trófica comple­
ja, e indican que la productividad primaria y el aporte de 
detrito orgánico permitían la presencia de los foraminíferos 
bentónicos no sólo en las capas superficiales del sedimen­
to, sino también en capas más profundas, donde habitaban 
los foraminíferos infaunales. Además, la elevada diversi­
dad de las asociaciones es indicativa de condiciones 
mesotróficas y de cierta estabilidad medioambiental. En la 
Biozona de Plummerita hantkeninoides del corte de Agost 
se ha identificado un cambio en las asociaciones, relaciona­
do con una mayor profundización del medio, pasando de 
un ambiente batial superior a uno batial medio (Alegret et 
al., 2003).

LÍMITE K/T Y DANIENSE BASAL (PRIMERA MITAD 
DE LA BIOZONA DE G. CRETACEA)

Esta situación de estabilidad medioambiental cambió 
en el límite K/T. Como consecuencia de la extinción en 
masa experimentada por los foraminíferos planctónicos en 
coincidencia con el límite K/T, el índice P/B cayó drástica­
mente del 90% en el Maastrichtiense terminal a un 10% en 
la base del Daniense (Arenillas et al., 2000). Aunque los 
foraminíferos planctónicos no sufrieron una extinción en 
masa catastrófica, sus comunidades sufrieron una brusca 
reestructuración, desapareciendo temporalmente nume­
rosos taxones (efecto Lázaro), que en el caso de Ai'n Settara 
afectó al 50% de las especies (Peryt et al., 2002). El drásti­
co descenso en los índices de diversidad, heterogeneidad y 
riqueza genérica, así como en el porcentaje de los morfo­
grupos infaunales, que disminuyó un 30-40%, son un claro 
reflejo de los importantes cambios experimentados por las 
asociaciones de foraminíferos bentónicos justo en el límite 
K/T, e indican condiciones oligotróficas en la base del 
Daniense. En los perfiles tunecinos, donde los morfogru­
pos epifaunales constituyen hasta el 80% de las asocia­
ciones (Fig. 1), la especie Cibicidoides pseudoacutus 
alcanza el 50% del total de foraminíferos bentónicos, mien­
tras que Stensioina beccariiformis es la especie dominante 
en Agost. Asimismo, se observan pequeños picos cuantita­
tivos en la abundancia de Ammodiscus cretaceus, 
Coryphostoma incrassata forma gigantea, Glomospira, 
Glomospirella, Haplophragmoides o Praeglobobulimina 
quadrata\ algunos de estos taxones presentan una gran tol­
erancia a condiciones medioambientales adversas (ej., 
Kaminski et al., 1996), y pudieron comportarse como tax­
ones oportunistas, alcanzando un mayor desarrollo en 
momentos en los que otras especies no podían sobrevivir. 
La presencia de asociaciones de baja diversidad dominadas 
por una o pocas especies epifaunales sugiere que se debió 
dar algún factor medioambiental (o varios) que no 
favorecían el desarrollo de los foraminíferos bentónicos.
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Figura 1. Variaciones en la abundancia relativa de los morfogrupos de foraminíferos bentónicos infaunales y epifaunales en los tres per- 
fd es  estudiados.

Además, los taxones oportunistas indican cierta inestabili­
dad ambiental. Brinkhuis y Crouch (2001) observaron en 
los primeros 10 cm del Daniense en El Kef y en otros per­
files, un importante incremento en la abundancia de 
dinoflagelados heterótrofos, sugiriendo la existencia de 
momentos de proliferación de nutrientes. Este intervalo se 
sitúa dentro del intervalo donde C. pseudoacutus es la 
especie dominante. De estos datos se deduce que tras el 
colapso de la productividad primaria en coincidencia con el 
límite K/T, ésta comenzó a recuperarse debido a produc­
tores primarios diferentes a los del Maastrichtiense, que 
generaban un tipo de materia orgánica que no era 
aprovechable por la mayoría de los foraminíferos bentóni­
cos. Esta situación de inestabilidad de los productores pri­
marios tras el límite K/T, que se traduciría en cortos pulsos 
cuantitativos, puede ser la causa de la baja diversidad de las 
asociaciones de foraminíferos bentónicos y de la aparición 
de especies oportunistas.

En Agost existen evidencias geoquímicas de una muy 
baja oxigenación del fondo marino tras el límite K/T 
(Martínez-Ruiz et al., 1999). Al igual que en los perfiles 
tunecinos, el mecanismo que explica la proliferación de 
especies oportunistas pudo ser similar. Estas especies 
estarían adaptadas a condiciones adversas de baja oxige­
nación, y pudieron alimentarse de otra fuente diferente al 
plancton calcáreo.

PARTE SUPERIOR DE LA BIOZONA DE G. CRE­
TACEA Y PARTE MEDIA DE LA BIOZONA DE PV. 
EUGUBINA

Se observa la reaparición de las especies Lázaro, la 
aparición de otras nuevas, la recuperación del índice P/B, y 
el incremento en los índices de diversidad, heterogeneidad 
y riqueza genérica de las asociaciones. Los morfogrupos 
infaunales constituyen el 40-45% de las asociaciones (Fig. 
1). Estos datos indican una cierta recuperación y estabi­
lización en la productividad primaria, como consecuencia 
de la mayor estabilidad de los productores primarios. Tras 
un periodo de pulsos rápidos en su abundancia, pasarían a 
formar asociaciones estables, resultando en una mayor con­
tinuidad de la productividad primaria (d'Hondt et al., 
1998).

PARTE SUPERIOR DE LA BIOZONA DE PV. EUGU­
BINA  Y BIOZONA DE PS. PSEUDOBULLOIDES

Además de la casi completa recuperación del índice 
P/B (80-90%), se observan asociaciones politáxicas, diver­
sas y heterogéneas que sugieren un aumento de la produc­
tividad primaria: el flujo de Corg se hizo probablemente más 
continuo, gracias a la estabilización de los productores pri­
marios. Sin embargo, el porcentaje de foraminíferos infau-
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nales (20-40%) es inferior a los valores alcanzados en el 
Maastrichtiense terminal, e indica que a comienzos del 
Biocrón de Ps. pseudobulloides la productividad primaria 
no se había recuperado por completo de la crisis generada 
por el evento del límite K/T.

CONCLUSIONES

Las asociaciones de foraminíferos bentónicos identifi­
cadas en los perfiles estudiados en el área del Tethys mues­
tran importantes cambios en coincidencia con el límite 
K/T. Los principales cambios se refieren a un efecto Lázaro 
generalizado, a un incremento en la tasa de extinción y a 
una reestructuración de las comunidades que se relaciona 
con una disminución del aporte de alimento al fondo mari­
no, como consecuencia del descenso en la productividad 
primaria ocurrido en el límite K/T, y con pulsos temporales 
en el aporte de nutrientes específicos. En el perfil de Agost, 
los datos geoquímicos indican un descenso en la oxige­
nación de la interfase agua-sedimento (Martínez-Ruiz et 
al., 1999), mientras que en los perfiles tunecinos las asocia­
ciones son características de medios bien oxigenados (ej., 
Dupuis et al., 2001). Bajo estas condiciones, la baja diver­
sidad de las asociaciones sería consecuencia de la inestabil­
idad en el aporte de alimento, y de la llegada al fondo mari­
no de Corg que la mayoría de las especies de foraminíferos 
bentónicos no podían aprovechar.

La evolución escalonada de las asociaciones de foram­
iníferos bentónicos a lo largo del Daniense indica una ten­
dencia hacia una mejor oxigenación de las aguas del fondo 
(en el caso de Agost), a una mayor estabilidad ambiental, y 
a una mayor variedad de nutrientes disponibles. No 
obstante, las asociaciones de foraminíferos bentónicos del 
Daniense indican que la productividad primaria en el área 
estudiada no se recuperó hasta por lo menos 300.000 años 
después del límite K/T.
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Significado paleoambiental de las calcretas terciarias de la 
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ABSTRACT

Laminar and nodular calcretes in the Teruel Graben are from Palaeogene to Pleistocene in age. These cal­
cretes developed under the influence o f the same source rocks and groundwaters, so differences in their 
microstructure and isotope composition must be related to differences in host rock, climate, vegetation and 
time o f development. The laminar calcretes formed on hard substrates or on coarse detrital deposits. Alve­
olar septal structures, root tubes, calcified organic filaments and root cells are common. Underside coatings 
and fibrous vadose cements occur around gravel clasts. Spherulites formed in association with bacterial 
mats in ponded waters that dried out, and are preserved only at the top o f the youngest calcretes. Nodu­
lar calcretes developed on fine detrital substrates. The nodules consist o f micrite and show desiccation 
cracks and mottling, micritic coatings, alveolar septal structures and root traces. Microcodium occurs only 
in calcretes o f Palaeogene age. The stable isotope composition covers a wide range: -8.23 <d'80<-4.29 %o 
PDB and -7.29<d'JC<-3.42 %o PDB. These calcretes formed under semi-arid conditions with prevailing C3 
vegetation. No clear shift in d!3C values, which might indicate an increase o f C4 vegetation, was found 
during the Miocene or the transit to the Pliocene.

Key words: Calcretes, Microcodium, Cenozoic, Teruel Graben, Stable Isotopes.

INTRODUCCIÓN

La zona norte de la Fosa de Teruel, muestra como una de 
los rasgos más llamativo, la presencia de numerosos hori­
zontes de calcretas, cuya edad varía desde el Paleógeno hasta 
el Plioccno. Las calcretas más llamativas son las laminares, 
pero también son muy frecuentes las nodulares. El área de 
estudio es relativamente pequeña y el área fuente de todos los 
sedimentos terciarios lo constituyeron los macizos meso­
zoicos de Sierra Palomera y la Sierra del Pobo, por ello las 
variaciones en la composición isotópica no pueden deberse a 
la influencia de distintas áreas fuente, sino a diferencias en el 
tipo de vegetación y ambiente sedimentario donde se for­
maron los distintos niveles de calcreta.

En este trabajo se analizan estas calcretas para ver si su 
microestructura y composición isotópica pueden ser indicati­
vas de cambios en el clima y/o vegetación desde el Paleógeno.

CONTEXTO GEOLÓGICO

La Fosa de Teruel, situada en el NE de la Península Ibéri­
ca, tiene una anchura media de 15 km y se extiende a lo largo 
de 100 km en sentido NNE-SSW desde la zona de Alfambra- 
Villalba Alta, al norte, a la zona de Mira, al sur. La zona de

estudio está situada en la rama norte de la Fosa y abarca el área 
comprendida entre Alfambra y Villalba Alta (Fig. 1). En esta 
zona el borde de la cuenca terciaria está constituido por mate-

Figura ].- Situación de la Fosa de Teruel y dis­
tribución de los depósitos Cenozoicos. Se indica 
también la situación de los perfdes estudiados.
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PALEÓGENO
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Figura 2.- Representación esquemática de los seis perfiles 
descritos en este trabajo.

ríales mesozoicos. El relleno terciario de esta zona incluye 
materiales paleógenos y neógenos.

Los depósitos paleógenos afloran en algunas zonas mar­
ginales de la cuenca, especialmente hacia el norte. El espesor 
medio es de 150 m y se disponen discordantes sobre los meso­
zoicos. La discordancia está muy bien marcada por una calc- 
reta laminar muy penetrativa dentro de los materiales jurásicos 
(Fig. 2; perfil 1). Los materiales básales (Eoceno superior- 
Oligoceno) son esencialmente detríticos: conglomerados, bre­
chas y lutitas rojas, con frecuentes calcretas laminares. El reg­
istro Oligoceno a Mioceno inferior está formado por lutitas

Figura 3. Detalle de la calcreta laminar desarrollada sobre los 
materiales jurásicos. Se observan fragmentos muy angulosos con 
potentes cubiertas de carbonato muy asimétricas.

rojas, calizas lacustres y calcretas con estructura nodular. Den­
tro del paleógeno se han estudiado tres perfiles de calcreta (1 
a 3, Fig. 2): la laminar desarrollada sobre los materiales jurási­
cos, una potente calcreta laminar dentro los materiales básales 
y un perfil esencialmente nodular desarrollado a techo de la 
sucesión paleógena.

Los depósitos neógenos están discordantes sobre todos los 
materiales más antiguos que constituyen el margen de la Fosa. 
La mayor parte de los materiales sedimentarios que rellena la 
Fosa son de edad Vallesiense inferior a Plioceno (Alcalá 1994; 
van Dam et al., 2001) y se pueden dividir en cinco unidades. 
Las tres inferiores Miocenas, las dos superiores Pliocenas. Se 
han estudiado seis perfiles de calcreta correspondientes a las 
cinco unidades descritas por (Alcalá et al., 2000 y Alonso- 
Zarza et al., in press). En este trabajo sólo se describen tres 
perfiles que corresponden todos ellos al Plioceno (perfiles 4 a 
6, Fig. 2), los datos isotópicos corresponden también a dos 
perfiles Miocenos y uno Plio-Pleistoceno.

DESCRIPCIÓN DE LOS PERFILES DE CALCRETA

Perfil 1. Se desarrolla sobre carbonatos jurásicos, marcan­
do muy nítidamente la discordancia entre los materiales jurási­
cos y los paleógenos (Fig. 2; perfil 1). Se pueden diferenciar 
tres horizontes. El inferior está formado por finas láminas de 
carbonato y tubos de raíces finos que penetran dentro de los 
carbonatos jurásicos. El horizonte intermedio, de 1.2 m de 
espesor, lo forman láminas de carbonato de espesor cen- 
timétrico que se sitúan entre los planos de estratificación de 
las calizas jurásicas. El horizonte superior de 0.6 m, está for­
mado por láminas de carbonato amalgamadas en las que se 
reconocen clastos angulosos del sustrato con cubiertas lam­
inares muy gruesas (Fig. 3), sobre todo en la parte inferior. 
Son muy frecuentes las estructuras alveolares, los agregados 
de cristales de Microcodium, las láminas de micro y pseudoes- 
parita, las esferas de calcita y los peloides micríticos, proba­
blemente de origen fecal.

Perfil 2. Es un perfil compuesto formado por dos subper­
files. El inferior está formado por un único horizonte, de 1 m, 
constituido por gravas en las que los clastos tienen cubiertas 
micríticas irregulares (Fig 2; perfil 2). Hay láminas finas de 
calcreta entre los planos de estratificación y a techo de la capa. 
Las estructuras orgánicas están muy bien conservadas, 
reconociéndose a veces una alternancia entre láminas for­
madas por restos vegetales y láminas micríticas (Fig. 4). La 
base del subperfil superior (0.3m) es de areniscas con cantos 
dispersos. Está muy endurecida y cementada por micrita rela­
tivamente homogénea con peloides, arcillas y grietas de dese­
cación. El horizonte intermedio es de gravas matriz-sopor­
tadas que incluyen clastos con cubiertas micríticas y láminas 
oblicuas de carbonato que contienen peloides, y estructuras 
alveolares. Son frecuentes los prismas de Microcodium, aisla-
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dos o formando agregados. El horizonte superior es el laminar 
y está formado por láminas continuas e irregulares de micrita 
y microesparita. En él son frecuentes los peloides los tubos de 
raíces las estructuras alveolares y los cementos vadosos.

El perfil 3 está formado por dos horizontes cuyos contac­
tos son graduales. El horizonte inferior, 1.2 m, está formado 
por nodulos de carbonato alargados según la vertical y que se 
desarrollan dentro de lutitas rojas. El horizonte superior es de 
nodulos que coalescen, siendo la proporción de lutitas menor. 
Estos nodulos son más cortos. Localmente a techo se reconoce 
una zona difusamente laminar. Todos los horizontes están for­
mados por micrita con arcillas, granos corroídlos, peloides y 
grietas de desecación. En algunos casos se reconocen cemen­
tos vadosos y óxidos-hidróxidos de manganeso en las grietas. 
Son frecuentes las trazas de raíces y los cristales de Microco- 
dium (Fig. 5).

Perfil 4. Se desarrolla sobre brechas gruesas Pliocenas 
depositadas discordantemente sobre los materiales jurásicos. 
El perfil es múltiple y consta de distintas calcretas laminares 
que siguen los planos de estratificación de las gravas. El con­
junto del perfil tiene un espesor de 0.7 m y está constituido por 
un horizonte inferior de brechas seguido por un horizonte lam­
inar, otro capa más de brechas y un horizonte laminar más 
duro. Las brechas tienen clastos con cubiertas asimétricas y 
también son frecuentes las láminas de carbonato tinas a lo 
largo de toda la capa. Los clastos con cubiertas están incluidos 
dentro de micrita con células calcificadas, estructuras alveo­
lares septales y filamentos micríticos. Los horizontes lam­
inares tienen: láminas con granos con cubiertas asimétricas, 
micrita con filamentos orgánicos y microesparita, venas de 
cemento esparítico grueso y láminas alternantes de micrita con 
filamentos y microesparita (Fig. 6). Los perfiles tienen 
muchas estructuras orgánicas que incluyen películas orgánicas 
con cuerpos bacterianos, calcisferas, tubos orgánicos tapiza­
dos por cristales de calcita, filamentos orgánicos no calcifica­
dos, células calcificadas y microesparita (Fig. 7).

Perfil 5. Está formado por dos calcretas laminares de 
menos de 10 cm. La inferior está intercalada entre una capa de 
gravas masivas, mientras que la superior se sitúa a techo de la 
capa. Las láminas que forman las calcretas incluyen: láminas 
micríticas rojas con granos flotantes y cementos vadosos, 
láminas microesparíticas con cristales de tipo aguja, filamen­
tos orgánicos y calcisferas, láminas micríticas grises con 
estructuras alveolares y peloides y por último láminas con 
esferulitos.

Perfil 6. Está formado por un único horizonte nodular de 
1.35 m desarrollado sobre depósitos lutíticos Pliocenos. Los 
nodulos son alargados y tiene un diámetro medio de 5 cm y 
una longitud de 25 cm (Fig. 8). Están formados por micrita 
arenosa con grietas de desecación y moteado por tinción de 
óxidos. Hay algunas estructuras alveolares y los granos detríti­
cos tienen cubiertas micríticas.

Figura 4. Imagen de SEM, se observan tejidos orgánicos muy bien 
preservados, probablemente corresponden a partes del sistema vas­
cular de una raíz.

Figura 5. Agregados de Microcodium dentro del perfil desarrollado 
a techo del Paleógeno (perfd 3).

Figura 6. De derecha a izquierda se observan distintos tipos de lámi­
nas: (I) micrítica, (2) esparítica, (3) láminas con estructuras alveo­
lares, (4) láminas microesparíticas y (5) láminas con peloides.
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Figura 7. Imagen de SEM de algunas láminas micríticas, los 
cristales de micrita son difíciles de reconocer, pues están tapizados 
por cristales de calcita tipo aguja que intercrecen con estructuras y 
filamentos orgánicos y cuerpos esféricos.

Figura 8. Perfil 6. Calcreta nodular del Plioceno superior desarrol­
lada sobre depósitos arenosos.

DISCUSIÓN

En la zona estudiada los horizontes laminares rara vez se 
desarrollan sobre depósitos clásticos finos, siendo en estos 
casos muy abundantes los horizontes nodulares, mientras que 
los laminares se desarrollan sobre sustratos muy duros o sobre

gravas. Esto puede deberse a que: 1) los horizontes laminares 
se desarrollan más rápidamente sobre depósitos detríticos 
gruesos (Gile et al., 1966), mientras que los detríticos finos 
suelen ser más favorables para la formación de nodulos; 2) 
aunque la dureza de los carbonatos jurásicos también inhibe el 
crecimiento de nodulos, las discontinuidades entre planos de 
estratificación y de fractura si favorecen que los sistemas 
radiculares se desarrollen entre ellos; por último, 3) en las 
zonas distales aluviales la tasa de sedimentación fue baja, pero 
no lo suficiente como para favorecer la formación de perfiles 
de calcreta completos con horizonte laminar a techo.

Las calcretas paleógenas son las más potentes y suelen 
incluir Microcodium típico, lo que indica la contribución de 
las raíces en su formación. En las calcretas laminares plioce- 
nas las células calcificadas son similares al Microcodium de 
tipo 3 (Plaziat, 1984), también son muy frecuentes las estruc­
turas alveolares, indicando el carácter rizogénico de estas 
calcretas. Uno de los perfiles pliocenos, el 5, tiene láminas 
muy ricas en esferulitos, cuyo origen se ha relacionando con 
la calcificación de velos bacterianos desarrollados cuando 
tinas películas de agua se desecan (Verrecchia et al., 1995), 
indicando que se pudieron formar en la interfase suelo-atmós­
fera. Estas calcretas laminares (paleógenas y pliocenas) se for­
maron por la interrelación entre procesos edáficos, de sedi­
mentación y erosivos. El hecho de que las láminas ricas en 
esferulitos se conserven sólo en las calcretas más recientes 
sugiere que los procesos diagenéticos han podido destruir 
estas fábricas tan delicadas.

Las calcretas nodulares se formaron sobre depósitos clás­
ticos tinos en los que la vegetación probablemente desarrolló 
sistemas radiculares verticales para buscar el agua subter­
ránea. Muchos de los rasgos de estas calcretas son debidos a 
procesos inorgánicos (físico-químicos) como desecación y 
cementación freática y vadosa o incluso precipitación de óxi- 
dos-hidróxidos de manganeso en la porosidad. Pero además, 
también son frecuentes los rasgos biogénicos como es el caso 
de las células calcificadas. Los perfiles miocenos son todos 
nodulares y bastante similares, salvo que en algunos casos 
muestran el desarrollo a techo de un cuerpo de agua somero.

GEOQUÍMICA DE ISÓTOPOS ESTABLES

La composición isotópica de los paleosuelos estudiados 
cubre un amplio rango de valores de 3I3C, desde -8.23 a -4.29, 
y de 3I80  desde -7.29 a -3.42. El análisis conjunto de estos 
valores (Fig. 9) permite observar algunos aspectos importan­
tes: 1) no hay correlación entre 3I3C y 3I80, y en todo caso está 
seria negativa: 2) la variación de los valores de 3I80  parece ser 
amplia, pero la mayor parte de las muestras presentan valores 
comprendidos entre -5 y -6%o; 3) las muestras de los perfiles 
3 y 5 tienen los valores de carbono más ligeros y los más pesa­
dos en oxígeno, ambos perfiles se desarrollaron en las partes
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Figura 9. Composición isotópica de las calcretas Cenozoicas del área norte de la Fosa de Teruel. (A) por edades, (B) por tipo de calcreta.

más proximales de la cuenca, lo que sugiere que se desarrolla­
ron bajo una cobertera vegetal más densa; 4) excepto en el 
caso de los perfiles 3 y 5 las otras muestras tienen valores muy 
similares a los carbonatos lacustres y paleosuelos de otras áre­
as más meridionales de la cuenca (Alonso-Zarza y Calvo, 
2000); 5) las calcretas nodulares suelen tener valores de car­
bono más ligeros, mientras que las laminares muestran un ran­
go de valores más amplio; 6) las muestras de edades distintas 
son difíciles de separar, las muestras paleógenas presentan un 
rango más amplio de valores, las pliocenas parecen tener valo­
res más ligeros de carbono, las miocenas suelen estar algo más 
enriquecidas en el carbono pesado; 7) No se observa ningún 
cambio en los valores de 3I3C, durante el Mioceno, por tanto 
el aumento en la proporción de biomasa C4 no queda registra­
do en esta zona.

CONCLUSIONES

Las calcretas cenozoicas de la Cuenca de Teruel son calc­
retas con horizontes laminares y nodulosos. Las laminares son 
perfiles compuestos. La formación de uno u otro tipo de calc­
reta depende inicialmente de las características del sustrato 
sobre el que se desarrollan. Así los perfiles laminares se desar­
rollan esencialmente sobre sustratos duros y sobre sedimentos 
detríticos gruesos, mientras que los nodulosos son más fre­
cuentes sobre depósitos lutíticos. El desarrollo de los perfiles 
estuvo condicionado en todos los casos por la vegetación que 
dejó rasgos claros como son el Microcodium, los esferulitos y 
las estructuras alveolares. Ni la micromorfología ni la com­
posición isotópica de las muestras estudiadas indica cambios 
importantes en la vegetación a lo largo del tiempo, aunque si

en la densidad de la cobertera vegetal, que fue más densa en 
las zonas proximales.
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Primera cita de Hyaena (Parahyaena) brunnea (Thunberg, 
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ABSTRACT

The discovery ofo new Upper Villafranehian site located in the Guadix-Baza Basin (Granada, Spain) has pro­
vide excellent fossil material that belongs to adults and immatures individuals o f a hyaenid never founded 
before out o f the african continent: the species Hyaena (Parahyaena) brunnea. The anatomical and metri­
cal characters allows to clasify this taxon as this scavenger hyaena, distinguished from the extinct genus 
Pachycroeuta. The presence o f Hyaena (Parahyaena) brunnea in the Upper Pliocene o f the Iberian Peninsu­
la represents an outstanding data from the paleobiogeographic point o f view, and allows to include a new 
african taxon to the Homo event, dated near to the Plio-Pleistocene boundary.

Key words: Guadix-Baza Basin, Upper Pliocene, Out o f Africa, brown hyaena.

INTRODUCCIÓN

Se presentan los primeros datos sobre los fósiles de 
hiénido recuperados tras las campañas de excavación sis­
temática de 2001 y 2002 en el yacimiento paleontológico del 
Plioceno superior (Villafranauiense superior; Arribas et al., 
2001) de Fonelas P-1 (Cuenca de Guadix-Baza, Granada). 
Durante estas dos campañas de campo se han recuperado 
2.000 restos fósiles pertenecientes a 20 géneros de grandes 
mamíferos, de los que dos hemimandíbulas fragmentarias 
(FP1-2001-452; FP1-2001-549), un cráneo completo (FP1- 
2002-1062; que carece de incisivos y caninos) y otros elemen­
tos del esqueleto dental y postcraneal, tanto de individuos 
adultos como infantiles, pertenecen a hiénidos.

Históricamente, el Plioceno superior final estaba caracter­
izado en Eurasia por la presencia de dos hiénidos, Pachycro- 
cuta perrieri, especie carroñera, y Chasmaporthetes lunensis, 
especie cazadora a la carrera, extinguiéndose ambas entre 1.7- 
1,6 millones de años (Ma) tras la incorporación a los ecosis­
temas del Viejo Mundo, durante ese período de tiempo, de la 
especie Pachycrocuta brevirostris, la hiena gigante carroñera 
del Pleistoceno (Arribas y Palmqvist, 1999). Por otra parte, se 
ha postulado que el hiénido carroñero característico del Plio­
ceno superior, P. perrieri, presenta una clara convergencia

anatómica, pero no una relación filogenética, con la actual 
hiena parda sudafricana, Hyaena (Parahyaena) brunnea 
(Howell y Petter, 1980).

LOS FÓSILES DE HIÉNIDOS DE FONELAS P-1

Fonelas P-1 aporta materiales paleontológicos asignables 
a un único tipo de hiénido, cuya anatomía craneodental 
aparece claramente adaptada al carroñeo, de menores dimen­
siones que cualquier representante del género extinto Pachy­
crocuta, con mayor talla que los representantes actuales y 
fósiles de las especie africana y asiática Hyaena hyaena (la 
hiena rayada) y semejante en proporciones a los represen­
tantes actuales y fósiles de la especie austral Hyaena brunnea 
(Fig. 1). El material fósil se caracteriza por una carnicera infe­
rior (M,) de iguales dimensiones que el P4 (Fig. 2),*con un 
metacónido desarrollado e individualizado del protocónido y 
un talónido largo con dos cúspides prominentes (entocónido e 
hipocónido), mientras que la carnicera superior (P4) es masiva 
y robusta, con un metastilo corto y un metacono alargado. 
Además, el M1 presenta unas dimensiones buco-linguales muy 
reducidas. Todos los elementos dentales de la serie yugal pre­
sentan una anatomía y dimensiones que tan sólo se han 
descrito para el género Hyaena (Howell y Petter, 1980; Turn-
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Figura 1. Representación de la longitud (DMD— diámetro mesio-distal) frente a la anchura (DEL— diámetro buco-labial) de las carniceras infe­
riores (M f de distintos representantes africanos, actuales y fósiles, de las especies Hyaena hyaena, Hyaena brunnea y Crocuta crocuta (datos 
tomados de Turner, 1986 y 1988). El espécimen de Fonelas P-l se encuadra dentro de la nube de puntos caracterizada por Hyaena brunnea, en 
las proximidades de la media de la población de referencia.

10 ▲ A ¿ i

er, 1986 y 1988). Dentro de este género, tanto en la actuali­
dad como en el registro fósil africano, se conocen sólo dos 
especies desde el Plioceno superior, una de pequeñas dimen­
siones, Hyaena hyaena, y otra ligeramente mayor, Hyaena 
(Parahyaena) brunnea, siendo ambas especies notablemente 
diferentes en su fenotipo.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

Los ejemplares de Fonelas P-l presentan un conjunto de 
caracteres anatómicos y métricos característicos de los 
hiénidos carroñeros, separándose claramente del extinto 
género Pachycrocuta por la semejanza en la longitud del M| 
y el P4, por la presencia y el grado de desarrollo del 
metacónido y por presentar un talónido largo con dos cúspides 
prominentes (la diagnosis enmendada de Pachycrocuta, real­
izada por Howell y Petter [1980], expresa: “grandes hienas 
distinguibles por un M, largo, en relación con el P4, en la que 
el metacónido está reducido o ausente, el trigónido es propor­
cionalmente largo, y el talónido aparece acortado, con cúspi­
des reducidas”). Por otra parte, los caracteres anatómicos pre­
viamente descritos para los fósiles del yacimiento granadino

son exclusivos del género Hyaena y, dentro de éste, los fósiles 
de Fonelas P-l se asignan a la especie Hyaena (Parahyaena) 
brunnea por su mayor talla que la de Hyaena hyaena, por las 
reducidas dimensiones del metacónido, con respecto a la 
especie anterior, por la mayor longitud del talónido en la car­
nicera inferior y por el pequeño diámetro buco-lingual del M1 
en relación con la longitud máxima del P.

Por todo ello, los fósiles del yacimiento de Fonelas P-l 
permiten caracterizar a la hiena parda, siendo este yacimiento 
el único conocido en Eurasia que presenta registro de esta 
especie en toda la historia evolutiva de dicho taxon, restringi­
do hasta la actualidad al continente austral. La hiena parda 
tiene un registro continuo en África del Sur desde su primer 
dato cifrado en -4,8 Ma (Baard’s Quarry, Sudáfrica; Savage, 
1978), apareciendo sus fósiles en yacimientos del Plioceno 
superior y del Pleistoceno inferior como Sterkfontein, 
Swartkrans o Kromdraai A (Turner, 1986, 1988) e incluso en el 
Rift Valley africano en el yacimiento de Olduvai II (~ 1,7 Ma).

La presencia de esta especie en el Plioceno superior de la 
Península Ibérica es un dato sobresaliente desde el punto de 
vista paleobiogeográfico, ya que permite incorporar un nuevo 
taxon oriundo de África al evento de dispersión Homo
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(Arribas y Palmqvist, 1999), verificado en las proximidades 
del límite Plio-Pleistoceno.
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Figura 2. Cráneo y hemimandíbula derecha de Hyaena (Parahyaena) brunnea del Plioceno superior final de Fonelas P-l. Se 
representa la carnicera inferior (vista lingual) en la que destaca la presencia del metacónido. La escala gráfica equivale a 5 un.
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ABSTRACT

The Arroyo de Gor is a highly incised canyon (up to 200 m) into the Pliocene-Pleistocene infill o f the Gua­
dix basin. This canyon has been developed by a combination o f entrenchment and landslides. Initial 
entrenchment (up to 150 m) is tentatively related to the capture o f the Guadix basin by the Guadalquivir 
river in the Holocene. After this initial entrenchment, the canyon was enlarged by several rotational lands­
lides. Finally, the Arroyo de Gor restarted its vertical incision (up to 50 m) by removing the frontal parts of 
the landslides. The rates deduced for these processes are very high (between 5 and 18 mm/yr) according to 
the available ages. This fact suggests that the entrenchment o f the Arroyo de Gor could be related to cli­
matic and/or tectonic processes, in addition to the capture o f the Guadix basin.

Key words: Guadix basin, landslides, fluvial network, entrenchement.

INTRODUCCIÓN

En regiones tectónicamente activas, con importante 
levantamiento del relieve, existe una competencia e 
interdependecia entre los procesos generadores del relie­
ve y los que inducen a su denudación. En dichas regio­
nes, uno de los mecanismos de denudación del relieve 
más eficaz es el de los movimientos en masa en las lade­
ras. Estos procesos, generalmente muy rápidos, disgre­
gan un importante volumen de rocas y suelos, que pos­
teriormente pasa a ser distribuido por la red de drenaje. 
En el SE peninsular, las inestabilidades de ladera ligadas 
a la existencia de zonas escarpadas, son hoy día uno de 
los procesos superficiales más importantes y representan 
un serio riesgo de carácter geológico (Ferrer y Ayala, 
1996). En esta región, existen también vestigios de que 
estos procesos han debido tener una importante inciden­
cia a lo largo del Cuaternario (Silva et al., 1996, Mather 
et al., 2003).

En este trabajo se describen los procesos que han dado 
lugar al encajamiento y ensanchamiento del Arroyo de Gor 
sobre sedimentos plio-cuaternarios del relleno de la Cuen­
ca de Guadix. Estos procesos son básicamente desliza­
mientos rotacionales debidos al fuerte encajamiento del 
Arroyo, tras la captura de la Cuenca de Guadix por el río 
Guadalquivir.

LA CUENCA DE GUADIX

La cuenca de Guadix es una depresión intramontañosa 
situada en el sector central de las Cordilleras Béticas, entre 
el Margen Sudibérico y el Dominio de Alborán (Balanyá y 
García-Dueñas, 1986). El relleno de la cuenca (en condi­
ciones continentales) comenzó al final del Tortoniense y se 
prolongó hasta el Pleistoceno (Vera, 1970; Peña, 1979; 
Viseras, 1991). En el borde suroriental de la Cuenca, bor­
deando los relieves de la Sierra de Baza, estos sedimentos 
de edad plio-pleistocena (UTS II y III de Viseras 1991) son 
unos conglomerados relativamente poco cementados alter­
nantes con bancos de arenas. Los bancos conglomeráticos 
tienen un mayor desarrollo hacia la parte alta de la secuen­
cia, la cual queda coronada por una costra carbonatada 
(caliche) que tiene un amplio desarrollo regional y ha sido 
interpretada como un glacis (Fig. 1). Desde el punto de vis­
ta geomorfológico, la cuenca de Guadix se caracteriza por 
la existencia de una red de drenaje fuertemente encajada 
sobre la superficie de glacis, situada a una altitud media 
cercana a los 1000 m. Este relieve, en muchas ocasiones de 
tipo “bad-lands”, característico de regiones climáticas 
semiáridas, ha sido modelado desde finales del Pleistoce­
no. Los controles que han inducido la formación de este 
relieve, al igual que en otras regiones, son básicamente de 
tres tipos: climáticos, litológicos y tectónicos.

Geotemas 5, 2003

mailto:jazanon@ugr.es
mailto:azor@ugr.es
mailto:jdelgado@ujaen.es


42 J.M. AZAÑÓN, A. AZOR, J.M. CARRILLO, J.V. PÉREZ-PEÑA Y J. DELGADO

0 1
--------  Perfil longitudinal A-A' |_____________j____________

Materiales

ESS3 Conglomerados y arenas 

EÜ3 Depósitos aluviales

Dolomías marmóreas

□  Gravas y arcillas con costras calizas (Superficie superior del glacis)

Gravas

|-  — l Limos y arcillas con niveles de conglomerados 

EZI Micaesquistos, filitas y cuarcitas negras

Figura 1. A. Localización geográfica del Arroyo de Gor. B. Foto 
aérea del Arroyo de Gor en la que se señala el corte A -A ’ de la 
figura 2A y  se cartografian los principales contactos geológicos 
del área. C. Ampliación del área de estudio en la que se cartogra- 
fían los principales escarpes y las masas deslizadas. También se 
señalan los cortes de la figura 2B.
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GEOMORFOLOGIA d e l  a r r o y o  d e  g o r

El Arroyo de Gor es el principal cauce fluvial que dre­
na la Sierra de Baza. Tiene una longitud aproximada de 30 
Km, descendiendo desde cota 2000 a cota 800. El Arroyo 
aparece fuertemente encajado en los sedimentos plio-pleis-

tocenos del borde de la depresión de Guadix. En el tramo 
Gor-Gorafe (Fig. 1 A), el Arroyo es fundamentalmente rec­
tilíneo y no presenta terrazas fluviales ni llanura de inunda­
ción bien desarrollada. El encajamiento en este tramo osci­
la entre los 150 y 175 m, bajo la superficie de glacis (Figs. 
1C y 2B). El perfil longitudinal del Arroyo de Gor en este
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tramo muestra varios escalones, todos ellos coincidentes 
con cambios litológicos. El escalón más importante corres­
ponde al contacto entre el sustrato de la cuenca (dolomías 
y filitas) y los sedimentos plio-pleistocenos (Fig. 2A).

PROCESOS DE LADERA EN EL ARROYO DE GOR

Los procesos más llamativos en ambas laderas del 
Arroyo de Gor son deslizamientos rotacionales, que han 
dado lugar a laderas asimétricas e irregulares en las que se 
pueden reconocer escarpes y segmentos con poca pen­
diente, bien hacia el Arroyo o en sentido contrario (Figs. 
2B y 2C). Aunque estos procesos son visibles a lo largo 
de todo el Arroyo de Gor, se ha seleccionado un sector de 
la parte central en el que los deslizamientos tienen un 
mayor desarrollo (Fig. 1C). Este tramo está situado inme­
diatamente aguas abajo del cambio de pendiente más 
importante observado en el perfil longitudinal (Fig. 2A). 
Visto sobre el mapa, forma un ensanchamiento de forma 
ovalada (Fig. 1C).

Los deslizamientos de este sector han sido cartografía- 
dos y aparecen en la figura 1C. La superficie en planta de 
cada masa deslizada individual está comprendida entre las 
5 y las 15 hectáreas. Se trata en todos los casos de masas 
con su máxima longitud paralela al cauce, lo que indica que 
la cantidad de desplazamiento es pequeña en todos los 
casos. Los volúmenes máximos movilizados son del orden 
de 10 hectómetros cúbicos. Desde el punto de vista geomé­
trico, estos movimientos de ladera son básicamente de dos 
tipos: a) deslizamientos rotacionales múltiples y b) desliza­
mientos rotacionales sucesivos (Dikau et al., 1996). Las 
superficies de rotura tienen una forma característica con un 
escarpe de cabecera subvertical y una zona frontal horizon­
tal o buzante contra la ladera. Los deslizamientos rotacio­
nes múltiples presentan escarpes secundarios sobre la masa 
deslizada cuya génesis puede ser coetánea respecto al 
escarpe principal o debida a reactivaciones posteriores. En 
este último caso, la erosión de la parte frontal de los lóbu­
los, por parte del río sería la responsable de las reactivacio­
nes. Los deslizamientos rotacionales sucesivos consisten 
en una segunda generación, situándose por encima de las 
masas deslizadas previamente (Fig. 2). La génesis de éstos 
estaría relacionada con el retroceso del escarpe de cabece­
ra ligado a los deslizamientos de primera generación. En 
estos deslizamientos de segunda generación, que a veces 
quedan a mitad de ladera, la rotación de los estratos es 
menor que en los de primera generación.

Las partes frontales de los deslizamientos de primera 
generación faltan, ya que han sido arrastradas por el río. En 
el área seleccionada, el río tiene una configuración mean- 
driforme inducida seguramente por la morfología de los 
lóbulos de los deslizamientos. El Arroyo socava las partes

frontales de los lóbulos de los deslizamientos de primera 
generación, alcanzando hasta 50 m de encajamiento sobre 
dichos lóbulos. En determinados tramos de esta zona (par­
te más meridional), la masa deslizada habría sido moviliza­
da completamente por la erosión del río, preservándose 
únicamente la característica forma arqueada del escarpe de 
cabecera.

Otros procesos de ladera activos y visibles son los des­
prendimientos, afectando generalmente a los paquetes con- 
glomeráticos más cementados que coronan la secuencia 
estratigráfica del Arroyo de Gor.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIÓN

El origen de estos grandes deslizamientos debe estar 
relacionado con el fuerte encajamiento del Arroyo de Gor 
en la secuencia estratigráfica plio-pleistocena. Este encaja­
miento produciría un cañón limitado por escarpes subverti­
cales. Esa configuración de las vertientes es muy inestable 
y favorecería la formación de grietas de tracción a una cier­
ta distancia del borde del cañón. La propagación de estas 
grietas en profundidad facilitaría la individualización de 
importantes masas de roca limitadas por superficies en for­
ma de cuchara. La activación de los deslizamientos debió 
estar ligada a periodos de lluvias intensas. La litología de 
la secuencia plio-pleistocena, altamente permeable, es sin 
duda de capital importancia en la localización de los desli­
zamientos. De hecho, el ensanchamiento del Arroyo de Gor 
en el sector donde se localizan los deslizamientos coincide 
con un aumento significativo del espesor de la secuencia 
plio-pleistocena, que pasa de 20-30 m aguas arriba del 
ensanchamiento a 175-300 m aguas abajo del mismo.

La magnitud de estos deslizamientos da pie a pensar en 
la posible generación de represas locales aguas arriba. Sin 
embargo, el perfil longitudinal del río no muestra escalones 
atribuibles a estos fenómenos. Por tanto, el río debió de 
arrastrar con mucha rapidez las partes frontales de los des­
lizamientos. La litología de la Formación Guadix es ade­
cuada para un arrastre rápido, ya que se trata de materiales 
fácilmente disgregables.

El encajamiento del Arroyo de Gor seguramente tiene 
su origen en la captura durante el cuaternario de la hasta 
ese momento cuenca endorreica de Guadix por parte del río 
Guadalquivir (Calvache y Viseras, 1997). Como conclu­
sión sobre el origen de los deslizamientos, se propone que 
el desencadenante inicial es la captura del Arroyo de Gor 
por el río Guadalquivir, lo que daría lugar a una fuerte inci­
sión vertical, que a su vez activaría la formación de los des­
lizamientos rotacionales. De este modo, se lograría un 
ensanchamiento del cañón fluvial inicial y el arroyo segui­
ría encajándose, sobre las partes frontales de los lóbulos de 
deslizamiento.
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Perfil longitudinal A-A'

B

Perfil 4-4’

Figura 2. A. Corte longitudinal A -A ’a lo largo del Arroyo de Gor. B. Cortes transversales en los que se detalla la geometría de los des­
lizamientos rotacionales. C. Fotografía de campo (Oeste a la derecha de la foto) en la que se señalan algunos escarpes principales y  
secundarios. Obsérvese la rotación de los bancos conglomeráticos y la posición de la superficie de glacis.
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Con independencia de la existencia de deslizamientos 
activos de escasas dimensiones, en las proximidades del 
cauce, inducidos por el encajamiento más reciente, los des­
lizamientos de primera y segunda generación son fósiles. 
Varios datos indican el carácter inactivo de estos desliza­
mientos: a) el actual lecho del río corta a las masas desliza­
das (encajamiento de hasta 50 m), b) los lóbulos y los 
escarpes secundarios están cubiertos de vegetación, c) en 
algunas zonas es posible reconocer escarpes mientras que 
la masa deslizada ha sido completamente removilizada por 
la corriente, d) las laderas están parcialmente regularizadas 
y cubiertas por derrubios de pie de monte.

La edad de estos deslizamientos puede acotarse entre 
los 11 ka, edad atribuida al glacis afectado por los desliza­
mientos (Peña, 1979), y los 3 ka (Wise et al., 1982), edad 
de los numerosos dólmenes construidos sobre algunas de 
las masas deslizadas (Fig. 2C).

El establecimiento de tasas mínimas de encajamiento 
en el Arroyo de Gor es posible si se tiene en cuenta la 
edad atribuida al glacis (11 ka), la edad mínima de los 
deslizamientos (3 ka) y la profundidad del cauce respecto 
de la superficie del glacis (175 m en esta área). La tasa 
mínima de encajamiento del Arroyo de Gor según estos 
cálculos sería de unos 15 mm/año. La última fase de ese 
encajamiento se produce sobre los lóbulos deslizados (50 
m; véase el corte 3-3’ en la figura 2B). La tasa de encaja­
miento de estos últimos 50 m oscilaría entre aproximada­
mente 5 y 15 mm/año, en función de la edad que se atri­
buya a los deslizamientos (3-11 ka). Las tasas de 
encajamiento que se derivan de estos datos son muy altas; 
únicamente pueden ser explicadas si se considera la inter­
vención de otro tipo de controles climáticos y/o tectóni­
cos, además de los inherentes a la captura de la cuenca de 
Guadix por el río Guadalquivir.
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Extensión, magmatismo y mineralizaciones de Fe-Ba-Zn-Ag 
durante el Mioceno superior en la Cuenca de Vera
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ABSTRACT

Data from structural analysis and drill-cores indicate an intimate relationship between extensional struc­
tures, magmatism and Fe-Ba-Zn-Ag mineralisations occurring during the Upper Tortonian-Early Messinian 
in the Vera basin (SE Spain). Extensional ¡¡strie faults truncate Tortonian to early Messinian sediments and 
detach in a low-angle detachment between the metamorphic basement and the Tortonian sedimentary 
cover o f the Vera basin. The fault rocks together with the aforementioned sediments are strongly minerali­
sed. Consequently, the faults constituted conduits for the mineralising fluids which produced the stratiform 
mineral deposits, which both are truncated and locally seal the tilting related with extension. The presence 
o f nearby Uppermost-Tortonian vulcano-sedimentary layers, perforated by drill-cores, confirms the activity 
o f calco-alcaline vulcanism coeval to extension. The temporal and spatial coincidence o f these processes 
suggests a genetic link between extension, calco-alcaline vulcanism and Fe-Ba-Zn-Ag mineralisations.

Key words: extension, magmatism, mineralisations, upper Miocene, Vera basin.

INTRODUCCIÓN

Durante el Mioceno Superior se produjo un cambio en el 
marco tectónico de la Cordillera Bética en relación con el ini­
cio de la convergencia NNW/SSE entre Iberia y Africa (Maz- 
zoli y Helman, 1994). La convergencia NNW/SSE produjo 
pliegues de orientación E/W a ENE/WSW y longitud de onda 
kilométrica, dando lugar a la orografía en Sierras y cuencas que 
caracteriza a esta Cordillera (Weijermars et al., 1985; Booth- 
Rea et al., 2002; Martínez-Martínez et al., 2002; Booth-Rea et 
al., 2003). La convergencia es también la responsable de la 
emersión y plegamiento de estructuras extensionales relaciona­
das con la formación, durante el Mioceno Inferior y Medio, de 
la cuenca de retro-arco de Alborán (García-Dueñas et al., 1992; 
Comas et al., 1999; Booth-Rea et al., 2002; Martínez-Martínez 
et al., 2002). Este es el caso de la actual Cuenca de Vera, situa­
da entre los anticlinales correspondientes a las Sierras de Fila- 
bres y de Almagro al Norte y Sierra Cabrera al Sur, y limitada 
al Este por Sierra Almagrera (Fig. 1 A). La extensión durante el 
Mioceno Inferior y Medio produjo un fuerte adelgazamiento 
litosférico que favoreció la producción de magmas, inicialmen­
te en el Oligoceno superior-Mioceno inferior procedentes de la 
fusión parcial del manto (rocas toleíticas) y posteriormente 
hasta el Mioceno Superior con una componente importante de 
contaminación y fusión de rocas corticales (vulcanismo calco- 
alcalino, Fig. 1) (Tumer et al., 1999).

En la Cuenca de Vera el vulcanismo calco-alcalino se pro­
longó hasta el Tortoniense terminal con depósitos vulcano-sedi- 
mentarios intercalados en calcarenitas de edad Tortoniense-ter- 
minal/Messiniense (Booth-Rea et al., 2003); sedimentos de 
edad Messiniense muestra relación de “onlap” sobre los domos 
y rocas volcánicas de este cortejo (corte 5-5", Fig. 1). Por tan­
to se observa un solapamiento entre los efectos de la extensión 
Miocena y el inicio de la formación de pliegues y fallas de sal­
to en dirección en el Tortoniense. Este es un periodo (Tortonien­
se superior-Messiniense) en el que coexisten o alternan estruc­
turas típicas de un contexto extensional con otras que producen 
acortamiento cortical. Estas estructuras presentan frecuente­
mente orientaciones que son incompatibles con un solo campo 
de esfuerzos. En este trabajo presentamos un ejemplo de las 
interrelaciones entre tectónica, magmatismo, mineralizaciones 
y arquitectura estratigráfica en el seno de la cuenca de Vera. 
Este análisis se ha acompañado de la estimación del tensor de 
esfuerzos activo durante el Tortoniense terminal-Messiniense 
en el área con mineralizaciones de Fe-Ba-Zn y Ag.

ESTRUCTURA Y LITOESTRATIGRAFÍA

La estructura y topografía del área estudiada está fuerte­
mente condicionada por la actividad Messiniense a Cuaterna­
ria de la Zona de Falla de Palomares (ZFP). La ZFP está cons­
tituida por varios segmentos de falla de salto en dirección

Geotemas 5, 2003

mailto:gbooth@geomar.de


48 G. BOOTH-REA Y J.M. AZAÑÓN

2o 00' 1o 50' 1o 40'

B

d; "CE
■o S>
03 2

Leyenda Litología
Pleistoceno Superior y Holoceno.
Terrazas fluviales (Pleistoceno Medio). 
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(Plioceno).
Limos, margas limosas (Plioceno inferior). 
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terminal-Plioceno inferior).
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o Rocas volcánicas calco-alcalinas 
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Figura 1. A) Esquema tectónico de la depresión de Vera y relieves circundantes. B) Litoestratigrafía del área de Palomares. C) Mapa y cortes 
geológicos del área de Palomares.
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sinistra con una orientación NNE/SSW. Estos segmentos 
muestran un régimen con una componente normal en el caso 
de los segmentos que limitan al relieve de Sierra Almagrera y 
una componente inversa en el segmento de falla que aflora en 
el área de Herrerías, aunque cambia lateralmente en relación

con la geometría helicoidal de la superficie de falla (Booth- 
Rea et al., 2003). El salto vertical asociado al segmento de 
Herrerías es de aproximadamente 60 m (desplazamiento del 
contacto basamento-sedimentos medido en sondeos, corte 1- 
1", Fig. 1). En relación con este salto vertical se ha exhumado

200 m
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Falla
Falla normal
Falla normal de bajo
ángulo
Sondeo
Dirección y buzamiento 
en decenas de grados.

+  Estrat. horizontal
Sentido de transporte, 
S-C frágiles.

o 20 Azimut y buzamiento 
Ÿ  de estría

Tortoniense/Messiniense
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18 (Estrías)
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*  o 3

R=0.40
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Margas limosas

brecha, calcarenitas

Margas arcillosas 
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ineralización de barita 
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mineralizadas

Limos y margas 
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calizas y esquistos de 
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T
S-4

Discordancia erosiva 
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'Fa lla  con trazado 
incierto
Círculo negro, transporte 
hacia el lector.
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SSW-NNE

Figura 2. Mapa, cortes geológicos y litoestratigrafía del área de Herrerías. Área localizada en la Figura 1. A) Fallas que afectan a sedimentos 
de edad Tortoniense a Messiniense basal, gran parte de ellas selladas por sedimentos messinienses. B) Tensor de paleoesfuerzos calculado a 
partir de las fallas representadas en A). Proyección estereográfica equiángular en el hemisferio inferior.
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toda la sucesión sedimentaria presente en el área de Herrerías 
así como el basamento metamòrfico infrayacente (columna 
litològica en las Figs. 1 y 2).

El contacto entre el basamento y la base de la secuencia 
sedimentaria, constituida por limos de edad Tortoniense mine­
ralizados por óxidos de Fe y barita, es una zona de falla de bajo 
ángulo, definida por cataclasitas foliadas arcillosas, mineraliza­
das con óxidos de Fe y barita. El transporte tectónico indicado 
por estrías y estructuras S-C frágiles es mayoritariamente hacia 
el SW. Numerosas fallas de geometría lístrica fuertemente 
mineralizadas cortan a los sedimentos de edad Tortoniense y 
acomodan su desplazamiento sobre el despegue basai con el 
basamento. Algunas de estas fallas mineralizadas cortan a cal- 
carenitas de edad Tortoniense terminal y están selladas por la 
mineralización estratiforme de barita y “cherts” situada bajo 
margas arcillosas de edad Messiniense; otras cortan a la mine­
ralización. Por consiguiente, se puede asignar una edad Torto­
niense Superior/Messiniense basai para la actividad de las fallas 
lístricas. La población de fallas extensionales de edad Torto- 
niense-Messiniense basai muestra direcciones de transporte 
diversas, aunque todas ellas son congruentes con una extensión 
de dirección NE/SW (estereograma A, Fig. 2). Esta extensión se 
confirma cuando se analiza la geometría del tensor de esfuerzos 
obtenido a partir de fallas menores, usando el programa de redes 
de búsqueda de Galindo-Zaldívar y Lodeiro (1988), Fig. 2 B. 
Los sedimentos precinemáticos respecto a las fallas lístricas 
(limos y margas del Tortoniense Superior) muestran bascula- 
mientos mayores que los sedimentos sincinemáticos. Los sedi­
mentos sincinemáticos respecto al crecimiento de las fallas 
muestran geometría en cuña, por ejemplo en las calcarenitas y 
calciruditas de edad Tortoniense terminal (corte 1-1', Fig. 2).

A partir de datos de sondeos (sondeos S-43, S42, corte 1-1', 
Fig. 1C) se constata que las mineralizaciones de Herrerías y los 
domos volcánicos calco-alcalinos del Tortoniense Superior están 
muy próximos (1 Km). A partir de la columna de estos sondeos 
se aprecia que la actividad volcánica calco-alcalina produjo 
varias intercalaciones de tufítas en el seno de calcarenitas de 
aguas templadas de edad Tortoniense terminal (sondeo S-42).

CONCLUSIONES

La coincidencia espacio temporal entre la actividad volcá­
nica, la extensión durante el Tortoniense terminal-Messinien- 
se y las mineralizaciones sugiere una relación genética entre 
estos procesos. Si la intrusión magmàtica durante el Torto­
niense no se compensó inmediatamente con extensión de las 
rocas suprayacentes, aquella debió producir un aumento en la 
horizontal de los esfuerzos tensionales en su entorno, los cua­
les pueden haber alterado la orientación de los esfuerzos prin­
cipales, desviándolos de la vertical y horizontal (Parsons y 
Thompson, 1993). Este proceso pudo facilitar la actividad del 
despegue extensional de bajo ángulo entre el basamento y la

cobertera sedimentaria. Asimismo, el magmatismo representa­
ría una fuente de calor y fluidos que podrían generar células 
convectivas hidrotermales que mezclarían los fluidos magmá- 
ticos con agua del mar a través de los conductos proporciona­
dos por el abanico de fallas lístricas. La mineralización debió 
producirse en la interfase entre el medio marino somero y las 
fallas lístricas, en un área que representaba un alto submarino 
respecto a su entorno. El pequeño espesor de sedimentos de 
plataforma somera, presentes en la zona mineralizada, es un 
dato indicativo de la escasa subsidencia del área y corrobora 
la interpretación de que dicho área fuese un alto relativo 
durante el Tortoniense terminal.
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ABSTRACT

The miocene sedimentation in the Toro-Tordesillas area (Zamora and Valladolid provinces) was developed 
by a lacustrine system whose sedimentary evolution was conditioned and controlled by activity o f faults 
and fractures that coincide with the current fluvial net. The tectonic readjustments have generated a sub­
sidence-sedimentation relationship o f the lacustrine system whose result is the organization in three tracts 
o f the materials with differentiated sedimentary histories. The faults and fractures define blocks and the 
characteristics o f each tract in the Cuestas Unit is originated by the movement o f these blocks. The step 
among tracts is marked by facies associations that indicate maximum silts level in the lacustrine basin.

Key words: tectonic control, lacustrine sedimentation, Miocene, Duero basin, Spain

INTRODUCCIÓN

La mayor parte de la sedimentación durante el Mioceno 
medio y superior (Aragoniense superior y Vallesiense supe­
rior) en la Cuenca del Duero está representada por potentes 
bancos de extraordinaria uniformidad y continuidad de arcillas 
verdes y margas blancas con intercalaciones de calizas y 
yesos, conocida tradicionalmente como Facies de las Cuestas.

En líneas generales, la sedimentación de estos materiales 
se produjo en ambientes lacustres con episodios deltaicos y 
palustres, existiendo oscilaciones en el nivel del lago y un 
aumento de la salinidad a techo, con precipitación de yeso, 
siendo la tectónica un factor importante que condicionó la 
sedimentación (Corrochano et al., 1986; Mediavilla et al., 
1996; Corrochano y Valle, 1997). En la parte oeste de la Cuen­
ca del Duero, en las cercanías de Toro y Tordesillas, los estu­
dios realizados coinciden con la idea general citada sobre un 
origen lagunar-lacustre con retoques fluviales y aumento a 
techo de salinidad (Civis et al. 1982; Carballeira y Pol, 1986).

El objeto de este trabajo es la determinación de la tectóni­
ca como factor que condicionó la sedimentación durante el 
Mioceno medio y superior en el área occidental de la Cuenca 
del Duero. El estudio se llevó a cabo en un área entre Toro 
(Zamora) y Tordesillas (Valladolid) comprendiendo las hojas 
topográficas escala 1:50.000 números 370 (Toro) y 371 (Tor­
desillas) del M.T.N. (fig. 1A) Para ello se consideraron las 
fallas existentes o deducidas a partir de la red fluvial actual, el 
espesor de los sedimentos miocenos, su evolución lateral, la 
secuencialidad y la correlación de columnas estratigráficas.

Los materiales estudiados se han denominado Unidad 
Cuestas por su similitud con la Facies de las Cuestas, aunque 
la diferencia con ésta es que presenta menor espesor y ausen­
cia de niveles de yeso.

RESULÍADOS

Se realizaron 30 columnas estratigráficas, prestando aten­
ción a la variación topográfica. La composición mineralógica 
fue determinada mediante difracción de rayos X, centrándose 
el estudio en los minerales de la arcilla. La naturaleza carbo- 
nática domina frente a la siliciclástica y la evolución y varia­
ción de las litologías ha dado pie a la división de la Unidad 
Cuestas en tres tramos (inferior, medio y superior), teniendo, 
en conjunto, una potencia cercana a 120 m (fig. IB). El tramo 
inferior consta de 40 m de espesor estando constituido por 
niveles de arcillas, limos y areniscas de colores pardo-amari­
llentos. Hacia techo se intercalan niveles de arcillas verdes y 
margas blancas, haciéndose dominantes. El tramo medio tiene 
una potencia máxima de 46 m y está compuesto por arcillas 
verdes, margas blancas y calizas margosas blancas. Marcando 
el límite con los tramos inferior y superior, aparecen estratos 
de gran continuidad lateral de margas rosáceas fétidas y cali­
zas con gran abundancia de restos fósiles de ostrácodos, gas­
terópodos, opérculos y caráceas. El tramo superior presenta 34 
m de potencia alternando niveles de calizas, margas blancas 
con ostrácodos y arcillas verdes. En el primer tercio del tramo, 
las calizas tienen una elevada concentración de restos de ostrá­
codos y presentan superficies de ripples.
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Figura 1: Situación del área de estudio (A), columna estratigráfica general de la Unidad Cuestas (B) y geometría de los tramos a partir de 
la correlación de las columnas estratigráficas (C).

Dada la gran diversidad y variación de facies existente en 
la unidad, se definieron siete asociaciones de facies caracterís­
ticas y se determinó su significado paleogeográfico, haciendo 
posteriormente un estudio de la relación entre ellas y su ubica­
ción en los diferentes tramos. De las siete asociaciones de 
facies, dos están relacionadas con sedimentación lacustre 
interna y ciclos somerizantes, una con sedimentación lacustre 
marginal en periodos de máxima acumulación orgánica, una 
con sedimentación lacustre cercana a la orilla y retrabajamien- 
to de restos de ostrácodos y otras tres con entornos deltaicos.

INTERPRETACIÓN Y DISCUSIÓN

La información aportada por los modelos sedimentológicos 
y por los rasgos estratigráficos observados permite definir un 
sistema lacustre en el Aragoniense superior-Vallesiense en el 
área de estudio que tiene gran semejanza con el modelo de tipo 
rampa definido por Platt y Wright (1991), presentando bajo 
gradiente topográfico de los bordes, mal drenaje y con áreas de 
mayor permanencia de la lámina de agua, aunque sufriera fluc­
tuaciones, lo que confirió al sistema lacustre un carácter carbo­
natado y poco profundo. Este sistema lacustre se inició con 
ambientes deltaico y lacustre (tramo inferior), pasando a lacus­
tre marginal (tramo medio) y acabando en lacustre interno (tra­
mo superior), a medida que aumentaba la profundidad y se 
definía mejor el entorno lacustre (Valle et al., 1997).

A partir de la geometría de los tramos de la Unidad Cues­
tas (fig. 1C), la zona de mayor profundidad del sistema lacus­
tre varió con el tiempo, estando localizada al SSE del área 
estudiada durante la sedimentación del tramo inferior y medio 
y en el NNE durante la sedimentación del tramo superior. El 
paso de un tramo a otro está marcado por facies que indican 
somerización del sistema lacustre (el paso del tramo inferior al 
medio está marcado por facies marginales y el paso del tramo 
medio al superior por facies marginales y iitorales). Ello 
corresponde con etapas de reajuste en el proceso de subsiden- 
cia de la cuenca, de manera que existía un equilibrio entre sub- 
sidencia y sedimentación, evitando la colmatación definitiva 
de la cuenca. La tectónica jugó un papel principal mantenien­
do una subsidencia constante de la cuenca para contrarrestar el 
volumen de materiales que se acumulaban. Los mecanismos 
de reajuste determinaron la configuración de la unidad en tra­
mos correspondientes a grandes etapas retractivas-expansivas.

Los episodios subsidentes principales (tramo medio y tra­
mo superior) estaban asociados a zonas de debilidad o fallas 
del zócalo. En este sentido, observando la red fluvial actual, se 
deduce una familia de fallas de dirección NE-SO coincidente 
con la dirección por la que discurren los ríos Duero, Pisuerga, 
Hornija, Bajoz y arroyo de Juncos. Superponiendo esta fami­
lia de fallas a la distribución paleogeográfica de los diferentes 
tramos, se pueden deducir unas zonas de máxima potencia de 
sedimento coincidentes con las fallas supuestas. Los mayores
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espesores del tramo medio se sitúan cercanos a las lineaciones 
del río Hornija y del arroyo de Juncos. La mayor potencia del 
tramo superior, coincide con un área delimitada por la linea- 
ción del río Bajoz y la del río Hornija. Algo similar ocurre en 
la lineación del río Duero en la parte oriental.

Se aprecia, a través de esta correlación y superposición de 
lincamientos, que se definen bloques limitados por las fallas 
citadas anteriormente y la correspondiente al río Duero con 
dirección E-O. En estos bloques coinciden las máximas poten­
cias de sedimentos, que se interpreta como una respuesta sedi­
mentaria a movimientos verticales de los bloques.

CONCLUSIONES

La sedimentación miocena en el área de Toro-Tordesillas 
(provincias de Zamora y Valladolid) se desarrolló mediente un 
sistema lacustre cuya evolución sedimentaria estuvo condicio­
nada y controlada por la reactivación de fallas y fracturas 
coincidentes con la red fluvial actual y que definen bloques en 
el zócalo. Los reajustes tectónicos generaron una relación sub- 
sidencia-colmatación del sistema lacustre cuyo resultado es la 
organización en tres tramos de los materiales del Mioceno 
medio y superior que significan historias sedimentarias dife­
renciadas.
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ABSTRACT

The aim o f this work is the study o f sandstones and silty sediments in two profiles near the town of Bene­
giles (northeast Zamora province). It has established the sedimentation conditions o f these materials with 
the facies analysis, the paleocurrents control and the detailed study o f the outcrop. These conclusions has 
allowed to determine that during the upper Eocene was developed, in the study area, a moderate-high 
sinuosity fluvial system. This fluvial system has worked on the silts o f the eocene lacustrine system implan­
ted in the western border o f the Duero basin. The fluvial system has flowed toward the SSO, originating, in 
the study area, a belt o f small dimensions bends. The freguent channel obstruction has caused its overflow, 
generating spill lobes on the flood plains. The channel obstruction could happen the change o f the chan­
nels direction, being abandoned the bend.

Key words; Sedimentology, fluvial sedimemtation, Eocene-Oligoeene, Duero basin, Spain.

INTRODUCCIÓN

En el área occidental de la Cuenca del Duero (provincia de 
Zamora) el registro sedimentario del Eoceno inferior lo cons­
tituye la Unidad Media (Corrochano, 1982) estando compues­
ta por sedimentos arenosos y arcillas que evolucionan a techo 
a limolitas y margas, acabando en calizas. Según este autor, la 
sedimentación durante el Eoceno inferior se llevó a cabo por 
dos sistemas fluviales que confluyeron en un punto donde die­
ron lugar a ambientes lacustres. Este sistema lacustre se carac­
terizaba, según Alonso Gavilán et al. (1987) y Muías y Alon­
so Gavilán (1987), por tener “márgenes suaves y lámina de 
agua constante con oxigenación adecuada”. La abundancia de 
restos fósiles de vertebrados permiten situar la sedimentación 
lacustre en esta parte de la Cuenca del Duero durante el Eoceno 
inferior-medio, concretamente Neustriense-Rhenaniense infe­
rior-medio (MP9-14) (Jiménez y Alonso Andrés, 1994), siendo 
los depósitos lacustres de más edad en la Cuenca del Duero.

Un rejuvenecimiento de las áreas madres da lugar a que en 
el tránsito Eoceno-Oligoceno se instalen diferentes facies, 
compuestas por ritmos conglomerático-arenosos y calizas que 
constituyen la Unidad Superior de Corrochano (1982). Estos 
depósitos se formaron por “corrientes fluviales anastomosadas 
que pertenecen a zonas distales de dos abanicos concurren en 
un punto central donde se originan ambientes de playa lake\

Los materiales estudiados pertenecen a la base de la Uni­
dad Superior y se localizan en las cercanías de Benegiles, a 15

km al NE de la ciudad de Zamora por la carretera C-612 hacia 
Villalpando (Fig. 1 A). Se han estudiado en detalle dos aflora­
mientos separados 2 km, a ambos lados del río Valderaduey. 
El objeto del estudio es determinar los procesos sedimentarios 
que intervinieron en la formación de los materiales y precisar 
las características del sistema fluvial al que pertenecen.

RESULTADOS

La columna estratigráfica local está formada por 16 m dis­
puestos en secuencias granodecrecientes de areniscas con can­
tos blandos decimétricos oxidados, limos rojizos con lamina­
ción cruzada, limolitas, arcillas pardo-amarillentas y, 
finalmente, margas con espesores no superiores al decímetro. 
Los paquetes arenosos más inferiores tienen potencia métrica 
y geometría lenticular cóncava. En los superiores, las arenis­
cas son de color rojizo y pardo y están dispuestas en cuerpos 
sigmoidales con laminación cruzada.

Se han estudiado dos afloramientos que pertenecen a este 
conjunto de cuerpos sigmoidales. El más oriental en relación 
al río Valderaduey se denominó Benegiles 1 y el occidental 
Benegiles 2 (Fig. 1 A).

-Afloramiento de Benegiles-1 (B-1): Se localiza a 1 Km al 
SE de Benegiles (Fig. 1 A). Está formado por dos escarpes 
contiguos de 22 y 15 m de longitud y diferente orientación y 
separados por 3 m de recubrimiento (Fig. 1 B). En el aflora­
miento de Benegiles B-l se distinguen cuatro estratos (Fig. 1
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Figura 1: Situación del área de estudio (A), disposición de los estratos del afloramiento de Benegiles I (B) y detalle de los estratos 
3 y 4 del afloramiento de Benegiles 1 (C).

B) separados por superficies erosivas. Prestando atención a los 
estratos numerados como 2, 3 y 4, el estrato número 2 está 
compuesto por areniscas con estatificación cruzada curva y 
ripples distribuidas en niveles con geometría sigmoidal poco 
inclinados. Las superficies de acreción tienen sentido hacia el 
NO, mientras que las paleocorrientes dan un sentido al SO. A 
partir de la dispersión de las paleocorrientes, geometría y dis­
posición de la estratificación, el estrato número 2 se interpre­
ta como el del apilamiento hacia el NO de barras de meandro.

El estrato numerado como 3 (Fig. 1 C) está compuesto por 
sucesión de areniscas pardo-rojizas dispuestas en estratos sig- 
moidales con la dirección de la laminación interna (SSO) per­
pendicular a la dirección de la estratificación (ONO). Este 
estrato se interpreta como el resultado de mesoformas que se 
apilan lateralmente, pudiendo hablar de barras de meandro, 
presentando gran similitud con afloramientos atribuidos a 
depósitos de point-bar por Willis (1993) en Pennsylvania, 
USA (outcrop 4). Teniendo en cuenta las características del 
afloramiento, se considera que es un point-bar de tipo B (en 
el sentido de Díaz Molina, 1993). Se aprecian pequeños sur­
cos con laminación cruzada curva que cortan el techo de las 
barras de meandro, atribuyéndose como chutes (Fig. 1. C).

El estrato número 4 está constituido por areniscas pardas 
con laminación de ripples, limos laminados y arcillas forman­

do un tableado con superficies internas de escaso relieve (Fig. 
1 C). Se trata del registro de relleno de surco abandonado. El 
estrato, con poca potencia de sedimentos finos actuando 
como tapón de arcillas (clay-plug), se asemeja en mayor 
medida a la secuencia definida por Walker (1979) en la 
migración de cursos fluviales por acortamiento de trayectoria 
(chute cut-off), lo que indica que el cambio de dirección se 
realizó progresivamente.

-Afloramiento de Benegiles 2 (B-2): Es un escarpe de 39 
m de longitud y 5 m de potencia. Está compuesto por arenis­
cas rojizas dispuestas en sigmoides de 8 m de longitud y 1 m 
de potencia, con acrección hacia el NE y laminación hacia el 
SSE. El afloramiento se interpreta como la superposición de 
mesoformas con crecimiento lateral dominante, pudiendo 
hablar de barras de meandro. La parcial definición de los cuer­
pos sigmoidales hace pensar que se trate de point-bar de tipo 
A (en el sentido de Díaz-Molina, 1993) en el que el cambio de 
curvatura dominaba frente a la acreción lateral.

DISCUSIÓN

La superposición de estratos y niveles arenosos sigmoida­
les permite afirmar que se desarrolló un sistema fluvial de 
sinuosidad moderadamente alta que progradó sobre un siste­
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ma lacustre. Los surcos eran de poca dimensión, aproximada­
mente de 3 m de profundidad y una anchura cercana a 6 m, 
discurriendo hacia el SSO. La sedimentación característica es 
el apilamiento de canales con barras sigmoidales, es decir, un 
cinturón de meandros de reducidas dimensiones. La corriente 
podía invadir el techo de las barras sigmoidales, dando lugar a 
chutes. Era frecuente el desbordamiento de los surcos, que 
solía producirse debido a la avulsión producida en éstos, cau­
sando la ruptura de los bordes y generando lóbulos de derra­
me que invadían la llanura de inundación por mecanismos 
similares a los descritos por Kraus (1996) en el Eoceno de 
Wyoming. Además de los desbordamientos, las avulsiones 
provocaban cambio de dirección de los canales, ocasionando 
el abandono de los meandros. Se podría encuadrar en los sis­
temas meandriformes con alta estabilidad relativa descritos 
por Schumm (1981), donde existiría una pendiente sedimenta­
ria muy pequeña, originando sinuosidad y una alta madurez 
del sistema fluvial.

CONCLUSIONES

Durante el Eoceno superior en el área de Benegiles (nor­
este de Zamora) se desarrolló un sistema fluvial de moderada- 
alta sinuosidad que progradó sobre los sedimentos del sistema 
lacustre implantado en el eoceno en el borde occidental de la 
Cuenca del Duero. Este sistema fluvial discurría hacia el SSO, 
originando en el áera de estudio un cinturón de meandros de 
reducidas dimensiones. Era frecuente la avulsión en los sur­
cos, lo que daba lugar al desbordamiento de éstos, generando 
lóbulos de derrame sobre las llanuras de inundación. Podía 
ocurrir que la avulsión provocara el cambio de dirección de 
los canales, quedando abandonado el meandro.
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Secuencias de depósito neógenas del margen noroeste del 
Mar de Alborán, Cuenca de Málaga

C. Díaz Merino1, M.C. Comas2 y W. Martínez del Olmo1

1. Repsol YPF, P° de la Castellana 280, 28046, Madrid, cdiazm@repsolypf.com, wmartinezo@repsolypf.com.
2. Instituto Andaluz de Ciencias de la Tierra (CSIC-Universidad de Granada), Campus Fuentenueva s/n, 18002, Granada

ABSTRACT

Data from exploration and scientific wells combined with abundant 2D seismic profiles and the regional 
geology reveal that the northwestern Alboran basin has been filled by seven distinguishable depositional 
sequences since the latest Early Miocene. Predominantly normal faulting, and locally reverse and strike-slip 
tectonics, besides volcanism and mud diapirism have taken place during basin evolution. The syn-rift 
sequences consist o f Burdigalian sandstones, thick Langhian subcompacted shale and Serravallian alluvial 
fan/fan-delta material interbedded with extensive volcaniclastic beds. The post-rift sequences reflect minor 
subsidence and the onset o f dominant deep-water sedimentation. Hence, narrow platform systems connect 
with turbidite deposits during Tortonian and early Messinian times. The intra-Messinian sea-level fall is evi­
denced by the occurrence o f the widespread Messinian heterogenic (with evaporite clasts) turbidite system. 
The Plio-Pleistocene sedimentary record mimics the distal systems o f the present fluvial network, with sub­
marine canyons, channels and fans being recognised in the Malaga Bay.

Key Words: Northwestern Alboran Basin, Neogene, Depositional Sequences.

INTRODUCCIÓN

En el margen norte de la cuenca del Mar de Alborán se lle­
varon a cabo actividades exploratorias entre 1975 y 1986. Se 
adquirieron más de 16.000 km de sísmica 2D y se perforaron 
3 pozos exploratorios en aguas españolas. La presencia de gas 
natural fue probada, aunque no se llegó a realizar ningún des­
cubrimiento comercial. La amplia base de datos de subsuelo 
obtenida de aquellas operaciones ha sido ahora utilizada para 
abordar una revisión del origen y evolución de la cuenca, con 
especial atención a la arquitectura estratigráfica resultante y a 
los procesos sedimentarios y estructurales que la han condi­
cionado. Este trabajo se concentra en el análisis del margen 
noroeste del mar de Alboran (Cuenca de Málaga).

CONTEXTO GEOLÓGICO

La cuenca del Mar Alborán está situada en el extremo occi­
dental del Mediterráneo, detrás del Arco de Gibraltar que con­
forma el orógeno Bético-Rifeño. Desde el punto de vista gené­
tico se trata de una cuenca de “retroarco mediterráneo”
(back-arc) formada durante el Mioceno inferior y medio por 
extensión post-orogénica sobre corteza continental adelgazada 
dentro del contexto convergente de la placas de Eurásia y Áfri­
ca (Fig. 1, Comas et al., 1999). La cuenca ha experimentado 
una compleja historia tectónica desde el Mioceno al Holoceno, 
en la que a la primera etapa de extensión cortical y subsidencia

tectónica se superpone otra de reorganización estructural con­
tractiva con desarrollo de inversiones tectónicas, fallas transcu- 
rrentes y, en determinados sectores, plegamiento, concomitan­
tes con una subsidencia diferencial. El resultado es un 
conspicuo relleno sedimentario neógeno y cuaternario, que en 
los mayores depocentros supera los 7 km de espesor. En rela­
ción al régimen de evolución tectónica pueden distinguirse los 
depósitos coetáneos a la extensión principal (sin-rift) y los acu­
mulados con posterioridad (post-rift). Los sedimentos más 
antiguos son probablemente de edad Burdigaliense superior y

Figura 1. Esquema geológico regional (a partir de Comas et al., 1999). 
Leyenda: 1. Rocas Volcánicas, 2. Cuencas Neógenas “Onshore ”, 3. 
Flysch, 4. Zonas Externas, 5. Zonas Internas (Dominio de Alborán).
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Figura 3. Identificación de los principales horizontes sísmicos a partir 
de los sondeos exploratorios.

corresponden a la primera inundación marina que precede a la 
etapa principal de subsidencia tectónica. El episodio extensio- 
nal mayor detectado en el registro sedimentario se produce en 
el Langhiense, alcanzándose tasas de subsidencia y de sedi­
mentación muy altas. En el Tortoniense se refleja un cambio en 
la arquitectura estratigráfica del margen noroeste al producirse 
una profundización generalizada que se traduce en un solapa- 
miento (onlap) sobre las series precedentes y altos de basamen­
to, y en la implantación de un régimen sedimentario caracteri­
zado por plataformas estrechas que bordean un surco marino 
profundo. Dicho estilo de arquitectura sedimentaria se mantie­
ne hasta la actualidad en la Cuenca de Málaga.

SÍSMICA Y SONDEOS

Las actividades exploratorias arriba mencionadas propor­
cionaron una importante cantidad de información de subsuelo 
(Fig. 2). Destacan los más de 10.000 km de perfiles sísmicos 
2D adquiridos y los dos pozos perforados en el margen nor­
oeste, Andalucía G-l (operado por Elf en 1983) y Alborán A- 
1 (de Chevron en 1986), que permiten identificar los principa­
les horizontes sísmicos (Fig. 3). También aportan valiosa 
información el sondeo del ODP Site 976 (1995) y las campa­
ñas sísmicas de carácter científico adquiridas más reciente­
mente. Las nuevas tecnologías empleadas en el reprocesado y 
visualización de la sísmica de reflexión permiten una mejor 
interpretación de la naturaleza del relleno sedimentario y la 
estructura interna de la cuenca (Fig. 4). Esta interpretación 
puede además refinarse cuando la información de los sondeos 
se analiza en detalle. Así, las diagrafías permiten distinguir 
tendencias verticales relacionables con la organización de las

Geotemas 5, 2003



SECUENCIAS DE DEPÓSITO NEÓGENAS DEL MARGEN NOROESTE DEL MAR DE ALBORÁN, CUENCA DE MÁLAGA 63

Figura 4. Interpretación geológica esquemática del perfil sísmico EAS-13.

secuencias de depósito, y las descripciones litológicas y bioes- 
tratigráficas apuntan datos sobre el ambiente sedimentario y 
sugieren replantear algunas dataciones previas. Una aproxima­

ción similar ha sido empleada en trabajos anteriores realizados 
en la cuenca del Mar Menor (Martínez del Olmo et al., 2000) 
y sus resultados son correlacionables con los obtenidos aquí.

Figura 5. Esquema estratigráfico secuencial a partir de la interpretación de los sondeos exploratorios.
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MODELO ESTRATIGRÁFICO SECUENCIAL (Figs. 5 y 6) 

Secuencias sin-rift del Mioceno inferior y medio

La etapa principal de extensión durante el Mioceno inte­
rior y medio genera la diferenciación de la cuenca en altos y 
semi-fosas, con la consecuente asimetría en sus flancos y en la 
paulatina creación de un espacio de acomodación para el acú­
mulo sedimentario. La primera secuencia de depósito (Albo- 
rán 1) presenta arenas básales transgresivas sobre el basamen­
to y posteriormente arcillas y arenas con tendencia regresiva 
hasta completar 1 lOm de espesor. La secuencia suprayacente 
Alborán 2 se deposita en condiciones de importante subsiden- 
cia tectónica controlada por el juego de fallas normales de 
bajo ángulo, resultando en más de 800m de arcillas subcom­
pactadas. En el sondeo Alboran A-l aparece dicho intervalo 
subcompactado con facies arcillosas caóticas, deslizadas y 
resedimentadas, conteniendo elementos exóticos de materiales 
del Cretácico y Paleógeno que fueron considerados olistostro- 
mas (Jurado y Comas, 1992). Los reconocibles diapiros y vol­
canes de lodo del centro de la cuenca oeste de Alborán trans­
portan material de naturaleza olistostrómica de edad 
Burdigaliense desde profundidades superiores a 6km hasta el 
fondo del mar (Comas et al, 1999, Sautkin et al., 2003). Esto 
podría indicar que la secuencia Alborán-1 engrosaría hacia el 
centro de cuenca y sería actualmente la raíz de los diapiros. No 
obstante, es difícil distinguir en imágenes sísmicas entre la 
secuencia Alborán 1 y la Alborán 2 y además ambas están 
implicadas en el diapirismo. Por otro lado, la entrada de con­
glomerados masivos, probablemente a través de abanicos alu­

viales y fan-deltas en depocentros localizados sobre semi-tosas 
tectónicas al pie de las principales fallas de borde, marca el ini­
cio de la secuencia Alborán 3 (principalmente de edad Serrava- 
lliense). Esta secuencia de depósito presenta también importan­
tes niveles volcanoclásticos e ignimbríticos intercalados.

Secuencias del Mioceno superior al Cuaternario (esencial­
mente post-rift)

La importante transgresión regional del Tortoniense infe­
rior, generalmente conocida en la Cuencas Neógenas Béticas , 
acompañada del inicio de un cambio en el régimen tectónico, 
se manifiesta en el solapamiento de la secuencia Alborán 4 
sobre la mayoría de los relieves previos. En los márgenes se 
forman estrechas plataformas siliciclásticas, y posiblemente 
también mixtas (carbonáticas-siliciclásticas), que hacía talud y 
cuenca pasan a sistemas turbidíticos. La implantación en este 
momento de condiciones marinas profundas y la desacelera­
ción en la creación de espacio de acomodación tectónica , 
sumada a una reducida tasa de aportes provocan que las 
siguientes secuencias (Alborán 5 y 6) presenten un menor 
espesor y un alto contenido en biologías arcillosas. Sin embar­
go, el análisis de las tendencias verticales en los cambios de 
contenido en arcillas reflejados en las diagrafías de rayos gam­
ma permite diferenciar incluso los cortejos sedimentarios que 
las configuran. La caída del nivel del mar intra-Messiniense es 
evidenciada por los materiales que conforman el cortejo de 
nivel de mar bajo (LST) de la secuencia Alborán 7. Este cor­
tejo se interpreta como formado por depósitos de abanicos tur­
bidíticos caóticos, con clastos de anhidritas, carbonatos, silici-

Figura 6. Transversal conceptual margen-cuenca representando el modelo de organicazión en secuencias de depósito del margen noroeste del Mar 
de Alborán, subcuenca de Málaga.
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clásticos e, incluso, volcanoclásticos, redepositados por flujos 
masivos de alta densidad y embebidos en una matriz arcillosa 
con abundantes foraminíferos pelágicos. La progresiva recu­
peración del nivel del mar durante la transgresión del Plioce- 
no inferior y medio es acompañada del depósito de amplios 
abanicos turbidíticos siliciclásticos aparentemente mejor orga­
nizados que en el Mesininese. La situación de nivel de mar 
alto (HST) favorece la progradación del sistema Plio-Cuater- 
nario que mimetiza la actual red de drenaje submarino del río 
Guadalhorce en la Bahía de Málaga, con cañones y canales 
submarinos claramente desarrollados e intercalados en la 
secuencia.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

Los puntos claves de este trabajo pueden resumirse en:
- La unidad subcompactada del margen noroeste de la 

cuenca de Málaga (secuencia Alborán 2) podría ser correlacio­
nada entre los sondeos Andalucía G-l y Alborán A-l. Esto 
supondría asignarle una edad Langhiense y, por tanto, postu­
lar que existiría otra unidad subcompactada inferior de edad 
Burdigaliense y carácter olistostrómico mejor desarrollada 
hacia el sur, formando importantes diapiros de barro, y coetá­
nea con el depósito en el margen de cuenca de la secuencia 
Alborán A-l.

- El área de depósito, la geometría externa, la estructura 
interna y la litología soportan la interpretación de un lowstand 
systems tract turbidítico en los depósitos del Messiniense del 
Mar de Alborán.

- Los límites de las secuencias aquí definidas no se corres­

ponden necesariamente con reflectores sísmicos netos de vali­
dez regional, ya que dichas secuencias de depósito presentan 
importantes cambios laterales de facies.

- Algunas secuencias de depósito descritas podrían corre­
lacionarse con las coetáneas establecidas en la cuenca del Mar 
Menor por trabajos anteriores.
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ABSTRACT

The current boundary between the Eurasian and African plates in the transition Atlantic Ocean to Medite­
rranean Sea, becomes unclear. Two available geophysical observables, the Bouguer anomaly and the geoid 
height, are used in order to constrain the lithospheric and crustal structure in the study area. The Bouguer 
anomaly is mainly related to the Moho depth and intra crustal density heterogeneities. The geoid height 
gives us indication o f a wider range density variations in depth. Two main zones o f anomalous lithosphe­
ric thickness can be distinguished in the area: a thickened lithosphere o f 140 km in the Betic-Rif belt and 
the Gulf o f Cadix, and a thinned lithosphere o f 50 km towards the eastern Alboran Basin. The main Bou­
guer anomaly and geoid height features are correlated with the crustal and lithosphere geometry, showing 
the structural complexity o f the region. Further 3D models are needed to better understand the lithosphe­
re structure beneath the area o f study.

Key words: Bouguer anomaly; geoid; South-lberian margin; crustal structure; lithosphere structure.

INTRODUCCIÓN

El límite entre las placas Euroasiática y Africana en la 
zona de Azores-Gibraltar presenta importantes variaciones 
tectono-estructurales. En la parte más occidental, en las inme­
diaciones del punto triple de las Azores, el límite de placas 
queda delimitado por la alineación de terremotos superficia­
les, mostrando un régimen transtensivo. En la parte central, a

lo largo de la falla de Gloria, el límite de placas es práctica­
mente asísmico y se caracteriza por un régimen tectónico 
transformante, dando lugar a alineaciones batimétricas y des­
plazamientos relativos de las anomalías magnéticas oceánicas. 
Sin embargo, hacia el Este, donde la corteza comienza a pre­
sentar características continentales, el contacto entre las placas 
se vuelve difuso y la sismicidad dispersa. En esta zona, que 
comprende el Golfo de Cádiz y el dominio de Alborán (cor-

Figura 1: Mapa topográfico 
de la zona de estudio prove­
niente del modelo global de 
elevación ET0P02. Pueden 
distinguirse dos zonas de gro­
sor litosférico anómalo: una 
litosfera engrosada bajo Béti- 
cas, R if Estrecho de Gibral- 
tar y Golfo de Cádiz, y una 
litosfera adelgazada bajo la 
parte oriental del Mar de 
Alborán, en la transición a la 
cuenca sud-Balear. La dife­
rencia entre isolíneas es de 
300 m.
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Figura 2. A) Mapa de anomalia de Bouguer de la zona de estudio a partir de Sandwell y Smith 
(1997). Las densidades de reducción utilizadas son 2670 kg/m para la corteza continental y 1030 
kg/m3 para el agua marina. La diferencia entre isolíneas es de 40 mGal. B) Mapa de ondulación 
del geoide proveniente del modelo global de Tierra EGM96. La diferencia entre isolíneas es de 2m.

dilleras Bética y Rif así como Mar de Alborán), el límite de 
placas es transpresivo (Tomé et al., 2000). El origen y forma­
ción del margen sud-Ibérico es hoy en día objeto de discusión, 
y hay numerosos modelos tectónicos propuestos: subducción 
con roll-back, delaminación del manto o colapso convectivo 
(Calvert et al., 2000 y referencias en el interior). Se hace nece­
sario, por tanto, un conocimiento preciso de la base de la cor­
teza y de la litosfera en el margen sud-Ibérico y norte-Africa- 
no para poder restringir los modelos tectónicos.

PROFUNDIDADES CORTICALES Y LITOSFÉRICAS

Numerosos estudios sísmicos permiten tener una idea del 
grosor cortical en el Golfo de Cádiz, Béticas, Mar del Albo­
rán y Rif. Así, el espesor cortical es de 29 km en el contacto 
entre el Macizo Ibérico y la Cuenca del Guadalquivir, 35 km 
en la zona Sur-Portuguesa y 30 km en la parte del Golfo de 
Cádiz más próxima a la costa, adelgazándose progresivamen­
te hacia el Oeste hasta alcanzar los grosores típicos de corte­
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za oceánica (González-Fernández et al., 2001 y referencias en 
el interior). En las Béticas la base de la corteza está a una pro­
fundidad de 38 km bajo los altos topográficos y a unos 31 km 
bajo el estrecho de Gibraltar. La corteza en el Mar de Albo- 
rán tiene un espesor de 23-25 km en el margen Ibérico, adel­
gazándose hasta 15-20 km en el centro de la cuenca. Hacia el 
Sur la corteza vuelve a engrosarse, alcanzando una profundi­
dad de 25 km en el margen africano y de 35 km bajo el Rif. 
Hacia el Este la corteza se adelgaza hasta alcanzar valores 
<12 km en la zona más oriental de la Cuenca de Alborán, en 
la transición a la Cuenca sud-Balear. Hacia el Oeste de Albo­
rán la base de corteza está a una profundidad constante de 18 
km, profundizándose bruscamente al llegar al Estrecho de 
Gibraltar. En las Béticas, Rif y Mar de Alborán se han utili­
zado las recopilaciones y estudios 3D de Torné et al. (2000 y 
referencias en el interior) y Fernández et al. (1998 y referen­
cias en el interior).

La profundidad de la base de la litosfera es difícil de deter­
minar y por tanto hay que asumir los valores que ofrece la 
modelización. El macizo Ibérico presenta una litosfera de 
unos 110 km (Torne et al., 1995), el Golfo de Cádiz está carac­
terizado por una litosfera continental engrosada de 140-160 
km (Zeyen et al., 2003). Bajo las Béticas, Rif y Estrecho de 
Gibraltar hay una litosfera engrosada de unos 140 km de espe­
sor, y hacia el Este del Mar de Alborán la litosfera se adelga­
za hasta alcanzar espesores de unos 50 km (Torné et al., 2000) 
(Figura 1).

OBSERVABLES GEOFÍSICOS REGIONALES

Se han escogido como observables geofísicos la anoma­
lía de Bouguer y la ondulación del geoide, porque dan infor­
mación de cambios de densidad en diferentes rangos de pro­
fundidad.

La anomalía de Bouguer refleja bien las variaciones late­
rales de profundidad de la Moho. El mapa de anomalía de 
Bouguer de la región (Figura 2A), ha sido obtenido de diver­
sas fuentes: en la Península Ibérica los datos proceden del IGN 
(Mezcua et al., 1996), en Marruecos provienen de Hilden- 
brand et al. (1988). En el resto del continente africano y zona 
marinas han sido determinados procesando las anomalías de 
aire libre globales de Sandwell y Smith (1997), conjuntamen­
te con el DEM global ETOP02 y una densidad de reducción 
de 2670 kg/nT para la corteza continental y de 1030 kg/m3 
para el agua marina. En el mapa de anomalía de Bouguer de la 
región se aprecian las principales variaciones de profundidad 
del Moho descritas anteriormente: 1) valores mínimos de ano­
malía bajo las Béticas (—140 mGal) y el Rif (—150 mGal), 
asociados a engrosamiento cortical; 2) valores positivos y cre­
cientes en el Este del Mar de Alborán en la transición a la 
Cuenca sud-Balear, que reflejan un progresivo adelgazamien­
to de la corteza; 3) valores elevados de unos 300 mGal en el

Atlántico a partir aproximadamente de -10° E, indicando el 
paso de corteza continental a oceánica. Además, la anomalía 
de Bouguer muestra las heterogeneidades laterales más super­
ficiales en la corteza, distinguiéndose dos máximos relativos 
de ~ 40 mGal en las costas española y marroquí, que se corre­
lacionan con los afloramientos de peridotitas de Ronda y 
Beni-Boussera (Torné et al., 2000). También se observan 
mínimos relativos en el Oeste del Mar de Alborán, de orienta­
ción NO-SE y NE-SO asociados a las máximas acumulaciones 
de sedimentos en la zona de hasta 8 km de espesor (Torné et 
al., 2000).

La ondulación o altura de geoide mide la desviación de la 
superficie equipotencial de la Tierra con respecto a la super­
ficie equipotencial producida por un modelo teórico de Tie­
rra. La superficie geoidal es sensible a heterogeneidades 
laterales de densidad en un amplio rango de profundidades. 
Los datos del mapa de ondulación de geoide (Figura 2B) han 
sido calculados a partir del modelo global de Tierra EGM96 
(Rapp, 1997). El mapa muestra máximos relativos de altura 
geoidal correlacionados con las elevaciones topográficas en 
las Béticas, Rif y Atlas, y mínimos relativos en las cuencas 
de antepaís del Guadalquivir y Rharb. También se aprecian 
valores relativamente bajos en el Oeste de Alborán, relacio­
nados con los grandes espesores sedimentarios. Es notable la 
alineación de las isolíneas en dirección NE-SO a lo largo de 
la cuenca del Guadalquivir, prolongándose hasta Golfo de 
Cádiz. Esta estructura tiene su contrapartida africana en la 
alineación E-W a lo largo de la cuenca del Rharb, adentrán­
dose en el Atlántico. En el contacto entre el Macizo Ibérico 
y la cuenca del Guadalquivir hay una variación del geoide de 
unos 8 m y en el contacto entre el Atlas y la cuenca del 
Rharb, de 14 m. Estas variaciones en el geoide no pueden ser 
explicadas por las masas topográficas, ni siquiera si se con­
sidera que dichas masas no estén compensadas isostática- 
mente. Dichos cambios geoidales, que no se observan en el 
caso de la anomalía de Bouguer, deben estar relacionados 
con variaciones de densidad a niveles subcorticales o inclu­
so sublitosféricos.

SUMARIO Y CONCLUSIONES

En este estudio se ha presentado una compilación del cono­
cimiento actual que se tiene sobre la profundidad de la discon­
tinuidad corteza-manto y la base de la litosfera en el contacto 
África-Europa. Se han mostrado, así mismo, mapas de anoma­
lía de Bouguer y altura de geoide en la región y comentado sus 
principales características, asociándolas con la geometría de la 
corteza y litosfera. La conclusión fundamental que se despren­
de de los datos presentados es que el límite de placas Euroasiá- 
tica y Africana en el margen sud-Ibérico muestra una estructu­
ra compleja a nivel cortical y litosférico, que solo puede ser 
adecuadamente descrita mediante modelos 3D.
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Sistemas de delta y plataforma en el Tortoniense del borde 
norte de la Cuenca del Guadalquivir (NE de Linares, provincia 
de Jaén)
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ABSTRACT

The Guadalquivir Basin is a Neogene foreland basin o f a general east-west trend. In this paper we present 
the study o f a Tortonian delta -platform system developed on the northern margin o f the Guadalquivir 
Basin, which corresponded to a passive margin.
Three stratigraphic units have been differentiated: the lower conglomerate unit, with elinoforms prograding 
southwards; the middle unit, composed of massive sands with intercalations of conglomerates, and the upper 
unit, made ofcalcarenites with cross stratification (migrating towards the south-west). Six facies associations 
have been differentiated, four o f them characteristics o f deltaic environments, one interpreted as deposited 
on a shallow marine mixed platform, and one representing the transition between both settings.
The vertical and lateral facies relationships, along with the geometries, led to the interpretation o f the 
materials studied as deposited on a deltaic wave-dominated system constructed by two deltaic bodies, 
which produced a rétrogradation o f at least 4 km. On top o f the deltaic sediments developed a high-energy 
shallow mixed platform, reflecting a deepening episode. Three transgressive-regressive cycles are identified 
for the whole sequence, interpreted as related to oscillations in sea level, and with a minor tectonic influen­
ce, as sedimentation was developed on a passive margin.

Key words: delta, platform, Tortonian, Guadalquivir basin

INTRODUCCIÓN

La relación estratigráfica entre sistemas deltaicos y de pla­
taforma ha sido estudiada en ejemplos tortonienses en algunas 
cuenca neógenas de la Cordillera Bélica situadas ai sur de la 
zona estudiada (García et al., 2000; Soria et al, 2003). En 
estos ejemplos se alude a la tectónica como el principal factor 
de control. En el ejemplo que aquí se analiza, su situación en 
el borde pasivo de una cuenca de antepaís (Cuenca del Gua­
dalquivir), descarta, en principio, la tectónica como factor de 
control principal. El sistema deltaico que analizamos, al igual 
que otros descritos en la Cuenca del Guadalquivir (Santisteban 
y Martín-Serrano,1991), están adosados, no al borde activo 
sino al borde pasivo de la cuenca. Además, estos sistemas del­
taicos se desarrollan en un contexto general transgresivo (Sie­
rro et al., 1992). Estas circunstancias, en principio tan poco 
favorables para la formación de sistemas deltaicos, hacen de 
especial interés el estudio de este ejemplo.

CONTEXTO GEOLÓGICO

La Cuenca del Guadalquivir es una cuenca de antepaís 
cuyo relleno sedimentario se produjo en el Neógeno. Está

limitada al sur por el frente de cabalgamiento de las zonas 
externas de la Cordillera Bética y una unidad olistostrómica, y 
al norte por los materiales de la cobertera tabular y el macizo 
hercínico. Los sedimentos que se estudian en este trabajo for­
man parle del relleno sedimentario marino de la cuenca en el

Figura 1. Esquema geológico de la región al nordeste de Linares 
donde aparece enmarcado el sector de estudio.
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Figura 2. A. Corte geológico en el que se señala la posición de las columnas estratigráficas de la figura inferior B. Diagrama de correlación de 
las columnas estratigráficas estudiadas junto a las que se señala el código de facies que se describe en el texto.

tránsito Tortoniense inferior-superior (Sierro et al., 1992). 
Estos sedimentos se depositaron en un sistema deltaico y de 
plataforma adosados al borde norte, borde pasivo de la cuen­
ca. El afloramiento donde se ha llevado a cabo el estudio de 
estos sistemas está situado al norte de la provincia de Jaén, 
entre las localidades de Linares y Arquillos, bajo las ruinas del 
castillo de Giribaile (Fig. 1).

ESTRATIGRAFÍA

Los sedimentos neógenos estudiados se disponen discor­
dantes sobre las arcillas y areniscas rojas triásicas de la cober­
tera tabular (Fig. 2A). De abajo a arriba se reconocen en la 
columna estratigráfica tres unidades caracterizadas por litofa- 
cies conglomeráticas, arenoso-conglomeráticas y calcareníti- 
eas, respectivamente. La unidad conglomerática tiene una 
potencia, medida en la vertical, de 6 m que se mantiene cons­
tante a lo largo de los 4 km de longitud del afloramiento en 
dirección nordeste a suroeste. La unidad de arenas y conglo­
merados tiene un espesor de 20 m. La unidad de calcarenitas 
tiene una potencia creciente en un corte proximal-distal, des­

de 1 m de espesor al nordeste hasta los 15 m que llega a des­
arrollar hacia el suroeste.

ANÁLISIS DE FACIES DE LOS SISTEMAS DE DELTA 
Y PLATAFORMA

Se han diferenciado 6 asociaciones de litofacies entre las 3 
unidades litoestratigráficas diferenciadas (Fig. 2B). Las cuatro 
primeras litofacies (A-D) son representativas de los diferentes 
subambientes de un delta; la quinta (Facies E) caracteriza la 
transición de un sistema deltaico a la plataforma, y la sexta 
(Facies F) es indicativa de un sistema de plataforma mixta:

Facies A: Está representada por capas de conglomerados 
soportados por clastos heterométricos con diámetros de 20 cm 
de media y 30 cm máximo, y excepcionalmente aparecen 
algunos clastos de tamaño extraordinario de hasta 80 cm de 
diámetro. Dominan los clastos de composición carbonatada, 
fundamentalmente dolomías, que suelen exhibir una alta 
madurez textural y abundantes perforaciones de litófagos. Los 
clastos están imbricados en dos sentidos: N40°E y N220°E. Se 
interpretan como depósitos retrabajados en la llanura deltaica
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submarina por la acción del oleaje, con el resultado de imbri­
caciones de cantos hacia tierra y hacia mar.

Facies B: Constituidas por capas con formas sigmoidales 
de 1 m de potencia que disminuye distalmente y que están 
inclinadas hacia el sur con un ángulo medio de 15° formando 
una megaestratificación cruzada. La fábrica está representada 
por conglomerados soportados por una martriz arenosa que 
evolucionan en la vertical a arenas en una tendencia granode- 
creciente. Algunos clastos están perforados por litófagos. Se 
interpretan como avalanchas gravitatorias generadas en el 
límite entre la llanura deltaica y el frente deltaico después de 
haber sido durante un tiempo retrabajados en la llanura deltai­
ca. Estas avalanchas construyen el frente deltaico.

Facies C: Aparecen como capas de 0,5 a 1 m de potencia 
de areniscas con laminaciones cruzadas en surco de escala 
decimétrica que se inclinan hacia N60°E y N210°E. Se inter­
pretan como megarripples con sentido de migración hacia tie­
rra (N60°E) y hacia mar (N210°E) movidos por la acción de 
las olas en la zona de rompiente (shoreface).

Facies D: Formadas por una alternancia de capas tabulares 
de espesor centimétrico de margocalizas y margas. La textura 
de los bancos de margocalizas es de micrita con abundantes 
foraminíferos bentónicos. Entre la macrofauna encontrada en 
estos sedimentos destacan los lamelibranquios y las colonias de 
briozoos. Se interpretan como la sedimentación distal del delta 
en el ambiente de prodelta donde el componente siliciclástico es 
escaso o nulo y domina la producción in situ de micrita.

Facies E: Están representadas por capas de 1 a 1,5 m de 
arenas masivas cuyos granos son fundamentalmente de dolo­
mita y cuarzo. Son arenas poco cementadas con escasa macro­
fauna, fundamentalmente lamelibranquios (pectínidos y 
ostreidos) y equinodermos, además de abundantes algas rojas. 
Esporádicamente aparecen laminaciones cruzadas de escala 
centimétrica a decimétrica. Se interpretan como la sedimenta­
ción en un medio de transición entre el delta y la plataforma. 
La fauna aún no es muy abundante debido a que el aporte sili­
ciclástico domine sobre la generación de carbonato y las are­
nas apenas están cementadas. El depósito tuvo lugar por enci­
ma del nivel de base de las olas, por lo que se produce 
migración de megarripples movidos por el oleaje, tanto hacia 
tierra como hacia mar.

Facies F: Están representadas por capas de calcarenitas 
cuya organización interna está caracterizada por sets de estra­
tificación cruzada de 50 a 90 cm de altura, excepcionalmente 
de hasta 1,5 m, inclinadas hacia el oeste (el rango de direccio­
nes varía en un abanico entre N190°E a N340°E). Los estratos 
cruzados desarrollan geometrías oblicuo-tangenciales asintóti- 
cas con la base. El techo y algunos de los estratos cruzados 
están intensamente bioturbados. En el análisis de las microfa- 
cies de estos depósitos se observa el dominio de texturas 
grainstone y packestone con abundantes foraminíferos bentó­
nicos (nummulítidos -heterosteginas- y algunos orbitoídidos),

colonias de briozoos, fragmentos de lamelibranquios y algas 
rojas. Además de granos de dolomita abundan los granos de 
cuarzo. En sentido distal disminuye el contenido fosilífero, así 
como el tamaño de los bioclastos, y aumenta en su detrimen­
to la proporción de granos de cuarzo y cristales de dolomita. 
Se interpretan como barras submarinas que migraban en una 
plataforma mixta hacia OSO y ONO. La rápida cementación 
carbonatada permite que se conserven altos ángulos de buza­
miento en los estratos cruzados, mientras que la migración 
discontinua de estas barras permite la bioturbación del frente 
y techo de las mismas.

GEOMETRÍA Y CORRELACIÓN ESTRATIGRÁFICA

Las capas de la unidad conglomerática desarrollan geome­
trías de clinoformas inclinadas 15° hacia el sur. La orientación 
de la línea que une los puntos de ruptura entre la llanura y 
frente deltaico (offlap break o brinkpoints) de las clinoformas 
es horizontal. Sobre la unidad de conglomerados se dispone la 
unidad de arenas y conglomerados y, sobre ellas, la unidad 
calcarenítica en solapamiento expansivo. Los conglomerados 
de la unidad de arenas y conglomerados dominan en la parte 
proximal del corte, es decir, hacia el nordeste, mientras que las 
arenas dominan en la parte distal, hacia el suroeste, donde se 
alternan esporádicamente con algunas capas de conglomera­
dos. La superficie que separa la unidad calcarenítica de las 
infrayacentes es una superficie neta con una inclinación muy 
suave hacia el mar que separa arenas poco cementadas por 
debajo de calcarenitas por encima. Esta superficie está biotur- 
bada y presenta una textura al microscopio intraesparítica. 
Entre esta superficie y las barras calcareníticas aparece un 
conglomerado basal. La unidad calcarenítica está formada por 
el apilamiento de varios cinturones de barras submarinas, 2 en 
los sectores proximales y hasta 7 cinturones de barras subma­
rinas se apilan en la vertical en los sectores más distales.

INTERPRETACIÓN

El corte estudiado presenta la transición en la vertical de 
una secuencia deltaica a una plataforma de sedimentación 
mixta. La secuencia deltaica está formada por el apilamiento 
de dos cuerpos deltaicos cuyas cuencas de drenaje estaban ins­
taladas sobre dolomías de la plataforma jurásica de la coberte­
ra tabular, actualmente ausente por erosión en el sector de 
estudio. El delta inferior, eminentemente conglomerático, pro­
grada hacia el sur en un mar muy somero, como pone de mani­
fiesto la poca altura de las clinoformas que desarrolla (inferior 
a 10 m). En su progradación, el delta provoca una regresión de 
al menos 4 km, que es la distancia horizontal entre la primera 
y última de las clinoformas deltaicas. El segundo delta inicia 
su depósito en una posición algo más septentrional que el pri­
mero. La altura de las clinoformas de este segundo delta es
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mayor que la del primero, siendo de aproximadamente 15 m. 
Estos datos ponen de manifiesto una mayor profundidad del 
mar donde prograda el segundo delta.

El aporte sedimentario que llegaba a los deltas a través de 
un sistema alimentador relativamente energético fue retraba­
jado por el oleaje en la llanura deltaica antes de ser incorpo­
rado al frente deltaico. Los abundantes rasgos que indican el 
importante retrabajamiento del delta por los agentes de cuen­
ca, en concreto el oleaje, hacen de éstos unos deltas domina­
dos por las olas. El segundo cuerpo deltaico disminuye la 
energía del aporte sedimentario a la cuenca en su prograda­
ción hacia el sur, pasando de sedimentación conglomerática a 
arenosa con algunas intercalaciones de conglomerados. Final­
mente, acaba instalándose sobre el sistema deltaico una pla­
taforma de sedimentación mixta con fauna característica de 
aguas templadas. Esta plataforma de alta energía implica una 
profundización del sector respecto de la sedimentación deltai­
ca. La plataforma presenta características netamente oceáni­
cas con una importante circulación de corrientes, fundamen­
talmente hacia el oeste.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

Los sistemas deposicionales estudiados se desarrollan en 
el borde pasivo de una cuenca de antepaís, lo cual descarta un 
control importante de la tectónica en la sedimentación de estos 
sistemas. Probablemente sean los cambios eustáticos los res­
ponsables de la formación de una secuencia deltaica retrogra­
dante en un contexto de profundización que finaliza con la ins­
talación de una plataforma. Esto lleva a plantearnos la 
utilización de la estratigrafía secuencial para describir los sis­
temas deposicionales en términos de cortejos sedimentarios.

La sedimentación neógena en el sector estudiado se inicia 
con una transgresión que inunda los relieves de materiales triá- 
sicos y que no ha dejado registro sedimentario en el afloramien­
to estudiado. Tras la transgresión se desarrolla una secuencia 
deltaica formada por el apilamiento de dos cuerpos deltaicos 
cuya relación espacial indica un patrón retrogradante. La super­
ficie que separa el segundo delta de la plataforma marina some­
ra se ha interpretado como una superficie transgresiva.

La evolución general transgresiva desde la base hasta el 
techo de la sección estudiada está formada por varios ciclos 
transgresivo-regresivos. El primer ciclo está representado por 
la transgresión regional que inunda los relieves triásicos y la 
regresión que provoca la progradación del primer delta. El 
segundo ciclo lo forma el evento transgresivo que se produce 
entre los dos deltas y la regresión que provoca en su prograda­
ción el segundo de los cuerpos deltaicos. Finalmente, el tercer 
ciclo aparece incompleto en la sección estudiada pues sólo 
está representado el cortejo transgresivo con el depósito de las 
calcarenitas de plataforma marina somera.
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ABSTRACT

The lowermost pliocene transgression gave place to a paleogeography o f bays and gulfs in the neogene 
perimediterranean basins o f the Betic Cordillera. Small Gilbert-type delta systems were developed in that 
paleogeographie context. This paper shows two o f those deltaic examples in the southeast o f the Betie Cor­
dillera, which are attached to Sierra de Gador margins: Alhama de Almeria and Adra deltaic complexes. Both 
of deltaic complexes consist o f a longitudinal and transversal deltaic systems made up o f sigmoidal and 
oblique clinoforms. Sea-level changes, local paleogeography, local changes o f the sea floor depth, litholo­
gies o f the drainage basins and storm and/or flood catastrophic events were some o f the factors which con­
trolled the stratigraphic architecture and sedimentatary style o f the deltas. The most characteristics facies 
associations are in the delta fronts: backsets, slump scars and oysters and barnacles attached to the clasts 
accumulations.

Key words: deltas, clinoforms geometry, backsets, Lower Pliocene

INTRODUCCIÓN

La transgresión ocurrida al inicio del Plioceno supuso la 
inundación de las cuencas perimediterráneas de la Cordillera 
Bética. Se configuró una costa, principalmente acantilada, con 
una serie de golfos y bahías limitadas por costas abruptas 
situadas al pie de las sierras en las que se desarrollaron siste­
mas deltaicos a lo largo del Plioceno inferior y medio, algunos 
de los cuales continuaron su actividad hasta el Cuaternario. En 
este trabajo se presenta el estudio de dos de estos sistemas del­
taicos, los sistemas de Alhama de Almería y Adra (Provincia 
de Almería). El análisis de estos dos ejemplos pone de mani­
fiesto el importante papel que juegan factores como la paleo­
geografía local, fisiografía del fondo, litología del área fuente, 
eventos de inundación catastrófica y tormentas en el desarro­
llo de pequeños deltas, especialmente en las geometrías del 
foreset, a diferencia de los grandes sistemas, básicamente con­
trolados por tectónica y eustatismo.

CONTEXTO PALEOGEOGRÁFICO

Los deltas pliocenos de Alhama de Almería y Adra se sitú­
an al pie de los relieves de Sierra de Gádor, al nordeste y suro­
este, respectivamente. El delta de Alhama de Almería forma 
parte de los sistemas deposicionales del borde occidental del 
corredor neógeno-cuaternario del Andarax (Fig. 1). La trans­
gresión pliocena llevó la línea de costas a más de 20 km al nor­
te respecto a su posición actual, conformando una lengua de

mar limitada por Sierra Alhamilla y Sierra de Gádor donde 
migraron los sistemas deltaicos de Alhama de Almería. El del­
ta plioceno de Adra se encuentra muy próximo a la actual línea 
de costas, al oeste de la cuenca neógeno-cuatemaria del Cam­
po de Dalias. En el sector de Adra, la transgresión pliocena lle­
vó la línea de costas a 5 km al norte respecto a su posición 
actual, configurando una pequeña bahía donde migraron los 
sistemas deltaicos pliocenos de Adra.

SISTEMAS DEPOSICIONALES Y ESTRATIGRAFÍA 
DE LOS AFLORAMIENTOS

Los depósitos deltaicos de Alhama de Almería y Adra, 
datados como Plioceno inferior y medio (Fourniguet y Le Cal­
vez, 1975; Postma, 1984; Pascual, 1997; Aguirre, 1998), se 
superponen discordantes sobre el Mioceno preevaporítico, 
caso de Alhama, o directamente sobre el basamento alpujárri- 
de, caso de Adra. En ambos ejemplos, sobre los sedimentos 
deltaicos se disponen depósitos de abanicos aluviales con 
algunas capas de origen lacustre (Fm. Gádor) asignados al 
Plioceno superior. En Adra, estos abanicos aluviales pudieron 
penetrar en el mar prolongando la historia deltaica pliocena 
hasta el Cuaternario.

Los depósitos deltaicos están constituidos por clinoformas 
de conglomerados y arenas cuya altura varía desde 1 m, en los 
sectores proximales, a 30 y más de 80 m en los sectores dista­
les aflorantes de Alhama y Adra, respectivamente. La geome­
tría de todos los cuerpos deltaicos de Alhama y Adra es de tipo
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Figura 1. Esquema geológico del poniente de la provincia de Almería en el que aparecen enmarcados 
los afloramientos deltaicos de Alhama de Almería y Adra al nordeste y suroeste, respectivamente, de 
Sierra de Gádor.

Gilbert. Los primeros depósitos pliocenos del afloramiento de 
Alhama están representados por una secuencia estrato y gra- 
nocreciente de areniscas bioclásticas alternando con margas 
limosas que finaliza con las capas de conglomerados y arenas 
deltaicas.

A partir del buzamiento de las clinoformas deltaicas, pale- 
ocorrientes y composición litològica de los clastos se han 
reconocido en cada uno de los afloramientos de Alhama de 
Almería y Adra dos sistemas deltaicos, y siempre con geome­
trías Gilbert. Uno de los sistemas deltaicos, el sistema longitu­
dinal, migra hacia el sur-sureste en Alhama y sursuroeste en 
Adra, y tiene un radio paralelo al eje paleogeogràfico de las 
cuencas. El otro sistema, secundario en cuanto a extensión res­
pecto al anterior, está formado por pequeños cuerpos deltaicos 
que migran hacia el este constituyendo el sistema deltaico 
transversal. Los sistemas longitudinales están alimentados por 
ríos de alta energía que transportan el sedimento desde el nor­
te, desde Sierra Nevada en el delta longitudinal de Alhama y 
relieves al norte de Adra para el delta longitudinal de este sec­
tor. Los sistemas transversales, por la cercanía de su área fuen­
te, están representados por pequeños abanicos deltaicos cuyas 
cuencas de drenaje están instaladas en los relieves de Sierra de 
Gádor para ambos ejemplos. El sistema transversal de Alhama 
migra en sus primeras fases de construcción sobre una plata­
forma litoral que prograda hacia el este, hacia el centro de la 
cuenca.

ASOCIACIONES DE FACIES EN EL FORESET

De los tres subambientes clásicos que conforman los del­
tas Gilbert, en estos ejemplos resulta especialmente interesan­

te el análisis de facies en las capas del foreset, por cuanto 
muestran una serie de rasgos poco comunes en otros ejemplos, 
y que informan sobre los mecanismos de control sobre la sedi­
mentación. Los topsets y bottomsets de estos deltas presentan, 
sin embargo, rasgos más comunes. Así, en los topsets de 
ambos deltas se reconocen facies conglomeráticas de relleno 
de canal distributario y facies limosas de decantación, con 
huellas de raíces y hojas, en subambientes de albufera o maris­
ma (swamp facies). Los bottomsets están caracterizados por 
limos arcillosos de decantación bioturbados y con macrofauna 
de lamelibranquios y gasterópodos de concha fina.

A continuación describimos las tres asociaciones de facies 
más características de los foresets:

A: Lumaquelas de lamelibranquios 
Aparecen en niveles de 10 a 20 cm de espesor formados 

por acumulaciones de lamelibranquios (lumaquela de ostrei­
dos y pectínidos, fundamentalmente). Los lamelibranquios se 
imbrican pendiente abajo en las capas del frente deltaico. La 
matriz de estas capas está compuesta por arena muy fina, 
limosa, de coloración rojiza y verdosa. Algunos clastos de 
tamaño pebble acompañan a los bioclastos. La gradación de 
estas capas es positiva.Estos niveles son interpretados como 
acumulaciones de lamelibranquios retrabajados desde la llnu- 
ra deltaica inferior por fuertes inundaciones (inunditas) o tor­
mentas (tormentitas) que los transportan mar adentro y son 
resedimentados en el frente deltaico. La gradación positiva 
registra la pérdida de energía de esos eventos.

B: Capas de conglomerados con balánidos adosados 
Capas tabulares de 0,5 m formadas por clastos tamaño 

pebble, fundamentalmente de litologías cuarcíticas textural- 
mente poco maduras, y sin una gradación definida. El rasgo
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más característico de estas capas que se extienden a lo largo 
del foreset es la alta concentración de balánidos adosados a los 
clastos sobre toda la superficie de los clastos y nunca en posi­
ción de vida. Estas capas se han interpretado como el resulta­
do del retrabajamiento y la resedimentación de depósitos de la 
llanura deltaica inferior o parte proximal del frente deltaico. 
En estos subambientes someros, la colonización de los clastos 
por parte de los balánidos es más frecuente. Los eventos que 
provocan la concentración de estas acumulaciones de baláni­
dos a lo largo del frente deltaico pueden ser temporales de tor­
menta que afectan a la parte alta del delta.

C: Conglomerados y arenas con estratificación cruzada 
contrapendiente

Estas facies se presentan en capas con geometrías de huso 
que se extienden a lo largo de la pendiente del foreset aumen­
tando de espesor hacia abajo con una potencia media de 0,5 a 
1,5 m. La base de estos cuerpos es ligeramente erosiva y están 
rellenos de conglomerados con morfologías planares y bien 
imbricados hacia el mar, y arenas. Los clastos mayores apare­
cen a la base del cuerpo. Desarrollan, como organización 
interna, sets de estratificación cruzada buzando contrapen­

diente con una inclinación que decrece hacia la parte alta del 
foreset. Tienden a hacerse asintóticos hacia la base de las 
capas y desarrollan geometrías sigmoidales en la parte alta del 
foreset y oblicuas hacia la parte baja. La estratificación cruza­
da está formada por variaciones positivas en el tamaño de gra­
no desde clastos de diámetro medio 10 cm a arenas. Se han 
interpretado como el depósito a partir de flujos de alta energía 
tipo surge flow que producen turbulencia a lo largo deforesets 
de pendientes altas y prolongadas. La turbulencia de estos flu­
jos es provocada probablemente por el salto hidráulico que 
suponen bruscos cambios de pendiente o irregularidades del 
fondo, como explican Massari y Parea (1990) para ejemplos 
equivalentes en sistemas deltaicos en Italia. Estos autores alu­
den a flujos inducidos por mecanismos de tormenta o inunda­
ciones intensificados por la gravedad para explicar la alta 
energía de estos flujos.

GEOMETRÍA DE LAS CLINOFORMAS DELTAICAS

La geometría de las clinoformas que construyen los del­
tas varía desde sigmoidales a oblicuas, o viceversa. Las pri-

Figura 2. A. Esquema de campo de uno de los deltas de Alhama donde la geometría de las clinoformas varía por cambios locales en el espacio 
de acomodación motivados por la irregular fisiografía del fondo ( T -  topset; F -foreset; B -  bottomset), B. Clinoformas oblicuas con desarro­
llo de backsets (b) en el foreset (un detalle de los mismo aparece en la figura de la esquina superior derecha), C. Ciclo positivo de variación de 
la geometría de las clinoformas deltaicas.
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meras se caracterizan por una continuidad entre las capas 
del topset y el foreset mientras que en las clinoformas obli­
cuas ambas partes aparecen separadas por una discordancia 
angular erosiva (Fig. 2B). Las clinoformas oblicuas suelen 
disponerse sobre el fondo de la cuenca en discordancia 
angular pues las capas del foreset no se horizontalizan dis- 
talmente para desarrollar un bottomset. Las clinoformas sig- 
moidales aparecen en tramos en los que los cuerpos deltai­
cos progradan con ligera agradación mientras que las 
oblicuas aparecen cuando el patrón de apilamiento de las 
clinoformas es francamente progradante. Las asociaciones 
de facies descritas (A-C) sólo se han descrito en el foreset 
de clinoformas oblicuas.

El cambio geométrico de las clinoformas se asocia a la 
velocidad de migración de los cuerpos deltaicos. Las clino­
formas oblicuas están ligadas a deltas o etapas de migración 
deltaica más rápidas que las clinoformas sigmoidales. La 
velocidad de migración deltaica y, por extensión, la relación 
entre velocidad de aportes y creación de espacio de acomo­
dación constituye la causa que en última instancia controla la 
geometría de las clinoformas deltaicas. La estimación del 
espacio de acomodación puede hacerse a partir de la altura 
de las clinoformas; sin embargo la estimación de la veloci­
dad de los aportes es compleja por la imposibilidad de preci­
sar el tiempo de sedimentación. Es lógico pensar que un 
mayor tamaño de grano en las clinoformas deltaicas eviden­
cia una mayor capacidad tractiva de los distributarios y, por 
extensión, mayor volumen de material erosionado y deposi­
tado en el delta.

Un ejemplo de cambio en la geometría de las clinofor­
mas por variaciones locales en el espacio de acomodación 
lo tenemos en el delta transversal de Alhama que migra 
sobre un fondo irregular con surcos de escala decamétrica 
separados por suaves umbrales (Fig. 2A). Cuando el delta 
migra sobre las pequeñas depresiones tiende a desarrollar 
clinoformas sigmoidales mientras que cuando migra sobre 
pequeños altos fondos tiende a desarrollar clinoformas 
oblicuas. Un ejemplo del segundo caso, en el que los apor­
tes inducen un cambio en la geometría de las clinoformas 
se reconoce en el delta de Adra. En algunos tramos de este 
delta se ha reconocido una tendencia de cambio gradual en 
la geometría de las clinoformas. Se trata de ciclos granode- 
crecientes que se inician con clinoformas oblicuas y acaban 
con clinoformas sigmoidales. Las clinoformas oblicuas 
exhiben pendientes elevadas (30-40°) y están compuestas 
por sedimentos de grano grueso (clastos de 12 cm de diá­
metro medio). Las clinoformas tendentes a sigmoidales 
desarrollan pendientes más suaves (<30°) y están compues­
tas por sedimento de grano más fino (clastos de 5 cm de 
diámetro medio). Cicatrices erosivas y las asociaciones de 
facies que se han descrito en el frente deltaico (A-C) inter­
vienen en estos ciclos geométricos.

FACTORES QUE CONTROLARON LA GÉNESIS Y 
EVOLUCIÓN DELTAICA

Los factores que controlan la construcción deltaica difie­
ren en función de la escala a la que se esté analizando el del­
ta: a escala de un complejo deltaico, a escala de un delta o a la 
escala de lóbulos o unidades de migración deltaica. Los facto­
res de control que se han destacado son: la paleogeografía 
local, los cambios relativos del nivel del mar y los eventos cli­
máticos de tormentas y/o inundaciones.

Paleogeografía local

Los ejes paleogeográficos de las bahías pliocenas del 
corredor del Andarax y de Adra se orientan de noroeste a 
sureste por lo que ambas estuvieron expuestas al oleaje gene­
rado por vientos de levante y protegidos del fuerte oleaje de 
poniente. Así, los deltas de Alhama y las primeras fases de 
construcción del delta de Adra, en ambos casos protegidos de 
los temporales de poniente, apenas muestran rasgos de retra- 
bajamiento por el oleaje si se comparan con el delta de la For­
mación Abrioja estudiado por Postma (1984). En este delta, 
también situado en el corredor del Andarax, grandes masas del 
frente deltaico proximal se desestabilizaron y fueron resedi­
mentadas en el frente deltaico distal y prodelta por acción, 
entre otras causas, de grandes olas sobre la parte alta del del­
ta. La situación del delta de la Formación Abrioja en posicio­
nes más abiertas y en el borde oriental del corredor favoreció 
el retrabajamiento del sedimento, en contraste con los deltas 
de Alhama, por parte de los temporales de poniente. Las últi­
mas fases de construcción del delta de Adra también presentan 
frecuentes signos de retrabajamiento y resedimentación de la 
parte alta de los deltas. Cicatrices de slump, superficies de 
reactivación en el frente deltaico proximal, resedimentación 
de depósitos de la llanura deltaica inferior en el frente deltai­
co (niveles de acumulación de lamelibranquios y capas de 
clastos con abundantes balánidos adosados). Estos rasgos úni­
camente se encuentran en las últimas fases de construcción del 
delta de Adra cuando éste ha rellenado la bahía y se “asoma” 
exponiéndose a los temporales, fundamentalmente, de ponien­
te. Otro indicio de la capacidad de las corrientes de poniente 
para redistribuir el sedimento se observa en Adra ya que clas­
tos aportados por el delta en su progradación a sursuroeste se 
reconocen varios kilómetros al este, imbricados en ese mismo 
sentido.

La litología dominante de los relieves emergidos próximos 
a la costa juega un papel destacado, siendo éste un factor que 
pasa, a menudo, desapercibido. En el caso de los sistemas del­
taicos de Alhama y Adra los relieves más próximos son los de 
Sierra de Gádor, constituidos fundamentalmente por rocas car­
bonatadas (mármoles, calizas y dolomías). La aportación de 
clastos carbonatados a los deltas es mínima, reduciéndose a
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los sectores proximales del delta transversal de Alhama y del 
delta longitudinal de Adra. La resistencia de relieves calizo- 
dolomíticos como Sierra de Gádor al desarrollo de cursos de 
aguas superficiales no efímeros impide el desarrollo de siste­
mas deltaicos duraderos en sus bordes, aunque se den condi­
ciones paleogeográficas, tectónicas y/o eustáticas favorables.

Cambios relativos del nivel del mar

Los sistemas deposicionales de borde de cuenca estudia­
dos en Alhama de Almería y Adra registran un ciclo transgre- 
sivo-regresivo a lo largo del Plioceno inferior-medio. La trans­
gresión del inicio del Plioceno está representada en Alhama de 
Almería por calcarenitas de plataforma litoral que transicionan 
distalmente a margas limosas de ambientes marinos más 
abiertos. A diferencia de lo que cabría esperar en un contexto 
transgresivo, el patrón de apilamiento de este sistema de pla­
taforma litoral es progradante mostrando una evolución gra­
dual al sistema deltaico suprayacente. Las capas del sistema 
de plataforma litoral buzan hacia el interior de la cuenca con 
un ángulo decreciente en la vertical. Esta discordancia progre­
siva pone de manifiesto un pulso de levantamiento de los 
relieves de Sierra de Gádor simultáneo a la transgresión. El 
máximo transgresivo está representado por biostromas de ser- 
púlidos y ostreidos, tanto en Alhama como en Adra. La abrup­
ta fisiografía de la costa en Adra impidió el desarrollo de una 
plataforma, sustituida por ambientes de acantilados rocosos. 
La etapa regresiva está asociada a la progradación de los sis­
temas deltaicos de Alhama y Adra en un contexto de nivel del 
mar estable, tal y como refleja la tendencia estacionaria de la 
trayectoria que une los brink points (u offlap breaks). En Adra, 
el topset del último de los lóbulos aflorantes está situado 30 m 
por debajo de la posición que ocupa el topset del lóbulo del­
taico precedente. Este descenso de los topsets implica un 
evento de caída del nivel de mar de varias decenas de metros. 
El origen tectónico o eustàtico de este evento no se ha podido 
determinar a falta de precisar la edad del mismo.

Clima y eventos de inundaciones y/o tormentas

Los ciclos granodecrecientes de cambio geométrico de cli- 
noformas oblicuas a sigmoidales observados en los deltas de 
Alhama y Adra (Fig. 2C) implican una reducción en la rela­
ción de aportes sedimentarios y espacio de acomodación. El 
origen de esta reducción puede estar en la disminución del 
volumen de sedimento aportado por los distributarios o bien 
en el aumento del espacio de acomodación. Atendiendo al 
tamaño de los clastos que alimentan unas y otras clinoformas 
se puede llegar a una conclusión sobre el origen de esas 
secuencias. La asociación de los mayores tamaños de granos 
con las clinoformas oblicuas y los menores con las sigmoida­
les indican una disminución en la energía de los sistemas dis­

tributarios. No hay indicios en los deltas (basculamientos, 
falla de borde, estructuras de deformación...) para relacionar 
esta ciclicidad de alta frecuencia con factores tectónicos y la 
trayectoria estacionaria de los brink points indica una situa­
ción estable del nivel del mar. Todas estas razones puntan 
hacia el factor climático como el probable responsable de esta 
ciclicidad de alta frecuencia. Las etapas de mayor energía de 
los distributarios implican mayores caudales de agua para la 
erosión y transporte de los mayores clastos. Estas etapas y su 
respuesta en el delta en forma de clinoformas oblicuas coinci­
dirán con periodos húmedos. Por el contrario, las etapas de 
menor energía en los distributarios y clinoformas deltaicas 
sigmoidales corresponderán con periodos menos húmedos. 
Desde este punto de vista, cada ciclo de variación geométrica 
desde clinoformas oblicuas a sigmoidales implica una dismi­
nución en las lluvias que afectan a las cuencas de drenaje del 
delta. Otro indicador que apunta al control climático en estos 
deltas, y más concretamente a eventos catastróficos de inunda­
ciones o tormentas son las frecuentes capas de acumulación de 
lamelibranquios y clastos con balánidos en el frente deltaico 
de Adra. También las frecuentes estructuras de backsets que 
aparecen en los foresets originados por flujos violentos, turbu­
lentos y erosivos, podrían estar relacionadas con eventos de 
inundaciones como proponen Massari y Parea (1990) en el 
análisis que llevan a cabo de estas estructuras. Tanto las acu­
mulaciones de lamelibranquios como los backsets, frecuente­
mente están asociados a superficies de discordancia erosiva en 
el interior de los foresets deltaicos. Sobre estas superficies de 
reactivación prograda el siguiente lóbulo deltaico cuyas prime­
ras clinoformas se adaptan a la geometría de esa superficie de 
erosión. Las superficies de reactivación tienden a suavizar la 
pendiente del foreset y favorecen el que sobre ellas se forme un 
nuevo ciclo geométrico que se inicia con geometrías oblicuas.

Estos ciclos geométricos y los procesos sedimentarios que 
tienen lugar en las clinoformas representan la búsqueda del per­
fil de equilibrio del frente deltaico en respuesta a variaciones en 
la velocidad de los aportes sedimentarios, variaciones del espa­
cio de acomodación y a colapsos por la inestabilidad del sedi­
mento en el frente deltaico proximal debido tanto a la elevada 
pendiente como a la acción de fuertes temporales de poniente.
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ABSTRACT

The Granada basin is a Neogene basin loeated in the central sector o f the Betic Cordillera, between Exter­
nal Zones and Internal Zones. In the Neogene infilling two phases have been recognized: a marine phase 
(lasting until latest Tortonian) and a continental phase (extending from the latest Tortonian until present 
time). This paper deals with the continental record o f the Tortonian-Messinian transition in the Jun-Viznar 
section. The sediments in this section are basically sands, silts and clays; conglomerates are less frequent. 
These sediments come from the dismantling o f the Nevado-Fildbride Sierra Nevada core basement. The so- 
called "Limos y arenas de Cenes-Jun" represent a fluvio-lacustrine system. Micrommamals are very abun­
dant in these sediments, and have been used for dating and for paleoeeological and paleoclimatological 
interpretations. The section is correlated with the Crevillente section in Alicante and with other sections 
from Almería. Apparently climatic conditions in these three areas were quite similar and comparable to 
nowadays conditions in Southern Spain.

Key words: Biostratigraphy, paleoelimatology, Tortonian-Messinian transition, Southern Spain, Micrommamalia.

INTRODUCCIÓN

La Depresión de Granada es una cuenca neógena, intra- 
montañosa, situada en la zona central de la Cordillera Bética, 
entre las Zonas Internas y las Zonas Externas (Fig. 1). En el 
relleno sedimentario de dicha depresión se reconoce una eta­
pa marina, hasta el Tortoniense terminal, y otra continental, 
hasta la actualidad (Dabrio et al., 1978; Braga et al., 1990; 
Fernández et al., 1996a).

Los materiales aquí tratados se denominan “Limos y Are­
nas de Cenes-Jun”. En ellos dominan los limos y arenas micá­
ceas y aparecen también en menor medida conglomerados, 
todos ellos procedentes del desmantelamiento del núcleo 
Nevado-Filábride de Sierra Nevada (Ruiz Bustos et al., 1992). 
Estos materiales forman una megasecuencia positiva y repre­
sentan un sistema fluvio-lacustre trenzado, en cuya llanura de 
inundación aparecían pequeñas zonas palustres y que desem­
bocaba en una zona lacustre central. Estos sedimentos son del 
límite Tortoniense-Messiniense (Turoliense Medio-Superior). 
Los yacimientos con microfauna están situados en los alrede­
dores de Jun y Víznar.

DATOS Y RESULTADOS

La columna estratigráfica sintética de Jun-Víznar es la que 
se esquematiza en la fig. 2:

Del muestreo en los yacimientos de Jun y Víznar se ha 
obtenido el siguiente catálogo faunistico:
JUN2: Castwmys littoralis y Galerix iberica.
JUN2B: Castromys littoralis Occitanomys adroveri, Muridae 
indet., Muscardinus sp., Heteroxerus sp., Galerix iberica, Bla- 
rinella sp., y Prolagus crusafonti.

Figura 1. Localización de la cuenca de Granada, modificada de 
Braga et al., 1990.
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Figura 2. Localización y columna estratigráfica sintética de la sec­
ción de Jun-Víznar, tomada de García-Alix, 2002.

Figura 3. Gráfico de humedad /aridez a partir de las preferencias 
climáticas de los taxones de los yacimientos principales, tomada de 
García-Alix, 2002.

JUN2C: Castromys littoralis, Occitanomys adroveri, Hispa- 
nomys adroveri, Blarinella sp., y Prolagus crusafonti.
JUN4: Galerix ibérica.
JUN7: Castromys littoralis
VIZ1: Castromys littoralis, Occitanomys adroveri y Galerix 
ibérica.

A partir del número de individuos de cada especie, estima­
mos la población del yacimiento y se establece un gráfico de 
humedad-aridez (Fig. 3).

Según la fauna encontrada podemos datar el yacimiento con 
una edad relativa que se corresponde al límite de las unidades 
MN12-MN13 de Mein (Turoliense medio-Turoliense superior).

DISCUSIÓN Y RESULTADOS

Como se observa en los gráficos de humedad/aridez (Fig. 
3), el clima fue mayoritariamente seco, y se hizo extremada­
mente seco en la parte superior del Turoliense medio (hasta un 
92% de sequedad). Las especies más abundantes en estos yaci­
mientos también son características de clima frío (Occitanomys 
adroveri y Castromys littoralis) (Martín Suárez et al., 2001).

Estos yacimientos se pueden correlacionar con yacimien­
tos de Crevillente (Alicante) de la misma edad (fig. 4). La 
secuencia de yacimientos con micromamíferos de Crevillente 
acaba en un arrecife de coral. De hecho, la edad de los yaci­
mientos aquí tratados está entre dos yacimientos de Crevillen­
te, CR17 y CR22 (Martín Suárez et al., 1998). También estos 
materiales se pueden correlacionar con los materiales de la 
zona del SE español (cuenca de Almería), pero en este caso 
marinos (fig. 4). Los materiales aquí tratados estarían repre­
sentados en la zona del SE español por unos carbonatos tem­
plados, limitados a techo y a muro por unos episodios arreci- 
fales. El episodio arrecifal inferior se puede correlacionar con 
los últimos episodios arrecifales de la cuenca de Granada 
antes de la continentalización, y el episodio superior se puede 
correlacionar con el de Crevillente (Gracía-Alix, 2002). Los 
arrecifes nos informan de un clima subtropical, con unos 
24°c+/-2 de temperatura de superficie del mar (Martín et al ,
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1999., Sánchez-Almazo et al., 2001). Los estudios isotópicos 
en los carbonatos templados de la unidad superior (miembro 
Azagador), nos muestran una temperatura en la superficie del 
mar de 16°c+/-2 (Martín et al., 1999, Sánchez-Almazo et al.,
2001), bastante similar a la temperatura del Mediterráneo 
actual, lo que corresponde a un clima templado.

En la figura 4 se observa que en la Curva Eustàtica de Haq 
et al. (1987), la continentalización de la cuenca coincide con 
una caída eustàtica.

Integrando todos los datos (faunísticos, sedimentológicos 
y correlaciones con otras cuencas), se puede concluir que esta­
mos en una zona donde se desarrolla un sistema fluviolacustre 
trenzado, que drenaba la vertiente Este de Sierra Nevada y 
estaba bajo el dominio de un clima templado y seco, con algu­
nos picos más fríos, similar al clima templado actual.
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Primer registro de Leptobos etruscus (Falconer, 1868) 
(Mammalia, Artiodactyla) en la Península Ibérica: aporta­
ciones a la taxonomía de los bovinos villafranquienses

G. Garrido y A. Arribas

Museo Geominero. Instituto Geológico y Minero de España (IGME). Ríos Rosas, 23. 28003. Madrid, Spain. g.garrido@igme.es; a.arribas@igme.es

ABSTRACT

Up to date, the only known bovini from the Upper Pliocene o f Spain was Leptobos elatus, a species repre­
sented in the sites ofVillarroya (La Rioja) and Huelago-carretera (Granada). The discovery o f Fonelas P-1, a 
new Upper Villafranchian site located in the Guadix Baza Basin (Granada, Spain) add a new bovid to the 
fossil record o f the Iberian Peninsula: Leptobos etruscus. The anatomical analysis of this fossils shows a 
combination of dental characters that allows to set up the hypothesis that Leptobos furtivus Duvernois Ft 
Guerin, 1989 represents a young synonim o f Leptobos etruscus. Further investigations will be lead up to 
evaluate the intraspecific variability between the tribe Bovini.

Key words; Guadix-Baza Basin, Upper Villafranchian, Bovini, Leptobos etruscus.

INTRODUCCIÓN

En Europa occidental, durante el Plioceno superior y el 
límite Plio-Pleistoceno, la tribu Bovini está representada única­
mente por el género Leptobos, un gran bóvido de origen asiáti­
co de proporciones gráciles y cuernos largos y divergentes diri­
gidos hacia atrás. En la Península Ibérica el registro fósil de este 
género se restringía a las citas de los yacimientos pliocenos de 
Villarroya en La Rioja (aprox. 2,7 Ma), donde se encuentra 
abundante material de la especie primitiva Leptobos elatus, y 
Huélago-carretera en Granada (aprox. 2.5 Ma), donde ha sido 
citado Leptobos cf. elatus. Durante el Villafranquiense superior, 
que incluye el límite Plio-Pleistoceno, una nueva especie de 
mayor tamaño, Leptobos etruscus, hace su aparición en los eco­
sistemas europeos, reemplazando paulatinamente a su pariente 
más primitivo. Este nuevo inmigrante se encuentra bien repre­
sentado en yacimientos de Francia e Italia, persistiendo en nues­
tro continente durante el Pleistoceno inferior. Sin embargo, en 
la Península Ibérica no existía hasta el momento constancia de 
la presencia de Leptobos etruscus, verificándose un hiato en el 
registro de los grandes bovinos identificados hasta la aparición 
del género Bison, hace aproximadamente un millón de años. El 
yacimiento del Plioceno superior final de Fonelas P-l (Cuenca 
de Guadix-Baza, Granada; Arribas et al., 2001) suministra una 
importante muestra fósil perteneciente al género Leptobos.

EL GRAN BÓVIDO DE FONELAS P-l

Los fósiles pertenecientes a un bóvido de gran tamaño, 
recuperados durante las campañas de campo de 2001 y 2002,

comprenden 104 especímenes, entre los cuales se incluyen 
desde elementos mandibulares, maxilares y núcleos óseos, 
hasta huesos pertenecientes al esqueleto postcraneal, proce­
dentes de individuos adultos, infantiles y juveniles. Estos ele­
mentos evidencian la presencia de un bóvido con grandes 
núcleos óseos implantados próximos a las órbitas, fuertemen­
te divergentes en su base y de sección ovalada comprimida 
dorsoventralmente (Fig. 1A). Asimismo, los molares presen­
tan una gran hipsodoncia y están provistos de, al menos, una 
columnilla interlobular. El esqueleto postcraneal destaca por 
presentar unos metápodos largos y gráciles.

Por otra parte, el bovino de Fonelas P-1 se caracteriza, con 
respecto a la dentición inferior, por tener un P3 con un meta- 
cónido individualizado y tumbado sobre el entocónido; un P4 
con surcos linguales más profundos que en P3 que se cierran 
antes de alcanzar la base de la corona del diente; unos mola­
res que pueden o no presentar metastílido; y un M3 con una 
columnilla interlobular accesoria entre hipocónido e hipoco- 
núlido, el cual presenta la cara lingual plana y la cara labial 
convexa, y un entostílido poco marcado (Fig. IB).

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

La morfología de los núcleos óseos junto con la gracili­
dad del autópodo permite determinar en Fonelas P-l la pre­
sencia del género Leptobos, netamente diferente de los géne­
ros Bison o Bos, los cuales muestran núcleos óseos más 
cortos, de sección circular, y un esqueleto postcraneal sús- 
tancialmente más robusto. La asociación de caracteres, como 
los descritos previamente para la dentición inferior (Fig. 1B),
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Figura 1. A. Reconstrucción del esqueleto de un macho adulto de Leptobos etruscus junto a un núcleo óseo derecho de un 
representante de dicha especie procedente de Fonemas P-l (FP1-2002-1099; Escala gráfica: 10 cm.). B. Esquema de la varia­
ción existente en la dentición inferior del gran bóvido registrado en el yacimiento de Fonelas P-l, identificado como Lepto­
bos etruscus. Nótese la combinación de caracteres anatómicos, presente incluso en las series dentarias opuestas de un mis­
mo individuo, los cuales fueron descritos por Duvernois (1990) como diagnósticos para discriminar L. etruscus de la supuesta 
nueva especie L.furtivus Duvernois y Guérin 1989.
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proporciona suficiente información para identificar la espe­
cie Leptobos etruscus, aunque esta muestra fósil manifiesta 
a su vez ciertas variables anatómicas que fueron utilizadas 
por Duvernois y Guérin (1989) para realizar la diagnosis de 
una nueva especie, Leptobos furtivus. La importancia de este 
nuevo registro radica en la asociación de caracteres anatómi­
cos teóricamente diagnósticos de dos especies distintas en 
elementos mandibulares de un mismo individuo. Según 
Duvernois (1990) entre los restos fósiles procedentes de Le 
Coupet y Senéze (Francia) y de Valdarno superior (Italia) se 
distinguen fósiles pertenecientes a las especies Leptobos 
etruscus y Leptobos furtivus, las cuales coexistirían durante 
el Villafranquiense superior. La presencia de caracteres 
supuestamente específicos de cada una de dichas especies en 
el gran bóvido registrado en Fonelas P-l, nos permite plan­
tear la hipótesis de que ambas especies representan un único 
taxon, prevaleciendo por antigüedad el nombre de Leptobos 
etruscus. Según este criterio, los elementos propuestos por 
Duvernois (1990) como pertenecientes a L. furtivus repre­
sentarían a individuos de menor tamaño, probablemente 
hembras, de la misma población que los elementos asignados 
a L. etruscus.

El hallazgo de yacimientos tan sumamente ricos y diver­
sos como Fonelas P-l, en el cual los materiales presentan un 
excelente estado de conservación, permite obtener abundante 
información sobre la variabilidad intraespecífica existente en 
taxones que resultan normalmente muy escasos en el registro 
fósil y, por tanto, confusos a la hora de evaluar su diversidad 
anatómica. En el caso concreto de la familia Bovidae se obser­
va una gran diversidad anatómica intraespecífica, sobre todo 
en lo que concierne a la dentición, por lo que los caracteres

diagnósticos que históricamente han sido utilizados para dis­
criminar una especie de otra deberían ser nuevamente revisa­
dos. Futuras investigaciones permitirán realizar aproximacio­
nes más realistas de lo que pudieron ser y significar los 
ecosistemas del límite Plio-Pleistoceno.
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ABSTRACT

A structural study in the marine and continental tertiary sediments deposited over the margin of the Gol- 
fo San Jorge Basin has been carried out. Tectonic structures are normal faults formed during the last pha­
ses o f the extensional regime, broadly developed in the continental crust o f the South Atlantic passive mar­
gin. IT/e present the geometric and kinematics characteristics o f the normal faults, their control on tertiary 
sedimentation and the influence o f the fluids on their formation. Two types o f normal faults were distin­
guished: a) major faults, that represents the shallower expression o f deep master faults (>3 km long) asso­
ciated to the development o f the basin, and active from the Mesozoic, and b) mesoscopic faults constrain 
inside the specific depositional sequences in the Chenque Formation, a shallow marine unit o f early Mio­
cene age. In agreement to the position in the shallowest part o f the upper crust, shear-extensional fractu­
re on intact rocks was the dominant fracture mode, sometimes with fluid control. A thick packages o f the 
Sarmiento Formation, a continental and mostly tuffaceous unit with low-permeability, increased fluid pres­
sure and drives the faults. Consequently, in the continental/marine boundary, hydraulic and crush breccias 
are present, and veins and stockwork o f opal, chalcedony and calcite are common.

Key words: Normal faults, Chenque Formation, Tertiary, Golfo San Jorge Basin, Patagonia

INTRODUCCIÓN

La importancia de las fallas terciarias en la localización 
de! petróleo en el Yacimiento Comodoro Rivadavia ha sido 
muy estudiada ya desde principios del siglo pasado. Se lle­
gó a la conclusión de que estas fallas eran de tipo normal y 
alto ángulo, que su salto aumentaba con la profundidad y 
que habían sido activas durante la sedimentación (Feruglio 
1930, 1950; Fossa-Mancini 1930, 1932, 1935; Leidhold 
1934). En este trabajo se estudian las fallas en el Terciario 
de la región de Comodoro Rivadavia en sus aspectos geo­
métricos, las rocas de falla y mineralizaciones asociadas, los 
intervalos estratigráficos afectados y sus saltos. También se 
sugiere la influencia de los fluidos en su génesis y sus impli­
caciones regionales. La zona se ubica entre los paralelos 45° 
37" - 45° 53' S y entre la costa y los 67° 30'O (Fig. 1).

ESTRATIGRAFÍA Y ESTRUCTURA REGIONAL

En la región de Comodoro Rivadavia afloran estratos 
tabulares masivos de tobas y chonitas (tobas cineríticas de 
grano fino) de colores blanquecinos depositadas en plani­

cies aluviales de bajo gradiente asignadas a la Formación 
Sarmiento del Eoceno inferior-medio. Por encima y sepa­
rada por una discordancia regional afloran 350 m de la For­
mación Chenque (Bellosi, 1990). Son areniscas y argilitas 
con fósiles marinos e intercalaciones de bancos bioclásti- 
cos, depositadas en un contexto costero (Paredes y Colom­
bo, 2001; Paredes, 2002). La Fm. Chenque muestra bancos 
subhorizontales a horizontales de gran extensión lateral 
(Fig. 2) y fue acumulada durante el Oligoceno superior alto 
(?)- Mioceno inferior. El Paleógeno, corresponde a un 
espesor de 400 m de las Formaciones Salamanca (marina) 
y Río Chico (fluvial), que descansan sobre más de 2000 m 
del relleno cretácico de la cuenca (Grupo Chubut). El basa­
mento corresponde a rocas volcánicas jurásicas y rocas 
ígneo-metamórficas paleozoicas.

La zona estudiada corresponde al Flanco Norte (Figari 
et al., 1999) caracterizado por fallas normales de alto ángu­
lo (hasta 80° al S) y fallas normales antitéticas que se unen 
a la principal en niveles de la Formación Pozo D-129 (Gru­
po Chubut) o en el substrato. La mayoría de las fallas dis­
minuye su inclinación en profundidad, alcanzando 55-60° 
en niveles cercanos al basamento (Fig. 3).
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ESTRUCTURA TERCIARIA 

Fallas mayores

Las más importantes son las del Cerro Viteau, Cerro 
Hermitte, Valle C, Cañadón Biggs y Cerro Pan de Azúcar 
(Tabla 1). Las tres primeras son conocidas desde antiguo 
(Feruglio 1930, Fossa-Mancini 1932, 1935; Leidhold 
1934) como fallas “a”, “b” y “c” respectivamente.

La del Cerro Viteau es una falla normal de diseño pla- 
nar que atraviesa estratos de la Formación Chenque. La 
zona de falla de <10 cm muestra arcillas foliadas origina­
das por el arrastre de estratos arcillosos. Una gran parte del 
plano de falla está ocupado por una vena de yeso fibroso. 
En los estratos arenosos de la parte superior se conservan 
estrías con una alineación 85°-90°.

La falla del Valle C es una de las más importantes en 
el Flanco Norte, donde se prolonga hasta una profundidad 
de más de 3 kilómetros (Fig. 3). En afloramiento afecta al 
techo de la Formación Sarmiento y a la base de la Forma­
ción Chenque. En niveles básales de la Formación Sala­
manca (Maastritchtiense-Daniense marino) el salto es de 
80 m y de 10 m en la base de la Formación Chenque. Los

Figura 1. Situación del área de estudio. Fisiografía y Cuencas sedimenta­
rias Mesozoicas y Cenozoicas de la Patagonia Argentina. CA: Austral, 
CET: El Tranquilo, CGSJ: Golfo San Jorge, CCA: Cañadón Asfalto, CCo: 
Del Colorado, CN: Neuquina, CAP: Cordillera Andina Patagónica, MD: 
Macizo del Deseado, MN: Macizo de Somuncura, PP: Precordillera Pata­
gónica. En la CGSJ: FN: Flanco Norte, FS: Flanco Sur, CC: Centro de 
Cuenca, SB: Faja Plegada de San Bernardo, SO: Sector occidental.

afloramientos constituyen una escarpa en el bloque infe­
rior donde se expone una zona de falla de 100 m de ancho 
con intenso brechamiento, desarrollo de vetas, nodulos y 
stockworks. La zona afecta estratos de tobas y de arenis­
cas que inclinan 157SSE. La mayoría de las vetas son 
fracturas extensionales subverticales de 1 a 10 cm con 
rumbos NE o O-E, rellenas de ópalo, calcita y ocres limo- 
níticos en bandas paralelas a las paredes. Las mayores, de 
hasta 40 cm de espesor, son de ópalo y calcedonia con 
texturas bandeadas y costrificadas. La alteración de la 
roca que se desarrolla alrededor de las vetas y reemplaza 
rocas más permeables está constituida por sericita, 
esmectita (?), caolinita (?), cuarzo, calcita, pirita y abun­
dante dolomita.

En el Cañadón Biggs aparecen varias fallas normales 
subparalelas de diseño planar y rumbo N80°E con inclina­
ciones de 62° a 72° NNO. Las más pequeñas con saltos <1 
m, no penetran en la Formación Sarmiento. Asociada a la 
falla de mayor desarrollo hay una veta de calcedonia con 
septos de rocas de caja. Tiene 18 m de longitud y 22 cm de 
ancho con diseño sigmoidal en planta y corte, y un creci­
miento mineral de diseño curvo.

La falla Pan de Azúcar es la que registra el mayor salto 
(> 40 m) en los niveles correspondientes al tránsito entre 
las Formaciones Sarmiento y Chenque. El plano de falla 
está relleno por una veta de calcedonia bandeada de más de 
100 m de longitud y 1 m de espesor.

Fallas mesoscópicas

Las fallas en el Cerro Chenque afectan a Ia y 2a secuen­
cias deposicionales de la Formación Chenque (Fig. 2). En 
las lutitas de la Ia secuencia hay tres fallas normales con 
saltos de 2 y 4 metros. Estrías inclinadas en las fallas 
N05°O, indican un componente diestro de desplazamiento 
lateral. Las fallas en este nivel tienen extensión regional ya 
que se repiten en las barrancas de punta Piedras, actual­
mente derrumbadas (Fossa-Mancini, 1935). Allí se encuen­
tran 53 fallas normales de 50° de inclinación promedio y de 
diseño planar. En la 2o secuencia hay varias fallas directas 
de alto ángulo, todas con rellenos continuos de < 1 cm de 
yeso, con saltos iguales o menores a 1 metro. La falla 
mayor atraviesa las secuencias Ia y 2a, provocando un sua­
ve pliegue de arrastre en las areniscas glauconíticas. En la 
ladera norte del Cerro Hermitte existen 10 fallas normales 
de alto ángulo que afectan principalmente a parte de la Ia 
secuencia deposicional, representada por un banco de argi- 
litas de 8 m de potencia y areniscas finas. Algunas de las 
fallas afectan la parte inferior del estrato de areniscas que 
está soportado por las argilitas y donde se aprecia una pér­
dida del salto en la vertical. Son fallas de diseño planar con 
saltos de inclinación de 20 a 90 cm, planos de falla muy
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Figura 2. Sección estratigráfica sintética del Neógeno del Flan­
co Norte de la CGSJ. Las secuencias deposicionales principales 
están indicadas (1-5).

delgados y con estrías que indican movimiento de inclina­
ción. Constituyen fallas en dominó y actuación sinsedi­
mentaria.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

Regionalmente, las unidades más modernas que la Fm 
Chenque no presentan evidencias de fallamiento normal, 
mientras que gran parte de la Patagonia, incluyendo regio­
nes cercanas al actual margen atlántico, presenta episodios 
de inversión tectónica (Homovc et al., 1995).

Alguna de las fallas mayores que inclinan al sur (Valle 
C, Cañadón Perdido, Pan de Azúcar) alcanzan niveles 
básales del Cretácico y posiblemente el basamento de la 
cuenca (Fig. 3). Desde los niveles cretácicos y hasta los ter­
ciarios más modernos, se registran cambios en los espeso­
res depositados en ambos bloques de las fallas, sugiriendo 
una actividad sinsedimentaria persistente y un hundimien­
to progresivo de los bloques. El diseño planar en los aflo­
ramientos se mantiene en toda la columna terciaria, hacién­
dose progresivamente lístrico a partir del intervalo 
cretácico.

El relleno mineral de los planos de falla, asociado a des­
plazamientos de inclinación, indica un modo de fractura- 
ción híbrido de tipo cizallante-extensional (Sibson, 1990). 
En determinados niveles estratigráficos la fracturación fue 
activada por alta presión de fluidos confinados por debajo 
de niveles impermeables y liberados durante la actividad 
sísmica. Tanto ese modo de fracturación como la baja tem-

Figura 3. Sección sísmica Sur-Norte al norte de Comodoro Rivadavia. Se indica la posición de las fallas Viteau (Falla a ), Falla 
del Valle C (Falla “c ”) y  del “Cañadón Perdido”, mostrando la continuada actividad que han tenido desde inicios del Cretácico 
(grupo Chubut).
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peratura de la mineralización sugieren una posición muy 
superficial en la corteza superior de las fallas terciarias, en 
un ámbito de baja presión de confinamiento. Se sugiere un 
mecanismo (Sibson, 1990) en el que los espesos niveles de 
tobas de la Formación Sarmiento constituyeron la barrera 
impermeable que separaba los sectores con diferentes regí­
menes de presión, para explicar la relación fallas-fluidos. 
En la falla del Valle C, la intermitencia sísmica del falla- 
miento y la actividad pulsante del sistema hidrotermal de 
baja temperatura, se manifiestan por fracturas extensiona- 
les que engloban estratos con brechas y con clastos de are­
niscas con stockworks. La actividad sinsedimentaria de las 
fallas mesoscópicas también fue reconocida en el subsuelo, 
en alguna de las fallas mayores (Paredes y Colombo, en 
prensa). Se reconocen saltos de hasta 37 m en la Ia secuen­
cia deposicional y hay que señalar la importancia que este 
fallamiento habría tenido en la generación de espacio de 
acomodación.
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FALLAS C° Viteau C° Hermitte Valle C Cdón Biggs C° Pan Azúcar

Rumbo N!05° N80-900 N80° N80°

Inclinación 747N15o 807S 807S 707N3500 ¿?

Estrías O 0 65°

Desplazam.
Inclinac.1

23 m 10 m 4 m 40 m

Ancho <10 cm >80 m

Rocas Falla 
y fracturas 
asociadas

Arcillas 
foliadas; Fez.

Cz. R j R-) y P; 
Fex.

brechas de 
atricción e 
hidráulicas 
Fez y Fex

Duplex
extensionales

Vetas ye 
1 cm

cd, op, ca-ta, 
oxFe, al.
1 a 40 cm

cd
10-15 cm

cd
70 cm

Stockworks Calcita

1. Medido en la Formación Chenque
Cz. R] R2 (Cizallas de Riedel); Cz P (Cizalla P); Fex. Fracturas de extensión) 
cd (calcedonia), op (ópalo), ca (calcita), oxFe (óxidos de hierro), al (alunita), 
ye (yeso), ar (argilitización), si (silicificación)

Tabla I: Geometría y características de las fallas mayores
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ABSTRACT

The NE sector o f the Baza basin shows Pleistocene very peculiar low angle landslides, that advance towards 
the N-NE in a deltaic environment. The landslides occurred in a period o f regional tectonic activity implying 
important changes in the source areas o f the detrital deposits. The most probably cause which trigger the 
movement was an earthquake.

Key words; Landslides, Orce, Pleistocene, Gilbert deltas, seismites.

INTRODUCCIÓN

Los deslizamientos estudiados se localizan en el sector 
NE de la cuenca de Baza situada en la Cordillera Bética, 
entre las localidades de Orce y Huéscar. Las coordenadas del 
afloramiento son 37°45'35" de latitud norte y 002°30'25"de 
longitud y 969 m de altura sobre el nivel del mar. En este 
punto afloran sedimentos del Pleistoceno inferior dispuestos 
de forma subhorizontal. Hacia el norte estos depósitos tienen 
tendencia a inclinarse en dirección sur como consecuencia 
del levantamiento que ha sufrido el sector durante el Pleisto-

ceno Medio-superior. En esta área se ha excavado un canal 
(Canal de San Clemente) que muestra cortes de entre 3 y 4 m 
de altura donde se encuentra el afloramiento estudiado. Las 
estructuras observadas se sitúan en los niveles superiores de 
la serie estratigráfica que se puede observar en el sector 
Orce-Huéscar. Estos depósitos consisten en materiales detrí­
ticos de diferente granulometria con granos de composición 
metamòrfica. Concretamente en el afloramiento afloran mar­
gas claras en la base seguidas de niveles de arena y conglo­
merados a techo que por su composición indican aportes del 
sur (Zona Interna Bética).

Figura 1. Fotografía de una parte del afloramiento situada hacia el norte y en el margen Este del canal, donde se pueden observar como los 
niveles de arena cabalgan sobre las margas blancas.
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ESTRUCTURAS OBSERVADAS

Los depósitos donde se encuentran los deslizamientos dan 
una morfología de mesa, dominante sobre el resto del relieve 
sin mostrar deformación alguna. Sin embargo en un pequeño 
sector, de unos 180 m de largo, aparecen netos y delgados 
cabalgamientos que superponen las margas a las arenas. Son 
estructuras peliculares que afectan tan solo a la parte superior 
del nivel de margas y a las arenas que tienen encima (figura 
1). En los niveles más bajos del afloramiento no se observa 
ninguna deformación. Estos cabalgamientos tienen tamaños 
de entre 1 y 6 m y se observan muy bien pues su núcleo está 
formado por las margas blancas que contrastan fuertemente 
con las arenas.

Los niveles de arena corresponden a facies deltaicas de 
bottomset y cabalgan en dirección N25E. Estos niveles despe­
gan sobre arcillas margosas infrayacentes correspondientes a 
facies deltaicas más distales. El desplazamiento de materiales 
lleva asociado por un lado el cabalgamiento de capas en la 
parte frontal y la generación de fallas normales que forman 
depresiones en la parte posterior. Estas depresiones tienen 
dimensiones equivalentes al volumen de materiales desplaza­
dos. Este patrón se repite a ambos lados del canal y además a 
50 m hacia el sur.

En el frente de los cabalgamientos se puede observar como 
la laminación de las arenas se incurva formando pliegues. En 
ocasiones, dentro de las arenas se observan, las superficies de 
superposición de las mismas (figura 1 y 2).

Dentro de las depresiones citadas se identifican dos grupos 
de conglomerados y arenas de edades diferentes. Por un lado 
afloran bloques de dimensiones importantes (>70 cm) que 
contienen niveles de arena correspondientes a bottomsets y 
niveles de conglomerados dispuestos en forma de foresets. Por 
otro lado afloran niveles de conglomerados que se disponen 
rellenando la depresión y fosilizando estos bloques de conglo­
merados más antiguos.

Estos conglomerados más antiguos, están más cementados 
y presentan algunas evidencias de deformación. Otro dato de 
interés es la presencia de discontinuidades que separan los dos 
tipos de conglomerados que se encuentran dispuestos de for­
ma discordante. Estas superficies se corresponden con el relie­
ve dejado por nuevas depresiones formadas a consecuencia de 
un segundo movimiento.

La presencia de dos tipos de conglomerados permite inter­
pretar que se produjeron dos deformaciones en un periodo de 
tiempo relativamente corto. Este segundo movimiento afecta y 
deforma sutilmente a los conglomerados que fosilizan los 
cabalgamientos tras su formación.

Finalmente el conjunto de materiales detríticos que relle­
nan las depresiones se encuentra afectado por pequeñas fallas 
normales con un salto de falla de alrededor de 20 cm en direc­
ción sur. Estas fallas no afectan a los niveles que se encuen­
tran por debajo de las depresiones y son una evidencia de un 
tercer movimiento de carácter distensivo.

AMBIENTE DEPOSICIONAL

Las estructuras de cabalgamiento afectan a materiales del- 
táicos distales (foresets arenosos y arcillas de prodelta). Poste­
riormente y como consecuencia de la progradación hacia la 
cuenca del sistema deltáico los cabalgamientos y depresiones 
generadas durante el movimiento son cubiertas por materiales 
de grano grueso correspondientes a las facies deltáicas mas 
próximas (foresets).

La disposición de los bottomsets formado una cuña 
(dowlap) hacia la cuenca permite deducir inclinaciones de esta 
superficie del orden <1° en dirección N15E durante el momen­
to de la deposición. Por otro lado la altura máxima de los fore­
sets es 2.3m lo que permite deducir una profundidad del lago 
en esta zona muy próxima a los 2.5m. La dirección de progra­
mación del lóbulo deltáico queda reflejada por la disposición 
de los foresets, pudiendo se deducir una dirección de paleoco- 
rrientes general hacia el N-NE

INTERPRETACIÓN

Aunque las estructuras de cabalgamiento son muy llamati­
vas, se puede descartar cualquier implicación de compresiones 
tectónicas por:

a. La deformación es extremadamente pelicular e inme­
diatamente por debajo no se observa deformación de 
ningún tipo.

b. En esta edad y en este contexto geológico no parece 
que se hayan producido compresiones vigorosas en el 
sector.

c. La presencia de las fallas normales por detrás de los 
cabalgamientos indican que estamos ante deslizamien­
tos gravitatorios de materiales.

En conjunto, la geometría de estos deslizamientos es simi­
lar a las que se observan en laderas de montañas, la diferencia 
con el caso ahora estudiado es la pendiente, pues de acuerdo 
con las características de los sedimentos (laminación y com­
posición) y la dirección de movimiento la pendiente era míni­
ma y hacia el N-NE.

Aunque en el medio subacuático inclinaciones de menos 
de Io permiten la desestabilización de los materiales (Michael 
et al., 1982) en este caso se debió necesitar una brusca sacudi­
da para formarlos, pues de otra forma la pendiente y el peso de 
los materiales habrían sido insuficientes por sí solos como 
para desencadenarlos.

Estos deslizamientos debieron producirse de forma prácti­
camente instantánea. Si el movimiento hubiera sido lento, 
posiblemente habría dado tiempo a que buena parte de los 
frentes de los cabalgamientos hubieran sido erosionados 
mientras se formaban y, sobre todo, las estratificaciones cru-
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Figura 2. Esquema del afloramiento donde se sitúa la fotografía de la figura I. En el esquema se observa la estructura del deslizamiento, con 
los cabalgamientos frontales y la depresión asociada. Este patrón se repite a ambos lados del canal y a 50 m al sur.

zadas en los frentes de los cabalgamientos habrían sido de 
menor tamaño al principio y además habrían sido engullidas 
en parte por los propios cabalgamientos.

Interpretamos que tuvo que haber una sacudida brusca, por 
lo que hay que aludir a un terremoto como causa necesaria 
para producirla. No es una hipótesis extraña, pues en la región 
hay muchas sismitas que testimonian la existencia de terremo­
tos durante el Pleistocene (Alfaro et al., 1997). Lo particular 
en este caso es la geometría que han producido, pues no son 
como las demás sismitas de la región donde no existe trasla­
ción de materiales.

El estudio del conjunto de cabalgamientos y del relleno de 
las depresiones formadas permite deducir otros dos movi­
mientos distensivos de menor intensidad que debieron produ­
cirse en un periodo de tiempo relativamente corto después del 
movimiento principal.

IMPLICACIONES PALEOGEOGRÁFICAS

La presencia a techo de la serie de materiales detríticos 
con composición metamòrfica no identificados en niveles 
inferiores, supone un cambio en la dirección de paleoco- 
rrientes dentro de la cuenca. Este cambio en la dirección de 
las paleocorrientes pasó de una dirección dominante al oes­
te a una dirección dominante al norte. Este hecho estaría 
relacionado con un levantamiento tectónico generalizado 
que afectaría a los relieves correspondientes a la Zonas 
Interna situados al sur provocando una inclinación hacia el 
norte. También están afectados por esta pulsación tectónica 
los relieves situados al norte de la cuenca, en concreto el 
sector Boiardo experimenta un levantamiento importante 
que genera una discordancia en su margen sur. Sobre esta 
discordancia se depositan los niveles de arenas de composi­
ción metamòrfica afectadas por los deslizamientos. La pre­
sencia de terremotos durante el tiempo de depósito de las 
arenas metamórficas y momentos anteriores queda constata­
da por las numerosas sismitas existentes en sedimentos de 
edades similares. El techo de las series de Orce, Galera 
muestra una sismita de dimensiones importantes que pudie­
ra corresponder con el momento en que se formaron los des­
lizamientos estudiados.

CONCLUSIONES

La asociación de estructuras de cabalgamiento, fallas nor­
males y diaclasas de tensión desarrollados en los niveles más 
altos de los depósitos lacustres pleistocenos del NE de la 
Cuenca de Baza, indica que dichas estructuras corresponden a 
un conjunto de deslizamientos gravitatorios.

Estos deslizamientos, muy peliculares, se han desarrolla­
do en un medio prácticamente horizontal que debía tener una 
ligera pendiente hacia el N-NE. El mecanismo que tuvo que 
desencadenarlos hubo de ser una brusca sacudida y de hecho 
los rasgos asociados indican que se formaron de una manera 
prácticamente instantánea. El mecanismo más plausible es un 
terremoto, rasgo del que hay abundantes testimonios en la 
cuenca, donde existen muchos ejemplos de sismitas. El relle­
no posterior de los relieves y huecos formados por estas 
deformaciones indica la misma dirección de pendiente hacia 
el N-NE y testimonia también a favor de la instantaneidad de 
su formación.

La presencia de estos cabalgamientos en un ambiente del- 
táico formado con materiales de la Zona Interna implica por 
un lado el levantamiento de ésta, (en la Sierra de Las Estan­
cias) y la formación a su frente una llanura aluvial de mas de 
20km. Esto supone un contexto paleogeográfico muy diferen­
te al ambiente lacustre desarrollado en el lugar previamente.
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ABSTRACT

The Barranco de Orce (BO) section in the Baza basin (SE Spain) exposes several fossiliferous layers (0-1 to 
0-7) with Plio-Pleistocene micro- and macromammals. Biostratigraphic and magnetostratigraphic data 
from this and other sections in the basin have been extensively used to calibrate the Plio-Pleistocene chro­
nology based on mammal biozonations, as well as to date the paleontological and archaeological sites in 
the region, Barranco León (BL), Fuentenueva-3 (FN-3) and Venta Micena (VM). This study shows that the BO 
section crosses a mega-landslide that produces partial repetitions o f the sedimentary sequence. The seven 
fossiliferous layers (0-1 to 0-7) are actually the repetition of only two (0-6 and 0-7) which are found in 
situ in the upper part o f the ravine. New paleomagnetic results contradict the presence o f the Normal event 
previously reported and assigned to the 'Olduvai' subchron (C2n). The BO magnetostratigraphy can now be 
correlated with the exclusively Reverse polarity from the adjacent Barranco León (published and new data) 
and with published Reverse data from the nearby Fuentenueva-3 and Fuentenueva-1 sections. Therefore, all 
lithic artefacts and paleontological sites in the Orce area are within a Reverse magnetochron, presumably 
Clr.2r (late Matuyama).

Key Words: Magnetostratigraphy, landslide, micromammal biostratigraphy, Baza basin, Plio-Pleistocene 
boundary.

INTRODUCCIÓN

La Cuenca de Guadix-Baza, en la Cordillera Bética, expo­
ne una secuencia completa de depósitos fluviales y lacustres 
del Plio-Pleistoceno, con abundantes fósiles de vertebrados. 
Además, incluye los yacimientos de Venta Micena, Barranco 
León-5 y Fuentenueva-3, en los que se encuentran industrias 
líticas y restos humanos junto con una rica asociación de 
mamíferos fósiles (e.g. Gibert, J. et al., 2002).

Debido a la continuidad del registro sedimentario, junto 
con la abundancia en fósiles, la cuenca de Guadix-Baza ha 
despertado un gran interés para el estudio cronoestratigráfico 
del Plio-Pleistoceno, siendo objeto de estudios bioestratigráfi- 
cos y magnetoestratigráficos, habiendo sido propuesta como 
paraestratotipo para el límite Plio-Pleistoceno en sedimentos 
continentales (Aguirre, 1997).

Algunos de estos estudios fueron desarrollados en los 
yacimientos, Orce-1 a Orce -7 de la sección del Barranco de 
Orce (BO), que fue específicamente designada como la sec­

ción tipo para el límite Terciario-Cuaternario en faunas de 
mamíferos de Europa occidental (Tabla 1 en Agustí et al., 
2001). Por otro lado, dada la proximidad geográfica y estrati­
gráfica, la sección BO es importante para la datación de los 
yacimientos de Venta Micena, Barranco León y Fuentenueva.

En este trabajo presentamos una reinterpretación de la 
estratigrafía de la sección del Barranco de Orce, corregida a 
partir del reconocimiento de un deslizamiento que ha produci­
do repeticiones en la serie. También aportamos nuevos datos 
paleomagnéticos que cambian la interpretación magnetoestra­
tigráfica de la sección, así como de su correlación con otras 
secciones de la cuenca de Baza.

ESTRUCTURA DEL BARRANCO DE ORCE

La sección del BO sigue el Barranco de Orce a través de 
unos 50 m de la Formación Baza. La sección cruza una morfo­
logía de lóbulo que se adentra en el valle principal E-W de la 
Cañada de Vélez. Este lóbulo muestra distintos tipos de estruc-
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turas que revelan movimientos de las capas debidas a un desliza­
miento a partir de una falla lístrica mayor N-S, paralela a la 
Cañada de Vélez. El lóbulo está cruzado por fallas auxiliares, 
sintéticas y antitéticas, que delimitan distintos bloques estructu­
rales con buzamientos distintos de las capas. Pueden distinguir­
se distintas superficies secundarias de deslizamiento, correspon­
dientes a capas detríticas decimétricas de sedimentos palustres 
que se encuentran entre las calizas lacustres, rígidas. Los yaci­
mientos de la sección BO se sitúan precisamente en estas capas 
detríticas obscuras, que presentan una estructura brechosa, incor­
porando fragmentos heterométricos de las capas lacustres adya­
centes. La fábrica y estructura de estas capas básales indican una 
fluidización del material durante el deslizamiento.

Las características estructurales del deslizamiento del 
Barranco de Orce sugieren que corresponde a un suceso gra- 
vitacional único, probablemente debido a un terremoto. La 
Cañada de Vélez, en la que tuvo lugar el deslizamiento se for­
mó cuando la cuenca de Baza se volvió endorreica, en el Pleis- 
toceno superior (Vera et al., 1994). Siguiendo la clasificación 
de (Mather et al., 2002) para los deslizamiento del sureste de 
España, la edad del deslizamiento puede estimarse en unos 
10.000 años.

ESTUDIO PALEOMAGNÉTICO

En este trabajo sugerimos una interpretación paleomagné- 
tica y cronoestratigráfica, distinta para la sección BO. En los 
estudios magnetoestratigráficos anteriores realizados en la 
sección se siguió un método en el cual se asigna una polaridad 
Normal a cualquier muestra con una polaridad remanente Nor­
mal superior al 50%. En este trabajo utilizamos un método 
más detallado, representando la separación angular de la 
dirección Normal esperada hacia la dirección antipodal Inver­
sa. Utilizando esta metodología, los resultados muestran que 
los yacimientos in situ 0-6 y 0-7 son de polaridad Inversa. 
Combinados con resultados de trabajos anteriores, concluimos 
que la sección del Barranco de Orce se depositó durante el 
Cron Inverso Matuyama.

La misma metodología fue aplicada a la sección del yaci­
miento de Barranco León, que se encuentra a sólo 600 m de la 
sección BO. Las dos secciones pueden correlacionarse estrati- 
gráficamente y pueden considerarse contemporáneas. Los 
resultados del estudio paleomagnético concuerdan con los 
anteriores y muestran que los fósiles y las industrias líticas del 
yacimiento de Barranco León fueron depositadas durante el 
Cron Inverso Matuyama.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

La sección BO ha sido extensamente usada en bioestrati- 
grafía, tanto para caracterizar asociaciones y biozonación de 
micromamíferos Plio-Pleistocenos, como para calibrar su cro­

nología relativa y absoluta utilizando los datos paleomagnéti- 
cos. (e.g. Agustí et al., 1987, 1997, 2001; Oms et al., 2000).

Los sucesivos trabajos muestran una continua reinterpreta­
ción de la bioestratigrafía de la sección BO, que comprenden 
un total de cuatro biozonas (Mn 17 a MmQ3), habiéndose asig­
nado algunos de los yacimientos (0-3) a tres biozonas distin­
tas, sucesivamente más modernas. Del mismo modo, basándo­
se en distintas interpretaciones bioestratigráficas y 
magnetoestratigráficas, la primera aparición (FAD) del arvicó- 
lido Allophaiomyspliocaenicus (marcador del inicio del Pleis- 
toceno) en la cuenca de Baza ha sido considerada bien anterior 
(e.g. Agustí et al., 1997) o posterior (e.g. Agustí et al., 1987) 
al límite Plio-Pleistoceno.

Estas interpretaciones contradictorias se explican si se tie­
ne en cuenta la repetición de la serie del Barranco de Orce 
debida al deslizamiento, de acuerdo con nuestra interpreta­
ción, los yacimientos O-l a 0-5 corresponden a repeticiones 
de sólo dos niveles, 0-6 y 0-7, que se encuentran in situ en la 
parte superior del barranco, separadas por menos de tres 
metros. Por tanto, la asociación faunística de los 7 yacimien­
tos debería ser similar.

Con la reinterpretación magnetoestratigráfica, las seccio­
nes del Barranco de Orce, Venta Micena y Barranco León pue­
den situarse dentro de un único episodio de polaridad Inversa. 
Esta hipótesis esta de acuerdo con los datos de Scott y Gibert 
(1999) donde se indica la polaridad inversa de la sección de 
Venta Micena. Debido a la ausencia de un cambio de polari­
dad, la sección del Barranco de Orce no puede ser utilizada 
para definir una cronología absoluta en la biozonación de 
micromamíferos, como tampoco puede ser utilizada para rela­
cionar dicha biozonación con el límite Plio-Pleistoceno. Si la 
población de A. pliocaenicus de estas secciones representan 
realmente la primera aparición de esta especie en la cuenca, 
entonces no coincide con el final del subcrón Olduvai como se 
había postulado.

Las interpretaciones cronoestratigráficas anteriores de la 
sección BO habían sido utilizadas para datar los yacimientos 
con restos humanos e industrias líticas de Venta Micena, 
Barranco León-5 y Fuentenueva-3, situándolas en el subcrón 
Olduvai (Gibert et al., 1998). Los nuevos resultados indican 
que estos yacimientos se localizan en un periodo de polaridad 
inversa. Dada la presencia en Venta Micena de A. pliocaeni­
cus', junto con la similitud de la asociación faunística de este 
yacimiento con el de Dmanisi (datado en 1.7 Ma, Gabunia et 
al. 2000a), su edad y la de la sección del Barranco de Orce 
puede interpretarse como Pleistoceno inferior, correspondien­
te a la parte post-Olduvai (Clr.2r) del Cron Matuyama.
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ABSTRACT

l/Ve describe the stratigraphic units and the general facies patterns o f the Tertiary succession o f the terri­
tory o f the Ciudad Autonoma de Melilla, and correlate them with the cronostratigraphic units established 
in the remainder o f the Melilla basin in order to assign an age to these units, l/l/e define three new strati­
graphic units. The lower carbonate unit is composed o f two subunits. The lower reefal subunit is constitu­
ted by Porites coral-colonies (boundstones) with well-developed reef-core and reef-slope facies. These reef 
facies are very similar to the Mediterranean Messinian coral mounds. Overlying and adapting this reefal 
subunit there is a bioelastic carbonate subunit, mainly composed o f molluscan packstones/grainstones 
including red algae. Bedding in this subunit shows large sigmoid patterns, indicating westward prograda­
tion o f a bioclastic limestone platform. Then follows an intermediate detrital unit, that consists o f yellow, 
fine-grained siliciclastic sandstones deposited in a prograding deltaic system that filled paleotopographic 
depressions. The upper carbonate unit unconformably rests upon the previous two, and is composed of ooli­
tic packstones/grainstones and stromatolitic boundstones deposited in a shallow platform. To the SIA/, the 
whole succession changes into volcaniclastics sediments near the Gourougou volcanic complex. The simi­
larity o f the facies o f the three stratigraphic units defined and the cronoestratigraphic units described in 
the Melilla basin permits to assign a Messinian age to the whole succession at the Melilla territory.

Key words: stratigraphical units, Messinian, Melilla city, Rif.

INTRODUCCIÓN

Geológicamente, la Ciudad Autónoma de Melilla se 
encuentra dentro de la cuenca neógena de Melilla (o Meli- 
Ua-Nador) que es una de las cuencas post-orogénicas del 
NE de la región del Rif en la que la sedimentación marina 
comenzó durante el Tortoniense. En Melilla y sobre todo en 
Marruecos los afloramientos de estos materiales del Mio­
ceno superior fosilizan los principales eventos orogénicos 
alpinos y son fácilmente identificables a lo largo del Corre­
dor Rifeño. Precisamente, en esta zona del NE del Rif don­
de se ubica geográficamente Melilla, añora un complejo 
carbonático marino somero de edad entre Tortoniense y 
Messiniense que se dispone sobre la vertiente sur de un alto 
estructural (cabo de las Tres Forcas) compuesto por rocas 
metamórficas, ígneas y sedimentarias estructuralmente 
basculadas (Fig. 1). Este complejo carbonático posee una 
potencia aproximada de unos 200 m, 7 Km de anchura yO
aflora a lo largo de un área de unos 28 Km“ la mayor par­
te de los cuales se encuentran dentro del territorio de 
Marruecos (Fig. 1). Quizás sea esta la razón por la cual no 
existan estudios sobre los afloramientos, algunos de ellos 
espectaculares, del territorio de la ciudad de Melilla a pesar 
de la abundancia de trabajos que se han realizado sobre esta 
cuenca en los últimos 40 años.( Guillemin y Houzay, 1982; 
Rouchy, 1982; Cunningham et al., 1994; Saint Martin y

|. ■ /  .] Rocas sedimentarias tectonizadas tortonienses 

Rocas volcanosedimentarias tortonienses 

\~ r  y  \  Rocas metamórficas paleozoicas | | Mesiniense y Plioceno indiferenciado

. Arrecifes de coral 
i Complejo volcánico del Gourougou 
I Neógeno a Cuaternario

Figura l. (A ) Mapa paleogeográfico del Mediterráneo occiden­
tal durante el Mioceno superior y situación de la cuenca de Meli­
lla. (B) Mapa geológico general de la Península de las Tres For­
cas (modificado de Roger et al., 2000).
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Figura 2. Columna estratigráfica general del Terciario de Melilla.
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Rouchy, 1986; Choubert et al., 1966; Cornée et al., 1996; 
Esteban et al., 1996; Saint Martin y Cornée, 1996; Roger et 
al., 2000; Münch et al., 2001)

El objetivo de este estudio es por un lado, describir la 
sedimentología de los materiales terciarios de la Ciudad 
Autónoma de Melilla y por otro lado, realizar una correla­
ción con las unidades cronoestratigráficas descritas en la 
cuenca que permita asignar una edad más precisa a estos 
materiales.

ESTRATIGRAFÍA

Desde el punto de vista estratigráfico, en el territorio de 
Melilla se pueden diferenciar dos unidades carbonáticas 
separadas por una unidad siliciclástica de carácter detrítico 
(Fig. 2). Estas tres unidades estratigráficas son fácilmente 
reconocibles a lo largo de la costa comprendida entre el 
puerto de Melilla y el extremo N del territorio (zona de 
Aguadú), que constituye la frontera con el reino de Marrue­
cos donde estas unidades pueden seguirse cartográficamen­
te (Fig. 1).

Unidad Carbonática inferior 
Subunidad arrecifal

Se trata de bioconstrucciones que forman montículos 
con facies bien desarrolladas de núcleo y talud arrecifal. 
Las facies de núcleo del arrecife (reef-core framework) 
están compuestas por calizas coralinas blancas muy poro­
sas y de aspecto masivo (framestone) que forman montí­
culos bioconstruidos de al menos 19 m de altura. Están 
constituidas, casi exclusivamente, por colonias de Porites 
cuya morfología dominante es de largos tubos verticales o 
inclinados de hasta varios metros de altura, que alternan 
con colonias laminares. En el afloramiento es frecuente 
encontrar moldes de organismos enteros como pequeños 
equínidos (2-3 cm), bivalvos (tipo Pecten) y gasterópodos 
(3-4 cm).

Las facies de talud arrecifal (reef-slope) están constitui­
das por bloques de Porites y brechas de corales con abun­
dantes restos de moluscos, serpúlidos y algas coralinas que 
habitaban en este ambiente y entre los que crecen colonias 
más pequeñas y ramificadas. Estas facies pasan rápidamen­
te pendiente abajo a calciruditas y calcarenitas (rudstones a 
packstones) con una laminación paralela debida a cambios 
granulométricos y, por último, a calcarenitas muy finas y 
laminadas con abundantes ripples de oleaje.

La morfología, dimensiones, organismos involucrados y 
facies de estas bioconstrucciones es muy similar a las descri­
tas por Esteban et al., (1996) como morfologías constructivas 
típicas de los montículos (coral mounds) del Messiniense.

Subunidad carbonática bioclàstica

Adaptándose a la paleotopografia de las bioconstruc­
ciones se dispone una plataforma carbonática bioclàstica 
cuyo margen exhibe diferentes sets de clinofomas de pro­
gradación con una potencia de unos 17 m (Fig. 2). Se dis­
tinguen hasta cuatro sets de clinoformas de 3 a 5 m de 
potencia y finamente estratificadas que progradan hacia el 
W con pendientes que varían entre 10° y 20°. Estas capas 
están constituidas por calcarenitas gruesas (rudstones a 
grainstones bioclásticos) muy porosas con fragmentos de 
moluscos, gasterópodos, algas rojas y serpúlidos.

La parte superior de las diferentes capas de clinoformas 
se encuentra truncada lo que deja una superficie que buza 
suavemente hacia la cuenca. Sobre esta superficie se dispo­
nen un conjunto de estratos de unos 8 m de potencia (Fig. 
2) que comienza por calcarenitas muy gruesas en la base 
(,grainstones de bioclastos disueltos) que pasan progresiva­
mente a calcarenitas y calcisiltitas finamente laminadas por 
el oleaje y por último, a un estrato de aspecto masivo cons­
tituido por calcarenitas muy bioturbadas (wackestone- 
packstones de peloides, oolitos y bioclastos disueltos). Este 
conjunto de estratos subhorizontales representan facies de 
lagoon que hacen onlap sobre el arrecife y llegan a cubrir­
lo en la parte más alta. Sobre este último estrato de aspec­
to masivo se disponen, en contacto neto, las primeras capas 
de la unidad detrítica intermedia.

En la zona de Aguadú y por debajo de la unidad silici­
clástica afloran 11 m de unas capas de calizas bioclásticas 
ligeramente basculadas y que tanto hacia el N (territorio de 
Marruecos) como hacia el S desaparecen rápidamente en el 
mar no permitiendo establecer una correlación directa con 
la unidad inferior que aflora en la zona de Melilla la Vieja.

Unidad detrítica intermedia

Las sedimentos detríticos de color amarillo de la unidad 
intermedia rellenan las depresiones dejadas por la paleoto- 
pografía de la unidad inferior carbonática lo que permite 
explicar el rápido aumento de potencia que experimenta 
esta unidad hacia el N, observable a lo largo de la costa, 
pasando de pocos metros en Melilla la Vieja a casi 30 m en 
Aguadú.

En la zona de Aguadú se distinguen tres tramos en los 
que, de base a techo, va aumentando la relación arena/limo 
hasta desaparecer por completo los limos en el tramo supe­
rior (Fig. 2). El conjunto de estos tres tramos constituye 
una serie granocreciente que se interpreta como producto 
de la progradación de un frente deltaico con direcciones de 
aporte hacia el NE.

Desde Aguadú y siguiendo la costa hacia el S, esta uni­
dad detrítica se va haciendo en general cada vez más are­
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nosa y los estratos van adquiriendo paulatinamente más 
potencia. Los dos tramos inferiores muestran claramente la 
inclinación deposicional de frente deltaico (foreset) hacien­
do downlap sobre los estratos de la unidad inferior. Por otro 
lado, los estratos del tramo superior son cada vez más hori­
zontales (topset) y las areniscas son más groseras. Se inter­
pretan las facies de este último tramo como depositadas en 
un ambiente de llanura deltaica en transición a un frente 
deltaico proximal y las paleocorrientes medidas dan un 
sentido principal de aporte del delta hacia el SE. A veces, 
hay niveles eólicos intercalados entre los estratos en los 
que son frecuentes la bioturbaciones por raíces. Las facies 
de canales de este ambiente de llanura deltaica afloran 
hacia el interior de la ciudad muy cerca del paso fronterizo 
N y están caracterizadas por estratos de potencia métrica 
con bases erosivas rellenas por conglomerados y areniscas 
con laminaciones cruzadas.

Unidad Carbonática superior

Los principales afloramientos se encuentran en el acan­
tilado entre la ciudad y Aguadú, y es en este último lugar, 
donde mejor se puede apreciar que esta unidad, de 51 m de 
potencia y de color blanquecino, es totalmente carbonática 
a excepción de una pequeña intercalación de materiales 
detríticos de color amarillo en su parte inferior. Esta unidad 
está constituida fundamentalmente por calcisiltitas y calca- 
renitas, de tamaño muy fino a grueso, y generalmente muy 
oolíticas (grainstones oolíticos) en las que se intercalan 
diferentes niveles estromatolíticos. Las calcisiltitas y calca- 
renitas más finas forman estratos finamente laminados de 
entre 1 y 4,5 m de potencia, a veces algo bioturbados, y 
constituidos por capas centimétricas con abundantes rip- 
ples de olas. Las calcarenitas de tamaño fino a grueso sue­
len ser muy oolíticas y constituyen estratos de hasta 6 m de 
potencia en los que son abundantes las laminaciones cruza­
das y los ripples producto del oleaje.

A 7,5 m de la base existe un nivel constituido por are­
niscas finas a muy finas que por su proximidad, sin duda 
representa una nueva entrada de materiales detríticos como 
los de la unidad intermedia (Fig. 2). Este nivel detrítico 
posee una potencia de 4 m y está organizado en dos estra­
tos con numerosos pliegues internos debidos a deformacio­
nes hidroplásticas. Por encima de este nivel destaca un tra­
mo carbonático de aspecto caótico, de base neta y techo 
ondulado, afectado por una intensa disolución y deforma­
ción en sus capas. Las deformaciones internas de estos dos 
niveles podrían interpretarse como seismitas.

Los niveles estromatolíticos son más frecuentes en la 
parte superior de la unidad. Se han reconocido hasta 4 
intercalaciones de calizas estromatolíticas que poseen 
potencias de entre 0,4 y 1,60 m y que a veces, se acaban

lateralmente aunque suelen ser bastante continuos. Estos 
estromatolitos son producidos por la actividad de cianobac- 
terias que constituyen tapices algales con morfologías de 
tipo LLH-C y LLH-S. En el techo de la unidad, tanto estos 
niveles estromatolíticos como las facies calcareníticas se 
encuentran más endurecidos por la recristalización asocia­
da al desarrollo de los perfiles actuales de calcreta.

Esta unidad presenta facies depositadas en ambientes de 
plataforma carbonática somera de alta energía con zonas algo 
más protegidas donde se desarrollarían los estromatolitos.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

Se han descrito tres unidades estratigráficas en el Ter­
ciario de Melilla que constan de dos unidades carbonáticas 
separadas por una detrítica intermedia. La unidad basal está 
constituida por una subunidad inferior arrecifal formada 
casi exclusivamente por colonias de corales de tipo Poñtes 
y con facies muy similares a las descritas en los arrecifes 
coralinos típicos del Messiniense (unidades 6 y 7 de Cor­
nee et al., 1996). Por encima de esta unidad se disponen las 
unidades detrítica intermedia y carbonática superior que 
presentan facies muy similares a las descritas en las unida­
des 8 y 9 de por Cornee et al., (1996) en el resto de la 
península de Tres Forças, por lo que el Terciario de Melilla 
puede ser correlacionado con estas, indicando una edad 
Messiniense para estas tres unidades.
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Fortuna en el NE de Túnez
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ABSTRACT

The Fortuna formation outcrops in central, eastern and north-eastern Tunisia and is composed by detritic 
series o f fluvio-deltaic origin that can be divided in three units. The lower (Upper Oligocene) and middle 
(Lower Miocene) units were deposited in deltaic-lagoonal environment, while the upper unit (Aguitanian) 
consist o f medium to coarse-guartz-rich sands deposited in braided fluvial system. In northeast Tunisia, 
sandstones of this upper unit can be classified as guartz-arenites, texturally mature (good roundness, sphe­
ricity and sorting), and containing scarce rock fragments and feldspars.
Provenance o f the Fortuna sandstone was from the SV\J (Sahara Platform). The source area was characteri­
zed by guartz-cemented arenites (Palaeozoic Tassilis sandstone, Cretaceous "continental intercalaire" and 
Eocene sandstone) and by plutonic and metamorphic rocks (probably from Floggar basement massif). Recy­
cling is an important fact to explain high quartz contents in Fortuna sandstone as proven by the presence 
o f inherited overgrowths, but this process together with transport, can not fully explain their extreme 
maturity. The source area was probably affected by an alteration mantle (saprolite) that fed the Miocene 
fluvial network, or arrived indirectly from recycling o f the pre-Miocene sedimentary rocks.

Key words: provenance, sandstones, fluvial facies, lower Miocene, Tunisia.

INTRODUCCIÓN

Los depósitos oligo-miocenos de la zona central y nor- 
oriental de Túnez son fundamentalmente detríticos y están 
constituidos por las formaciones Fortuna (Burollet, 1956), 
Messiouta (Burollet, 1956), Grijima (Yaich, 1991) y Ai'n 
Grab (Burollet, 1956) así como por sus equivalentes latera­
les hacia el E representados por las formaciones Ketatna y 
Salammbo (Fournié, 1978) (Fig. 2) y en su conjunto estas 
formaciones cubren un periodo comprendido entre el 01 i- 
goceno y el Langhiense. La sedimentación de estas forma­
ciones estuvo controlada por un régimen extensivo regio­
nal. Los desplazamientos tectónicos dieron como resultado 
un mosaico de horsts y grabens orientados principalmente 
N 40 y N 140. Este régimen extensivo se estableció proba­
blemente en relación a la apertura de las cuencas medite­
rráneas occidentales.

La formación Fortuna ha sido dividida en tres unidades 
(Yaich, 1994). Las unidades inferior de edad Rupeliense 
inf.-Chatiense inf (Oligoceno sup.) e intermedia de edad 
Aquitaniense (Mioceno inf.) son generalmente de grano 
fino y están constituidas por arenas finas, limos, arcillas 
con yesos interestratificados y calizas aunque la unidad 
intermedia tiene un carácter algo más arenoso y presenta 
intercalaciones de areniscas ricas en glauconita. El conjun­
to de características sedimentarias y de fauna indican que

la sedimentación de estas dos unidades tuvo lugar en 
ambientes que van desde deltaico a marino somero o lito­
ral y en general, hacia el E, la cantidad de detríticos dismi­
nuye progresivamente. Los depósitos deltaicos fueron atra­
pados en una depresión que se extiende de NE a SW a lo 
largo del eje Nebhana-Cap Bon (Fig. 1 ). La unidad superior 
de la formación Fortuna es también de edad Aquitaniense 
(Hooyberg.hs, 1992) y está constituida por areniscas ricas 
en cuarzo depositadas en un ambiente fluvial de tipo tren­
zado (Yaich, 1994).

Esta unidad superior en los afloramientos de la parte nor­
este de Túnez, que es donde se enmarca este trabajo, posee 
una potencia de 130 m y está constituida por areniscas de 
tamaño fino a muy grueso con cantos dispersos de cuarzo y 
fragmentos de troncos fósiles. Los estratos generalmente 
poseen potencias entre 0,5 y 4 m y muestran frecuentemen­
te laminaciones cruzadas a mediana y gran escala que seña­
lan direcciones de transporte de los cursos fluviales trenza­
dos hacia el E y NE dominantemente. La base de esta unidad 
superior descansa sobre una discordancia que representa una 
superficie de erosión correlacionare a escala regional. 
Según Yaich ( 1994) esta discordancia está relacionada con 
una bajada eustàtica del nivel del mar que tuvo lugar en el 
Aquitaniense superior y que provocó la emersión de la pla­
taforma y la instalación de canales fluviales muy erosivos 
que marcan la entrada de estos depósitos detríticos groseros.
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Afloramientos rupelienses a langhienses 
de la zona central y nororiental de Túnez lr - T -  I (Rupeliense sup. a Burdigaliense)

Areniscas micáceas de La Galite 
(M ioceno inferior)

Arenisca de la M edjerda media 
(Oligo-M ioceno)

O  Presencia únicamente (en el afloramiento) de la formación G rijima (Burdigaliense sup.)

( • )  Presencia (en el afloramiento) de las formaciones M essiouta y G rijima (Burdigaliense) 

q  Presencia únicamente (en el afloramiento) de la formación M essiouta (Burdigaliense)

Fallas sinsedimentarias

Frente actual de los cabalgamientos - Movimiento post-langhiense \  Accidentes post-langhienses

( J  Sectores principales con control biostratigráfico

25 Km

Figura 1. Afloramientos del Oligoceno superior al Mioceno inferior de Túnez, (modificado de Yaich, 2000) y 
situación geográfica de la zona de estudio (recuadro).

PETROLOGÍA Y PROCEDENCIA

Las areniscas de esta unidad muestran una gran diversi­
dad de tamaños de grano desde limos a gravas. Los granos 
en general, tienen altos índices de esfericidad y redondez y 
muestran una buena selección. Composicionalmente, estas 
areniscas son maduras con un muy bajo contenido en frag­

mentos de roca y feldespatos y pueden ser clasificadas 
como cuarzoarenitas. Los análisis modales realizados de 
acuerdo al método de Gazzi-Dickinson muestran que el 
esqueleto está compuesto por cuarzo dominantemente 
monocristalino (69-84%), cuarzo con sobrecrecimientos 
heredados (0,4-3,4 %), feldespato K (0-1,1%, ortosa y 
microclina) con un bajo contenido en matriz arcillosa infil-
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Figura 2. Columna estratigráfica de la unidad superior de la fo r ­
mación Fortuna en el NE de Túnez■

trada (0-7%, esmectita y caolinita) y altos valores de poro­
sidad primaria intergranular (18-25%). Los fragmentos de 
roca de tipo plutónico (granitoides), metamórficos (cuarci­
tas) y sedimentarios (areniscas cementadas por cuarzo) 
aparecen con porcentajes accesorios junto con micas (mos­
covita y biotita) y minerales pesados (turmalina y circón). 
El cemento es escaso y la litificación de la roca es produc­
to de la compactación mecánica y química que han sufrido 
los granos en forma de contactos de presión-disolución.

Atendiendo a las paleocorrientes obtenidas y a las direc­
ciones estructurales principales de la cuenca los sedimentos 
detríticos fueron suministrados a esta región desde áreas 
fuente situadas hacia el SW de Túnez. El área de procedencia 
principal para esta unidad superior de la formación fortuna 
fue la plataforma sahariana. Esta área fuente estaba caracteri­
zada por diferentes litologías. Las sedimentarias, fundamen­
talmente estaban representadas por areniscas cementadas por 
cuarzo que podrían proceder de las areniscas paleozoicas del 
Tassilis o de las areniscas cretácicas del “continental interca­
laire” o bien de las areniscas eocenas. Las litologías plutóni- 
cas y metamórficas probablemente procedían del macizo de 
Hoggar. El reciclaje de las litologías sedimentarias, como 
indica la presencia de cuarzos con cementos sintaxiales here­
dados, junto con el transporte fluvial permite explicar en par­
te el alto contenido en cuarzo de las areniscas de esta forma­
ción pero no su extrema madurez. Este hecho lleva a pensar 
que las litologías del área fuente o parte de las mismas, esta­
ban afectadas por un manto de alteración (saprolito) que o 
bien era erosionado por la red fluvial miocena o bien era reci­
clado a través de las formaciones sedimentarias premiocenas.
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Bioestratigrafía con foraminíferos planctónicos del límite 
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ABSTRACT

The Fortuna section has been studied to assess its suitability as a Global Stratotype Section and Point 
(GSSP) for the Early/Middle Eocene (Ypresian/Lutetian) Boundary. The planktic foraminiferal biostratigraphic 
study provided a biozonation divided in subzones: Acarinina pentacamerata Biozone, with Subbotina bowe- 
ri Subzone and Truncorotaloides praetopilensis Subzone (Ypresian, Early Eocene), Hantkenina nuttalli Bio­
zone, with Hantkenina nuttalli Subzone and Globigerapsis subconglobata Subzone, and Globigerapsis 
kugleri Biozone (Lutetian, Middle Eocene). Across the Early/Middle Eocene boundary a progressive assem­
blage change occurred since 10 species gradually disappeared and 19 appeared. The diversity increased gre­
atly at the base o f the Middle Eoeene. The first occurrence of Hantkenina nuttalli seems to be a good mar­
ker for the Ypresian/Lutetian (Early/Middle Eocene) boundary.

Key words: Biostratigraphy, Chronostratigraphy, Ypresian, Lutetian, Planktie foraminifera.

INTRODUCCIÓN

Desde hace varios años existe un grupo de trabajo de la Sub­
comisión Internacional de Estratigrafía del Paleógeno que tiene 
encomendado encontrar un corte estratigráfico apropiado para 
definir el estratotipo de límite Ypresiense/Luteciense (Eoceno 
Inferior/Eoceno Medio). Los cortes estudiados hasta el momen­
to en diversos países (Francia, Italia, Marruecos, Israel, Cuba, 
etc.) no presentan todas las características que debe reunir un 
corte adecuado para definir en él un estratotipo de límite. Asi­
mismo, se han estudiado varios cortes, en los Pirineos y funda­
mentalmente en la Cordillera Bética (Gonzalvo, 1997, 1999; 
Gonzalvo y Molina, 1998; Molina, et al., 2000; Gonzalvo et al., 
2001) tratando de encontrar un corte apropiado.

Recientemente se ha realizado una revisión sobre la región 
de Murcia (Gonzalvo et al., 2001), encontrando varios cortes del 
tránsito Eoceno Inferior-Eoceno Medio que han sido estudiados 
preliminarmente, y de entre los cuales se ha seleccionado el de 
Fortuna, ya que parece presentar las mejores cualidades para 
definir el estratotipo de límite Ypresiense/Luteciense. Con este 
fin se ha establecido una bioestratigrafía detallada basada en el 
estudio cuantitativo de los foraminíferos planctónicos.

MATERIALES Y MÉTODOS

El corte está situado en la región de Murcia, pocos kilóme­
tros al Norte del pueblo de Fortuna, en el talud de la carretera 
comarcal A-17, a 200 m pasado el barranco de La Rauda. Geo­

lógicamente esta región está enmarcada en la Cordillera Béti­
ca. El corte de Fortuna se encuentra en el Prebético Meridio­
nal y presenta una facies de transición entre el Subbético 
Externo y el Prebético Interno. El corte se ha realizado en el 
cierre periclinal del anticlinal de La Garapacha (Gonzalvo et 
al. 2001). A lo largo de los primeros 20 m de serie, los mate­
riales son principalmente margosos aunque con algunas inter­
calaciones de niveles centrimétricos de calizas y areniscas. En 
la parte superior del corte aparece un paquete calcáreo de alre­
dedor de 10 m de potencia, del que no se han estudiado los 
foraminíferos planctónicos.

Se han realizado dos muéstreos, el primero de ellos preli­
minar, y el segundo realizado para hacer el estudio bioestrati- 
gráfico detallado, tomando 30 muestras en los niveles margo­
sos, que constituyen la litología más apropiada para este tipo 
de estudios. Las muestras recogidas se han preparado median­
te la técnica de levigado. Para ello se han disgregado las mues­
tras añadiendo agua oxigenada en una proporción del 10%. 
Una vez disgregada la muestra se ha lavado y se ha recogido 
separadamente el residuo de los tamices de luz de malla de 
100 pm y 63 pm.

Posteriormente, se ha estudiado cuantitativamente la frac­
ción mayor de 100 pm de cada muestra representativa obteni­
da con un microcuarteador Otto modificado, separando y 
determinando más de 300 ejemplares. Finalmente, se ha reali­
zado una revisión detallada de la fracción mayor de 63 pm, ya 
que algunas especies por su pequeño tamaño están representa­
das en esta fracción, estimando su abundancia y evitando así
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Figura 1. Biozoncición y distribución estratigráfwa cuantitativa de los foraminíferos plantónicos del corte de Fortuna.
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la perdida de información. Asimismo, se ha revisado la frac­
ción mayor de 100 pm para buscar las especies raras que se 
encuentran en porcentajes inferiores al 1%.

BIOESTRATIGRAFÍA

La distribución estratigráfica cuantitativa de todas las 
especies de foraminíferos planctónicos reconocidas en este 
corte (Figura 1), ha permitido reconocer la biozonación esta­
blecida por Gonzalvo y Molina (1998) para el tránsito Eoceno 
Inferior-Eoceno Medio. Se han podido distinguir las siguien­
tes biozonas y subzonas:

Biozona de Acarinina pentacamerata

Esta biozona corresponde al intervalo entre el último regis­
tro (UR) de Morozovella formosa y el primer registro (PR) de 
Hantkenina nuttcilli (Gonzalvo y Molina, 1998), englobando 
tres subzonas, Subzona de Acarinina pentacamerata, Subzona 
de Subbotina boweri y Subzona de Truncorotaloides praetopi- 
lensis. Correspondería en la parte media y superior con la Zona 
P9 de Berggren et al. (1995), y comprendería las Zonas de 
Morozovella aragonensis y Acarinina pentacamerata de Tou- 
markine y Luterbacher (1985). Está representada en este corte 
por 13 m de sedimentos que corresponden a la parte alta del 
Eoceno Inferior y donde solo se han podido reconocer la Sub­
zona de S. boweri y la de T. praetopilensis.

Durante el registro geológico que abarcan las dos últimas 
subzonas del Eoceno Inferior se ha podido observar el 
comienzo de un cambio relevante en la distribución de las 
especies de foraminíferos planctónicos. En la Subzona de S. 
boweri aparecen tres nuevas especies (Subbotina frontosa, 
Subbotina hagni y Pseudohastigerina miera), y en la Subzona 
de T. praetopilensis aparecen otras tres especies (T praetopi­
lensis, Catapsydrax carcossellensis y Morozovella spinulosa 
en el techo de la subzona). Este cambio faunístico se comple­
ta con 4 desapariciones (Planorotalites pseudoscitula, Pseu­
dohastigerina danvillensis, Acarinina mckannai y Morozove­
lla caucásica) entre las dos subzonas. El balance final es un 
incremento en la diversidad hacia el techo del Eoceno Inferior.

La Subzona de Subbotina boweri es fácil de reconocer 
porque S. boweri es un taxón bastante común en la asociación 
fosilífera. Otra característica importante de esta subzona es 
que no tiene lugar ningún último registro, aunque algunos de 
los taxones más característicos y dominantes del Eoceno Infe­
rior, como Acarinina pentacamerata y Muricoglobigerina sol- 
dadoensis, sufren un descenso en su abundancia relativa que 
es progresivo a través del intervalo del límite. La base de esta 
subzona no ha podido ser estudiada por la falta de registro 
estratigráfico, pero el techo si ha podido reconocerse con el 
primer registro de T. praetopilensis.

La Subzona de Truncorotaloides praetopilensis se caracte­

riza por la presencia del primer taxón del género Truncorotaloi­
des, que le da nombre. Continúa el descenso en la abundancia 
de A. pentacamerata y M. soldadoensis, pero a diferencia de la 
subzona anterior tienen lugar varios UR. Como en la subzona 
anterior ocurren tres PR en esta subzona, y además el PR de C. 
eocaenica, que es el único clavigerinellido encontrado en este 
corte, y aunque puede ser el predecesor filogenético de la fami­
lia Hantkeninidae, no se han encontrado taxones de tránsito 
entre ambas formas que puedan ayudar a resolver esta incógni­
ta filogenética. El UR de M. spinulosa tiene lugar en el techo de 
esta subzona, pero antes del primer registro de Hantkenina, y es 
la primera especie en aparecer de las que dominarán la asocia­
ción faunística durante el Eoceno Medio en latitudes bajas.

Biozona de Hantkenina nuttalli

Esta biozona corresponde al intervalo entre el PR de Hant­
kenina nuttalli y el UR de Globigerapsis kugleri (Gonzalvo y 
Molina, 1998). Se divide en dos subzonas, presentes por com­
pleto en este corte, Subzona de H. nuttalli y Subzona de Glo­
bigerapsis subconglobata. Esta biozona está representada des­
de el metro 13 hasta el 18,5 del corte estudiado. Se 
corresponde, excepto la parte superior y su límite, con la Zona 
PIO de Berggren et al. (1995), con la Zona de H. nuttalli y la 
base de la Zona de G. subconglobata de Toumarkine y Luter­
bacher (1985), y con la Biozona de Hantkenina aragonensis y 
la base de la Biozona de G. subconglobata de Márquez 
(1991).

Durante el intervalo que abarca la Biozona de H. nuttalli 
tienen lugar 11 apariciones. Todas estas especies son represen­
tantes de aguas cálidas, que presentan morfologías complejas 
y especializadas, abundantes durante la mayor parte del Eoce­
no Medio en latitudes tropicales y subtropicales. El evento de 
aparición más importante es el del género Hantkenina, ya que 
parece coincidir con la base del estratotipo del Luteciense 
(Berggren et al., 1995). Este podría ser un excelente marcador 
del límite Ypresiense/Luteciense (Eoceno Inferior/Eoceno 
Medio) por su especial morfología que lo convierte en un 
taxón fácilmente reconocible, por su brusca aparición, y su 
amplia distribución tanto en bajas como en medias latitudes. 
Otro importante evento de aparición corresponde al género 
“Globigerinatheka”, que ha sido revisado por varios autores y 
que en este trabajo incluye Globigerapsis y Porticulasphaera. 
Estos géneros evolucionan y se diversifican rápidamente en la 
base del Eoceno Medio, hecho que se observa en la aparición 
de cinco nuevas especies. El género Truncorotaloides también 
se diversifica en este momento. A la vez que se producen estas 
PR, se reconocen también 5 últimos registros. El resultado 
final de la relación entre el número de PR y de UR es un neto 
aumento de la diversidad.

La Subzona de Hantkenina nuttalli queda limitada en su 
base por la aparición de Hantkenina, en este corte H. nuttalli
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es la primera especie registrada, y coincide con el PR de Trun- 
corotaloides rohri y Truncorotaloid.es topilensis. Otras espe­
cies de Hantkenina aparecen después, H. mexicana y H. dum- 
blei. También aparecen por primera vez G. subconglobata, 
Porticulasphaera mexicana, Globigerapsis rubriformis y 
Morozovella lehneri. El PR de Globigerapsis índex marca el 
límite con la siguiente subzona. En el intervalo correspondien­
te a esta subzona no se ha regisrado ningún UR, pero si 9 PR 
que supone un incremento de la diversidad del 24%.

La Subzona de Globigerapsis subconglobata representa el 
intervalo entre el PR de Globigerapsis índex y el UR de G. 
kugleri. Además del PR de G. Índex, solo ocurre otro en esta 
subzona el de S. linaperta, sin embargo hay 5 UR (Igorina con­
vexa, Muricoglobigerina senni, Morozovella dolobrata, Muri- 
coglobigerina esnehensis, y C. eocaenica), lo que se traduce en 
un descenso de la diversidad con respecto a la subzona anterior. 
La asociación faunística es similar a la de la Subzona de H. nut- 
talli, y está caracterizada por la abundancia de A. bullbrooki, I. 
broedermanni, G. lozanoi, Subbotina pseudoeocaena, y S. 
boweri. Los taxones de Truncorotaloides son comunes y el 
grupo de “globigerinatheka” está siempre presente, mientras 
que Hantkenina es poco frecuente y en ocasiones rara.

Biozona de Globigerapsis kugleri

Esta biozona no fue definida por Gonzalvo y Molina 
(1998), y no es posible definirla en este trabajo porque en este 
corte no presenta un registro estratigráfico completo. La base 
de esta biozona sí ha podido estudiarse y se ha reconocido en 
el PR de G. kugleri. Esta se corresponde con la base de la Zona 
P11 de Berggren et al. (1995). Cerca de este PR también apa­
recen Morozovella hungarica, y desaparece Muricoglobigeri­
na angulosa. En la parte superior del corte, esta biozona tiene 
una asociación faunística caracterizada por una alta abundan­
cia de Globigerinoides higginsi, G. lozanoi, S. inaequispira y 
M. spinulosa. Además, acarinínidos y Pseudohastigerina 
miera son abundantes también, y truncorotaloideos, hantkení- 
nidos y el grupo de “globigerinathekidos” son comunes.

CONCLUSIONES

En el corte de Fortuna se han reconocido las siguientes 
biozonas de foraminíferos planctónicos del tránsito Ypresien- 
se-Luteciense: Biozona de Acarinina pentacamerata (Subzo­
nas de S. boweri y T. praetopilensis), Biozona de Hantkenina 
nuttalli (Subzonas de H. nuttalli y G. subconglobata) y Biozo­
na de Globigerapsis kugleri. Estas biozonas indican que el 
corte es continuo durante el tránsito Ypresiense-Luteciense.

Desde la base de la Subzona de S. boweri, hasta el techo de 
la Biozona de H. nuttalli, la diversidad aumenta de 24 a 36 espe­
cies. Tienen lugar 19 apariciones y 10 desapariciones durante el 
tránsito Eoceno Inferior-Medio, lo que muestra un incremento 
de la diversidad simple de foraminíferos planctónicos de alrede­

dor del 50%. El tránsito Ypresiense/Luteciense está claramente 
caracterizado por un evento de aumento en la diversidad de 
especies de foraminíferos planctónicos de aguas cálidas.

La aparición del género Hantkenina en el corte de Fortuna 
es el evento bioestratigráfico más significativo que podría ser 
utilizado como marcador del límite Ypresiense/Luteciense. La 
excelente exposición y continuidad del corte le convierten en 
un buen candidato para la definición del estratotipo del límite 
Ypresiense/Luteciense.
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Caracterización de un complejo abanico aluvial-íagoon a la 
base del relleno plioceno en la Cuenca de Málaga (Cordillera 
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ABSTRACT

In this work, a new stratigraphic unit at the base o f the Pliocene sedimentary filling o f the Malaga basin 
is differentiated. This unit represents an alluvial fan-lagoon complex, which is deposited after the Messi- 
nian salinity crisis and before the open marine sedimentation of the earliest Pliocene.

Key words: Alluvial fan-lagoon complex, lastest Messinian, Malaga basin, Betic Cordillera, Spain.

INTRODUCCIÓN

La cuenca de Málaga es una de las depresiones intramon- 
tañosas localizada en el sector occidental de las Zonas Inter­
nas de la Cordillera Bética (Fig. 1). Se ubica sobre un substra­
to constituido por materiales de los complejos Alpujárride, 
Maláguide y Campo de Gibraltar. Su relleno sedimentario 
comprende materiales de edad Mioceno inferior, Mioceno 
superior, Plioceno y Cuaternario.

Los materiales del Mioceno inferior corresponden a for­
maciones pertenecientes a los Grupos Ciudad Granada y 
Viñuela (Sanz de Galdeano et al., 1993; Serrano et al., 1995). 
Su presencia muestra que las primeras etapas de desarrollo de 
la cuenca de Málaga están relacionadas con la apertura del 
mar de Aiborán.

Los materiales del Mioceno superior consisten en conglo­
merados, arenas y calcarenitas depositados en un medio mari­
no somero caracterizado por abanicos deltaicos, playas y 
acantilados. Sus principales afloramientos se localizan en 
Alora, Pizarra y al SW de la sierra de Cártama (Fig. IB). Aun­
que no se han podido datar, por correlación con otros aflora­
mientos próximos localizados en la región de Antequera, estos 
materiales han sido atribuidos al Tortoniense superior (Serra­
no, 1979; Sanz de Galdeano y López Garrido, 1991).

En los depósitos del Plioceno, Guerra-Merchán et al. 
(2000) han diferenciado tres unidades separadas por discordan­
cias. La primera unidad (PL-1) representa una secuencia trans- 
gresiva y con ella, la cuenca de Málaga recupera condiciones 
marinas normales, tras la crisis de salinidad del Messiniense. 
Las otras dos unidades (Pl-2 y Pl-3) caracterizan dos ciclos 
transgresivo-regresivos. Los datos bioestratigráficos indican 
que la sedimentación marina pliocena abarca exclusivamente 
el Zancliense inferior (zonas MPL-1 y MPL-2 de Cita, 1975).

El Pleistoceno está representado por depósitos de abanicos 
aluviales, los cuales distalmente desarrollaron amplias llanu­
ras aluviales, donde localmente se depositaron facies laguna­
res. También cabe destacar el depósito de travertinos en rela­
ción con el drenaje de los afloramientos carbonatados del 
flanco septentrional de la sierra de Mijas.

En este trabajo se pone de manifiesto la existencia de una 
nueva unidad estratigráfica a la base de la secuencia del Plio­
ceno de la cuenca de Málaga, se discute su posición cronoes- 
tratigráfica y se analiza su significado paleogeográfico en el 
marco de los sucesos acontecidos en el tránsito Mioceno-Plio- 
ceno en el Mediterráneo

CARACTERÍSTICAS LITOESTRATIGRÁFICAS

La unidad estratigráfica estudiada aflora al N de Málaga, a 
ambos lados del río Guadalmedina (Fig. 1B y C) y se dispone 
discordante sobre rocas paleozoicas y triásicas del complejo 
Maláguide. A su vez, son cubiertos en discordancia por con­
glomerados y margas de edad Plioceno inferior (unidades Pl- 
1 y Pl-2 de Guerra-Merchán et al., 2000) y depósitos aluviales 
cuaternarios.

Esta unidad estratigráfica muestra una secuencia granode- 
creciente en la que se pueden diferenciar dos conjuntos bioló­
gicos relacionados mediante un cambio lateral y vertical de 
facies (Fig. 2).

En el afloramiento al W del río Guadalmedina (Fig. 2A), 
el conjunto inferior, con un espesor de unos 15-20 m, está 
representado por facies brechoides y conglomeráticas. En su 
parte baja predominan facies generalmente heterogéneas y 
mal estratificadas, que se relacionan con el depósito de debris 
flow. Distal y verticalmente se observa una disminución en el 
tamaño de los cantos y espesor de los estratos, a la vez que se
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manifiesta una mayor organización de la facies. Pasan, enton­
ces, a dominar facies conglomeráticas canalizadas, entre las 
que se intercalan niveles decimétricos de arenas masivas o con 
laminación ondulada, así como lutitas y margas laminadas. 
Estas facies se organizan en secuencias positivas de escala 
métrica. El conjunto superior está constituido por una alter­
nancia de lutitas y margas laminadas de diversos colores, pre­
dominando las tonalidades rosáceas y amarillentas. En este 
conjunto, hacia zonas proximales son frecuentes las intercala­
ciones de conglomerados con bases canalizadas, mientras que 
distalmente, entre las facies finas se intercalan niveles centi- 
métricos de arenas masivas o laminadas.

En el afloramiento al E del río Guadalmedina (Fig. 2B) se 
observan ciertas diferencias. El conjunto inferior está repre­
sentado en su parte baja por facies conglomeráticas homogé­
neas, con secuencias positivas. Su parte alta, con un espesor de 
unos 8-10 m, se caracteriza por el predominio de facies de are­
nas masivas en las que se intercalan niveles microconglome- 
ráticos, de escala centimétrica a decimétrica, con morfología 
lenticular. El contacto entre las facies conglomeráticas y are­
nosas es erosivo y muy verticalizado, a lo largo del cual se 
observan restos de un pequeño plano de falla. Por otra parte, 
las arenas muestran un abanico de capas con buzamiento de 
unos 601 en su parte baja, hasta ponerse casi horizontales en 
su parte alta (Fig. 2B). Por encima, mediante una superficie 
también erosiva, se disponen facies finas lutítico-arenosas que 
constituyen el conjunto superior. Las facies finas consisten en 
una alternancia centimétrica de niveles de lutitas y margas 
laminadas, entre las que se intercalan niveles arenosos con 
morfología lenticular. Hacia zonas proximales son frecuentes 
las intercalaciones de niveles de conglomerados. Los de la 
parte inferior se corresponden con el depósito de debrisflow, 
mientras que los de la parte alta, con bases canalizadas y 
secuencias positivas, representan el relleno de canales. Local­
mente, en las facies finas laminadas se reconocen pliegues 
intraformacionales ligados a slumping.

INTERPRETACIÓN DEL MEDIO SEDIMENTARIO

En lo que respecta al conjunto inferior conglomerático, el 
predominio de facies gruesas, la ausencia de fósiles, el color 
rojizo de los materiales y la ubicación de sus afloramientos en 
el borde de la cuenca, permiten suponer que su origen está 
relacionado con el desarrollo de abanicos aluviales. La parte 
más baja, con un predominio de brechas heterogéneas y mal 
estratificadas representaría la zona de la cabecera del abanico, 
donde predominan los depósitos ligados a flujos masivos 
0debris flow). Por encima, las facies congtomeráticas más 
homogéneas, con bases canalizadas y secuencias positivas, 
entre las que se intercalan arenas y lutitas, caracterizarían la 
zona del cuerpo del abanico. En esta zona destaca el depósito 
relacionado con corrientes acuosas más o menos canalizadas y

procesos de desbordamiento de los canales. Así, las secuencias 
granodecrecientes de escala métrica mencionadas anterior­
mente, pueden estar relacionadas con la migración lateral de 
los canales. Por su parte, las facies arenosas con delgadas 
intercalaciones lenticulares de conglomerados, que muestran 
mayor desarrollo en el afloramiento al E del río Guadalmedi­
na, podría representar el depósito relacionado con el desborda­
miento de los canales.

En lo referente al conjunto superior, el predominio de 
facies finas laminadas sugiere un medio ambiente acuoso poco 
energético. La microfauna de estos niveles está constituida 
predominantemente por Cyprideis, un género de ostrácodos de 
valvas lisas que soportan medios de salinidad variable. Aso­
ciados a los ostrácodos suelen aparecer muy escasos foraminí- 
feros y microgasterópodos. Entre los foraminíferos se han 
identificado formas bentónicas generalmente afectadas de 
enanismo, pero que se desarrollan en ambientes marinos no 
necesariamente someros: Osangularia, Cibicides, Heterolepa, 
Textularia, Elphidium, y en una muestra ha aparecido Animo- 
ida becarii, una forma eurihalina de aguas someras. También 
en algunas muestras, especialmente de la parte más alta han 
aparecido algunos foraminíferos planctónicos con tallas nor­
males: Globigerina bulloides, Globigerina decoraperta, Glo- 
bigerinoides extremus, Globoquadrina baroemoenensis, 
Sphaeroidinellopsis sp cuya pertenencia a la asociación autóc­
tona parece segura, y esporádicamente alguna forma cretácica 
o paleógena cuya conservación ya nos informa de su alocto- 
nía. Una muestra de la parte más alta de la secuencia del aflo­
ramiento occidental, ha suministrado una microfauna con 
escasísimos restos de ostrácodos, pero con una variada asocia­
ción de foraminíferos bentónicos Oridorsalis, Valvulineria, 
Pullenia, etc y planctónicos: G. bulloides, G. decoraperta, G. 
extremus, Globigerinoides bollii, Neo globoquadrina pachy- 
derma (dextrorsa) y Orbulina suturalis. Por otra parte, en el 
afloramiento más oriental, un nivel lutítico contiene los bival­
vos Cerastoderma edule y Lucinoma borealis.

De acuerdo con estas observaciones, la sedimentación de 
la parte lutítica superior parece producirse en un medio de 
lagoon con conexión restringida con el mar abierto, pero con 
una trinchera notable de agua, al menos, de varias decenas de 
metros. El fondo de este lagoon mantendría unas condiciones 
de oxigenación deficientes, lo que haría que la microfauna 
bentónica se desarrollara en unas condiciones de estrés, sin 
alcanzar su pleno desarrollo. Además, en el fondo habría muy 
poca actividad biótica, lo que explicaría la ausencia de biotur- 
bación en los sedimentos con una buena conservación de la 
laminación. El agua superficial que entraba en el lagoon pare­
ce esencialmente de mar abierto, a la luz de la microfauna 
planctónica que transportaba en su seno.

En conclusión, esta unidad representa el depósito de aba­
nicos aluviales que distalmente conectaban con un lagoon. El 
cambio lateral entre los abanicos aluviales y el lagoon se reco-
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Figura 2. Cortes geológicos mostrando las relaciones estratigráficas de los conjuntos de facies de la unidad estratigráfica estudiada.

noce claramente en el afloramiento al W del río Guadalmedi- 
na (Fig. 2A), mientras que en el afloramiento localizado al E 
de dicho río (Fig. 2B), una pequeña discordancia progresiva 
en las íacies aluviales, así como las estructuras en slumping, 
ponen de manifiesto una clara actividad tectónica sinsedimen­
taria. Dicha actividad tectónica podría explicar que en ese bor­
de de la cuenca, entre las facies aluviales y lagunares medie 
una superficie de erosión.

POSICIÓN CRONOESTRATIGRÁFICA

Los datos bioestratigráficos no permiten establecer con exac­
titud la edad de esta nueva unidad. La escasa microfauna planc­
tónica limita la edad al Mioceno superior-Plioceno; incluso, la 
asociación de G. extremus y G. pachyderma-dex. podría restrin­
gir el intervalo al Messiniense terminal-Plioceno. No obstante, 
su posición estratigráfica nos permite indagar más sobre su cro- 
noestratigrafía, de acuerdo con las siguientes premisas:

a) Los depósitos de esta unidad son cubiertos en discor­
dancia por depósitos marinos (unidad Pl-1 de Guerra-Merchán 
et al., 2000) datados de la parte baja del Plioceno inferior 
(zonaMPL-1 de Cita, 1975).

b) Entre la sedimentación marina del Tortoniense y del 
Plioceno, la cuenca de Málaga experimentó una considerable 
estructuración. Los depósitos tortonienses están afectados por 
fallas principalmente normales, aunque algunas presentan 
también movimientos de desgarre, y se localizan en bloques 
tectónicamente levantados, formando parte del basamento de 
la cuenca pliocena. Los límites de la cuenca pliocena coinci­
den aproximadamente con la actual cuenca fluvial del bajo

Guadalhorce, correspondiendo los puntos de entrada de apor­
te detrítico a los principales cauces de los ríos actuales. En 
relación con ello, la localización de los afloramientos de la 
nueva unidad estratigráfica, la coincidencia en la ubicación de 
los puntos de aportes detríticos y su contexto paleogeográfico, 
permiten estimar que esta unidad tiene una afinidad más plio­
cena que tortoniense y que su deposito tendría lugar con pos­
terioridad a los efectos tectónicos que desembocaron en la cri­
sis de salinidad Messiniense.

c) La secuencia estratodecreciente que caracteriza esta 
nueva unidad, con la superposición de las facies de lagoon 
sobre las aluviales, viene a reflejar que el depósito tuvo lugar 
durante un contexto de subida de! nivel del mar. Esto abunda 
en que esta unidad debió depositarse con posterioridad a la cri­
sis de salinidad.

Todo lo anterior tiende a situar a esta unidad en el tránsito 
Mioceno-Plioceno. De acuerdo con la definición del inicio del 
Plioceno en el establecimiento de las condiciones marinas nor­
males en el Mediterráneo (Cita, 1975), habría que convenir que 
esta unidad es previa a este fenómeno y, por tanto, habría que 
situarla en el Messiniense terminal. Cabe destacar que en el 
Mediterráneo oriental esta fase final del Messiniense, posterior 
a la crisis de salinidad, está caracterizada por la presencia de las 
facies lago-mare y que, paralelamente, en las cuencas del 
Mediterráneo occidental pudieron originarse cuencas con con­
diciones marinas restringidas (Hsü et al., 1977; Cita et al., 
1978). Así, tanto desde el punto de vista micropaleontológico 
(ambiental y bioestratigráfico) como estratigráfico y paleogeo­
gráfico, la unidad que tratamos en este trabajo se correlaciona 
bien con la última etapa de sedimentación del Messiniense.
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CONSIDERACIONES PALEOGEOGRÁFICAS

La diferenciación de esta nueva unidad estratigráfica per­
mite avanzar en el conocimiento de la evolución paleogeográ- 
fica de la cuenca de Málaga en momentos previos a su gran 
desarrollo pliocènico.

Después de las invasiones marinas del Mioceno inferior y 
del Tortoniense, la cuenca de Málaga pudo quedar emergida 
hacia finales del Tortoniense superior, similarmente a lo que 
ocurre en una gran parte de las cuencas héticas del sector cen­
tral. El Messiniense sería, esencialmente, una etapa de erosión 
y encajamiento de la red fluvial, por lo que no se perciben los 
efectos de la crisis de salinidad en la cuenca.

Los materiales descritos en este trabajo representarían los 
primeros depósitos tras la crisis de salinidad, en un contexto 
transgresivo aún durante el Messiniense terminal. Estos sedi­
mentos muestran ya influencias marinas, pero no marcan aún 
el establecimiento de condiciones marinas abiertas. El hecho 
de que hasta ahora sólo se hayan reconocido en la parte más 
oriental del borde N de la cuenca, junto con la inestabilidad 
tectónica sinsedimentaria observada, conlleva a interpretar 
que durante esta época, dicho borde presentara mayor subsi­
denza tectónica. Dicha inestabilidad tectónica continuo 
durante el Plioceno inferior como se deduce a partir de las 
deformaciones y discordancias angulares entre los materiales 
de esta unidad y los de las unidades pliocenas (Guerra-Mer- 
chán et al., 2000). La entrada libre de aguas atlánticas a través 
del estrecho de Gibraltar (5.32 Ma BP; Hilgen y Langereis, 
1993) provocó una subida rápida del nivel del mar en el Medi­
terráneo, lo que ocasionaría que la cuenca de Málaga adquirie­
ra unas condiciones marinas francas.

CONCLUSIONES

Los materiales estudiados en este trabajo caracterizan una 
nueva unidad estratigráfica en el relleno sedimentario de la 
cuenca de Málaga. Esta unidad representa una secuencia gra- 
nodecreciente y comprende dos conjuntos litológicos, que se 
relacionan mediante un cambio lateral y vertical de facies. El 
conjunto inferior-proximal, fundamentalmente conglomeráti- 
co, representa el depósito de abanicos aluviales, mientras que 
el conjunto superior-distal, constituido por lutitas y margas 
laminadas se depositó en un lagoon.

Aunque la microfauna no permite una datación precisa 
más allá del Messiniense superior-Plioceno, su posición estra­
tigráfica y sus características ambientales encajan en el marco 
paleogeogràfico del Mediterráneo durante el final del Messi­
niense. Así, esta unidad se podría correlacionar con los sedi­
mentos laminados de facies “lago mare” que en el Mediterrá­

neo occidental responden, a veces, a ambientes marinos res­
tringidos. Estos sedimentos representan los primeros depósi­
tos tras la crisis de salinidad Messiniense y preceden a la sedi­
mentación marina abierta que se establece en el Mediterráneo 
al comienzo del Plioceno.
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ABSTRACT

This work shows the results o f a gravimetric survey carried out in the Malaga Basin (sited on the Inter­
nal Zone o f the Western Betic Chain, southern Spain). Three anomalies maps are exposed and inter­
preted, focusing on neotectonic aspects. In order to avoid the influence o f peridotitic bodies which 
outcrop in the studied area, and the southward thinning o f the crust, a regional anomaly map has 
been processed and subtracted to the Bouguer anomaly. So, a residual anomaly map has been rea­
ched, where neotectonic interpretation has been done. The main tectonic feature evidenced by gravi­
metric data is the Albornoque Fault. It represents the southern boundary o f the Malaga Basin with a 
noticeable vertical component, according to its high gradient. By other hand, the fold o f Sierra de Car- 
tama is marked by a maximum axis. This axis continues westward giving a duplicated depocenter o f 
the basin. It is interpreted as a reverse fault, related in depth with the folding o f Sierra de Cartama, 
and which affects the basement o f the basin. According with the current stress field in the zone 
(NNW-SSE), the proposed structures imply the existence o f a compressive neotectonic activity, where 
the Albornoque fault is interpreted as a high angle reverse fault o f a reverse fault

Key words: gravimetry, neotectonic, Malaga Basin, Betic Chain, peridotite

INTRODUCCIÓN

La Cuenca de Málaga es una cuenca miocena situada en 
las Zonas Internas de las Béticas Occidentales por la que 
actualmente discurre el río Guadalhorce en su último tramo 
con dirección E-0. La Hoya de Málaga ha sido considerada 
una cuenca controlada por fallas de salto en dirección tanto 
en su borde Norte como en el borde Sur (Sanz de Galdeano, 
1983 ; Sanz de Galdeano y López Garrido, 1991). De igual 
manera se describe el borde norte de la Sierra de Cártama, 
una sierra formada por materiales pertenecientes al comple­
jo Alpujárride que se eleva en el centro de la cuenca. Estas 
fallas de dirección E-0 a N70E posteriormente han sido cor­
tadas por fallas normales NO-SE o NE-SO, o incluso han 
cambiado su dinámica convirtiéndose en fallas con impor­
tante salto en la vertical (López Garrido y Sanz de Galdeano,
1999) en un marco general de levantamiento isostático de las 
Béticas. No obstante, las observaciones realizadas por Capo­
te et al. (2002) en la Sierra de Cártama aportan evidencias 
que apoyan un plegamiento activo que eleva dicha sierra 
bajo un régimen de carácter compresivo que concuerda con 
la dirección de máximo esfuerzo horizontal actual según la 
dirección NNO-SSE. El objetivo de este trabajo se centra en 
la descripción e interpretación de los resultados de un estu­

dio gravimétrico llevado a cabo en la cuenca de Málaga y sus 
bordes, y sus implicaciones acerca de la evolución tectónica 
reciente de la zona.

MORFOLOGÍA Y ESTRATIGRAFÍA DE LA CUENCA 
DE MÁLAGA

La cuenca tiene una morfología alargada según una direc­
ción E-0 y ocupa una extensión de aproximadamente 250 km. 
Los límites Norte (Montes de Málaga) y Sur (Sierra de Mijas) 
de la cuenca han sido descritos como fallas (Sanz de Galdea­
no, 1983; Sanz de Galdeano y López Garrido, 1991). El sus­
trato de la cuenca, tal y como se desprende de la cartografía 
geológica de la zona (Figura 1), está formado por materiales 
pertenecientes a los complejos Alpujárride y Maláguide, que 
además son los materiales que componen los relieves circun­
dantes. La secuencia sedimentaria de los materiales que han 
ido depositándose en la cuenca ha sido descrita por diversos 
autores (Chamón y Quinquer, 1976; Estévez González y Cha- 
món, 1978), encontrándose sedimentos de edades desde el 
Oligoceno-Aquitaniense hasta la actualidad, aunque es a par­
tir del Tortoniense cuando los depósitos se pueden considerar 
pertenecientes a la cuenca tal y como hoy en día la conocemos 
(López-Garrido y Sanz de Galdeano, 1999).
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Figura 1. Esquema geológico de la Cuenca de Málaga y su entorno. (Se incluye marco de los mapas de la figura 2).

MAPA DE ANOMALÍAS DE GRAVIMÉTRICAS

Los datos utilizados para la elaboración de los mapas de 
anomalías gravimétricas proceden de un levantamiento gravi- 
métrico realizado en la cuenca de Málaga en el que se han 
medido un total de 291 estaciones (Figura 2a) en una superfi­
cie de 830 km2 con una densidad de una estación por cada 2,85 
km2. La distribución de las estaciones no es homogénea, sien­
do la concentración máxima en los bordes de la cuenca y en 
la Sierra de Cártama. La totalidad de las medidas se han reali­
zado con un gravímetro Lacoste & Romberg, modelo G n° 
953, que proporciona una precisión de ± 0,01 mGal. La alti- 
metría y posición geográfica de la estaciones se ha determina­
do mediante la utilización de altímetro barométrico y GPS res­
pectivamente. En cada estación se han aplicado las 
correcciones clásicas de este tipo de estudios. Además de las 
reducciones de aire libre y de Bouguer, la corrección topográ­
fica de cada estación se ha realizado hasta 167 km con los 
métodos clásicos. Se han obtenido así la anomalía de Bouguer 
completa para el conjunto de las estaciones, utilizando una 
densidad de reducción de 2.67 g/cnT (Figura 2a).

Dado el particular entorno a nivel cortical de adelgaza­
miento en dirección N-S y la presencia de peridotitas (con 
densidad elevada) en la zona, se ha realizado un análisis esta­
dístico por regresión polinómica de los datos de anomalía de 
Bouguer para determinar la tendencia regional. De acuerdo 
con los mapas de anomalías de Bouguer existente en la zona 
(Mezcua et al., 1996) y los modelos de corteza propuestos por 
Torné et al. (1992), se ha estimado como representativo de la 
tendencia regional de la anomalía de Bouguer aquella expre­
sada por un polinomio de 2o orden (Figura 2b).

Una vez obtenido un mapa de anomalías regionales, se ha 
sustraído esta tendencia regional a la anomalía de Bouguer, 
obteniendo un mapa de anomalías residuales (Figura 2c), que 
se considera representativo de las variaciones de las densida­
des de los materiales a un nivel más superficial.

PRINCIPALES RASGOS DE LOS MAPAS DE ANOMA­
LÍAS GRAVIMÉTRICAS

La cuenca de Málaga y su entorno presenta una compleji­
dad cortical singular que queda reflejada en la distribución de
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la anomalía de Bouguer (Fig. 2a), en la que se puede observar 
cómo, dentro de una gran variación de valores (desde -36 
mGal hasta +78 mGal), los valores positivos se encuentran 
hacia el sur del área de estudio, con un fuerte gradiente hacia 
el SSE. Esta zona es la correspondiente a la Sierra de Mijas,

aunque se puede observar cómo el valor de anomalía sigue 
aumentando una vez pasada la vertiente sur de la sierra. Esta 
tendencia es el resultado del efecto que produce el adelgaza­
miento de la corteza junto con la presencia, tanto en aflora­
miento como en profundidad, de las peridotitas de Ronda, que

340000 350000
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mGal

360000 370000

340000

c) Anomalía Residual
350000 360000 370000

340000 350000

Eje de Máximos 
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Figura 2. Mapas de anomalía gravimétrica. Como mapa de base se ha utilizado el mapa de contactos geológicos de la figura 1. a) Mapa 

de anomalía de Bouguer. Las cruces marcan los puntos de medida de gravedad, b) Mapa de anomalía regional (ajuste por polinomio de 

2o orden), c) M apa de anomalía residual (SCN: Subcuenca Norte; SCS: Subcuenca Sur; SVG: Surco de Villafraneo de Guadalhorce. Ver 

explicación en el texto).
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según otras campañas gravimétricas de carácter regional, pro­
ducen un máximo de anomalía más al sur (Torné et al, 1992). 
En el borde septentrional de la cuenca parece definirse un 
cambio de tendencia de las isolíneas de anomalía de Bouguer 
hacia el norte, donde aparece un gradiente bastante menos 
acusado orientado hacia el ENE. Ambos gradientes quedan 
marcados en el mapa de anomalía regional (Fig. 2b).

La cuenca de Málaga presenta una estructuración principal 
en dirección N70-80E. En ella se aprecia una notable asime­
tría en dirección N-S, como queda marcado en el mapa de ano­
malía residual (Fig. 2c.). Por un lado, la asimetría de la cuen­
ca queda reflejada en la mayor potencia de sedimentos de una 
subcuenca Sur (SCS) -que queda representada por un eje de 
valores mínimo de anomalía residual -frente a una potencia 
menor de sedimentos en una subcuenca Norte (SCN), separa­
das por la Sierra de Cártama. Por otro lado, el borde sur de la 
cuenca queda marcado por un importante gradiente entre el eje 
de valores máximos del relieve de la Sierra de Mijas y el eje 
de valores mínimos de la SCS. Este gradiente marca la presen­
cia de una falla en dicho borde, con un importante salto en la 
vertical. Por el contrario en el borde norte el valor de anoma­
lía varía de una manera mucho más suave entre un eje de valo­
res máximos al norte (Montes de Málaga) y el eje de mínimos 
que define la SCN. Esta asimetría de la cuenca es mucho más 
clara en su mitad oriental, donde desaparece el surco de la 
SCN. Esta desaparición ocurre a partir de una línea de direc­
ción NNO-SSE, situada al Este de la Sierra de Cártama, que 
define también una disminución importante de la profundidad 
en la SCS, como queda reflejado en los valores de anomalía 
residual.

La Sierra de Cártama, como rasgo particular de la cuenca 
de Málaga, ocupa una posición media dentro de la cuenca 
marcando un eje de valores máximos de anomalía residual en 
dirección N70-80E. Los valores de anomalía residual que 
muestra la Sierra de Cártama quedan netamente limitados al 
Este por la línea NNO-SSE descrita anteriormente. Por el Oes­
te, el eje de valores máximos de anomalía se puede prolongar 
más allá de la zona de afloramiento de la sierra, hasta interfe­
rir con un importante surco sedimentario de dirección N-S, 
definido por un eje de valores mínimos (Surco Villafranco de 
Guadalhorce -SVG). Esta interferencia produce una duplica­
ción del depocentro de la cuenca, ya que es en este surco en el 
que encuentran los valores mínimos de la cuenca, y por tanto 
el máximo espesor de sedimentos. Hay que destacar la no pre­
sencia de un gradiente significativo en el límite norte de la 
Sierra de Cártama, lo que no apoyaría la teoría de una falla de 
alto ángulo y desplazamiento significativo en la vertical en 
dicho límite.

Un rasgo importante a destacar sobre en el mapa de ano­
malía residual, es la aparición de unos ejes de valores máxi­
mos en los Montes de Málaga con una orientación aproxima­
da E-O. La anomalía residual de estos relieves llega a ser más

elevada que la de la Sierra de Mijas, e incluso que los de las 
peridotitas de Sierra Alpujata. Esto lo atribuimos a la presen­
cia a escasa profundidad de las peridotitas de la base del Man­
to de los Reales, manto aflorante en el núcleo del antiforme de 
Santi Petri (Booth-Rea, 2000). Estas peridotitas afloran según 
el mismo eje E-0 pocos kilómetros más hacia el Oeste en La 
Robla (Fig. 1).

Además, en los Montes de Málaga se puede trazar un eje 
de valores mínimos en dirección casi N-S que separa los ejes 
de valores máximos. Este eje de mínimos coincide con la tra­
za de uno de los sinclinales N-S de gran radio descritos entre 
otros por Estévez y Chamón, (1978). A ambos lados de este 
sinclinal aparecerían los correspondientes anticlinales, coinci­
diendo con los máximos de anomalía gravimétrica residual del 
anticlinal de Santi Petri y el anticlinal del río Guadalmedina. 
Estos máximos podrían estar relacionados con la cercanía a la 
superficie de las peridotitas del Manto de los Reales, que en la 
zona del sinclinal quedaría a más profundidad.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

El principal rasgo tectónico de la cuenca de Málaga que se 
deduce del estudio gravimétrico es una falla de gran salto en 
la vertical con dirección N70-80E que limita el borde sur de la 
cuenca con la Sierra de Mijas. Esta falla ha sido descrita por 
varios autores (Andreo y Sanz de Galdeano, 1994; Sanz de 
Galdeano et al., 2001) como la continuación de la Falla de 
Albornoque, descrita inicialmente por Tubía (1988) como 
falla en dirección tipo dextral en el borde norte de la Sierra 
Blanca. Sanz de Galdeano et al. (2001) atribuyen un importan­
te salto en la vertical de componente normal de esta falla para 
explicar el gran espesor de sedimento acumulado en la cuen­
ca. En nuestra opinión este salto en la vertical estaría asocia­
do a una componente inversa de la falla en concordancia con 
el estado de esfuerzos responsable del plegamiento post-mio- 
ceno de la Sierra de Cártama (Capote et al., 2002).

Otro rasgo importante desvelado por la gravimetría es la 
ubicación de dos depocentros en la cuenca en el eje de mínimos 
del surco Villafranco de Guadalhorce (SVG). La duplicación 
aparente de este depocentro se puede atribuir a la existencia de 
una falla inversa en profundidad que formaría el pliegue de la 
Sierra de Cártama y que afectaría al basamento de la cuenca.

En cuanto al borde norte de la cuenca de Málaga se puede 
concluir que las anomalías gravimétricas no evidencian la pre­
sencia de fallas de entidad regional en este límite de la cuen­
ca. El cambio de en la dirección de las isolíneas de anomalía 
residual a un lado y otro del límite oriental de la Sierra de Cár­
tama, correspondería probablemente a una falla, quizá de tipo 
transfer, que individualiza dos bloques dentro de la cuenca: el 
bloque Oeste, en el que se incluye el pliegue de la Sierra de 
Cártama y los surcos de sedimentos con mayor espesor, y el 
bloque Este, donde los surcos sedimentarios pierden entidad.
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Sobre el mapa de anomalía residual es posible distinguir 
en los Montes de Málaga, desde el anticlinal de Santi Petri 
hasta el del río Guadalmedina, la presencia de rocas peridotí- 
ticas de alta densidad situadas a escasa profundidad en los 
anticlinales de pliegues de gran radio con ejes N-S. Estos plie­
gues podrían estar asociados al tensor de esfuerzos pretorto- 
niense de dirección ONO-ESE (Sanz de Galdeano, 1990), que 
sería probablemente también el responsable del movimiento 
dextral de la falla de Albornoque. Durante el Tortoniense este 
tensor comenzaría a rotar hasta disponerse según una compre­
sión NNO-SSE en el Mesiniense. Con esta rotación de tensor, 
la falla de Albornoque empezaría a desarrollar cada vez más 
su componente inversa, hasta que finalmente el movimiento 
en dirección quedaría prácticamente bloqueado y pasaría a 
actuar como una falla inversa de alto ángulo. Bajo estas con­
diciones de compresión NNO-SSE se desarrollaría la activi­
dad post-miocena del pliegue de la Sierra de Cártama, cuya 
falla asociada en profundidad podría interpretarse como una 
falla más moderna que la falla de Albornoque, a la cual se le 
estaría transfiriendo las tensiones producidas por el bloqueo 
de la falla principal.
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Balance volumétrico de sedimentos neógenos y cuaternarios 
en el margen Sud-lbérico: implicaciones tectónicas

L. Iribarren, J. Vergés, J. Fullea y M. Fernández

Instituto de Ciencias de la Tierra “Jaume Aimera”, CSIC. Lluís Sole' Sabarís s/n, 08028 Barcelona, liribarren@ija.csic.es

ABSTRACT

The volume o f sediments and the spatial and temporal distribution o f the Neogene and Quaternary infill of 
the South Iberian margin basins, can be used to solve the relief evolution and to constrain the most appro­
priate tectonic model for the Betic-Alboran domain. V\Je present the volumetric balance o f the Alboran Sea 
basin, the Guadalquivir foreland basin and the intramontane basins o f the Betics. The Alboran basin, infi­
lled since Aquitanian times by Betie and Rif sedimentary contribution, represents the most important accu­
mulation of sediments, with a volume o f around 120.000 km3. The sediments in the Guadalquivir basin, Late 
Langhian to Quaternary in age, reach a volume o f 20.500 km3. The total volume o f the sediments in the 
intramontane basins is o f 10.000 km3, containing both marine and continental facies. A preliminary analy­
sis of the sedimentary environmental changes in the intramontane basins, suggests a migration o f the eon- 
tinentalization from the suture o f the internal and external Betics, towards the Alboran basin occurred 
from the Upper Tortonian to the Pleistocene.

Key words: Neogene basins, Betic-Rifian orogene, Guadalquivir, Alboran basin, Betic in tra montane basins

INTRODUCCIÓN

La evolución neógena y cuaternaria del margen Iberia- 
África (Béticas, Rif, Mar de Alborán y Golfo de Cádiz) se 
ha explicado mediante diferentes modelos geodinámicos, a 
menudo antagónicos. Entre estos se incluyen la delamina­
ción litosférica (p.e. Mezcua y Rueda, 1997), el colapso 
convectivo (p.e. Platt y Vissers, 1989) y subducción en dis­
tintas direcciones (p.e. Lonergan y White, 1997).

En este trabajo se presenta un primer balance volumé­
trico del relleno de las cuencas del Mar de Alborán, cuen­
cas intramontañosas situadas en las Cordilleras Béticas y 
de la cuenca de antepaís del Guadalquivir. La distribución 
espacial de estos sedimentos así como su distribución en el 
tiempo deberían constreñir la evolución geodinámica 
durante el Neógeno y Cuaternario.

BALANCE VOLUMÉTRICO DE LAS CUENCAS SEDI­
MENTARIAS

- El Mar de Alborán se encuentra situado entre la Cor­
dillera Bética y el Rif, limitado al Oeste por el arco de 
Gibraltar. La profundidad actual del Mar de Alborán es de 
menos de 2000 m y existen diversas estructuras que com- 
partimentan el fondo marino. El alto de Alborán, con una 
dirección NE-SW y una elevación que la hace emerger

localmente, divide la cuenca sedimentaria de Alborán en 
tres subcuencas: las cuencas del Oeste, Sur y Este.

En la cuenca de Alborán los sedimentos más antiguos 
son de edad Aquitaniense (Comas et al., 1992). La estruc­
tura irregular del basamento en esta cuenca, da lugar a la 
existencia de tres depocentros. En los dos depocentros 
situados tras el arco de Gibraltar, los sedimentos superan 
los 8.000 m de potencia. En un tercer depocentro situado al 
Sur de Granada se superan los 4.000 m de espesor. Estos 
tres depocentros pertenecen a la subcuenca del Oeste (Soto 
et al., 1996).

El volumen total de sedimentos obtenido para la cuen­
ca de Alborán es de aproximadamente 120.000 km' (Fig. 
1 A), distribuidos en un área de 71.600 km2. El relleno se 
realiza por aportes sedimentarios que proceden tanto de las 
Béticas como del Rif.

- La Cuenca del Guadalquivir representa la cuenca de 
antepaís de la parte central y occidental de la Cordillera 
Bética y se genera por flexión litosférica como consecuen­
cia del emplazamiento las láminas cabalgantes. Al Este la 
cuenca queda cerrada por los cabalgamientos de dirección 
NNE de la zona prebética.

La sedimentación comienza en el Langhiense superior 
(Berástegui et al., 1998) en un mar conectado con el Medi­
terráneo (Vera, 2000). A lo largo del Mioceno superior y
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a) CUENCAS
INTRAMONTAÑOSAS

CUENCA DEL 
GUADALQUIVIR

CUENCA DE 
ALBORÁN

14.8

16,4

b)

FACIES CONTINENTALES

HIATO

FACIES MARINAS

5,3

CUENCAS DISTALES CUENCAS INTERMEDIAS CUENCAS COSTERAS

Figura 1. A. Volúmenes sedimentarios, edad del relleno sedimentario y edad del tránsito de marino a continental en la cuenca de Albo- 
rán, Guadalquivir y  el total de las cuencas intramontañosas. Los volúmenes son proporcionales a la escala horizontal. B. Volúmenes sedi­
mentarios, edad del relleno sedimentario y edad del tránsito de marino a continental para algunas de las cuencas intramontañosas. Los 
volúmenes son proporcionales en la escala horizontal.

Plioceno, la conexión se ve interrumpida y el mar se retira 
paulatinamente hasta la línea de costa actual.

Los resultados indican un volumen de 20.500 km3 (Fig. 
1A) en la cuenca del Guadalquivir. El espesor medio de 
sedimentos es de más de 1.500 m, distribuidos de manera 
que las máximas profundidades se encuentran junto al con­

tacto con las zonas externas, adelgazándose en dirección 
opuesta y hacia el NE (Berástegui et al., 1998).

- Las Cuencas Intramontañosas se distribuyen entre 
las distintas sierras que conforman la Cordillera Bética 
(Fig. 2), tanto sobre las zonas internas como las externas.

Geotemas 5, 2003



BALANCE VOLUMÉTRICO DE SEDIMENTOS NEÓGENOS Y CUATERNARIOS EN EL MARGEN SUD-1BÉRICO: IMPLICACIONES TECTÓNICAS 131

Presentan un relleno sedimentario neógeno y cuaternario, 
con marcado carácter sintectónico.

Algunas de las cuencas contienen sedimentos del Mio­
ceno inferior y medio (Aquitaniense-Serravalliense), los 
cuales se encuentran plegados y erosionados. Estos sedi­
mentos indican un ambiente marino y parecen formar par­
te de una “pre-cuenca” de Alborán, cuyos límites se exten­
dían más allá de los actuales (Comas et al., 1992).

La actual configuración de las cuencas, así como el 
relleno principal tiene lugar a partir del Tortoniense hasta 
la actualidad (Montenat et al., 1990; Vera, 2000). Las cuen­
cas intramontañosas son marinas durante el Tortoniense y 
las primeras cuencas se continentalizan en el Tortoniense 
superior. Durante el resto del Mioceno superior, Plioceno y 
comienzo del Pleistoceno se produce el tránsito de marino 
a continental en el resto de las cuencas. La edad de la con- 
tinentalización es función de la posición de estas cuencas 
(Fig. Ib) distinguiéndose tres grupos con respecto a la dis­
tancia a la línea de costa: distales, las situadas a mayor dis­
tancia de la línea de costa actual del Mar de Alborán; inter­
medias, las situadas entre los dos grupos; y costeras, 
situadas junto a la línea de costa.

En cuanto a las distales, se distinguen dos subgrupos en 
función de su evolución: la cuenca sedimentaria de Ronda,

por un lado, y las cuencas situadas sobre el límite entre 
zonas internas y zonas externas de la Cordillera Bética 
(Granada, Guadix-Baza, Fortuna y Lorca), por otro. La 
cuenca de Ronda se mantuvo unida a la del Guadalquivir 
hasta que finalizó su sedimentación en el Mesiniense y 
toda la serie es de carácter marino. Sin embargo, el resto de 
las cuencas distales muestran un cambio marino continen­
tal, entre el Tortoniense superior y el Mesiniense, y una 
sedimentación continental continua hasta la actualidad.

No obstante, el tránsito de marino a continental se rea­
liza de distintas maneras. Así, las cuencas de Granada y 
Guadix-Baza sufrieron levantamiento, como queda consta­
tado por la altura de hasta 1.600 metros a la que se encuen­
tran actualmente los últimos sedimentos marinos (Braga et 
al., 2003). Por el contrario, las cuencas de Fortuna y Lorca, 
no registran levantamiento (Garcés et al., 2001).

En las cuencas costeras, la sedimentación marina conti­
núa a lo largo del Mesiniense y el Plioceno, en Málaga, 
Níjar y Alicante y hasta el Pleistoceno en Vera. Entre las 
cuencas intermedias, la de Sorbas-Tabernas contiene sedi­
mentos marinos hasta el Plioceno, la de Hinojar hasta el 
Tortoniense superior y la de Huercal-Overa pasa de los 
sedimentos marinos del Tortoniense, a los continentales del 
Plioceno, con un hiato durante el Mesiniense.

Figura 2. Mapa de localización y extensión de las cuencas intramontañosas, cuenca del Guadalquivir y  Alborán.
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Los volúmenes obtenidos en estas cuencas suman un 
total de casi 10.000 km1 (Fig. la). El máximo volumen de 
sedimentos se encuentra en la cuenca de Alicante-Cartage- 
na, con 2.880 km3, que es junto a Guadix-Baza, la cuenca 
de mayor extensión (Fig. 2). Sin embargo, las cuencas que 
presentan mayores espesores medios de sedimentos (de 
800 a 900 m) y son Fortuna y Sorbas-Tabernas.

CONCLUSIONES

- El conjunto de las cuencas sedimentarias del Mar de 
Alborán presentan alrededor de 120.000 km3 de sedimentos 
neógenos y cuaternarios. Sin embargo, no se ha separado la 
contribución de sedimentos del margen ibérico de la del 
margen africano. Las cuencas intramontañosas de las cor­
dilleras héticas contienen un relleno de casi 10.000 km3, 
mientras que la cuenca del Guadalquivir presenta alrededor 
de 20.500 km3.

- De forma preliminar, la evolución de las cuencas 
intramontañosas a lo largo de una transversal perpendicu­
lar a la estructura, muestra que las cuencas situadas entre 
las zonas internas y externas de las Cordilleras Béticas, y 
por tanto más alejadas a la línea de costa actual, emergen 
en primer lugar, hacia finales del Tortoniense superior 
(~7,1 m.a.). Las cuencas situadas en la zona costera emer­
gen al final del Plioceno e incluso en el Pleistoceno (0,01- 
3,6 m.a.).

- Cualquier modelo tectónico que trate de explicar la 
formación y evolución de las Cordilleras Béticas, debe­
rá tener en cuenta, tanto el balance volumétrico de los 
sedimentos presentado, como la dirección de migración 
del levantamiento tectónico y emersión de las cuencas 
sedimentarias.
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ABSTRACT

A palynological study, using pollen grains, spores and dinoflagellate cysts, Is being carried out In sections 
from the middle Miocene age along the European alpine are. The preliminary data o f the pollen spectra 
show that the vegetation was guite homogeneous all over the central European area (from Switzerland to 
Hungary). A subtropical forest can be characterized by high percentages o f 1) Taxodiaeeae (Taxodium type), 
2) deciduous Quercus and Juglandaceae (Engelhardia and Carya mainly) and 3) presence with variable 
abundance o f Cathaya and middle-high altitude elements (Tsuga, Cedrus, Abies and Picea). Conseguently 
can be inferred: 1) a swampy environment is frequent on the edge o f the middle Miocene basins, 2) an ever­
green and deciduous mixed forest in the low mountains; and 3) a middle-high altitude vegetation in some 
of the sections.

Key words: Central Europe, Middle Miocene, Pollen, Vegetation, Climate.

INTRODUCCIÓN

Han sido pocos los estudios palinológicos realizados en 
materiales pertenecientes al Mioceno medio en Europa. Los 
trabajos previos tienen un marcado carácter geográficamente 
local. Muchos, además, utilizan una taxonomía inadecuada 
con una nomenclatura no botánica o morfológica en la deter­

minación de los granos de polen, por ello la posterior interpre­
tación en términos climáticos se hace compleja. En este estu­
dio se propone realizar un análisis palinológico en el que se 
lleva a cabo una clasificación botánica de los granos de polen. 
Se han escogido secciones y sondeos continuos, bien datados 
por otros métodos, localizados a lo largo del arco alpino euro­
peo en Europa central (Fig. 1). El objetivo es obtener una

Figura 1. Mapa de Europa central en donde se muestran las áreas de estudio. En algunas áreas se pueden incluir varias sec­
ciones o sondeos. 1, Molasa de Saboya; 2, Molasa Suiza (Ponts de Martel, Le Lóele, Vermes, Fribourg); 3, cuenca de Viena 
(secciones y  sondeos); 4, cuenca Panónica (sondeo Tengelic 2, sondeo Hidas 1); 5, cuenca Dácica; 6, Bulgaria.
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Figura 2. Esquema de la organización de la vegetación en el bosque subtropical-templado durante el Mioceno medio en Europa (ver 
explicación en el texto).

visión amplia y general de cómo se estructura la vegetación en 
estas latitudes y discernir para esa edad a) si existen particula­
ridades en distintas áreas dependiendo de su localización geo­
gráfica, b) si existen cambios de la vegetación a lo largo del 
tiempo y, c) posteriormente sacar conclusiones climáticas.

CONTEXTO CLIMÁTICO Y TECTÓNICO

El Mioceno medio es un periodo de tiempo crucial con 
respecto al clima. Es bien conocido por todos el enfriamiento 
climático global durante el Serravalliense (±14 m.a.). El dO18 
sufre un incremento (Miller y Feigenson, 1991) y el nivel 
eustàtico global se caracteriza por una caída (Haq et al., 
1987) en relación a una glaciación antàrtica. También, duran­
te este periodo de tiempo comienzan a erigirse relieves (oro­
genia alpina) debidos a la colisión de las placas africana y 
euroasiàtica.

VEGETACIÓN

Todas las secciones estudiadas, que se localizan en Europa 
central (Hungría, Eslovaquia, Austria, Suiza), muestran espec­
tros polínicos, a lo largo del Mioceno medio, que corresponden 
a una vegetación en la que dominan los elementos característi­
cos de ambientes templados (Quercus, Carya, Alnus, Carpi- 
nus, Zelkova, Acer, etc.). A su vez existe una abundancia de 
elementos subtropicales (Engelhardia, Sapotaceae, Myrica, 
Taxodiaceae, etc.) y una presencia de elementos tropicales 
(Acanthaceae, Meliaceae, Rutaceae, Mussaenda, Euphorbiace- 
ae, Rubiaceae, etc.). En todos lo casos Cathaya, una gimnos- 
perma que actualmente sólo vive en los bosques subtropicales- 
templados del sur de China, es bastante abundante.

CONCLUSIONES 

Estructura de la Vegetación

En los espectros polínicos se encuentran juntos taxones 
que actualmente viven en ambientes diferentes (Fig. 2). Esto 
se debe al transporte de los granos de polen desde diferentes 
áreas. El mejor ejemplo actual de cómo se estructuraría la 
vegetación en esta región es la organización típica por cintu­
rones altitudinales en el bosque subtropical-templado del sur 
de China (Suc et al., 2002). En nuestros espectros encontra­
mos una vegetación típica de:

zonas pantanosas a baja altitud que estaría representa­
da por Taxodium, Myrica, Sapotaceae, Engelhardia, 
Symplocos, etc.,
bosque mixto “evergreen” y caducifolio, topográfica­
mente más alto, caracterizado por Quercus de hoja 
caduca, Fagus, Acer, Juglandaceae (Engelhardia y 
Carya), Ilex, Hamamelidaceae, Menispermaceae, 
Alnus, etc.,
bosque de altitud media-alta deducido a partir de la 
presencia de Cathaya, Tsuga y Cedrus (altitud media) 
y Abies y Picea (altitud elevada).

Clima

La presencia de taxones de tipo tropical y el gran núme­
ro de taxones de tipo subtropical y templado nos hacen pen­
sar que en gran parte de la región estudiada existía un clima 
de tipo subtropical continuación del existente en épocas 
anteriores.
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ABSTRACT

The study o f the Algarve margin on the basis o f multichannel seismic profiles and petroleum exploration 
wells illustrates the seismic stratigraphy and tectonics o f this region. A correlation with the sedimentary 
record o f the near Portuguese and Spanish areas is proposed. This study provides an integrated view o f the 
geodynamic evolution o f this margin, in the context o f the Africa-Eurasia plate boundary in the Gulf of 
Cadix.

Key words: seismic stratigraphy; Algarve margin; tectonics; basin analysis; Tertiary.

INTRODUCTION

The Algarve margin is located in the southwestern margin 
of Iberia and it forms, together with the Spanish southwestern 
margin, the northern margin of the Gulf of Cadix. Its complex 
geodynamic evolution, particulary during the Cenozoic, 
results from the interaction between the Africa-Iberia conver­
gence along the eastern segment of the Azores-Gibraltar frac­
ture zone (transpressive context) and the westward migration 
of the Gibraltar arc (e. g. Sanz de Galdeano, 1990; Ribeiro et 
al., 1990). From a detailed interpretation of multichannel seis­
mic (MCS) profiles, and gravity and seismological analysis, 
the Cenozoic of the Algarve Continental margin has been stu­
died, mainly in what concerns: i) its seismic stratigraphy, ii) its 
main structural features and iii) its tectonic-sedimentary evo­
lution in the context of the Africa-Eurasia plate boundary 
(Lopes & Cunha, 2000; Lopes, 2002). The present work it’s a 
review of the tectonic-sedimentary study.

SEISMIC UNITS, MAIN ACTIVE STRUCTURES AND 
GEOLOGIC EVOLUTION

Seven main seismic units were identified (Fig. 1) and their 
age has been interpreted on the basis of the biostratigraphic 
data provided by five commercial wells drilled in the margin 
(Imperador-1, 1976; Ruivo-1, 1975; Corvina-1, 1976; Algar­
ve-1, 1982; Algarve-2, 1982) and their geometrical position in 
relation to the front of the Gibraltar Olistostrome: A -  Meso­
zoic; B -  late Campanian-middle Eocene; C -  upper Eocene- 
lowermost Miocene; D -  upper Aquitanian-lower Tortonian; E 
-  upper Tortonian-Messinian; F -  Zanclean; G -  Piacenzian- 
Recent. These units are bounded by six main seismic discon­

tinuities, respectively designated from H6 to H,, corresponding 
to angular or erosional unconformities.

During the Cenozoic, the geodynamic evolution of the 
Algarve margin is controlled by two major tectonic structures 
(e.g. Lopes, 2002): a) the Portimao-Monchique fracture zone 
(striking N-S); b) the S. Marcos-Quarteira fault (SMQF) (stri­
king N40°W) that separates two tectonic domains: the western 
domain (with N-S and E-W predominant structures and, secon­
darily, NW-SE and NE-SW) and the eastern domain (domina­
ted by WSW-ENE, NW-SE, NE-SW, NNE-SSW and NNW- 
SSE structures). Thrust systems are concentrated in the eastern 
domain, and they generally exhibit a southward or southeas­
tward vergence. This tectonic signature has been attributed: i) 
to the proximity of the Betic orogen; ii) to the SMQF that acts 
as a buttress fault to the westward propagation of the compres­
sion linked to the Gibraltar Arc; iii) to the proximity of the 
front of the Gibraltar Olistostrome. A persistent halokinetic 
activity occurred in the margin during two major episodes: a) 
sin-C unit; b) sin- and post-E unit. An increasing flexuration of 
the margin was also identified, with spatial and temporal varia­
tion of the subsidence. The tectonic regime is considered as 
generally compressive, but some variations of the magnitude 
and of the orientation of the s | were deduced. The interpreta­
tion of the successive stress-fields is rendered difficult by the 
existence of tectonic sub-domains and evaporitic structures.

CORRELATION WITH THE SEDIMENTARY 
RECORD OF THE NEAR PORTUGUESE AND SPA­
NISH AREAS

The correlation between the onshore Cenozoic lithostrati- 
graphic units (Antunes et al., 2000) and the offshore seismic
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Figure 1. Synthesis o f the tectonic-sedimentary characters o f the Algarve Cenozoic margin. Seismic units and unconformities are correla­
ted with the onshore lithostratigraphyc units (Antunes et al., 2000), with the main sedimentary’ unconformities established in central Portu­
gal (Cunha, 1992) and with the Spanish seismic units (Maldonado et al., 1999). Tectonic events and relative motion o f Iberia and Africa are 
correlated with the development o f the seismic units (modified from Lopes, 2002).

units has been recently established (Lopes, 2002) (Fig. 1): 
subunit G3 corresponds to the Faro-Quarteira Formation; 
subunit G2 corresponds to the Morgadinho and Algoz depo­
sits; subunit G1 corresponds to the Olhos de Âgua sands; 
lower section of unit F corresponds to the Galvana Conglome­
rate; unit E corresponds to the Cacela Formation; upper sec­
tion of unit D corresponds to the Fine sands and sandstones 
with Glauconite; and lower and middle sections of unit D 
corresponds to the Lagos-Portimào Formation. Units B and C 
should not have onshore equivalents.

The seismic unconformities identified in the Algarve mar­
gin were also correlated with the main sedimentary unconfor­
mities established in central Portugal (Cunha, 1992), namely 
(Fig. 1): H, correlates to the base of SLD13; H2 correlates to 
the base of SLD12; / / ? correlates to the base of SLD11; H4 
correlates to the base of SLD9; Hs correlates to the base of 
SLD7; H6 correlates to the base of SLD5 (Lopes, 2002).

Finally, the comparative study between the Algarve and 
Spanish continental margins of the Gulf of Cadix (Lopes,
2002) has enabled the correlation between the Cenozoic seis­
mic units identified in both margins (Spanish seismic units 
proposed by Maldonado et al, 1999) (Fig. 1): subunits G2 and 
G3 corresponds to the unit P/Q; subunit G 1 corresponds to the 
unit P2; unit F corresponds to unit PI; sub-unit E2 corres­

ponds to the unit M3; subunit El corresponds to the unit M2; 
unit D corresponds to the unit Ml; unit C corresponds to the 
unit UO-LM; unit B corresponds to the unit UK-UE.

CONCLUSIONS

The Cenozoic seismic units identified in the Algarve mar­
gin, deformed by active tectonic structures and bounded by 
unconformities related with the tectonic events that affected the 
southwestern border of Iberia, allowed the interpretation of the 
regional tectonic-sedimentary context. These units can be 
correlated with the sedimentary records in nearby areas and 
integrated in a more complete model for the evolution of the 
complex AGFZ. Interpretation of the spatial and temporal 
variations of the stress-field is complicated by the existence of 
tectonic sub-domains (bounded by important fault zones), 
expressed by different compressive and distensive block inter­
actions, and by evaporitic structures. This coexistence during 
de Cenozoic, but specially during the Miocene, also occurs in 
many other regions of the Gulf of Cadix; and is considered a 
consequence of the interaction between the convergence of 
Africa and Eurasia along the AGFZ (transpressive context) and 
the westward migration of the mountain front of the Gibraltar 
Arc, which causes a radial trajectories of s, around the arc.
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ABSTRACT

The western part o f the Madrid Basin shows widespread arkosic deposits o f Neogene age characterized by 
a massive appearance. On the basis of detailed geological mapping, five main stratigraphic units, ranging 
the Lower and Middle Miocene, have been distinguished in the area. These units can be correlated with the 
major Neogene units defined in the Madrid Basin. The stratigraphic correlation has been favoured by recent 
findings o f mammal localities in the area.

Key words: stratigraphy, arkoses, mammal localities, Neogene, Madrid Basin

INTRODUCCIÓN

El sector occidental de la Cuenca de Madrid, situada en el 
centro de la Península Ibérica, se caracteriza por la presencia 
de abundantes depósitos arcósicos de edad neógena. La relati­
va homogeneidad composicional y de facies de estos materia­
les ha hecho problemática la confección de un esquema litoes- 
tratigráfico de carácter general para esta zona de la cuenca, 
impidiendo su correlación estratigráfica con las unidades neó- 
genas mayores distinguidas en la Fosa del Tajo (Junco y Cal­
vo, 1983; Ordóñez et al., 1991; Alonso-Zarza y Calvo, 2002). 
A esa dificultad ha contribuido también la escasez de yaci­
mientos paleontológicos con los que datar los depósitos arcó­
sicos, siendo el yacimiento de Torrijos (Aguirre et al., 1982) el 
único conocido en la zona hasta hace unos pocos años. Muy 
recientemente, Sesé y Jiménez-Rodrigo (2002) han puesto de 
manifiesto la presencia de varios yacimientos de edad Oligo- 
ceno superior al suroeste de Talavera de la Reina.

Los antecedentes sobre las características geológicas del 
registro sedimentario neógeno en el sector occidental de la 
cuenca no son abundantes. Destacan los trabajos llevados a 
cabo en los años setenta por Martín Escorza y Hernández 
Enrile (1972), Martín Escorza et al. (1973) y Martín Escorza 
(1974). Por su carácter general, relativo a la composición de 
los materiales terrígenos terciarios de la Cuenca de Madrid, es 
de señalar el trabajo de Benayas et al. (1960).

En esta contribución se presentan los nuevos datos y resul­
tados obtenidos durante la realización de la cartografía geoló­
gica a escala 1:50.000, 2a serie (MAGNA) de cinco hojas

(Villaluenga, Torrijos, Méntrida, Fuensalida y Móstoles) situa­
das al suroeste de Madrid (Fig. 1). Se describe el conjunto de 
unidades estratigráficas de carácter informal reconocidas en los 
depósitos arcósicos y su integración en un esquema lito- y cro- 
noestratigráfíco de entidad regional. Las precisiones bioestrati- 
gráficas que se presentan son el resultado del hallazgo de ocho 
nuevos yacimientos de vertebrados en el área considerada.

MARCO GEOLÓGICO Y DESCRIPCIÓN DEL ÁREA 
DE ESTUDIO

La Cuenca de Madrid forma parte, junto con la Depresión 
Intermedia o Cuenca de Loranca, de la Fosa del Tajo, situada 
en el centro de la Península Ibérica. La cuenca está rellenada 
por una potente sucesión de depósitos terciarios, cuyo espesor 
alcanza los 3.500 m en las proximidades del Sistema Central 
(Junco y Calvo, 1983). Tanto los materiales graníticos y meta- 
mórficos del Sistema Central como de los Montes de Toledo 
suministraron abundantes depósitos arcósicos que quedan 
ampliamente extendidos desde el meridiano de la ciudad de 
Madrid hacia el oeste. Los materiales arcósicos aflorantes de 
edad Mioceno pasan lateralmente a depósitos arcillosos, cal­
cáreos y evaporíticos lacustres en partes centrales de la cuen­
ca (Ordóñez et al., 1991).

La sucesión estratigráfica miocena de la Cuenca de 
Madrid ha sido dividida en tres unidades mayores (Junco y 
Calvo, 1983; Alonso-Zarza y Calvo, 2002). La Unidad Infe­
rior abarca desde el Rambliense hasta el Aragoniense medio, 
situándose en discordancia angular sobre materiales paleóge-
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nos. La Unidad Intermedia (Aragoniense medio-Vallesiense 
inferior) se dispone en disconformidad sobre la unidad infra- 
yacente. La Unidad Superior, separada por una disconformi­
dad erosiva a techo de la Unidad Intermedia, abarca el Valle­
siense superior-Turoliense. Las características litológicas y 
sedimentológicas de esta unidades miocenas, sobre todo en lo 
que se refiere a los complejos lacustres aflorantes en partes 
centrales de la cuenca, están resumidas en Calvo et al. (1989).

UNIDADES ESTRATIGRÁFICAS DISTINGUIDAS

La diferenciación de unidades dentro de los materiales 
arcósicos que se extienden en la zona sur-occidental de la 
Cuenca de Madrid es el resultado de la cartografía de detalle 
realizada en la región. Los límites entre unidades aparecen 
definidos por cambios en la tendencia evolutiva en la vertical 
de la granulometría de los depósitos arcósicos y facies asocia­
das (Fig. 2). Las características litológicas de estas unidades 
son, de forma resumida, las siguientes:

Unidad de arcosas y lutitas rojizas de El Carpió

Los afloramientos de esta unidad se encuentran restringi­
dos a los valles de los ríos Tajo y Alberche, estando mejor 
expuestos en las proximidades de la localidad de El Carpió. El

límite inferior de la unidad aparece cubierto. Litológicamente, 
consiste en arenas cuarzo-feldespáticas (arcosas) de grano 
grueso a medio, localmente con cantos de rocas ígneas disper­
sos. Las arenas presentan aspecto masivo, con discontinuida­
des muy tendidas que individualizan cuerpos arenosos de 2-3 
m de potencia en los que se reconoce estratificación cruzada a 
pequeña y mediana escala. A techo de la unidad son más fre­
cuentes niveles de limos rojizos y algunos paleosuelos carbo­
natados. La edad de esta unidad, que cubre buena parte de, al 
menos, el Aragoniense inferior, se ha establecido sobre la base 
de los yacimientos de mamíferos encontrados en la unidad 
suprayacente.

Unidad de arcosas con cantos y conglomerados del Embal­
se de Castrejón

La mejor exposición de esta unidad se encuentra en los 
taludes del Embalse de Castrejón, próximo a la localidad de 
La Puebla de Montalbán. Los conglomerados, de cantos cuar- 
cíticos, areniscas cuarzo-feldespáticas y lutitas que forman la 
unidad se organizan en ciclos superpuestos de unos 10 m de 
espesor. Los niveles lutíticos a techo de cada ciclo presentan 
abundantes rasgos pedogénicos. El conjunto de materiales 
detríticos corresponde a un sistema de abanicos aluviales, que­
dando en particular bien expuestos los depósitos de ambientes

Figura 1. Situación geográfica del área estudiada, con indicación de los números de hojas geológicas a escala 1/50000 (N° 580, 
Méntrida; N° 581, Móstoles; N° 603, Fuensalida; N° 604, Vdlaluenga; N° 628, Torrijos).
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Figura 2. Columna litoestratigráfica general de los depósitos arcósicos miocenos en el sector occidental de la Cuenca de Madrid y su correla­
ción con las unidades Inferior e Intermedia del Mioceno definidas en el conjunto de la cuenca. A la izquierda de la columna se indican los inte) - 
valos de espesor de las diferentes unidades distinguidas. Los códigos señcdados a la derecha de la columna corresponden a los yacimientos de 
Vertebrados de Mesegar (ME1, ME2), Torrijos (TORI. TOR2), Móstoles (MOS4, MOS5, MOS6), Villaluenga-Cerro del Aguila (VCA) y Mora­
leja de Enmedio (ME).
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medios y distales de estos abanicos. Hacia techo de la unidad 
se intercalan capas de carbonatos y lutitas arcillosas que se 
depositaron en sistemas lacustres muy someros con fuerte 
influencia edáfica.

La edad de esta unidad queda bien precisada por la infor­
mación bioestratigráfica suministrada por los yacimientos de 
Mesegar 1 y 2, de edad Aragoniense inferior (Fig. 3), que se 
sitúan hacia la parte inferior de la unidad (Fig. 2). En el techo 
se sitúan los yacimientos de Torrijos 1 (Aguirre et al., 1982) y 
Torrijos 2, ambos de edad Aragoniense medio.

Unidad de arcosas y lutitas de Los Vergales

Esta unidad presenta una amplia extensión de aflora­
miento, aunque generalmente con una exposición deficien­

te. Los mejores afloramientos se localizan a lo largo de los 
valles de los ríos Alberche y Guadarrama, en particular, 
dentro de este último, en el área de Los Vergales. Los mate­
riales que forman la unidad son esencialmente areniscas 
arcósicas gruesas. La presencia de cantos de granito, gneis, 
cuarzo y pegmatita es mayor en las proximidades del Siste­
ma Central. Lateral y verticalmente pasan a capas indivi­
dualizadas de arcosas de grano más fino que alternan con 
lutitas ocres y rojas. En el techo de la unidad se reconocen 
algunos niveles de suelos calcimorfos y capas de calizas 
palustres.

La edad de esta unidad abarca la parte superior del Arago­
niense medio, tal como ponen de manifiesto las faunas de Ver­
tebrados encontradas en los yacimientos Móstoles 4, 5 y 6 
(Figs. 2 y 3).
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Unidad de arcosas gruesas con cantos de Batres

Es la unidad más ampliamente representada dentro de la 
zona estudiada, mostrando sus mejores afloramientos en las 
márgenes del valle del río Guadarrama. Litológicamente, con­
siste en un conjunto homogéneo de arenas arcósicas de tamaño 
medio a grueso, localmente con cantos, en bancos de 4-5 m de 
espesor, de aspecto masivo. Por lo general, estos bancos arcó- 
sicos alternan con niveles de lutitas ocres con rasgos pedogéni- 
cos. Los cuerpos arenosos se organizan en secuencias granode- 
crecientes, usualmente con bases erosivas, y presentan 
estratificación cruzada a mediana y gran escala. La asociación 
de facies observada se interpreta como propia de un sistema de 
abanicos aluviales con redes fluviales bastante permanentes.

La edad de esta unidad es Aragoniense superior. Esta atri­
bución cronológica viene dada por la correlación con los 
depósitos donde se encuentra el yacimiento de Villaluenga- 
Cerro del Aguila (Figs. 2 y 3).

Unidad de arcosas blancas de Carranque-Griñón

Los depósitos arcósicos de esta unidad son los que ocupan 
las posiciones topográficamente más elevadas dentro de la 
región estudiada. Los afloramientos donde son observables 
estos depósitos son muy reducidos en extensión, dando lugar a 
pequeños resaltes morfológicos que delimitan la superficie de 
erosión denominada “Las Rozas-Griñón". Litológicamente, 
consisten en areniscas cuarzo-feldespáticas de grano grueso a 
muy grueso, con concentraciones locales de cantos de granito 
y cuarzo, y tonos amarillentos u ocres. Los depósitos arcósicos 
se estructuran en cuerpos localmente amalgamados, separados 
por cicatrices erosivas, e internamente presentan estratificación 
cruzada a mediana y gran escala. Incluyen localmente niveles 
de carbonato de espesor decimétrico que se interpretan como 
debidos a encharcamientos efímeros dentro del sistema de aba­
nicos aluviales en que se depositaron las arcosas.

La datación de esta unidad viene definida por la fauna de 
Vertebrados del yacimiento de Moraleja de Enmedio, de edad 
Aragoniense superior (Figs. 2 y 3).

CORRELACIÓN CON LAS UNIDADES MAYORES 
DEL NEÓGENO EN LA CUENCA DE MADRID

Tal como se ha indicado anteriormente, el relleno mioceno 
de la Cuenca de Madrid está dividido en tres unidades estrati- 
gráficas mayores (Inferior, Intermedia y Superior) cuya defi­
nición en cuanto a límites estratigráficos y características sedi­
mentarias ha sido llevada a cabo esencialmente en partes 
centrales de la cuenca (Junco y Calvo, 1983; Calvo et al., 
1989; Alonso-Zarza y Calvo, 2002).

La integración de las observaciones litoestratigráficas rea­
lizadas en los depósitos arcósicos del sur y oeste de la cuenca

con los datos bioestratigráficos aportados por los nuevos yaci­
mientos de Vertebrados hallados en la región permite estable­
cer una correlación bastante ajustada entre los materiales arcó­
sicos y los correspondientes a depósitos lacustres aflorantes en 
el centro de la cuenca.

El principal elemento de correlación estratigráfica es el 
límite entre la Unidad de arcosas con cantos del Embalse de 
Castrejón y la Unidad de arcosas y lutitas de Los Vergales. A 
techo de la primera se sitúan los yacimientos Torrijos 1 y 2, 
ambos de edad Aragoniense medio (zona Dd). Estratigráfica- 
mente, el límite entre las dos unidades viene definido por un 
cambio neto entre los carbonatos lacustres someros y paleo- 
suelos que forman el techo de la unidad infrayacente y los 
depósitos arcósicos de granulometría muy gruesa de la base de 
la Unidad de arcosas y lutitas de Los Vergales. Este límite 
puede ser seguido lateralmente hacia el este y lo asimilamos 
con el contacto entre las unidades Inferior e Intermedia del 
Mioceno en partes centrales de la cuenca (Fig. 2). Los resulta­
dos bioestratigráficos obtenidos son, en principio, coherentes 
con esta correlación.

El límite entre la Unidad de arcosas de El Carpió y la Uni­
dad de arcosas con cantos del Embalse de Castrejón se sitúa 
dentro de la Unidad Inferior del Mioceno y puede ser equiva­
lente al definido dentro de esta unidad en partes más centrales 
de la cuenca (Alonso-Zarza y Calvo, 2002).

Las tres unidades de arcosas que quedan incluidas dentro 
de la Unidad Intermedia del Mioceno (Fig. 2) tienen también 
su equivalente en partes centrales de la cuenca, aunque queda 
por perfilar de forma más ajustada la correlación de la Unidad 
de arcosas blancas de Carranque-Griñón con depósitos situa­
dos hacia el este de la región estudiada.

CONCLUSIONES

Se han definido cinco unidades estratigráficas dentro del 
conjunto de materiales arcósicos aflorantes al sur y oeste de la 
ciudad de Madrid. Estas unidades son de edad Mioceno, aun­
que la unidad más baja (Unidad de arcosas de El Carpió) no 
ha podido ser datada directamente. Es posible establecer la 
correlación estratigráfica entre estas unidades con las unidades 
Inferior e Intermedia del Mioceno definidas con carácter gene­
ral para la Cuenca de Madrid.
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Aplicación de la modelización analògica a la estructura 
miocena de las Zonas Externas Béticas: control reológico 
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ABSTRACT

Analogue experiments o f thrust wedge involving variation o f décollement material have been realized. A 
plate of viscous material (silicone) was placed in the central part o f the model, at the base o f a sandpack. 
Experimental results show that a strong link exists between the final geometry o f the thrust wedge and the 
presence and geometry o f the viscous substrate. Indeed, viscous material enhanced the development o f 
major backthrusts and the outward migration o f the deformation front. Consequently, wide synclines for­
med, favouring the presence of piggy-back basins. These results compare well with the structural style o f 
natural examples belonging to the External Zone o f the Betics.

Key words: Analogue modelling, Thrust wedge, Décollement material, Piggy-back basin.

INTRODUCCIÓN

Las modelizaciones analógicas representan una herra­
mienta muy eficaz para estudiar la deformación progresiva de 
un prisma de acreción o de un cinturón de pliegues y cabalga­
mientos (e.g. Davis et al., 1983). A pesar de las limitaciones de 
tales modelos, son muy útiles a la hora de testar la influencia 
del tipo de despegue sobre la geometría final de la cuña de 
material deformado. En efecto, el comportamiento friccional o 
viscoso del despegue basal ejerce un control fundamental 
sobre su estilo estructural (Liu et al., 1992; Cotton y Koyi,
2000). Este artículo presenta los resultados de una modeliza­
ción analógica en la que la presencia de silicona, el equivalen­
te analógico de un sustrato evaporítico, se muestra como un 
factor clave a la hora de determinar la formación de cuencas 
de piggy-back sobre un sistema de cabalgamientos.

METODOLOGÍA EXPERIMENTAL

La arena, seca y sin cohesión, es un material analógico con 
un comportamiento de Coulomb, frágil e independiente de la 
velocidad de deformación, apropiado para simular el compor­
tamiento reológico de la mayor parte de las rocas sedimenta­
rias en niveles superiores de la corteza (Davy y Cobbold, 
1991). Por otro lado la silicona se usa comúnmente como un 
material Newtoniano, con una viscosidad que depende de la 
velocidad de deformación para modelizar el flujo dúctil de las

rocas incompetentes tales como evaporitas (Weijermars et al., 
1993). El modelo que se va a discutir en este artículo está 
esquematizado en la Figura 1. Ha sido construido sobre una 
hoja de mylar, con una base de silicona de 5mm de espesor en 
forma de “L”, situada en el centro del modelo, rodeada y 
cubierta por capas de arena de distintos colores (espesor total 
de 1,5cm). A través de una tabla acoplada a un motor eléctri­
co, se hace deslizar la hoja de mylar con una velocidad cons­
tante de 0.5cm/h, lo que produce la colisión del paralelepípe­
do inicial con una tabla vertical que actúa de backstop rígido.

Figura I. Esquema simplificado del experimento y del modelo, en 
perfil y en planta, con la geometría de la capa de silicona.
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Figura 2. Evalúe ióti cinemática y estructura interna del modelo. A y B. Dibujos a partir de las fotos de las plantas para distintos valores de acor­
tamiento (indicados como porcentajes); las tramas punteadas claras y oscuras muestran el material deslizado en el frente de los cabalgamien­
tos y retrocabalgamien tos mayores, respectivamente; los números indican la secuencia de nucleación de las fallas. El trazo discontinuo sitúa la 
posición de la silicona, antes de la deformación. C. Dibujo de la planta del modelo al final del experimento. D. Cortes seriados paralelos a la 
dirección de transporte al final del experimento. La trama de grises representa la capa de silicona. Localización en (C).

La cuña de material deformado sobre un sustrato friccional 
alcanza el material viscoso después de unos 20cm de acorta­
miento. La deformación progresiva se registra con fotografías 
de la planta del modelo a intervalos de tiempos constantes.

Según Luján et al. (2003), trabajo en el que se encuentran 
las características físicas de los materiales analógicos así

como los factores de “scaling” entre los experimentos y los 
ejemplos naturales, la velocidad impuesta al paralelepípedo 
inicial y en particular a la capa viscosa de los experimentos 
(1.4 x ÍO'6 m/s) representa aproximadamente una velocidad 
natural de 0.2-2cm/y, de acuerdo con las velocidades en casos 
naturales de acortamiento en sistemas de cabalgamientos.
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RESULTADOS

Cuñas desarrolladas sobre distintos tipos de despegue

En los primeros estadios del experimento, se desarrolla un 
sistema imbricado de cabalgamientos enraizados en el despe­
gue situado en el límite arena-mylar, característico de una 
cuña de Coulomb desarrollada sobre un sustrato friccional 
(e.g. Liu et al., 1992). La deformación se concentra en el fren­
te de la cuña y los cabalgamientos, vergentes hacía el antepa­
ís, se generan con direcciones subparalelas al backstop. La 
acreción de las imbricaciones se produce de manera piggy­
back (Lig. 2A), que produce una cuña de material deformado. 
La geometría final de una cuña desarrollada en un sector sobre 
un despegue exclusivamente friccional se puede observar en el 
corte 3 de la figura 2d. La topografía de la cuña forma un 
ángulo de 15° a 20° respecto a la horizontal.

Cuando la cuña empieza a propagarse sobre el sustrato vis­
coso, se produce un cambio drástico en el estilo de deforma­
ción, ya que un cabalgamiento retrovergente rompe la estructu­
ra general de la cuña (Lig. 2B). Los cabalgamientos siguientes 
no muestran vergencia preferente (Lig. 2C), y el ángulo que 
forma la topografía de la cuña desarrollada sobre la silicona es 
mucho menor que el de la cuña que se desarrolla sobre sustra­
to friccional, ya que en este caso, no supera los 4o.

Los cortes 1 y 2 de la figura 2D ilustran las diferencias 
entre ambos tipos de cuñas. Un abanico imbricado de cabalga­
mientos vergentes hacía el frente caracteriza la cuña en su par­
te más interna, mientras que una geometría más compleja se 
ha desarrollado en la cuña con un sustrato viscoso. En efecto,

el espaciado entre cabalgamientos es mayor y se forman 
anchos sinclinales limitados por fallas de vergencias opuestas 
así como trenes de pliegues en caja, definiendo estructuras de 
pop-up y pop-down.

La presencia de una capa de material viscoso facilita la 
propagación del frente de deformación hacía la parte externa 
del modelo, que se ha desplazado más lejos del backstop res­
pecto a los dominios fricciónales (Ligs. 2B y 2C). Así, se 
modifica la traza del frente de deformación, que pasa de ser 
rectilínea en los primeros estadios de la deformación (Lig. 2A) 
a ser convexa hacía el frente del modelo (Lig. 2C). Como con­
secuencia, las estructuras producidas no son cilindricas, y la 
transición entre los dominios friccional y viscosos se hace por 
zonas de transferencia.

Formación de cuencas de piggy-back sobre un sustrato viscoso

El cambio drástico de la geometría producido por el acor­
tamiento cuando el material deformado pasa de un sustrato 
friccional a viscoso, favorece la formación de cuencas de 
piggy-back sobre este último. Esto se observa particularmente 
bien en una foto lateral del modelo al final del experimento 
(Fig. 3), donde contrastan las relativamente altas pendientes 
de la cuña desarrollada sobre sustrato friccional (la parte cer­
cana al backstop y los dominios laterales en toda su extensión) 
y los sinclinales relativamente anchos cuyo fondo subhorizon­
tal puede favorecer la acumulación de sedimentos. Por otra 
parte, se aprecia la mayor propagación del frente de deforma­
ción sobre la parte correspondiente al despegue desarrollado 
sobre un sustrato viscoso.

Figura 3. Vista oblicua del estadio final del experimento.
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La forma en “L” de la placa de silicona situada por deba­
jo de la arena en el modelo inicial (Fig. 1), produce además 
una asimetría en la cuña de material que se deforma por 
encima del sustrato viscoso. Es llamativa la presencia de un 
único sinclinal muy ancho en la parte más estrecha de la “L”, 
ya que los límites entre la arena y la capa viscosa, a nivel del 
sustrato, han fomentado la nucleación de dos cabalgamien­
tos, pro- y retrovergentes, mientras que sinclinales más estre­
chos se han desarrollados en la parte más larga de la “L”, 
debido a la formación un número relativamente mayor de 
cabalgamientos.

COMPARACIÓN CON EJEMPLOS NATURALES

El estilo estructural de los sectores del experimento des­
arrollados sobre un sustrato friccional corresponde a un siste­
ma monovergente de cabalgamientos imbricados, subperpen­
dicular al acortamiento principal (Liu et al., 1992), que tiene 
su análogo natural en algunos segmentos de las zonas externas 
de la Cordillera Bética. En efecto, es semejante a la geometría 
de la parte oeste del Prebético externo (García Cortés y Trio 
Maseda, 1994), en la que se reconoce un número alto de 
imbricaciones con una única vergencia y donde los sedimen­
tos sintectónicos son muy escasos. Este estilo contrasta con el 
del Subbético o del extremo occidental del Complejo de los 
Flyschs, donde grandes masas de evaporitas del Trías han 
actuado como material de despegue (Crespo-Blanc y Campos, 
2001; Luján et ah, 2003). En este caso, tal como se observa en 
otros ejemplos naturales de cinturones de pliegues y cabalga­
mientos desarrollados sobre sustratos incompetentes (Davis y 
Engelder, 1985), tanto cabalgamientos retrovergentes y plie­
gues en caja como cuencas de piggy-back sinsedimentarias 
son frecuentes (Sanz de Galdeano y Vera, 1992).

En conclusión, la geometría y las propiedades Teológicas 
de los materiales que actúan a nivel del despegue representan 
parámetros claves para determinar la estructura de los cinturo­
nes de pliegues y cabalgamientos, tanto en términos de estilo 
y vergencia, como en términos de sedimentación sintectónica, 
controlando en particular el mayor o menor desarrollo de 
cuencas de piggy-back.
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ABSTRACT

The Oligo-Miocene evolution o f the northern Ebro Basin was mainly controlled by Pyrenean tectonics and, 
specially, through the sedimentary supply. Uplift episodes provoked alluvial progradations and are registe­
red in sediments like coarsenig-upwards stratigraphic megaseguential trends, whereas erosive episodes 
provoked alluvial rétrogradations and are registered like finning-upwards megasequential trends. On the 
basis on both, a stratigraphic megasequential study and the existence of unconformities, three Tectosedi- 
mentary Units (TSUs) have been distinguished in this part o f the basin. Dating o f these units is based on 
the existence o f two vertebrate localities in the area, and on the correlation with well-dated units located 
in the most central zones o f the basin. These units corresponds to the T3, T4 and T5 TSUs defined for the 
Ebro Basin.

Key words: Ebro Basin, Oligo-Miocene, Tectosedimentary Units, Stratigraphic megasequential trend.

INTRODUCCION

La evolución de la Cuenca del Ebro ha estado ligada al des­
arrollo estructural de sus márgenes durante el ciclo alpino y 
principalmente al del Pirineo, del cual se configura como últi­
ma cuenca de antepaís (Riba et al., 1983; Puigdefabregas et al.,

1986). Desde el Eoceno superior al Mioceno la cuenca estuvo 
aislada de la influencia marina y durante este estadio se desarro­
llaron abanicos aluviales y fluviales que gradaron a sistemas 
lacustres hacia las partes centrales de la cuenca. Los materiales 
que afloran en el sector septentrional de la Cuenca del Ebro, en 
su zona central, (terminación occidental del anticlinal de Bar-

Fm. Sariñena

□
Fm. Peraltilla
□
Fm. Barbastro 

Discordancia

Figura 1. Marco geológico del área de estudio.
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bastro-Balaguer) han sido tradicionalmente incluidos en tres 
unidades litoestratigráficas (Fig. 1) : la Fm. lacustre salina de 
Barbastro (Eoceno sup.-Oligoceno inf.) y las Fms. molásicas de 
Peraltilla (Oligoceno inf.-sup.) y Sariñena (Oligoceno sup.- 
Mioceno inf.). Estas últimas representan la sedimentación en 
sistemas de abanicos aluviales de baja y alta eficacia de trans­
porte (abanicos aluviales y fluviales respectivamente) con área 
fuente en los Pirineos. Los sistemas de baja eficacia presentaron 
escaso desarrollo longitudinal y aportes de agua esporádicos, de 
manera que el paso de zonas proximales a distales tuvo lugar de 
forma brusca. Su área fuente se localizó en los relieves calcáre­
os de las Sas Surpirenaicas. Los sistemas de alta eficacia pre­
sentaron gran desarrollo longitudinal y abundantes aportes de 
agua, existiendo un tránsito gradual entre zonas proximales y 
distales. Su área fuente se localizó al norte de las Sas Surpirenai­
cas, en las Cuencas de Jaca y Graus-Tremp, e incluso más al 
norte, en las Sas Interiores y la Zona Axial.

EVOLUCION SECUENCIAL. RUPTURAS SEDIMEN­
TARIAS

Se ha establecido la evolución megasecuencial de 15 per­
files (Fig. 2) utilizados como base para la identificación de 
rupturas sedimentarias y Unidades Genéticas. Cabe señalar 
que sólo los cambios de signo en la evolución que representan 
variaciones de factores alocíclicos son rupturas sedimentarias, 
mientras que los atribuibles a factores internos a la propia 
cuenca no constituyen rupturas sedimentarias. El análisis 
megasecuencial se ha basado, fundamentalmente, en la evolu­
ción granulométrica, aunque se han tenido igualmente en con­
sideración aspectos sedimentológicos. El estudio sedimentoló- 
gico (Luzón, 2001) evidencia que un granocrecimiento en el 
conjunto sedimentario se corresponde con una evolución alu­
vial progradante y un granodecrecimiento con una evolución 
retrogradante. La correlación de los perfiles mediante niveles 
fotogeológicos permite determinar que la evolución de la zona 
se caracteriza por 4 megasecuencias (Fig. 2). Por otra parte, a 
través del reconocimiento de los dispositivos geométricos que 
afectan a los materiales, se han determinado los factores res­
ponsables de esta evolución.

Megasecuencia 1. Presenta una evolución general progra­
dante evidenciada por el tránsito vertical desde facies lacustres 
yesíferas y calcaréas a facies aluviales conglomeráticas. Este 
hecho es el resultado del avance de los sistemas aluviales 
hacia el sur. En detalle su evolución es muy compleja. En el 
área de Azlor se reconoce una secuencia progradante, con un 
paso de facies lacustres a aluviales medias, seguida de una 
secuencia sin evolución definida tras la que se reconoce una 
secuencia retrogradante dada por el paso a facies aluviales dis­
tales. En el área de Peraltilla-Azara, al sureste, la parte supe­
rior es progradante y marca el máximo avance de los sistemas

aluviales. En el área de Berbegal, al sur, se reconoce una 
secuencia progradante, con un paso desde facies de lago sali­
no a aluviales medias, a la que sigue otra sin evolución defini­
da; sobre ésta se superponen dos secuencias retrogradantes 
individualizadas por un salto progradante. El techo de la 
megasecuencia se manifiesta en esta zona como una prograda­
ción neta correlacionable con la máxima progradación obser­
vada en Peraltilla-Azara. En el área de Labata, al norte, es pro­
gradante, con un paso gradual de facies aluviales distales a 
medias, si bien hacia la parte superior existe un granodecreci­
miento brusco, con superposición de lutitas y calizas sobre 
facies conglomeráticas, correlacionable con la máxima pro­
gradación reconocida hacia el sur. En el borde de la cuenca, en 
cambio, este tramo se corresponde con un potente tramo de 
brechas, por lo que se constata, que el granodecrecimiento 
detectado en Labata está en relación con un avance neto de 
abanicos aluviales de carácter local. En relación con la máxi­
ma progradación de la parte superior de la megasecuencia, las 
facies más groseras de los abanicos fluviales, se encuentran 
limitadas a las proximidades de Azara-Abiego y pasan latera- 
lemente a depósitos finos, poniéndose de manifiesto que el 
paso de los sistemas aluviales hacia la cuenca se vio restringi­
do a determinadas zonas. Estos materiales contienen el yaci­
miento de Peraltilla (Alvárez Sierra et al., 1987) que permite 
datar su parte inferior como Rupeliense.

Megasecuencia 2. Su evolución general es retrogradante, 
con un paso desde facies aluviales medias-proximales a dista­
les y de llanura lutítica, relacionado con un retroceso de los 
sistemas aluviales. En el flanco sur del anticlinal de Barbastro, 
sólo se identifican facies fluviales y en algunas zonas (Berbe­
gal) existen dos secuencias retrogradantes individualizadas 
por un salto progradante (areniscas y microconglomerados 
sobre depósitos lutíticos); la parte alta de la secuencia inferior 
está muy bioturbada. Al norte, la evolución es retrogradante, 
con un tránsito desde facies de abanicos de baja eficacia a 
facies de abanicos de alta eficacia (Isuala-Alquézar). La corre­
lación estratigráfica demuestra que estas últimas se correspon­
den con la secuencia superior de las dos reconocidas al sur. La 
localización de estos materiales por debajo del yacimiento de 
Sta. Cilia (Crusafont et al., 1966) y la correlación con depósi­
tos más meridionales, permite asignarlos al Chattiense.

Estas dos megasecuencias están afectadas por los anticli­
nales de Barbastro, San Román y Bastarás, y en muchos pun­
tos la segunda se dispone en discordancia angular sobre la pri­
mera. Además, la megasecuencia superior fosiliza las 
estructuras con las que se relaciona (retrocabalgamiento de 
San Román, anticlinales de San Román, Balees, Alcanadre, 
entre otras). Se deduce así que el tránsito entre ambas mega­
secuencias supone un paso desde un episodio de deformación 
y creación de relieve, a otro de degradación de éste que queda 
registrado como un cambio de evolución progradante a retro-
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Figura 2. Evolución megasecuencial de los perfiles levantados en la zona de estudio con la propuesta (a la derecha) de la evolución caracterís­
tica para el conjunto del área estudiada.

gradante o localmente como un salto progradante. Dado que 
este cambio en la evolución se corresponde con una discor­
dancia angular, representa una ruptura sedimentaria de tipo 1. 
El levantamiento de diferentes estructuras durante el episodio 
de deformación, provocó un avance de los abanicos de baja 
eficacia (Labata) y dificultó el acceso hacia la cuenca de los 
de alta eficacia. Durante el periodo de descenso de deforma­
ción los primeros retrocedieron y los segundos traspasaron las 
barreras creadas por deformación, de manera que los relieves 
anteriormente levantados fueron fosilizados; posteriormente 
se produjo la máxima retrogradación aluvial.

Megasecuencia 3. Es progradante y está ligada a un nue­
vo avance de los sistemas aluviales. En el área de Berbegal- 
Labata se reconoce un tránsito gradual desde facies aluviales 
distales y de llanura lutítica a facies aluviales medias. En otras 
zonas, en cambio, la evolución es poco definida (Alcanadre). 
En la zona de Vadiello y Formiga sólo aflora su parte superior 
y se reconoce una evolución retrogradante que afecta a facies 
de procedencia local, a la que sigue una progradación resulta­
do del avance de abanicos de alta eficacia; esta progradación

se corresponde con la identificada hacia el sur. Por último, 
hacia el este (Salas), se observa una tendencia progradante en 
relación con facies de alta eficacia. Estos materiales contienen 
el yacimiento de Sta. Cilia, hecho que unido a la correlación 
con sectores más meridionales permiten referirlos al Chattien- 
se-Aquitaniense. Se detectan abanicos de capas en relación 
con los anticlinales de Bastarás y la Almunia, y los sinclinales 
de Panzano y Guatizalema, que reflejan un movimiento simul­
táneo al depósito. El levantamiento de estas estructuras dio 
lugar inicialmente a una sedimentación local de conglomera­
dos calcáreos que fueron posteriormente sustituidos por facies 
de alta eficacia. Asimismo, la discordancia sintectónica del 
Calcón, en las proximidades de Vadiello, afecta a facies de 
baja eficacia pero coincide con la progradación del sistema de 
alta eficacia identificada en Vadiello. El marco tectónico bajo 
el que evolucionó la megasecuencia y la interferencia entre 
diferentes sistemas aluviales, se tradujo en variaciones en la 
evolución, de manera que el sistema de alta eficacia de Vadie­
llo experimentó etapas de avance-retroceso. El tránsito entre 
la segunda y tercera megasecuencias responde al paso desde 
un episodio de degradación del relieve a un episodio de crea-
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ción de relieves que se identifica como un cambio de evolu­
ción de retrogradante a progradante, por lo que representa una 
ruptura sedimentaria de tipo 2.

Megasecuencia 4. Es retrogradante, con un tránsito desde 
facies aluviales proximales-medias a facies más distales que 
responde a un retroceso de los sistemas aluviales. En Vadiello 
estos depósitos se disponen en discordancia angular tanto 
sobre los materiales más plegados de la tercera megasecuen­
cia, como sobre formaciones más antiguas (Fms. Guara o B. 
Atarés). La disposición de los materiales inferiores fosilizan- 
do algunas de las estructuras como las fallas de Castellones o 
de Sta. Cilia-Calcón, el anticlinal de Guara o el sinclinal de 
Ligüerri, entre otras, refleja una fosilización de los relieves 
durante su depósito. Se pone de manifiesto, que el tránsito 
entre la tercera y la cuarta megasecuencias responde a un paso 
desde un episodio de creación de relieve a un periodo de 
degradación de relieve que coincide con un cambio de evolu­
ción progradante a retrogradante o local mente con un salto 
progradante, y se manifiesta localmente como discordancia; 
por ello se ha interpretado como una ruptura sedimentaria de 
tipo 1. La correlación establecida con las zonas centrales de la 
cuenca permiten referir su base al Aquitaniense.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

Los datos expuestos permiten considerar que la evolu­
ción megasecuencial de los materiales analizados estuvo 
controlada principalmente por el contexto tectónico bajo el 
que se depositaron, siendo posible admitir que existe una 
correlación entre episodios de deformación, con generación 
de relieves, y progradación generalizada de los sistemas alu­
viales, y episodios de degradación del relieve y retrograda- 
ción aluvial. En este sentido, por tanto, las evoluciones pro­
gradantes presentan carácter sintectónico y están 
principalmente dirigidas por el aporte de sedimentos. Asi­
mismo, se constata que los cambios de evolución megase­
cuencial de granocreciente a granodecreciente, representati­
vos en toda la zona, coinciden con el desarrollo de 
discordancias. Las rupturas sedimentarias identificadas per­
miten diferenciar tres UTS. La inferior se corresponde con la 
primera megasecuencia y es una UTS elemental en el senti­
do de González et al. (1988). La segunda se corresponde con 
las megasecuencias segunda y tercera y se individualiza de la 
anterior por una ruptura sedimentaria de tipo 1 que se mani­
fiesta como un cambio de evolución progradante a retrogra­

dante, localmente como un salto progradante, y como discor­
dancia. Es una UTS fundamental integrada por dos elemen­
tales limitadas por una ruptura de tipo 2 que se manifiesta 
como un cambio de signo de retrogradante a progradante. La 
tercera UTS coincide con la cuarta megasecuencia y su lími­
te con la unidad inferior es una ruptura de tipo 1 que, en 
general, se corresponde con una inflexión en la tendencia 
evolutiva que pasa de progradante a retrogradante aunque en 
algunas zonas se refleja como un salto progradante; se mani­
fiesta localmente como discordancia. La edad de estos mate­
riales y la correlación con otros sectores de la cuenca, permi­
te establecer que estas unidades se corresponden con las 
UTS T3, T4 y T5 definidas para la Cuenca del Ebro.
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ABSTRACT

Temperate carbonates with abundant remains o f coralline algae, bryozoans and bivalves accumulated in 
the Carboneras basin, a small embayment of the Mediterranean Sea in SE Spain, during the lower Pliocene. 
Within this basin, three distinct sedimentary models co-existed at a time: a) On the steep northern margin, 
a prograding distally steepened ramp with well-marked, platform-slope clinoforms. In this context, bival­
ves extensively colonized the outer platform, while rhodolith pavements covered the platform-edge area. 
This margin was affected by southeasterly wind-driven storms, which mobilized coarse-grained, bioclastic 
sediments from the platform and redeposited them as storm layers on the platform-slope, b) On the sou­
thern margin o f the basin, a spit-platform, formed by longshore currents driven by southeasterly winds, on 
top o f which some shoals developed. These shoals were dismantled from time to time by northeastern 
storms and the removed sediment deposited at the lee-side slope o f the spit-platform; c) On the gentle and 
protected western margin, a homoclinal ramp, with oyster banks, rhodolith pavements and small coralline 
algal/bryozoan/bivalve buildups colonizing inner to outer-ramp settings.

Key words: Temperate carbonates, depositional models, carbonate ramps, carbonate spit-platform, Plioce­
ne SE Spain.

INTRODUCCIÓN

La Cuenca de Carboneras fue una pequeña bahía abierta 
por el E hacia el Mediterráneo durante gran parte del Plioceno 
inferior (Martín et al., 2003). En esta bahía se formaron y acu­

mularon carbonatos templados (carbonatos bioclásticos gene­
rados en plataformas marinas de aguas templadas) en tres con­
textos diferentes. En el margen norte, se depositaron en una 
rampa de pendiente distal pronunciada; en el margen sur, en 
una flecha litoral, y en el margen occidental en una rampa

Figura 1. Situación geográfica y geológica de la Cuenca de Carboneras y mapa geológico detallado de 
la misma con indicación de los perfiles estudiados en el margen norte (N), sur (S) y oeste (W).
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Figura 2. Modelos sedimentarios de los márgenes norte, sur y oeste de la Cuenca de Carboneras durante el Plioceno inferior (Bra­
ga et al., 2003; Martín et al., en revisión).

homoclinal (Martín et al., en revisión). En este trabajo se des­
criben sucintamente las características de estos depósitos y se 
discuten los factores que condicionaron su desarrollo. Así mis­
mo, se analizan los factores hidrodinámicos responsables de la 
coexistencia de estos tres modelos de sedimentación en una 
cuenca de dimensiones tan reducidas.

LO C A L IZ A C IÓ N  G E O LÓ G IC A

La Cuenca de Carboneras es una pequeña cuenca intra- 
montañosa de edad Neógeno situada en el norte de la provin­
cia volcánica de Cabo de Gata en la Cordillera Bética. Por el

norte y oeste estuvo conectada con la Cuenca de Almería- 
Níjar y por el sur con la de Agua Amarga. Por el este limita 
directamente con el mar Mediterráneo (Fig. I). El sustrato de 
la cuenca está formado por rocas volcánicas de edad Torto- 
niense sobre las que descansan depósitos marinos de edad 
Messiniense a Plioceno inferior (Montenat et al., 1990; Agui­
rre, 1998).

Los depósitos del Plioceno inferior son carbonatos bio- 
clásticos compuestos por asociaciones de fósiles (algas rojas, 
briozoos, bivalvos y foraminíferos como elementos principa­
les) que caracterizan, en los mares actuales y en el registro 
fósil, a los carbonatos marinos de plataforma formados en
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aguas templadas. En conjunto constituyen una secuencia 
deposicional completa con un cortejo de bajo nivel de mar, un 
cortejo transgresivo y uno de alto nivel de mar (Martín et al., 
en revisión). Los modelos sedimentarios y la evolución sedi­
mentaria que se describen son los del episodio transgresivo, el 
mejor representado de todos ellos y el que presenta una mayor 
variación de facies. Corresponden, además, al momento en 
que la Cuenca de Carboneras estuvo configurada como una 
pequeña bahía, conectada directamente con el Mediterráneo 
por su parte oriental.

EL MODELO DEL MARGEN NORTE: RAMPA CON 
PENDIENTE DISTAL PRONUNCIADA.

El modelo sedimentario del margen norte es el de una ram­
pa con pendiente distal pronunciada (Fig. 2). En el afloramien­
to se preservan de un modo excepcional las clinoformas del 
talud que marcan las distintas fases de progradación y que se 
reconocen especialmente bien en los cerros situados al oeste 
del puerto pesquero de Carboneras.

Las facies de plataforma interna son calcarenitas/calcirudi- 
tas finas bien seleccionadas formadas en contextos de playa y 
de bajíos. En las facies de los bajíos la estructura sedimentaria 
más evidente es la estratificación cruzada en artesa, de escala 
métrica. En la parte externa de la plataforma, inmediatamente 
por delante de los bajíos, se localizan las denominadas “facto­
rías” (en el sentido de Martín et al., 1996). Las más cercanas

son de bivalvos (fundamentalmente Chlamys y Ostrea) mien­
tras que las situadas en el borde, al inicio del talud, son pavi­
mentos rodolíticos. Las facies del talud son esencialmente cal- 
ciruditas de briozoos, bivalvos y algas rojas, de tamaño de 
grano medio (centimétrico), entre las que se intercalan calci- 
ruditas gruesas (con grandes fragmentos de bivalvos y trozos 
de rodolitos) dispuestas en capas discretas, de base irregular y 
continuidad de hasta varios cientos de metros. Estas últimas se 
interpretan como capas de tormenta. En la base de la pendien­
te aparecen concentraciones locales de Neopycnodonte coch- 

lear formando pequeñas bioconstrucciones, así como peque­
ños montículos de algas rojas encostrantes y pavimentos 
rodolíticos de escasa entidad.

EL MODELO DEL MARGEN SUR: FLECHA LITORAL.

El modelo del margen sur corresponde a una flecha litoral 
(Braga et al., 2003) formada a unos centenares de metros de la 
costa. En un corte transversal la flecha se muestra como una 
extensa plataforma somera, sobre la que se desarrollan siste­
mas de barras (bajíos) que migran hacia la costa y generan 
estratificación cruzada en artesa, de escala métrica. Hacia mar 
abierto, se localizan las “factorías” de briozoos, bivalvos y 
algas rojas (Fig. 2). La flecha adelgaza rápidamente hasta que 
desaparece en su margen interno. Las capas de sedimento (cal- 
carenitas/calciruditas finas bioclásticas) pasan de horizontales 
a inclinadas, con ángulos de hasta 10°, buzando y progradan-

norte

Carboneras
I

platforma

costa actual

temporales 
del norestepaleocosta

I talud de la 
centro de i platforma 
la cuenca

Mar Mediterráneorampa
homoclinal
occidental

flecha litoraltierra emergida

Mesa de 
Roldán

temporales del sureste 
(poniente refractado)

corriente de deriva 
litoral

1 km contorno
inferido

Figura 3. Paleogeografía, distribución de ambientes sedimentarios y modelo hidrodinámico de la Cuenca 
de Carboneras durante el Plioceno inferior (Martín et al., en revisión. Modificado de Braga et al., 2003).
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do hacia la costa. En la depresión entre la flecha y la costa se 
desarrolla una pequeña factoría dominada por algas rojas.

EL MODELO DEL MARGEN OESTE: RAMPA HOMO- 
CLINAL.

El modelo del margen oeste corresponde a una rampa 
homoclinal de pendiente suave, colonizada por diferentes 
tipos de organismos (Martín et al., en revisión) (Fig. 2). Las 
facies más someras son del tipo costa rocosa y están ligadas 
a pequeños acantilados. En ellas destacan los acúmulos de 
Isognomon. En la zona más somera de la rampa interna hay 
bancos de ostras y mar adentro aparecen extensos pavimen­
tos rodolíticos. En la rampa externa lo más característico es 
la presencia de pequeñas bioconstrucciones, de hasta varios 
metros de longitud y altura métrica. Estas bioconstrucciones 
son de estructura interna compleja y forma muy variable 
(desde irregulares, de trazado laberíntico, a pilares vertica­
les). Internamente están constituidas por algas rojas (entre 
las que dominan las de hábito encostrante), briozoos y bival­
vos.

MODELO HIDRODINÁMICO DE LA BAHÍA.

La configuración de la costa Pliocena era muy semejante 
a la actual (Martín et al., 2003), por lo que la hidrodinámica 
podría ser también comparable. En la actualidad hay dos 
tipos de temporales dominantes en la zona: los del SE (que 
corresponden en realidad a los “ponientes” refractados) y los 
del NE (“levantes”). Durante el Plioceno la situación debió 
ser similar. Los temporales del SE fueron probablemente los 
responsables de la formación de la flecha en el margen sur de 
la bahía. Allí los sedimentos fueron acumulados por corrien­
tes de deriva litoral inducidas por temporales del SE (Fig. 3). 
Estos también afectaron a la rampa norte, arrancando el 
material bioclástico de la plataforma y redepositándolo en el 
talud, generando las capas de tormenta (Martín et al., en 
revisión). Los temporales del NE afectaron ocasionalmente 
al margen sur, destruyendo los bajíos que coronaban la fle­
cha. El material movilizado fué redepositado en la parte 
interna de la misma, generando las capas inclinadas progra­
dantes hacia la costa (Braga et al., 2003). En el margen oes­

te, el más interno y protegido, el “nivel de energía” era bajo. 
En este margen proliferaron las bioconstrucciones de diver­
sa naturaleza, algunas de ellas de estructura interna frágil y 
delicada.
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ABSTRACT

The seismic images of the Le Danois bank's slope-base o f slope allow to observe an olistostrome-forming 
process that can be summarised as follows: a) This process is significantly active during compressional tec­
tonic phases, when the allochthonous material can move 40 km away from the base o f slope, b) It forms 
by gliding o f the hangingwall blocks o f numerous slope-parallel faults, c) The volume o f the allochthonous 
sediments is always three times greater than the autochthonous ones, d) There is continuity between the 
slope and the allochthonous wedges deposited on the basin plain, e) The more external, younger thrusts o f 
the compressional front deform the allochthonous and autochthonous complex. The resultant model is 
used as an analogue for the Betie Cordillera's olistostrome and allows to show the probable similarities bet­
ween them (slope-depositional trough, basal shear and geological complexity) as well as the still to be 
resolved problems (simple or multi-episodic propagation mechanism, compresssional or mixed and the 
palaeogeographic domains included in this olistostromie mass).

Key words: olistostromes, Cantabrian sea, Betie mountains.

INTRODUCCIÓN

Algunos procesos geológicos ocurren sobre áreas y volú­
menes tan enormes, que la interpretación de su génesis plan­
tea problemas de todo tipo. Uno de estos ejemplos se corres­
ponde con los olistostromas intra-miocenos que se 
emplazaron en las cuencas de ante-país que circundan la extre­
midad occidental de las Cordilleras alpinas.

A pesar de las muchas semejanzas que ellos reúnen (intra- 
miocenos tardi-orogénicos, internamente muy desorganizados 
y regionalmente con cientos de metros de espesor), dada su 
escala, parece difícil que el proceso sedimentario y / o tectó­
nico que los creó pueda ser el mismo en todo el cinturón de 
cuencas alpinas donde los afloramientos, los pozos profundos 
y las líneas sísmicas, constatan su existencia. Esto implica que 
no pretendemos que el modelo de Le Danois pueda ser expor­
tado a todo el cinturón alpino, pero las enseñanzas que ofrece, 
pueden tratar de trasladarse a otros frentes olistostrómicos con 
muchos problemas pendientes de resolución.

Uno de estos frentes, no es otro que el relativo a las cuen­
cas de ante-país de la Cordillera Bética, surcos sedimentarios 
donde aún se discuten aspectos tan importantes como: 1) 
Mecanismo de emplazamiento: gravitatorio desde el S-SE 
(García Rossell, 1973; Pérez López y Sanz de Galdeano, 
1994; Roldán, 1995; Martínez del Olmo et al, 1999), o tectó­
nico relacionado con un accretionary wedge (Vázquez et al,
2001) o incluso, primero diapírico hacia el S. y después tectó­

nico hacia el N-NO (Flinch et al. 1996). 2) Definición de sus 
límites, materiales y patria de origen: exclusivamente olistos- 
trómicas las Unidades del Guadalquivir (García Rossell, 1973; 
Roldán, 1995), incluyendo tanto estas como el Dominio Inter­
medio y los Subbéticos Externo y Medio (Pérez López y Sanz 
de Galdeano, 1994), o incorporando diferentes dominios pale- 
ogeográficos (Martínez del Olmo, 2003), según la transversal 
observada y su patria de origen.

EL BANCO LE DANOIS DESDE LA SÍSMICA DE 
REFLEXIÓN

El banco Le Danois (Boillot et al., 1971) identifica una 
extensa meseta, localizada a 60 Km de la costa entre los caño­
nes submarinos de Avilés y Lastres (Fig. 1). Se encuentra bajo 
una lámina de agua que varia entre 750 y 1.700 m y finaliza 
en un abrupto talud, de dirección E-O, que desciende hasta los 
4.500 m de profundidad de la plana abisal cantábrica.

La reciente campaña sísmica CS-01 de tipo multicliente, 
disparada por TgsNopec en el año 2001 ofrece unas magnífi­
cas imágenes, que permiten observar el talud-pie de talud de 
Le Danois y los procesos sedimentarios a el asociados.

El pie de este talud ha sido siempre interpretado como el 
frente de subducción, de vergencia norte, (Boillot et al., 1971) 
de las unidades tectónicas que integran el sistema Cantábrico- 
Pirineos. La unidad tectónica que conformó Le Danois y los 
visibles cabalgamientos del profundo pie de talud, construyen
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un clásico sistema de unidades en secuencia. De esta breve 
introducción estructural solo cabe destacar que la unidad de 
Le Danois, interna y precoz, se extiende hasta la costa asturia­
na y genera un desnivel frontal de unos 3.000 m (Fig. 2) hecho 
que contrasta con los pequeños desniveles creados por los blo­
ques de techo de los cabalgamientos más externos y jóvenes.

La información provista por los pozos exploratorios, per­
mite interpretar que el cabalgamiento de Le Danois se propa­
gó, principalmente en el Eoceno (discordancia oligocena del 
bloque de techo) y que esta propagación se realizó en un 
medio marino profundo.

El talud norte de Le Danois tiene una pendiente media del 
2,5-3 % y se observa afectado por numerosas fallas epidérmi­
cas y subparalelas, que generan el deslizamiento de los mate­
riales que lo integran. Al pie del talud, en las hemipelagitas de 
cuenca profunda, puede observarse la introducción de los 
sedimentos desorganizados y exóticos de los bloques de techo 
del sistema de fallas del talud.

La definición sísmica (Fig. 2) permite interpretar que: a) 
Las fallas sobre las que deslizan los numerosos bloques se ini­

cian paralelas al talud y muchas de ellas se curvan hacia arri­
ba, dispositivo que provoca que vuelvan a cortar la superficie 
del talud pendiente abajo, b) Los materiales deslizados mues­
tran una imagen sísmica caótica y pueden distanciarse hasta 
más de 40 Km del actual pie del talud, c) Las cuñas deslizadas 
son fosilizadas, en un dispositivo tipo onlap profundo, por las 
reflexiones plano-paralelas de la sedimentación hemipelágica 
del trench. d) Los materiales olistostrómicos son más espesos 
y continuos cuanto más antiguos, y aunque no conocemos la 
edad precisa de los sedimentos que los fosilizan, por su espe­
sor y por estar plegados, puede interpretarse que los más anti­
guos pertenecen al Eoceno, e) La relación sedimento 
exótico/autóctono es difícil de establecer, pero puede estimar­
se en un orden de magnitud del 90/10 en las fases más anti­
guas y del 75/25 en los deslizamientos más jóvenes o post-tec- 
tónicos. f) Aunque las líneas sísmicas no permiten ver si estas 
cuñas sedimentarias exóticas están cabalgadas por la unidad 
de Le Danois, observarlas tanto en niveles estratigráficos pro­
fundos como someros, permite pensar que el proceso gravita- 
cional se inició al tiempo en que la unidad se propagaba, g) La
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localización de los deslizamientos, viene a indicar que no 
existe un espacio libre de sedimento exótico al pie del talud, 
h) Como las cuñas deslizadas han sido deformadas por los 
cabalgamientos más externos, puede decirse que, deslizamien­
tos y cabalgamientos crearon un frente continuo, retrogradan­
te en sentido sedimentario, de más a menos, y en secuencia 
tipo piggyback, en el tectónico.

Las observaciones anteriores denotan que el proceso gra- 
vitatorio ha sido activo desde el Eoceno, que su máxima acti­
vidad coincidió con las fases tectónicas compresivas, que se 
generó en aguas profundas, que la relación olistostroma/autóc- 
tono es claramente favorable al primero, que los olistostromas 
han sido deformado por los cabalgamientos externos y jóve­
nes de la secuencia tectónica, y que el talud y sus deslizamien­
tos están en continuidad.

EL OLISTOSTROMA BÉTICO

A pesar de las diferentes interpretaciones, ya comentadas, 
y relativas tanto a los materiales que lo integran como a sus 
límites meridionales, él, o los olistostromas héticos, caracteri­
zan algunos hechos, que creemos no cuestionables, ya sea gra- 
vitacional, tectónica, o mixta, según autores, la modalidad de 
su emplazamiento: a) Cualquiera que sea su área de depósito,

la intrusión, al menos, de su frente, se realizó en un medio 
marino profundo, b) Mientras que el emplazamiento, es dia­
crònico y progresivamente más joven hacia el oeste, Lang- 
hiense en el Golfo de Valencia, Serravalliense en el corredor 
de Moratalla y Tortoniense en el Guadalquivir-Golfo de Cádiz 
(Martínez del Olmo, 2003) la fosilización total es siempre de 
edad Tortoniense. c) Cualquiera que sea el área observada, 
siempre incorpora una mezcla caótica de sedimentos com­
prendidos entre el Triásico y el Tortoniense inferior, todos 
relativos a las facies profundas de las Zonas Externas de la 
Cordillera. De ahí la generalizada aceptación de su proceden­
cia sur, y las diferentes interpretaciones sobre sus límites físi­
cos, especialmente el meridional; si incluye o no a las tradicio­
nales unidades tectónicas del Subbético Externo y Medio, d) 
Los pozos que lo penetran siempre muestran que sus materia­
les están desorganizados y subcompactados. Se entiende así 
como relacionado con una alta velocidad de sedimentación 
que impide una compactación normal, e) Cuando es posible 
observarlo en líneas sísmicas, muestra una base prácticamen­
te plana y paralela a las líneas tiempo del sedimento autócto­
no que lo recibe. A la vez, la base esta cortada por cabalga­
mientos ciegos y externos (Martínez del Olmo et al., 1999), y 
es generalmente ascendente hacia el N y el O-NO. Estos datos 
vienen a indicar que el ante-país y sus cuencas miocenas han

SO NE

E l Eoceno superior ? - Pleistoceno

Mesozoico - Cenozoico de Le Danois

Unidades deslizadas con cizalladura basal 

Mesozoico - Eoceno de Armorica

Figura 2. Interpretación esquemática de la línea sísmica CS01-124
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sufrido un notable tilting en un tiempo post-olistostrómico. La 
progresión hacia el norte de la secuencia de cabalgamientos y 
la flexura a ella asociada son, posiblemente, los responsables 
de este dispositivo estructural y del cierre del Estrecho Nort- 
bético en el Tortoniense superior. 0  El techo del olistostroma 
muestra una clara deformación plástica y asciende, con fuerte 
gradiente, en dirección SE y ESE. Cuando este techo alcanza 
los afloramientos del Bajo Guadalquivir, estos se correspon­
den con el Manto de Carmona y/o el Subbético Externo.

DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES

El talud norte del Banco Le Danois viene a mostrar que 
para crear extensos olistostromas solo es necesaria la persis­
tencia de un abrupto y alto talud submarino, que el proceso 
gravitatorio es más intenso en tiempos compresivos que en 
tiempos de relajación tectónica, y que no existe discontinuidad 
física entre el talud y los olistostromas de su pie. A la vez, 
puede interpretarse que el proceso genera el apilamiento de 
numerosos episodios de deslizamiento, individualizados por 
una cizalladura basal, heredada de cada una de las pequeñas- 
grandes fallas que iniciaron los deslizamientos del talud.

Si aceptamos que la colisión hética creó un prisma de acre- 
ción, submarino y complejo, en una banda con varios kilóme­
tros de anchura, y al norte y oeste de las Zonas Internas, no es 
difícil asumir la existencia del necesario, inestable y activo

talud (Fig. 3) que conformaría la patria de origen del olistos­
troma hético. Su desorganización sedimentaria y estructural 
(mapa geológico tipo puzzle), el llamativo rabotagge basal, 
los olistolitos de muchos de los afloramientos del Subbético y 
su notable falta de compactación, serían el testigo de su com­
plejo origen sedimentario.

La progresión del frente olistostrómico hasta el surco Tor­
toniense del Guadalquivir-Cádiz sería el resultado de una con­
tinua propagación de los frentes compresivos, o de una tardía 
fase tectónica Tortoniense, reconocida en muchos sectores de 
la Cordillera (Fernández, 1982; Estévez et al., 1982), ambas 
posibilidades habrían plegado, o incluso retomado, las cizallas 
de base de las masas deslizadas. El estudio de la cinemática de 
estas fallas parece así ser un elemento imprescindible para la 
solución a muchos de los problemas planteados. Esta tardía 
progresión también podría relacionarse con las fases tectóni­
cas (García-Dueñas y Balanyá, 1991) que rejuvenecieron y 
elevaron las Zonas Internas.

Al igual que en el análogo cantábrico, la continuidad físi­
ca entre el original prisma tectónico y las masas deslizadas 
impedirían observar un Mioceno autóctono, teóricamente 
posible, en la cicatriz de cola de todo el complejo olistostró­
mico. A falta de una caracterización de esta cicatriz, los aflo­
ramientos del Triásico que se adosan por el norte al Subbético 
Interno (Vg. Trías de Antequera) son interpretados como el 
límite meridional de las unidades deslizadas.

P+DI. Prebético + D. Intermedio 
MG. Mioceno del GuadalquivirlíTÍTl ES3 ¡///I Olistostromas : MC. Manto de Carmona / SE. Subbético Externo / SM. Subbético Medio 

f / ' / j  f*v^] Í7 l 1 Parautóctono : SM. Subbético Medio / SI. Subbético Interno / Zl. Zonas Internas 
I « v j Trías de Antequera

Figura 3. Esquema geológico de la transversal Málaga-Bujalance (sin escala)
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ABSTRACT

In the continental deposits o f the area o f Tollo de Chiclana (Guadix Basin, SE Spain), several new fossilife- 
rous Pliocene localities have been identified, that have yielded a rich rodent and insectivore fauna. These 
micromammal associations have allowed us to determine the age o f the localities (Late Ruscinian for the 
oldest sites, Late Villafranchian for the younger ones). In addition, the presence o f certain taxons with par­
ticular ecological requirements and the changes in the abundance o f the various taxonomic groups provi­
de a valuable information about the ecological conditions during the deposition o f these materials. The fau­
na from the Upper Ruscinian and lowermost Villafranchian localities reflect a rather warm and humid 
climate, as well as the presence o f woody vegetation. On the other hand, the micromammal associations 
from the uppermost Lower Villafranchian and Upper Villafranchian sites suggest a cooler and drier clima­
te, together with the predominance o f open environments.

Key words: Pliocene, micromammals, Paleoecology, Guadix Basin, Spain.

INTRODUCCIÓN

La Cuenca de Guadix (provincia de Granada, SE de Espa­
ña), situada en el sector central de las Cordilleras Bélicas, es 
una cuenca intramontañosa que se establece como tal en el 
Mioceno superior (Fernández et al., 1996a; Soria et al., 1998). 
El relleno marino comenzó en el Tortoniense, y la sedimenta­
ción continental empezó hacia el final del Mioceno y continuó 
hasta el Pleistoceno superior (Calvache y Viseras, 1997).

La organización del relleno continental refleja la interrela­
ción de varios sistemas deposicionales: un sistema de drenaje 
axial, con lagos efímeros asociados (sistema lacustre), y dos 
sistemas de drenaje transversales procedentes de las Zonas 
Internas y Externas (Viseras, 1991; Fernández et al., 1996b).

El área del Tollo de Chiclana se sitúa en la parte central de 
la cuenca (Fig. 1), donde las partes distales de los sistemas 
transversales entran en contacto con los sistemas axial y lacus­
tre. En este sector, donde ya se había detectado la presencia de 
yacimientos con restos de micromamíferos (Soria y Ruiz Bus­
tos, 1991; 1992), se han identificado varios niveles fosilíferos 
nuevos. Las asociaciones de micromamíferos reconocidas en 
ellos han permitido determinar sus edades, comprendidas

entre el Rusciniense superior y el Villafranquiense superior. 
Además, la presencia de ciertos taxones con requerimientos 
ecológicos concretos y la abundancia de los distintos grupos 
informan acerca de las condiciones ecológicas durante el 
depósito de estos materiales.

DESCRIPCIÓN DE LA SECUENCIA Y DE LOS YACI­
MIENTOS ESTUDIADOS

La secuencia (Fig. 2) aflora a lo largo de unos 4.5 Km. en 
un camino de dirección aproximada NNE-SSO en el que las 
cotas ascienden desde el Norte hacia el Sur. Los materiales se 
disponen en capas horizontales, de forma que hacia el Sur 
aparecen depósitos cada vez más modernos. Todos los yaci­
mientos identificados se encuentran en niveles de lutitas 
oscuras de espesor decimétrico, frecuentemente con fósiles 
de gasterópodos.

En la parte más baja, en la que se reconocen arcillas roji­
zas con yesos intercaladas con margas blancas con huellas de 
raíces (facies de llanura lutítica y de orla de lago que corres­
ponden a las partes más distales del sistema transversal exter­
no, donde conecta con el sistema lacustre), se encuentra el
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nivel de Tollo de Chiclana I (TCH-1). Su asociación faunisti­
ca, formada por Stephanomys donnezani, Castillomys crusa- 
fonti, Apodemus atavus, Paraethomys meini, Dolomys adrove- 
ri, Eliomys intermedius, Archaeodesmana sp., Asoriculus 
gibberodon y Paenelimnoecus pannonicus, permite datarlo 
como Rusciniense superior (zona MN15).

Hacia arriba, sigue un tramo donde predomina la alternan­
cia de lutitas, que suponen la entrada de sedimentos finos del 
sistema axial, y calizas nodulosas o margosas con gasterópo­
dos y huellas de raíces, que corresponden al sistema lacustre. 
En este tramo se sitúa el yacimiento de TCH-1 B, cuya asocia­
ción faunistica está compuesta por Stephanomys donnezani, 
Castillomys crusafonti, Apodemus atavus, Occitanomys brai- 
lloni, Rhagapodemus frequens, Mimomys stehlini, Blancomys 
meini, Trilophomys vandeweerdi, Pliopetaurista pliocaenica, 
Eliomys intermedius, E. truci, Archaeodesmana brailloni, 
Asoriculus gibberodon, Paenelimnoecus pannonicus y Sorici- 
dae indet, y corresponde al final del Rusciniense (MN15).

Por encima, empiezan a aparecer arenas finas oscuras con 
alto contenido en mica (propias del sistema axial), que pasan

Figura ¡. Localización de la Cuenca de Guadix y del área del 
Tollo de Chiclana.

hacia techo a lutitas y en ocasiones a carbonatos correspon­
dientes al sistema lacustre. En este tramo está el nivel de TCH- 
3; su asociación faunística, que permite asignarle una edad 
Villafranquiense inferior (zona MN16), está formada por Ste­
phanomys thaleri, S. minor, Castillomys crusafonti, Apodemus 
atavus, Mimomys minor, Kislangia ischus, Eliomys interme­
dius, Asoriculus gibberodon, Paenelimnoecus pannonicus, 
Blarinoides sp., Soricidae indet. y Talpidae indet. Por encima 
del yacimiento siguen aflorando los mismos materiales, hasta 
que, en un punto algo más alto, comienzan a aparecer arenas 
finas y medias de color rojizo y sin granos de mica: son depó­
sitos fluviales distales del sistema transversal interno que pro­
grada hacia el norte sobre los materiales de los sistemas axial 
y lacustre.

Más hacia el sur y a cotas más elevadas, siguen aparecien­
do bancos de arena con poca continuidad lateral, que corres­
ponden a pequeños canales poco profundos, intercalados entre 
depósitos detríticos finos de llanura de inundación. En la base 
de estos bancos se encuentran en ocasiones microconglomera- 
dos; la naturaleza de sus clastos (esquistos, cuarcita, dolomía) 
indica que pertenecen al sistema transversal interno. Alternan­
do con estos depósitos aparecen niveles carbonatados del sis­
tema lacustre, menos frecuentes y de menor espesor que en la 
parte baja de la secuencia.

Por encima de estos niveles y algo más hacia el sur única­
mente afloran depósitos aluviales distales del sistema trans­
versal interno: cuerpos de base canalizada, con escasa conti­
nuidad latera], con conglomerados a la base que pasan a arenas 
con granoclasificación normal y limos rojizos de llanura de 
inundación. No aparecen ya depósitos carbonatados. En este 
contexto se encuentra el yacimiento de TCH-13. La asocia­
ción faunística, que corresponde también a la zona MN16, es 
la siguiente: Stephanomys thaleri, S. minor, Castillomys cru­
safonti, Apodemus atavus, Micromys sp., Mimomys minor, 
Eliomys truci y Talpidae indet.

Al el oeste de los niveles descritos afloran los materiales 
más modernos de la serie: bancos de arenas con microgravas 
con cantos mayoritarios de esquisto y sin clastos de carbona­
tos a la base, que pasan hacia arriba a arenas finas con estrati­
ficación epsilon y a limos con laminación horizontal. Se trata 
de canales de un sistema fluvial meandriforme, correspon­
diente al sistema axial, intercalados con depósitos de llanura 
de inundación. En este tramo aparecen los niveles de TCH-10 
y 10B, muy próximos entre sí y situados a la misma altura. 
Ambos tienen la misma litología y espesor, por lo que se supo­
ne que corresponden a un mismo nivel estratigráfico, en el que 
la parte que los conectaría ha sido erosionada. En TCH-10 se 
han reconocido Stephanomys balcellsi, Castillomys rivas, 
Mimomys medasensis, Soricidae indet. y Talpidae indet. En 
TCH-1 OB aparecen los mismos taxones, y además Micromys 
sp. Estas asociaciones corresponden al Villafranquiense supe­
rior (MN17).
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Figura 2. Representación de la secuencia estratigráfica estudiada.
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Figura 3. Abundancia relativa de los taxones reconocidos en los yacimientos del Tollo de Chichina.

INTERPRETACIÓN PALEOECOLÓGICA

El estudio de los micromamíferos fósiles puede aportar 
información de la sucesión paleoclimática de una región a par­
tir de la interpretación de dos factores: la presencia de ciertos 
taxones con requerimientos ecológicos concretos y las varia­
ciones en la abundancia relativa de cada grupo en la secuencia 
de yacimientos (Martín Suárez, 1988; Castillo, 1990).

La figura 3 muestra la abundancia relativa de los distintos 
taxones identificados en los yacimientos estudiados. Los roe­
dores se han representado a nivel de género y los insectívoros 
a nivel de familia.

En el yacimiento de TCH-1, la abundancia de Apodemus 
atavus (27% de la asociación y más del 55% del total de múri­
dos), refleja el predominio en la región de medios boscosos a 
los que se liga esta especie. Por otra parte, la abundancia de 
insectívoros es signo de condiciones climáticas húmedas, y en 
concreto el alto porcentaje de Archaeodesmana (9% de la aso­
ciación), nos habla de la existencia de cursos de agua constan­
tes. La presencia de Paraethomys meini y Asoriculus gibbero- 
don se asocia a climas cálidos y húmedos; la última especie 
confirma además la existencia de vegetación boscosa .

La asociación de TCH-1B refleja unas condiciones ecológi­
cas similares a las descritas para TCH-1: la presencia de A. ata­
vus y A. gibberodon y la relativa importancia del género Eliomys 
(cerca del 5% de la asociación) se asocian a la presencia de 
medios boscosos, lo cual se confirmaría por la presencia de Plio- 
petaurista pliocaenica, especie de costumbres arborícolas. La 
importante proporción de sonados (7.5%) y la presencia Rhaga- 
podemus, Trilophomys y Asoriculus se relacionan con condicio­
nes climáticas húmedas. Trilophomys y Asoriculus indicarían 
además temperaturas relativamente cálidas. La importancia con­
siderable de los tálpidos (2.65% de la asociación) concuerda con 
un medio boscoso y húmedo. En esta asociación se encuentra la 
mayor diversidad de múridos y de glíridos.

En TCH-3 la abundancia de arvicólidos es menor que en 
el resto de yacimientos, lo cual podría suponer unas tempe­
raturas más cálidas. Este mínimo coincide con un máximo 
muy marcado en la abundancia de los sorícidos (más del 
20% de la asociación), lo cual informa de unas condiciones 
climáticas húmedas, y con la máxima abundancia de Eliomys 
(12.7%), que indica un importante desarrollo de los bosques. 
La abundancia de Apodemus (15.6% de la asociación) y la 
presencia de A. gibberodon confirman el predominio de bio- 
topos forestados. La última especie indica también clima 
cálido y húmedo.

La asociación de micromamíferos de TCH-13 es muy dis­
tinta a las anteriores. Los arvicólidos son el grupo dominante: 
Mimomys representa el 70% de la asociación, lo cual indicaría 
un descenso de las temperaturas y el predominio de los bioto- 
pos abiertos en los que habitan estos mamíferos. El descenso 
en la proporción de los hábitats boscosos queda confirmado 
por la importante disminución del género Eliomys (1% de la 
asociación), y de A. atavus, que pasa a ser el múrido menos 
abundante (4% del total; 14.3% de los múridos encontrados). 
La ausencia de sorícidos es coherente con esta interpretación. 
El múrido más abundante es Micromys, (11.9% de la asocia­
ción; 43% de los múridos), lo que indica la existencia de con­
diciones relativamente húmedas, y confirma la importancia 
que cobran los biotopos abiertos, ya que se asocia a vegetación 
baja, fundamentalmente herbácea.

Las asociaciones de TCH-10 y 10B reflejan unas condicio­
nes ecológicas similares a las de TCH-13, si bien los rasgos 
más característicos aparecen aún más acentuados: los arvicó­
lidos son el grupo dominante, de lo que se deducen tempera­
turas frías y predominio de biotopos herbáceos abiertos. Los 
géneros ligados a hábitats boscosos (Apodemus, Eliomys y 
Asoriculus) desaparecen por completo, y la diversidad de los 
múridos es mínima: sólo aparecen los géneros Stephanomys y 
Castillomys, y en TCH-10B un único ejemplar de Micromys.

Geotemas 5, 2003



LAS ASOCIACIONES DE MICROMAMÍFEROS DEL PLIOCENO DEL TOLLO DE CHICLANA (CUENCA DE GUADIX. SE DE ESPAÑA): INTERPRETACIÓN PALEOECOLÓGICA 169

REFERENCIAS

Calvache, M. L. y Viseras, C. (1997): Long-term control 
mechanisms of stream piracy processes in southeast Spain. 
Earth Surface Processes and Landforms, 22: 93-105.

Castillo, C. (1990): Paleocomunidades de Micromamíferos de 
los Yacimientos kársticos del Neógeno Superior de Anda­
lucía Oriental. Tesis Doctoral, Univ. de Granada, 225 p.

Fernández, J„ Soria, J. y Viseras, C. (1996a): Stratigraphic 
architecture of the Neogene basins in the central sector of 
the Betic Cordillera (Spain): tectonic control and base-level 
changes. En: Tertiary basins of Spain (P. Friend y C. Dabrio, 
Eds). Cambridge University Press, Cambridge: 353-365.

Fernández, J., Viseras, C. y Soria, J. (1996b): Pliocene-Pleisto­
cene continental infilling of the Granada and Guadix basins 
(Betic Cordillera, Spain): the influence of allocyclic and 
autocyclic processes on the resultant stratigraphic organi­
zation. En: Tertiary basins of Spain (P. Friend y C. Dabrio, 
Eds). Cambridge University Press, Cambridge: 366-371.

Martin Suárez, E. ( 1988): Sucesiones de micromamíferos en la 
Depresión de Guadix-Baza (Granada, España). Tesis 
Doctoral, Univ. de Granada, 241 p.

Soria, J.M. y Ruiz Bustos, A. (1991): Bioestratigrafía de los 
sedimentos continentales situados en el sector septentrio­
nal de la cuenca de Guadix, Cordilleras Béticas. Geogace- 
ta, 9: 94-96.

Soria, J.M. y Ruiz Bustos, A. (1992): Nuevos datos sobre la 
edad del inicio de la sedimentación continental en la Cuen­
ca de Guadix. Cordillera Bética. Geogaceta, 11: 92-94.

Soria, J. M., Viseras, C. y Fernández, J. (1998): Late Mioce- 
ne-Pleistocene tectono-sedimentary evolution and subsi­
dence history of the central Betic Cordillera (Spain): a 
case study in the Guadix intramontane basin. Geological 
Magazine, 135 (4): 565-574.

Viseras, C. (1991): Estratigrafía y sedimentologia del relleno 
aluvial de la cuenca de Guadix (Cordilleras Beticas). 
Tesis Doctoral, Univ. de Granada, 327 p.

Geotemas 5, 2003





Calcarenitas y calizas del Oligoceno superior-Mioceno inferior 
discordantes sobre el Mesozoico en el Subbético al S de Jaén
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ABSTRACT

Upper Oligocene-Lower Miocene calcarenites and limestones showing an angular unconformity in relation 
with the underlying Mesozoic rocks in the Subbetic Zone to the south o f Jaén are studied. They appear in 
three main outcrops displaying a basic stacking pattern consisting o f vertical aggradation, progradation 
and offlaping (downstepping). Their lithology and microfacies are described and they are interpreted sedi- 
mentologicaly as calcarenitic bodies deposited in small carbonate ramps developed in the Sudiberic Mar­
gin during the climatic optimum o f the Chattian-Aquitanian and corresponding to a global 2nd-order 
highstand or supercycle o f relative sea level.

Key words; calcarenites, carbonate platform, grainstone, unconformities, Upper Oligocene-Lower Miocene

INTRODUCCIÓN

Se estudian las calcarenitas y calizas del Oligoceno 
superior-Mioceno inferior discordantes sobre los materia­
les mesozoicos en el Subbético al S de Jaén (Fig. 1). Los 
principales afloramientos se encuentran al SO de Cárchel y 
E de los Grajales, en la Sierrezuela (NE de Marios) y en la 
Sierra de Chircales-Caracolera. Otros afloramientos de 
menor extensión e importancia se sitúan al SE de la Peña 
de Martos y al O de La Guardia. Estos afloramientos fue­
ron descritos por Sanz de Galdeano (1973). No se ha reali­
zado un estudio bioesíratigráfico, aunque su edad se esti­
ma, por datos fundamentalmente bibliográficos, en 
Chattiense-Aquitaniense. Un aspecto importante es que 
cuando se observa su muro se sitúan siempre discordante- 
mente sobre los materiales mesozoicos. En los afloramien­
tos al NE de Martos la base está afectada por fracturas y el 
techo está, casi en su totalidad, cubierto por materiales cua­
ternarios, siendo difícil, cuando no imposible, observar las 
relaciones con las unidades infra- y suprayacentes.

DESCRIPCIÓN DE LOS PRINCIPALES AFLORA­
MIENTOS

Afloramientos del SO de Cárchel y E de Los Grajales

Son los afloramientos de mayor extensión. Se sitúan, 
buzando hacia el S, en la Unidad de Grajales-Mentidero 
(Molina, 1987), discordantemente sobre materiales de eda­
des comprendidas entre el Liásico superior y el Cretácico

inferior y, muy localmente (Fuente de las Pilas), sobre el 
Cretácico superior.

Se diferencian tres tramos: 1) El inferior más calizo de 
calcarenitas, calizas, conglomerados y brechas de aspecto 
masivo. Internamente se ha observado una superficie de 
discontinuidad erosiva (paleokarst) de modo que sobre las 
calcarenitas de este tramo se disponen unas brechas más 
margosas. 2) El tramo intermedio es calizo con algunas 
intercalaciones de calizas margosas y tiene peores aflora­
mientos. Estos niveles margosos presentan texturas de 
wackestone y packstone con gran cantidad de globigerinas 
y espículas de esponjas. 3) El tramo superior está formado 
por una alternancia cíclica de barras calcareníticas y nive­
les calizos. En el campo y en foto aérea se reconocen unos 
10 ciclos con un espesor medio de 16 m por ciclo. Contie­
ne abundantes pectínidos. En la parte más alta de este tra­
mo se observa un magnífico ejemplo de abanicos de capas 
ligados a fallas normales sinsedimentarias.

En cuanto a las microfacies, aparecen como areniscas 
calcáreas con foraminíferos (Lepidocyclina, Heterostegi- 
na, Amphistegina, Operculina, Nummulítidos, Globigeri­
nas, Miliólidos, Miogypsinas,....), algas coralináceas 
(.Lithothamnium, Melobesiae) y codiáceas, briozoos, lame­
libranquios, radiolas de equínidos, espículas de esponjas, y 
otros bioclastos. También se han encontrado algunos 
macrofósiles pectínidos (Clamys), ostreas, gasterópodos, 
grandes equinodermos de tipo Clypeaster y coralarios. Es 
muy típica la existencia de foraminíferos planctónicos del 
Senoniense resedimentados. En algunos niveles abundan 
los fragmentos de cuarzo bastante angulosos.
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Figura 1. Situación geográfica y geológica de los afloramientos estudiados

Los mejores afloramientos se encuentran al SE del 
Cerro Palomares (Fig. 2A) donde los tres tramos alcanzan 
más de 1000 m de potencia aparente y se observan muy 
buenos ejemplos de discordancia angular progresiva (Fig. 
3A). Estos indicarían que el depósito de estos materiales 
tuvo lugar en un margen de cuenca tectónicamente activo y 
con sedimentación continua, de modo que los lechos origi­
nados inicialmente se fueron plegando al mismo tiempo 
que se depositaron otros encima. Son discordancias progre­
sivas, separadas por superficies de erosión que coinciden, 
por ejemplo, con los modelos descritos en el Pirineo por 
Riba (1976) con el nombre de “discordancias sintectóni­
cas”. Los lechos presentan claras morfologías en cuña, con 
aumentos de potencia hacia el SE; las relaciones mutuas 
entre los estratos muestran que las cuñas se solapan, que­
dando cada una más al SE que la infrayacente a la que no 
llega a cubrir totalmente (dispositivo de ojflap o solapa- 
miento retractivo, ver figura 3A.). Este solapamiento está 
ligado a la progradación del conjunto en sentido N160°E.

Afloramientos al NE de Martos (Sierrezuela)

En el área de la Sierrezuela (Fig. 2B) aparecen tres aflo­
ramientos de forma alargada con una dirección aproxima­
da N70°E. Los dos afloramientos meridionales presentan 
una estructura monoclinal con un fuerte buzamiento hacia

el SE; su parte septentrional está afectada por sendas fallas 
que impiden observar los materiales del muro. En cuanto al 
techo, en determinados puntos es posible ver el contacto 
con las margas suprayacentes, que han sido datadas como 
Tortoniense Inferior (F. Serrano, comunicación oral). En el 
afloramiento más septentrional es posible observar su 
estructura anticlinal, aunque en buena parte el flanco N está 
también fracturado; al igual que en los dos afloramientos 
anteriores, sólo puntualmente es posible observar los mate­
riales suprayacentes, también del Tortoniense Inferior.

En estos afloramientos ha sido posible diferenciar dos 
grandes tramos (Fig. 3B), el inferior está constituido por 
calcarenitas y calizas, localmente masivas y dolomitizadas, 
en bancos que pueden llegar a alcanzar potencias de 1,2 m. 
En algunos de estos niveles puede observarse que el muro 
es erosivo y hay una sucesión de facies que de muro a techo 
es grainstone de ooides o peloides, packstone de peloides 
y, en el techo, wackestone de peloides. En general, las 
mierofacies que predominan en este tramo son las de 
grainstone de ooides, donde además se pueden observar 
oncoides, peloides, bioclastos de gasterópodos, equinoder­
mos, lamelibranquios, algas coralinas y fragmentos de 
foraminíferos planctónicos. En estos materiales el conteni­
do en cuarzo es muy bajo, no superando el 10 %. El techo 
de este tramo está constituido por un hardground dónde se 
han observado algunos restos de costras de óxidos de Fe.
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Figura 2. A. Mapa geológico del afloramiento del SO de Cárchel. 
B. Mapa geológico de los afloramientos al NE de Martas (Sierre- 
zuela). C. Corte geológico del afloramiento de la Sierra de Chir­
cales-Caracolera. Ligeramente modificados de Sanz de Galdea- 
no, 1973.

En relación con esta superficie hay una dolomitización par­
cial de los niveles.

El segundo tramo, dispuesto sobre el hardground ante­
rior, comienza con unas arenas, de 6,5 m de potencia máxi­
ma, que muestran intercalaciones calcareníticas hacia su 
parte alta. Sobre ellas hay unas calcarenitas con abundan­
tes equinodermos (Clypeaster) y lamelibranquios. Hay 
abundantes laminaciones cruzadas de pequeña y gran 
escala que han permitido deducir dos sentidos de paleoco- 
rrientes (Fig. 3B). Las microfacies predominantes son las 
de packstone de bioclastos de foraminíferos bentónicos 
(Nummulites, Lepidocyclina), con algunos fragmentos de 
foraminíferos planctónicos no clasificables. El contenido 
en cuarzo varía desde el 50 % en los niveles en contacto 
con las arenas, hasta el 20 % en los lechos dispuestos hacia 
la parte alta del tramo. El techo de éste es un conglomera­
do de 30 a 40 cm de potencia, con cantos de igual natura­
leza que los materiales calcareníticos infrayacentes; algu­
nos clastos son equinodermos. El contenido en matriz es 
muy bajo, predominando el mecanismo de soporte de los

cantos; en numerosas ocasiones puede verse que los clastos 
se amoldan unos a otros. Lateralmente, hacia el SO. este 
nivel de conglomerados desaparece y, en el techo, se obser­
va una fina costra de óxidos de hierro así como morfologí­
as erosivas, que recuerdan a un paleokarst incipiente.

Afloramientos de la Sierra Chircales-Caracolera

Son calcarenitas y calizas (grainstone) con unos 80 a 90 
m de potencia que afloran en la unidad del Ahillo (Molina, 
1987), en el núcleo de un sinclinal situado entre las Sierras 
de Chircales y Caracolera. Se disponen discordantemente 
sobre los materiales jurásicos (Liásico superior-jurásico 
superior) y están muy replegados con superficie de estrati­
ficación aproximadamente vertical o invertida, buzando 
unos 70 a 80° hacia el S. Se reconocen hasta 5 ciclos dados 
por la alternancia de niveles calcareníticos más compactos 
con otros calizos más blandos. Hay algunas estratificacio­
nes cruzadas con sentido de paleocorrientes hacia el E.

INTERPRETACIÓN PALEOGEOGRÁFICA Y SEDI­
MENTARIA

Afloramientos con facies similares a las aquí estudia­
das y con la misma edad aparecen en el Subbético Externo, 
al S de la provincia de Córdoba en la unidad del Cantare - 
na-Lanchares (Molina, 1987). En el Subbético del sector 
central de la Cordillera, Comas (1978) definió el “Grupo 
Cárdela” (Eoceno pro/tarfé-Oligoceno-Aquitaniense), que 
incluye tres formaciones caracterizadas por la sedimenta­
ción pelágica (lutitas y margas con foraminíferos planctó­
nicos y nanofósiles) con intercalaciones de turbiditas calcá­
reas y que alcanzan, en su conjunto, espesores cercanos a 
los 500 m (ver revisión en Vera, 2000).

En el sector oriental del Dominio Subbético los aflora­
mientos de Oligoceno superior-Mioceno inferior no son 
muy abundantes (Azéma y Montenat, 1973; Azéma, 1977). 
El Oligoceno está constituido por materiales detríticos 
(arenas y conglomerados). En cuanto al Mioceno Inferior, 
se han descrito calizas masivas, blancas, con abundantes 
restos fósiles y raramente arenosas; en su base pueden tener 
alguna intercalación conglomerática, mientras que en la 
parte alta hay algunos niveles arenosos y margo-arenosos.

La sedimentación de estas facies tuvo lugar en peque­
ñas plataformas aisladas que se desarrollaron durante el 
óptimo climático del Chattiense-Aquitaniense, correspon­
diente a un estadio de nivel alto global de segundo orden. 
En el Mioceno inferior en este sector del margen sudibéri- 
co se mantendrían condiciones oceánicas abiertas, con un 
clima húmedo-tropical, que permitiría el desarrollo de los 
cuerpos de arenas calcareníticas resultando modelos de 
agradación vertical, progradación y solapamiento retracti-
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Figura 3. A. Clinoformas progradantes del afloramiento del SO 
de Cárchel. B. Columnas estratigráficas de los afloramientos del 
NE de Marios (Sierrezuela).

vo (Esteban 1996; Esteban et al. , 1996). Serían modelos 
afines a los de las rampas de carbonatos rhodalgales o tipo
3 de “arrecifes” miocenos de Esteban (1996, p. 4) que son 
comunes en las secciones transgresivas y que, aunque son 
volumétricamente las facies más importantes en el área 
miocena mediterránea, han sido menos estudiados que los 
espectaculares arrecifes de coral del Mioceno Superior.
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ABSTRACT

The Majalcorôn Formation (Danian-Lower Selandian) is defined as a formal lithostratigraphic unit belon­
ging to the Palaeocene o f the Subbetic, a palaeogeographic domain in the Southern Iberian eontinental 
margin. This formation is mainly made up o f ealcarenites with Mieroeodium. In the holostratotype, paras- 
tratotype and different outcrops, the facies and mierofacies, the sedimentary structures (mainly hummocky 
cross-stratification) and their peculiar stratigraphic location, between pelagic facies, are described.

Key words; Calcarenites, Mieroeodium, Subbetic, Paleocene.

DEFINICIÓN DE LA FORMACIÓN MAJALCORÓN 

Rasgos generales

El objetivo fundamental de este trabajo consiste en la defi­
nición formal y caracterización de la Formación Majalcorón 
(Daniense-Selandiense inferior) como una nueva unidad lito- 
estratigráfica en el Subbético. Esta unidad se caracteriza bási­
camente por su litología de calcarenitas con abundante Micro- 
codium.

La formación estudiada aparece en el sector central del 
Subbético, principalmente entre las provincias de Granada y 
Jaén, y se encuentra bien representada especialmente en la 
hoja 990 (Alcalá la Real), del mapa a escala 1:50.000, en el 
Subbético Medio. Otros afloramientos de esta formación se 
localizan en las hojas vecinas de Iznalloz (991), Montefrío 
(1008), Lucena (989) y Rute (1007). En la mayoría de estos 
últimos afloramientos la deformación tectónica y, especial­
mente, el intenso cultivo dificultan enormemente el levanta­
miento de secciones estratigráficas detalladas. Dos seccio­
nes estratigráficas que se han podido establecer de la 
formación completa, estrato a estrato, corresponden al holo- 
estratotipo (Peñas de Majalcorón, Fig. 1) y al paraestratoti- 
po (al N de la Fuente de la Pileta, Fig. 1). Además se han 
estudiado detalladamente otras secciones al NO de la Venta 
de Agramaderas, Cortijo de la Cazuela del Pozo, N. de la 
Fuente de la Pileta, Rosal Bajo, E del Cortijo de Santa Tere­
sa y Pilas de la Fuente del Soto cuya situación se puede ver 
en la figura 1.

Estos afloramientos en trabajos anteriores de acuerdo con 
su litología se han denominado “calizas arenosas” atribuyén­

doles una edad Paleoceno-Eoceno medio (Díaz de Neira et al., 
1991), o también “microcoditas”, calizas o calcarenitas de 
Microcodium, de edad Paleoceno (ver revisión en Vera, 2000).

La Fm Majalcorón se sitúa sobre las calizas margosas 
pelágicas generalmente de color rosado de la Fm. Capas 
Rojas. Sobre la Fm Majalcorón se encuentran calizas margo­
sas de la misma Fm Capas Rojas, o margas grises o amarillen­
tas con niveles de areniscas turbidíticas bioclásticas del Eoce­
no. La edad de esta formación, y su interpretación genética 
han sido estudiadas respectivamente por Aguado et al. (2003) 
y Vera et al. (2003) ambos incluidos en este volumen.

Holoesíraíotipo

La Fm Majalcorón toma su nombre de la aldea de Peñas 
de Majalcorón perteneciente al municipio de Alcalá la Real 
(provincia de Jaén), a unos 8 km al SO de la ciudad, y muy 
cerca del límite con las provincias de Córdoba y Granada 
(Fig. 1). Esta aldea se encuentra al pie de un relieve escarpa­
do (Peñas de Majalcorón) con un magnífico afloramiento 
donde se ha establecido el holoestratotipo. Se accede por la 
pista que sale hacia la aldea citada desde de la carretera JV- 
2241, que a su vez parte de la carretera A-335 de Alcalá la 
Real a Montefrío. Cartográficamente, el holoestratotipo se 
sitúa en la Hoja 990-IV (Ermita Nueva) del Mapa Topográfi­
co Nacional a escala 1:25.000 del Instituto Geográfico Nacio­
nal con coordenadas UTM VG117416 en el muro y 
VG117417 en el techo. El holoestratotipo presenta un espesor 
de 56 m y en la figura 2 pueden verse sus principales carac­
terísticas. En la figura 3-1 se observa el aspecto de campo del 
afloramiento.
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Figura 1. Situación geográfica de los afloramientos de la Fm Majalcorón en la hoja 990 (Alca­
lá la Real) del mapa a escala 1:50.000 con la localización del holoestratotipo (Peñas de Majal­
corón), del paraestratotipo (Fuente de la Pileta) y otras secciones estudiadas. 1: NO de la Ven­
ta de Agramaderos. 2: Cazuela del Pozo. 3: N de la Fuente de la Pileta. 4: Rosal Bajo. 5: E del 
Cortijo de Santa Teresa; 6: Pilas de la Fuente del Soto.

Paraestratotipo

Se sitúa en el término municipal de Montefrío (provincia de 
Granada), unos 3 km al NNE de Montefrío (Fig. 1). Se accede 
por una pista que sale desde la carretera A-335 en las afueras de 
Montefrío hacia la Fuente de la Pileta y Cortijo de la Cazuela del 
Pozo. Se encuentra 400 m al N de la Fuente de la Pileta, en el 
denominado Barranco de la Pileta y más concretamente en la 
hoja 990-IV (Ermita Nueva) del Mapa Topográfico Nacional a 
escala 1:25.000 del Instituto Geográfico Nacional, con coorde­
nadas UTM del muro VG122340 y del techo VG122339. Como 
antecedentes hay que destacar que esta sección estratigráfica fue 
estudiada micropaleontológicamente por Martínez-Gallego y 
Roca (1973) que le atribuyeron, de acuerdo con su contenido en 
foraminíferos planctónicos, una edad Daniense superior (zona de 
Globorotalia trinidadensis de Bolli, equiparable a la zona de 
Globorotalia compressa/Globigerina daubjergensis de Loeblich 
y Tappan). La columna estratigráfica detallada estudiada, que 
puede verse en la figura 2, presenta una potencia de 39,5 m.

Otras secciones y afloramientos estudiados

Además del holoestratotipo y paraestratotipo otras seccio­
nes que se han estudiado con detalle en esta formación se 
encuentran al NO de la Venta de Agramaderos, Cortijo de la 
Cazuela del Pozo, N. de la Fuente de la Pileta, Rosal Bajo, E

del Cortijo de Santa Teresa, Pilas de la Fuente del Soto y Ven­
ta de Agramaderos (Fig. 1).

LITOESTRATIGRAFÍA DE LA FORMACIÓN MAJAL­
CORÓN

Facies y asociaciones de facies

El análisis microscópico de más de 100 muestras de lámi­
nas delgadas indica una microfacies grainstone de Microco- 
dium, con cuarzo, foraminíferos bentónicos y planctónicos, 
bioclastos (principalmente espículas de equínidos y algas 
coralinas), peloides, fragmentos carbonosos, glauconita y 
pequeños cristales de mica.

Destacan los fragmentos de Microcodium que componen 
generalmente entre el 40 y 90 % de la roca como granos de 
forma prismática disgregados, con tamaños de los prismas de 
longitud máxima y mínima respectivamente de 0,3 a 0,5 mm 
por 0,03 a 0,05 mm (Fig. 3-2). Algunos granos de Microco­
dium presentan una disposición organizada en agregados con 
forma de rosetas completos (Fig. 3-3).

El cuarzo se encuentra entre el 5 y 15 % del total, es muy 
anguloso, no sobrepasa los 0,7 mm de diámetro máximo, y su 
tamaño medio se encuentra entre 0,1 y 0,2 mm. Entre los bio­
clastos más abundantes y característicos destacan las algas 
coralináceas, de hasta 1,3 mm de longitud máxima y las espí-
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Figura 2. Secciones estratigráficas del holoestratotipo (Peñas de Majalcorón) y paraestratotipo (Fuente de la Pileta).
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Figura 3. 1: Vista de los afloramientos al N de las Peñas de Majalcorón donde se ha establecido el holoestratotipo. Uno de los autores (Prof J. 
A. Vera) aparece como referencia de escala. 2: Aspecto típico de la microfacies de las calcarenitas donde se aprecian los fragmentos prismáti­
cos disgregados de Microcodium. 3: Microfacies de las calcarenitas, en la parte inferior central se observa una “roseta ” de Microcodium. 4: 
Microfacies de los niveles micríticos y cantos blandos (wackestone) con foraminíferos planctónicos. 5: Morfologías típicas de los lechos calca- 
remticos en el holoestratotipo, con muro horizontal plano y techo oblicuo en montículo, acuñándose. A la derecha se observa estratificación cru­
zada de tipo hummocky. 6: Nivel con cantos blandos micríticos en el holoestratotipo.

culas de equínidos, estas últimas a veces silicificadas. Hay 
fragmentos de carbón y restos de plantas de más de 2,5 mm y 
granos de glauconita de 0,1 a 0,4 mm.

También aparecen algunos niveles de potencia centimétri- 
ca, discontinuos entre los niveles calcareníticos, de wackesto­
ne con pequeños foraminíferos planctónicos (■Globigerina, 
Globorotalia), bioclastos, cuarzo, laminación paralela, biotur- 
bación abundante y con radiolarios silicificados de hasta 2,5 
mm de diámetro (Fig. 3-4)

Los cementos son de tipo sintaxial y poikilotópico. En lámi­
na delgada se observa una cementación esparítica muy impor­
tante asociada con pequeñas venas de disolución diagenètica.

Estructuras sedimentarias

Los estratos calcareníticos suelen ser masivos aunque 
localmente presentan laminación horizontal tenue dada por la 
disposición planar de los prismas de Microcodium y granos de

Geotemas 5, 2003



LA FORMACIÓN MAJALCORÓN (CALCARENITAS CON MICROCODJUM, PALEOCENO, SUBBÉTICO): DEFINICIÓN Y DESCRIPCIÓN 179

cuarzo. En algunos niveles se reconocen buenos ejemplos de 
estratificación cruzada de tipo hummocky y formas en montí­
culo con muro plano y techo ondulado, en los que se han 
determinado longitudes de onda entre 60 y 370 cm y altura 
entre 4 y 23 cm, que dan lugar localmente a acuñamientos de 
estratos (Fig. 3-5). En el holoestratotipo se han observado 
algunas estratificaciones cruzadas, que parecen indicar paleo- 
corrientes predominantes hacia el SE.

Hay que destacar la existencia de cantos blandos de hasta 
4 cm de longitud máxima abundantes en algunos niveles (Fig. 
3-6), parecidos a los descritos por Molina y Vera (2001), así 
como la existencia de “burrows” con rellenos micríticos.

Se observan interesantes estructuras diagenéticas princi­
palmente de escape de agua de tipo “tepee". También hay que 
señalar la existencia de cambios bruscos laterales de estratifi­
cación bien preservada a formas masivas, por ejemplo muy 
bien visibles en los afloramientos de Rosal Bajo (Fig. 1), que 
implican cambios bruscos de cementación diferencial en las 
calcarenitas limitados por superficies de fracturas aproxima­
damente verticales.

La potencia máxima de esta formación de unos 60 m se 
alcanza en el sector de las Peñas de Majalcorón y al NO de 
la Venta de Agramaderos. Desde el punto de vista de sus 
relaciones con los materiales infrayacentes y suprayacentes 
destaca su muro plano y techo erosivo con rasgos de paleo- 
karst en Venta de Agramaderos y Fuente de la Pileta. En esta 
última localidad y en la Cazuela del Pozo aparecen diques 
neptúnicos.

CONCLUSIONES

Se define la Fm Majalcorón (Daniense-Selandiense infe­
rior) en el ámbito del Subbético. Se describe su facies calcare- 
nítica, caracterizada sobre todo por su biología con su abun­
dante contenido en Microcodium. Esta formación situada entre 
materiales pelágicos (Fm. Capas Rojas) implica un origen 
básicamente relacionado con paleosuelos y por tanto con relie­

ves emergidos próximos en el Paleoceno inferior, aspecto de 
enorme importancia en la reconstrucción paleogeográfica y 
paleobatimétrica del margen continental sudibérico durante el 
Cretácico y el Terciario.
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Secuencias estratigráficas del Sinclinorio del Guarga (Eoceno- 
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ABSTRACT

The sedimentation in the synorogenic Jaea Basin (South Pyrenean foreland basin) takes place in the Guar­
ga Sinclinorium, during middle Eocene-Oligocene coevally with the most important stages o f its orogenie 
evolution. This work is related to the stratigraphic sequences (Groups, Megasequenees and Sequences) in 
which this sedimentary infill is arranged. The new sedimentary division has been supported by means o f 
the identification and detailed cartography o f the different boundaries between the main stratigraphic 
sequences.

Key words: stratigraphic sequences, Jaea Basin, Pyrenees, middle Eocene-Oligocene.

INTRODUCCIÓN

La Cuenca sinorogénica terciaria de Jaca, situada original­
mente en el antepaís meridional del Pirineo, fue incorporada 
progresivamente a la cordillera, como consecuencia de la con­
vergencia entre las placas Ibérica y Europea, desde el Cretáci­
co Superior hasta el Mioceno. Tiene una forma alargada en 
dirección E-0, y se extiende desde la transversal del Anticli­
nal de Boltaña (E), hasta Pamplona (O), paralela a la directriz 
estructural pirenaica al S de la Zona Axial. Su relleno estrati- 
gráfico muestra, a gran escala, un carácter regresivo, desde 
turbiditas a sedimentos continentales, alcanzando un espesor 
total de varios miles de metros.

Durante el Eoceno medio y Oligoceno la sedimentación en 
la Cuenca de Jaca tiene lugar en el Sinclinorio del Guarga, sin­
crónicamente a importantes etapas de la estructuración del 
orógeno. El objetivo de este trabajo es comentar la ordenación 
estratigráfica de los materiales sintectónicos que registran 
dichos procesos orogénicos.

UNIDADES LITOESTRATIGRAFICAS Y FACIES

Los sedimentos del Sinclinorio del Guarga pertenecientes a 
la parte alta del Eoceno (Luteciense superior) y el Oligoceno 
son de origen marino y continental, y muestran una gran varie­
dad de facies. Las diversas litofacies aparecen cartografiadas 
de forma esquemática en la figura 1, junto con las relaciones 
laterales entre ellas. El esquema está basado en una cartografía 
geológica de síntesis a escala 1:100.000, obtenida en escalas de

trabajo 1:25.000 y 1:50.000, en el transcurso de diversos pro­
yectos de cartografía MAGNA (Montes, 2002). La datación se 
ha realizado mediante la integración de diferentes trabajos 
bioestratigráficos aplicables a las facies marinas (Canudo y 
Molina, 1988; Canudo et al., 1989), y magnetoestratigráficos 
aplicables a la totalidad del registro (Hogan, 1993).

El relleno sedimentario esta formado principalmente por 
areniscas y lutitas de origen lluvial (Grupo Campodarbe en el 
sentido de Puigdefábregas, 1975), cuya parte inferior pasa 
lateralmente a diferentes unidades de facies deltaicas (arenis­
ca de Sabiñánigo-Belsué y arenisca de Atares; Montes, 2002), 
y de plataformas someras (margas de Larrés y margas de Pam­
plona-Argüís).

Los sedimentos continentales (Fig. 1), abarcan desde 
facies de cabecera de abanico aluvial (conglomerados de San­
ta Orosia, Canciás, Peña Oroel y San Juan de la Peña) situa­
dos principalmente en el borde N del sinclinorio, con cantos 
de composición pirenaica (arenisca y caliza), y con sentido de 
paleocorrientes hacia el S y SO, hasta facies fluviales y fluvio- 
lacustres dominadas por lutitas con intercalaciones esporádi­
cas de areniscas y situadas principalmente en el sector occi­
dental. Entre ambos extremos se extienden todo tipo de facies 
intermedias como son las facies de cuerpo y pie de abanico 
situadas en las inmediaciones de las masas conglomeráticas 
anteriores; facies fluviales trenzadas (de gravas o arenas), y 
facies fluviales meandriformes. Estas últimas facies muestran, 
en general, una composición de cantos paleozoica (cuarzo y 
liditas), un sentido de paleocorrientes hacia el O y ONO, y se 
sitúan a lo largo de todo el flanco S del sinclinorio.
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Figura 1. Esquema geológico del Sinclinorio del Guarga, con las principales faciès y  unidades estratigráficas definidas.

ESTRATIGRAFÍA SECUENCIAL

Las relaciones genéticas entre las diversas litofacies, per­
miten dividir el registro sedimentario del sinclinorio del Guar­
ga, en una serie de unidades limitadas a muro y a techo por 
discontinuidades y/o sus continuidades correlativas.

La cartografía geológica, ha demostrado la existencia de 
tres discontinuidades sedimentarias que corresponden a dis­
cordancias en parte de su trazado. De más antiguas a más 
modernas, dichas discontinuidades son: Cupierlo (Oj): En la 
base de la unidad superior de las Calizas de Guara. Campodar- 
be (O): Discordancia erosiva que muestra la disposición de 
sedimentos continentales rojos sobre las calizas eocenas del 
Anticlinal de Boltaña. Agiiero-Riglos (Ou): En la base de los 
sedimentos aluviales conglomeráticos que jalonan el frente 
meridional de las Sierras Exteriores.

Las tres discontinuidades se siguen bien lateralmente lo 
que permite la división del registro sedimentario en tres gran­
des unidades, denominadas informalmente como Grupos, y de 
significado geográfico, cronoestratigráfico, y genético-estrati- 
gráfico bien definido. Estas unidades, son: Grupo Jaca- 
Cupierlo: entre las discontinuidades de Cupierlo y Campodar-

be. Grupo Campodarbe: entre las discontinuidades de Campo- 
darbe y Riglos-Agüero (depósitos del Sinclinorio). Grupo 
Uncastillo: sobre la discontinuidad de Riglos-Agüero (depósi­
tos al Sur de las Sierras Exteriores).

A su vez, cada una de estos tres Grupos principales se divi­
de en varias subunidades denominadas en este trabajo como 
Megasecuencias. Los criterios para su definición, han sido la 
identificación y cartografía, de sus discontinuidades sedimen­
tarias limitantes (Fig. 1), incluidas entre las ya citadas de mag­
nitud regional, y la potencia de las unidades litoestratigráficas 
(superior a la hectométrica) contenidas en ellas.

Las megasecuencias se han dividido mediante la identifi­
cación de las discontinuidades de menor entidad relacionadas 
con discordancias locales y/o con cambios en la polaridad 
sedimentaria (Fig. 1). Este último escalón jerárquico coincide 
con la definición de Secuencias Deposicionales de tercer 
orden ya que su duración temporal oscila entre 0’5 y 3 millo­
nes de años, y se corresponden con órdenes de espesor deca- 
métricos y hectométricos.

Las discontinuidades básales de Grupos y Megasecuen­
cias, marcan cambios importantes en la distribución de facies, 
ambientes sedimentarios y paleogeografía de la cuenca. Den-
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tro del ámbito del sinclinorio del Guarga, (Grupos Jaca- 
Cupierlo y Campodarbe) se han definido cinco megasecuen- 
cias (Montes, 2002).

GRUPO DE JACA CUPIERLO

Megasecuencia de Cupierlo (Luteciense superior-Barto- 
niense basal)

Comprende los sedimentos marinos entre la discontinui­
dad de Cupierlo (Oj) y la base de la siguiente Megasecuencia. 
En el flanco S del Sinclinorio está representada por una plata­
forma carbonatada de tipo rampa con importantes acumulacio­
nes de nummulites (unidad superior de las Calizas de Guara). 
En el flanco N las facies equivalentes serían las turbiditas del 
Alogrupo de Jaca (Remacha et al, 1998) que incluye, en su 
parte inferior una megacapa carbonática (MT8, Teixell, 1992), 
y en la superior el complejo de canales turbidíticos del Rapitán.

Esta Megasecuencia registra un incremento considerable 
de la actividad tectónica en la cuenca con el desarrollo de una 
gran subsidencia en el borde septentrional y depósito de turbi­
ditas de mayor energía hacia techo (canales del Rapitán), a la 
vez que una migración hacia el S y hundimiento y desestabili­
zación (megacapa MT8) de la plataforma carbonatada del bor­
de pasivo meridional. La superficie de máxima inundación de 
la plataforma corresponde a unos niveles de arenisca con glau- 
conita, a techo de las calizas de Guara (Aj).

Megasecuencia de Sabiñánigo (Bartoniense inferior)

Abarca los sedimentos situados sobre el techo de las cali­
zas de Guara (Aj). Consta de dos secuencias deposicionales 
que componen un ciclo de progradación-retracción.

El primer episodio (Secuencia de Sabiñánigo-Belsué), está 
formado por un sistema deltaico (arenisca de Sabiñánigo-Bel­
sué), progradante sobre una plataforma margosa (margas de 
Larrés y parte inferior de las margas de Pamplona-Argüís). La 
correlación entre las areniscas de Sabiñánigo (flanco N) y de 
Belsué (flanco S), está basada tanto en criterios cartográficos 
como cronoestratigráficos (Montes, 2002). La línea Aj es la 
superficie de biselamiento basal (downlap) de la megasecuencia.

El episodio retroactivo (Secuencia del Valle de Ara), en el 
sector NE, viene marcado por la presencia de una serie de ban­
cos de areniscas de características litorales (con fauna de 
ostreas) incluidos en facies de llanura deltaica. Este episodio 
se correlaciona a su vez con la profundización en las facies 
que representa el depósito de las margas de Pamplona sobre la 
arenisca de Sabiñánigo-Belsué en otros sectores de la cuenca. 
La superficie de máxima inundación de esta secuencia estaría 
representada en el flanco N por las limolitas bioturbadas con 
glauconita al O de Jaca; y en el flanco S, por el nivel carbona­
tado bioclástico (briozoos) de Bentué de Rasal.

Ambos episodios estarían alimentados por las facies fluvia­
les inferiores del Grupo Campodarbe situadas hacia el E y SE 
del sinclinorio, con sentido de paleocorriente hacia el O y NO.

GRUPO CAMPODARBE

Megasecuencia de Campodarbe I (Bartoniense superior- 
Priaboniense inferior)

Contiene los sedimentos situados sobre la discontinuidad 
de Campodarbe (O) y los sedimentos continentales más 
modernos que lateralmente tienen una equivalencia a unidades 
marinas o de transición (D).

La discontinuidad de Campodarbe (Puigdefábregas, 
1975), se halla representada en el extremo oriental del Sin­
clinorio por la discordancia homónima sobre el Anticlinal de 
Boltaña. Hacia el O, su continuidad correlativa coincide asi­
mismo, con una marcada discordancia angular sobre el anti­
clinal de Lúsera de orientación N-S. Mas hacia el O, se 
corresponde cartográficamente con el techo del nivel carbo­
natado bioclástico de Bentué de Rasal. Este nivel bioclásti­
co, representa la serie condensada que abarcaría el máximo 
transgresivo de la secuencia anterior y el nivel de bisela­
miento basal (downlap) de la progradación deltaica general 
hacia el O.

Existen cuatro secuencias deposicionales alternantes en el 
tiempo. Las dos primeras (Santa Orosia y Bailín) representan 
un ciclo de progradación-retracción, del sistema aluvial de 
Santa Orosia con su cortejo de facies distales asociadas. Las 
dos siguientes (Canciás-Oroel I y Canciás-Oroel II), constitu­
yen dos progradaciones sucesivas de las facies conglomeráti- 
cas masivas en las Sierra de Canciás y Peña Oroel. Ambos 
afloramientos conglomeráticos son coetáneos y en sus bases 
existen discordancias de varios tipos(angu!ar en la Sierra de 
Canciás y progresiva en la Peña Oroel).

Las secuencias anteriores representan la progradación- 
retrogradación de sistemas aluviales laterales de procedencia 
N (Santa Orosia y Sierra de Canciás-Oroel), sobre un sistema 
fluvial principal meandriforme (con cantos de cuarzo y liditas) 
situado en el flanco S del Sinclinorio y con sentido de paleo- 
corrientes hacia el NO. Todo el conjunto pasa lateralmente a 
facies marinas a través de una serie de complejos fluvio-del- 
taicos con desarrollo de diversos subambientes sedimentarios, 
en un contexto regresivo.

Megasecuencia de Campodarbe II (Priaboniense superior- 
Rupeliense inferior)

Comienza con primeros paleocanales fluviales que ya no 
tienen una equivalencia lateral con materiales marinos (D). Se 
distinguen dos secuencias deposicionales (Fig. 1). La primera 
(Canciás-Oroel III), se caracteriza por una progradación de
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conglomerados masivos sobre facies más distales en la Sierra 
de Canciás y en la Peña Oroel. El sector suroriental del Sincli- 
norio queda diferenciado por un conjunto de canales de con­
glomerados con cantos de calizas y areniscas que se disponen 
sobre facies fluviales meandriformes con cantos paleozoicos, 
de amplia extensión en la anterior megasecuencia. La segunda 
secuencia (Lasaosa), se caracteriza por una retrogradación 
puesta de manifiesto por la superposición de facies fluviales 
meandriformes sobre facies trenzadas.

Hacia sectores más occidentales, todo el conjunto, pasa 
lateralmente, a facies distales fluvio-lacustres, dentro de un 
contexto paleogeográfico semejante al de los materiales infra- 
yacentes, con aportes aluviales del N sobre un sistema fluvial 
principal con sentido principal hacia el O.

Megasecuencia de Campodarbe III (Rupeliense superior)

Es la más moderna dentro del sinclinorio y está delimita­
da en su parte inferior por la base de los conglomerados masi­
vos de San Juan de la Peña y su continuidad correlativa (F).

Muestra dos secuencias deposicionales (San Juan de la 
Peña I y 11) definidas por los ciclos de progradación sucesivos 
de las facies aluviales de San Juan de la Peña, que drenan 
hacia el S y SO, pasando lateralmente a facies meandriformes 
y fluvio-lacustres (Fig. 1), con sentido hacia el O (eje del sin­
clinorio). En conjunto las dos secuencias conforman un dispo­
sitivo de discordancia sintectónica rotacional.

GRUPO UNCASTILLO (Chatiense-Ageniense)

Lo integran los materiales conglomeráticos (mallos) y de 
areniscas con geometría lenticular de paleocanales, situados 
sobre la discontinuidad de Riglos-Agüero (Ou), que fosilizan 
el relieve de las Sierras Exteriores en su frente meridional.

El conjunto del Grupo Uncastillo es el resultado de la 
denudación y depósito de los materiales de la Cuenca de Jaca 
(Grupo Campodarbe) y de las Sierras Exteriores, como conse­
cuencia de su plegamiento y la migración de los depocentros

hacia el antepaís, dando lugar a su vez a un cambio drástico en 
la paleogeografía de la cuenca.
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Foraminíferos bentónicos como indicadores de un evento 
hipertermal en el tránsito Ypresiense-Luteciense del corte de 
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silortiz@posta.unizar.es; emolina@posta.unizar.es

ABSTRACT

Benthic foraminifera ofYpresian-Lutetian transition from the Fortuna section (Betic Cordillera, Spain) have 
been studied in order to select a suitable section to define the Ypresian/Lutetian boundary. This section is 
candidate for the definition o f a Global Stratotype Section and Point (GSSP) for the base o f the Lutetian 
Stage. We have recognized several intervals based on relative abundance o f Globobulimina spp., indicating 
fluctuations in primary productivity and oxigenation. One o f this intervals placed around the Ypresian/Lute­
tian boundary is characterized by the presence of a Globobulimina spp. peak, an Aragonia aragonensis peak 
and a coeval low species richness. Aragonia aragonensis is an opportunistic species whose relative abun­
dance shows strong fluctuations between the Late Paleocene through Early Eocene when several hyperther- 
mal events are supposed to occur. Aragonia aragonensis peaks could indicate presence o f a chemosynthe- 
tic bacterial food supply triggered by the extreme temperatures occured during these events. Thus, our data 
support a hyperthermal event at the Ypresian/Lutetian boundary.

Key words: Benthic foraminifera, Ypresian/Lutetian boundary, hyperthermal events.

INTRODUCCIÓN

Durante el Paleoceno Superior y el Eoceno Inferior se die­
ron las temperaturas más cálidas de todo el Cenozoico 
(Zachos et al., 2001). Según las investigaciones realizadas con 
foraminíferos bentónicos y registros isotópicos del oxígeno y 
carbono, es probable que durante ese tiempo se produjeran 
varios eventos similares al producido en el límite 
Paleoceno/Eoceno (P/E) (Thomas y Zachos, 2000; Thomas,
2003). Durante este evento, caracterizado por un calentamien­
to global y por un drástico cambio en los valores de los isóto­
pos del oxígeno y carbono, se produjo la mayor extinción de 
foraminíferos bentónicos batiales y abisales del Cenozoico. 
Los eventos similares al ocurrido en el límite P/E, denomina­
dos hipertermales, se definen como aquellos en los que las 
temperaturas globales fueron extremadamente altas y las tem­
peraturas superficiales oceánicas presentaron gradientes lati­
tudinales muy bajos; durante su desarrollo las masas de agua 
intermedias a profundas estuvieron dominadas por aguas deri­
vadas de latitudes subtropicales, consecuencia de los cambios 
en los modelos de circulación oceánica. El último de estos 
eventos se ha datado en torno a hace 49 M.a. por lo que podría 
coincidir con el límite Ypresiense/Luteciense (Y/L). Para 
comprobar esta hipótesis se han estudiado los pequeños fora­
miníferos bentónicos del mejor corte encontrado en España,

puesto que estudios de sus modelos de distribución, tanto 
actuales como pasados, han mostrado su gran utilidad como 
indicadores de los flujos de materia orgánica y de su conteni­
do en el sedimento; y su sensibilidad a los cambios en los 
niveles de oxígeno tanto en el fondo marino como dentro del 
sedimento.

MATERIAL Y MÉTODOS

El corte de Fortuna está situado al Norte del pueblo de 
Fortuna en la Región de Murcia (Cordillera Bética, SE Espa­
ña). Este corte, levantado en el cierre periclinal del anticlinal 
de La Garapacha, perteneciente al Prebético Meridional, pre­
senta una facies de transición entre el Subbético Externo y el 
Prebético Interno (ver Gonzalvo et al., 2001). Durante los pri­
meros 20 m, los materiales son fundamentalmente margosos 
con algunos niveles centimétricos de calizas intercalados. Le 
sigue un tramo masivo de calizas de 10 m; y Analmente, un 
tramo margoso de 5 m de espesor. Este corte forma parte de 
los estudiados por el “International Working Group on Ypre­
sian/Lutetian Boundary Stratotype ” cuyo objeto es hallar un 
corte adecuado para definir dicho estratotipo de límite (Moli­
na et al., en prep.).

Se han realizado dos muéstreos, el primero para su estudio 
general y el segundo, que es el que se trata aquí, consiste en
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un muestreo detallado a escala centiinétrica del que se anali­
zaron 33 muestras. Todas las muestras fueron disgregadas con 
H2O2 y levigadas con un tamiz de luz de malla de 100 pm. 
Después de ser secadas a menos de 50°C, se separaron una 
media de 300 ejemplares de foraminíferos bentónicos por cada 
muestra para el análisis cuantitativo, excepto de la muestra or 
31 cuyo contenido en foraminíferos es muy escaso.

DISCUSIÓN DE RESULTADOS

Los foraminíferos bentónicos presentan cambios significa­
tivos a lo largo de todo el corte, si bien indican una profundi­
dad media de zona batial superior-media (-600 m) para las 
muestras For 1 a For 19,5; y para las muestras For 33 y For 35 
un medio nerítico (<200 m) como ya indicaba la presencia de 
macrofauna en la parte superior del tramo masivo de calizas. 
En general, se ha podido realizar una buena identificación de 
los foraminíferos bentónicos en todas las muestras, si bien, a 
partir de la muestra For 13,5 los foraminíferos bentónicos cal­
cáreos muestran mayores signos de fracturación y disolución, 
más evidentes en los organismos de mayor tamaño. Se ha 
observado que varios especímenes muestran crecimientos de 
calcita en la superficie de su concha. Por otra parte, se obser­
va en las muestras For 3, For 6-6,5 y For 10,3-13,5 un descen­
so generalizado del tamaño de los especímenes que las espe­
cies de Globobulimina no muestran, o al menos, no tan 
acentuadamente.

Se ha calculado el índice de diversidad Shannon S(H) para 
todas las muestras, dando valores comprendidos entre 2,26 y 
3,90 correspondientes a las muestras For 12 y For 18,5 respec­
tivamente. Suele predominar un alto número de especies con 
bajo número de especímenes cada una, si bien en todas las 
muestras hay una o varias especies cuya abundancia relativa 
destaca sobre las demás. Los taxones calcáreos más comunes 
incluyen varias especies de Globobulimina (siendo Globobu­
limina ovata la más abundante), Aragonia aragonensis, varias 
especies de Cibicidoides (incluyendo C. eocaenus), Osangu- 
laria dominicana y varias especies de Lenticulina (incluyendo 
L. cultrata). Los taxones aglutinados más comunes son Clavu- 
linoides angularís, Thalmannammina subturbinata, Gaudryi- 
nafrankei y Dorothia cylindracea. Considerando los máximos 
en abundancia de estas especies, se pueden llegar a diferenciar 
varios intervalos determinados principalmente por la abun­
dancia de Globobulimina spp., puesto que es el taxón que pre­
senta los máximos valores y los cambios más marcados en 
abundancia relativa (Fig. 1). Por otra parte, sobre este taxón 
infaunal profundo existe un consenso generalizado en cuanto 
a que su presencia es característica de medios con alto flujo de 
materia orgánica depositada generalmente bajo condiciones de 
baja oxigenación del fondo marino y/o aguas intersticiales. 
Por lo tanto, este taxón indicaría medios con alta productivi­
dad, en los que una importante cantidad de materia orgánica

habría alcanzado el fondo acentuando así, el bajo contenido en 
oxígeno debido a la oxidación de dicha materia orgánica. Los 
intervalos que presentan un alto contenido en Globobulimina 
spp. suelen presentar bajos porcentajes en Osangularia spp., 
Cibicidoides spp., en taxones aglutinados y taxones epifauna- 
les. De tal forma, la presencia de estos intervalos se ha inter­
pretado como indicadora de variaciones en la productividad 
primaria, provocando la desestabilización del medio para las 
asociaciones de foraminíferos bentónicos. Por lo tanto, duran­
te los intervalos con alto porcentaje en Globobulimina spp. se 
alcanzó una baja oxigenación aunque no se llegó a provocar 
un medio eutròfico, como nos hacen suponer el que los taxo­
nes epifaunales no lleguen a desaparecer manteniendo un cier­
to porcentaje; y aparentemente, no se haya preservado materia 
orgánica en el sedimento.

Dentro de los intervalos caracterizados por un alto conte­
nido en Globobulimina spp., destaca el de las muestras For 
11,3 a For 13,5, en el que, además de una abundancia relativa 
baja en Lenticulina spp., Osangularia spp., Cibicidoides spp., 
taxones epifaunales y baja diversidad de especies, se da el úni­
co máximo en abundancia relativa (entre 12,4% y 23,6%) de 
Aragonia aragonensis, siendo incluso el único momento en 
que esta especie es común a abundante. La presencia de esta 
especie junto a otro máximo de Globobulimina spp. es en cier­
to modo sorprendente, ya que las especies de Globobulimina 
aparecen abundantemente en ausencia de otras especies signi­
ficativas en número. Por otra parte, la especie Aragonia ara­
gonensis es considerada una especie oportunista, basándose en 
la comparación de sus modelos de abundancia con los de los 
ostrácodos, e indicativa de medios con alto flujo de materia 
orgánica a los sedimentos, y/o condiciones de baja oxigena­
ción en la columna de agua o en la interfase sedimento-agua 
(Steineck y Thomas, 1996). En consecuencia, las dificultades 
para los foraminíferos bentónicos durante este intervalo al 
menos fueron la baja oxigenación del medio y el alto aporte de 
alimento. En ausencia de señales de disolución, otro indicador 
del aumento del aporte de alimento a las faunas bentónicas es 
el aumento de la proporción de los foraminíferos bentónicos 
sobre los planctónicos, aunque sin llegar en ningún caso a 
superar a éstos.

Se han reconocido varios cortes oceánicos profundos en 
los que esta especie junto a otras especies oportunistas mues­
tran fuertes fluctuaciones, aumentando repentinamente su 
abundancia relativa. Estos cortes pertenecen a la base del 
Ypresiense y en general, durante el intervalo comprendido 
aproximadamente entre el Paleoceno Superior y Eoceno Infe­
rior (61.5 M.a. a 49 M.a.) (Thomas, 1990; Thomas et al., 
2000; Thomas, 2003). De hecho, estas especies sólo aparecen 
en ese intervalo de tiempo, siendo el rango estratigráfico de 
Aragonia aragonensis del Paleoceno Superior al final del 
Eoceno Medio. En esos momentos se dieron temperaturas 
extremadamente altas causadas por altos niveles de gases
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Figura 1. Distribución de la abundancia relativa de Globobulimina spp. y Aragonia aragonensis, de la relación planctónicos-bentónicos, taxo- 
nes calcáreos-aglutinados y taxones epifaunales-infaunales en el corte de Fortuna. La linea discontinua marca el limite Y/L establecido en fun­
ción de la aparición del género Hantkenina y el sombreado indica la posición del evento hipertermal.

atmosféricos de invernadero. Estos climas tan cálidos provo­
caron la disociación de hidratos de metano en el fondo mari­
no, tal y como indican las excursiones negativas de los valo­
res de los isótopos de carbono. Thomas (2003) sugiere que 
dicha disociación de metano en los océanos aceleró la activi­
dad quimiosintética y que, por lo tanto, una presencia abun­
dante de especies oportunistas como Aragonia aragonensis 
podría indicar la existencia de un aporte de alimento por 
medio de la actividad bacteriana quimiosintética.

El límite Y/L está localizado dentro del citado intervalo, en la 
muestra For 13, según la biozonación realizada con foraminíferos 
planctónicos en base a la de Gonzalvo y Molina, 1998; por otra 
parte, además de una baja diversidad, los isótopos de carbono pre­
sentan valores bajos en este intervalo, dándose un descenso del 
orden de un 2%o (Schmitz en Molina et al., en prep.). Se cree que 
uno de los posibles eventos hipertermales se dio en tomo a los 49 
M.a., por lo que nuestros datos sugieren y apoyan el hecho de que 
se produjera uno de estos eventos hipertermales en el límite Y/L.

Los eventos hipertermales se consideran similares al pro­
ducido durante el límite P/E estando definido este límite en

la base de la excursión de los isótopos de carbono. Las extin­
ciones producidas en los foraminíferos bentónicos fueron tan 
numerosas que es considerada la mayor y más rápida extin­
ción en masa del Cenozoico, hecho realmente excepcional ya 
que generalmente han ocurrido de manera gradual. Por el 
contrario, en el corte de Fortuna no se observa extinción 
alguna en los foraminíferos bentónicos. Como se sabe duran­
te el P/E la extinción tuvo lugar principalmente en medios 
profundos batiales y abisales, afectando en menor medida en 
cuencas marginales y epicontinentales. El corte de Fortuna 
representa un medio batial superior-medio en torno al límite, 
somerizándose al final del corte. Por otra parte, la excursión 
negativa de los isótopos de carbono no es tan pronunciada 
como en el límite P/E. En consecuencia, es probable que este 
posible evento hipertermal no fuera tan acusado, lo que pro­
vocó un impacto menos catastrófico en las asociaciones de 
los pequeños foraminíferos bentónicos. De tal forma, nuevas 
investigaciones acerca de estos eventos hipertermales, tanto 
durante el Paleoceno Inferior como el Eoceno Inferior- 
Medio son necesarias si queremos conocer su mecanismo de
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funcionamiento y grado de acción; y más concretamente, 
conocer si dichos eventos tienen relación con el límite Ypre- 
siense/Luteciense con objeto de utilizarlo para definir el 
estratotipo de límite.

CONCLUSIONES

El análisis cuantitativo de los foraminíferos bentónicos ha 
permitido diferenciar varios intervalos indicativos de fluctua­
ciones de la productividad y oxigenación del fondo marino 
durante el Eoceno Inferior-Medio. El más acentuado de estos 
intervalos, reconocido en torno al límite Y/L, se ha propuesto 
como un posible evento hipertermal similar al producido 
durante el límite P/E, debido principalmente a la presencia de 
un máximo en Aragonia aragonensis\ un significativo cambio 
negativo de los isótopos de carbono; y una baja diversidad de 
especies. Por el contrario, en el corte de Fortuna no se obser­
van extinciones de los foraminíferos bentónicos como en el 
límite P/E.
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El diapirismo como factor principal de la resedimentación 
de las rocas del Triásico durante el Terciario en las Zonas 
Externas de la Cordillera Bética

A. Pérez-López y F. Pérez-Valera

Dpto. de Estratigrafía y Paleontología, Facultad de Ciencias. Avda. Fuentenueva, s/n, 18071-Granada aperezl@ugr.es; fperezv@ugr.es

ABSTRACT

The Epicontinental Triassic outcrops primarily in the External Zones o f the Cordillera Betic over more than 
400 km. The continuity or extension of the External Zone tectonic units diminishes towards the Guadalqui­
vir Basin. Numerous blocks are clearly connected to resedimentation processes during Neogene, included in 
olistostromic units. There are gypsum breccias in numerous outcrops that are interpreted as diapiric facies. 
Many olistostromic megabreccias are related to the main diapiric extrusions during the stages o f the Exter­
nal Zones origin. The reworked diapiric cap rock generated resedimented conglomerates and megabreccias. 
Then, the relation between resedimented and diapiric rocks is very difficult to stablish because, frequently, 
the final facies are similar and they are interconnected. Moreover, the deformation o f these rocks was very 
intense. These diapiric processes have been very important in the distribution o f Miocene megabreccias and 
o f Triassic outcrops. The diapirism began during the Cretaceous and, in many cases, it was conditional on 
regional strike-slip faults.

Key words: Triassic, Miocene, resedimented rock, diapirism, strike-slip fault.

INTRODUCCIÓN

Las rocas del Triásico afloran de manera discontinua en 
todo el sur de España a lo largo de más de 500 kms. En estos 
afloramientos se han reconocido, en numerosos casos, mate­

riales del Triásico resedimentados en las rocas del Terciario 
(Bourgois 1975; Roldán y García Cortes 1988; García Cortés 
et al. 1991, entre otros). Al principio las facies resedimentadas 
se limitaron a los afloramientos más occidentales y septentrio­
nales de la cordillera (Bourgois, 1975), y se definieron como

Cordillera Bética
II IT I ZONAS INTERNAS 

| ~ = |  ZONAS EXTERNAS

CUENCAS NEOGENAS 

FLYSCH

TRIÁSICO EPICONTINENTAL

Figura 1. Mapa estructural de la Cordillera Bética donde se han situado las localidades de referencia de los afloramientos estudiados.
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Figura 2. Panel estratigráfico de las unidades principales del 
Triásico epicontinental. Las siglas K1-K5 corresponden a las dis­
tintas formaciones que se pueden diferenciar dentro del Grupo 
Keuper de Jaén. Las letras A y B. de las facies Muschelkalk, 
representan los dos tipos de sucesiones estratigráficas que se dis­
tinguen en los afloramientos para este trabajo: una más margo­
sa (A), de procedencia septentrional, y otra más carbonática (B), 
de procedencia meridional.

unidad olistostrómica del Guadalquivir. Más tarde se han 
reconocido en puntos más orientales y meridionales. Conside­
rándolas a gran escala, observando las grandes unidades del 
Jurásico flotando en las láminas del Triásico, se puede hablar 
de la existencia de un complejo olistostrómico de gran impor­
tancia volumétrica y regional, al que Pérez-López y Sanz de 
Galdeano (1994) denominan Complejo Olistostrómico Subbé- 
tico. En este Complejo están involucrados los materiales triá- 
sicos y las grandes unidades tectónicas de la Zona Subbética, 
especialmente las Unidades Intermedias, Subbético Externo y 
el Subbético Medio.

Por otra parte, varios autores (Dupuy de Lome, 1965; Fou­
cault, 1966; Sanz de Galdeano, 1973; Barástegui et al., 1998, 
entre otros) citan procesos diapíricos en materiales triásicos en 
diferentes edades. No obstante, la importancia de estos proce­
sos ha sido entendida de maneras muy distintas, debido a que 
la intensa deformación tectónica impide hacer interpretacio­
nes de modo seguro o claro sobre la estructuración de las rocas 
del Triásico.

En este trabajo se aportan observaciones de los aflora­
mientos triásicos más significativos de la Cordillera y se dis­
cute la procedencia de las brechas de yeso en relación con pro­
cesos de resedimentación o procesos diapíricos. Las 
observaciones se han hecho, sobre todo, en los sectores de 
Antequera, Jauja, Alcalá la Real, Alcaudete, Cambil, Cabra 
del Santo Cristo, Huesa, Cehegín. Calasparra y Cieza (Fig. 1).

En este estudio se ha tenido muy en cuenta la caracteriza­
ción de las distintas unidades litoestratigráficas del Triásico. 
El conocimiento de las distintas unidades litoestratigráficas ha 
constituido una importante herramienta para determinar 
estructuras de detalle dentro de una masa de materiales, 
muchas veces aparentemente caótica.

UNIDADES LITOESTRATIGRÁFICAS DEL TRIÁSICO

En Pérez-López (1998) se propone una estratigrafía gene­
ral donde se han diferenciado varias unidades litoestratigráfi­
cas (Fig. 2): una formación carbonática de facies Muschelkalk 
de edad Ladiniense (Formación Majanillos), cinco formacio­
nes detrítico-evaporíticas del Carniense-Noriense que consti­
tuyen el Grupo Keuper de Jaén y otra formación carbonática 
de edad Noriense (Formación Zamoranos). Por encima de la 
Fm. Zamoranos se interpreta que existe una unidad detrítico- 
evaporítica, que en los afloramientos está representada por 
carniolas y yesos, correlacionable con la unidad “Anhidrita de 
Carcelén" definida en el Triásico de Valencia.

Dentro de estas unidades, las variaciones más significati­
vas se dan en los carbonatos de facies Muschelkalk. En estos 
carbonatos se pueden distinguir unas sucesiones estratigráfi­
cas más margosas que otras, y con variaciones importantes en 
la potencia. Las sucesiones más potentes y carbonáticas pro­
ceden de posiciones paleogeográficas más meridionales (Mus­
chelkalk carbonático).
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( a )— [31 Cehegin_______ _j— | Calasparra - Ciëza
Alcaudete Antequera
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Cambii
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A  -  N

□ □ □ □ □ □ □ □ a □ □ □

Margas del Cretácico-Paleoceno 

Dolomías del Cretácico 

Calizas del Jurásico 

Megabrecha

Carbonatas de la Fm. Zamoranos

Yesos y yesos brecholdes

Yesos y arcillas

Arcillas y areniscas

Muschelkalk carbonático (meridional)

Muschelkalk margoso (septentrional)

Halita

Lamproita

2 km

SE: Subbético Externo

SE-UI: Unid, intermedias meridionales 
entre el dominio Subbético y Prebético.

Ul-P: Unid, intermedias septentrionales 
entre el dominio Subbético y Prebético.

P: Prebético

Figura 3. Cortes geológicos sintéticos donde se representan las relaciones tectónicas entre las rocas del Triásico y otras unidades (la escala ver­
tical está exagerada). A: En este corte se ha dibujado una zona diapírica y los depósitos olistostrómicos (megabrecha) intercalados entre uni­
dades tectónicas. La megabrecha corresponde a retrabajamiento y redepósito de las unidades tectónicas y  facies diapiricas. Se destaca la per­
manecía de los movimientos halocinéticos después de la estructuración de la Cordillera, a favor de grandes fracturas regionales. El corte 
representa un sector oriental de la Cordillera (Cehegín-Calasparra-Cieza), no obstante, se han señalado algunas localidades donde se obser­
van situaciones semejantes. B: Este corte representa un sector central de la Cordillera en el que se destaca el desarrollo de la unidad olistos- 
trómica del Guadalquivir que es alimentada por las unidades tectónicas y los materiales diapíricos desplazados hacia el NO.

También es importante hacer notar que la Fm. Zamoranos 
siempre se presenta como bloques decamétricos englobados 
en yesos y/o arcillas, es decir, nunca aparece dentro de la suce­
sión estratigráfica del Triásico superior. Unicamente aflora en 
sucesión estratigráfica en el diapiro de Jumilla (Murcia).

Por último, es muy importante destacar la presencia de 
halita en los materiales triásicos del subsuelo, que puede estar 
asociada a las facies Buntsandstein y a las facies Keuper (Fig. 
2). Existen numerosos manantiales y arroyos de agua salada, 
y se ha constatado la presencia de centenares de metros de 
halita en los sondeos realizados al sur de Bobadilla (Málaga).

DESCRIPCIÓN DE LOS AFLORAMIENTOS

En los afloramientos estudiados se pueden observar diver­
sas situaciones o relaciones entre las distintas unidades triási- 
cas. Muchas de estas relaciones son constantes en varios pun­

tos de la Cordillera y son estas observaciones las que se han 
tenido en cuenta para entender la estructuración y naturaleza 
de los afloramientos de las rocas del Triásico.

- Se pueden observar, frecuentemente, afloramientos de 
yesos con arcillas que constituyen una megabrecha, que englo­
ban bloques de dolomías, yesos, areniscas y ofitas del Triásico, 
o carbonatos del Jurásico, Cretácico y del Terciario (Anteque­
ra, Jauja, Alcaudete, Cambil, Alcalá la Real, Cabra del Santo 
Cristo, Huesa, Calasparra, Cieza). En la matriz de esta mega­
brecha se han encontrado microfósiles del Terciario (Anteque­
ra, Alcalá la Real, Cambil, Huesa, Cieza). Por lo tanto, muchos 
de los afloramientos de facies triásicas son del Terciario.

- La megabrecha se dispone sobre sucesiones estratigráfi- 
cas del Triásico, fuertemente plegadas.

- Esta megabrecha suele contener bloques de la Formación 
Zamoranos y bloques de facies Muschelkalk carbonático (Ante­
quera, Jauja, Cambil, Alcaudete, Huesa, Calasparra, Cieza).
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- Significativamente, en un mismo afloramiento pueden 
aparecer Muschelkalk carbonático formando parte de la Mega- 
brecha, y Muschelkalk margoso formando parte de la sucesión 
estratigráfica del Triásico (Cambil, Huesa, Calasparra, Cieza).

- El Muschelkalk carbonático, que aflora en muchos pun­
tos de la Cordillera, solamente aflora de manera continua 
constituyendo una unidad tectónica, al E de Alcaudete y al N 
de Cehegín.

- Otras facies muy frecuentes en los afloramientos son los 
yesos brechoides, más o menos arcillosos, con estructuras de 
deformación tectónica (Antequera, Calasparra, Huesa, Cieza), 
que se confunden con algunas de las litologías pertenecientes 
a la megabrecha.

- Junto a los afloramientos anteriores, pueden reconocerse 
capas de yesos laminados verticalizados y replegados, que 
lateralmente pasan a facies de yesos brechoides o a megabre- 
chas (Antequera, Jauja, Huesa, Calasparra, Cieza).

- En muchos casos, los afloramientos de rocas del Triásico 
están rodeados por fallas inversas que inclinan las capas de las 
unidades adyacentes (Cretácico, Mioceno, Plioceno) llegando 
a ponerlas verticales (Antequera, Cambil, Cabra del Santo 
Cristo, Huesa, Calasparra, Cieza).

- Los afloramientos más extensos de facies yesíferas están 
relacionados con importantes fallas regionales (Antequera, 
Huesa, Calasparra, Cieza).

DISCUSIÓN E INTERPRETACIÓN

Los afloramientos que presentan sucesiones estratigráficas 
continuas del Triásico en las Zonas Externas son realmente 
escasos. Gran parte de los afloramientos del Triásico corres­
ponden a brechas, megabrechas, yesos brechoides y yesos 
laminados muy deformados. Cuando en estos materiales apa­
recen cantos o capas interestratificadas del Terciario, se han 
interpretado como depósitos resedimentados. Pero cuando no 
aparecen materiales del Terciario englobados en estas facies, 
se podrían hacer diversas interpretaciones.

Existen otros afloramientos donde aparecen yesos lamina­
dos muy replegados y verticalizados, que lateralmente parecen 
desplazar a los yesos brechoides, que se interpretan como yesos 
que extruyen verticalmente siguiendo fracturas importantes. 
Estos yesos suelen estar delimitados por fallas inversas y 
cubiertos por materiales de la megabrecha. Las rocas que rode­
an estos afloramientos pueden presentar basculamientos impor­
tantes e incluso inversión de capas. Es evidente que estos yesos 
han sufrido empujes verticales hasta épocas muy recientes.

La megabrecha superior puede proceder, en primer lugar, 
del retrabajamiento y deslizamiento de las facies diapíricas 
extruidas (Fig. 3.A). En la mayoría de los afloramientos de la 
megabrecha aparecen bloques de dolomías y bloques de car- 
bonatos de la Fm. Zamoranos (Triásico Superior) que pueden 
constituir parte del cap rock de los diapiros. Y en segundo 
lugar, la megabrecha puede incorporar materiales procedentes

de los relieves que iban apareciendo durante la estructuración 
y superposión de algunos mantos de corrimiento, y/o de los 
diapiros más meridionales que se incorporaban en la estructu­
ra en mantos. La presencia de bloques del Jurásico, Cretácico 
o Terciario podría deberse, bien al arrastre de los materiales 
diapíricos en su ascenso, o bien al deslizamiento de algunos 
bloques procedentes de los relieves (mantos). En este sentido, 
la presencia de bloques del Muschelkalk carbonático, que apa­
recen en la megabrecha superpuesta a sucesiones triásicas con 
carbonatos del Muschelkalk margoso, demuestra que éstos 
proceden de otras áreas alejadas y no de los propios materia­
les diapíricos que contienen Muschelkalk margoso. De esta 
manera queda claro que muchos de los bloques de la megabre­
cha tienen una naturaleza olistostrómica. Actualmente, en 
Cehegín y al E de Alcaudete, existen unidades tectónicas 
extensas constituidas por rocas del Muschelkalk carbonático, 
de las que podrían proceder los bloques que se incorporaban 
al complejo olistostrómico. Posteriormente, los sedimentos 
del Tortoniense terminarían cubriendo todos los depósitos 
resedimentados.

Como los ascensos diapíricos se debieron de dar antes y 
durante la estructuración de la Cordillera, las fallas y mantos 
jugaron un papel importante en la evolución y deformación de 
estos diapiros (Fig. 3). Se podría hablar, tanto de movimientos 
halocinéticos como de movimientos halotectónicos. En cual­
quier caso, después de la orogenia siguieron los movimientos 
verticales de estas masas diapíricas, pues así lo demuestra la 
basculación de los materiales postorogénicos que los rodean, 
e incluso la superposición de rocas triásicas sobre rocas del 
Mioceno superior.

El desarrollo de estos diapiros en el frente Subbético (Fig. 
3.B) explican el gran espesor del manto de Carmona o la 
extensión del olistostroma del Guadalquivir (Berástegui et al. 
1998). Esta interpretación es compatible con el retrabajamien- 
to de las facies diapíricas y la llegada de materiales proceden­
tes de unidades subbéticas (Pérez-López y Sanz de Galdeano,
1994), así como su desplazamiento tectónico hacia el norte 
(Martínez del Olmo et al., 1999).

No obstante, la presencia de importantes diapiros no se 
limita a la cuenca del Guadalquivir. Se propone la presencia de 
diapiros en zonas más internas de la Cordillera como puede 
ser en el Triásico de Bobadilla-Antequera-Archidona, Alcalá 
la Real, Cambil. Huesa, Calasparra-Cieza, que en gran parte 
están cubiertos por unidades olistostrómicas. Incluso podrían 
haberse desarrollado en otras zonas, no obstante, la intensa 
deformación tectónica posterior impide reconocer alguna 
estructura diapírica.

CONCLUSIONES

A partir de la observación detallada de numerosos aflo­
ramientos de toda la Cordillera, se puede interpretar que en 
los afloramientos de facies “yesíferas triásicas” existen tan­
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to t'acies resedimentadas (olistostrómicas) del Terciario 
como diapíricas.

Los materiales resedimentados, o megabrechas, afloran 
tanto en la cuenca del Guadalquivir como entre las unidades 
tectónicas del dominio Subbético. Estas facies olistostrómicas 
pueden estar mezcladas con las facies diapíricas, e incluso, en 
gran parte, han sido alimentadas por la extrusión de los mate­
riales diapíricos.

Los mecanismos diapíricos, junto con la tectónica, son 
muy importantes en la distribución actual de los afloramientos 
del Triásico. Se propone que la presencia en superficie de la 
“megabrecha triásica” del Terciario, dentro de los dominios 
subbéticos, es debido al empuje hacia arriba de los materiales 
diapíricos del Triásico. De igual modo, la extensión de la 
megabrecha está condicionada por el desarrollo de los diapi­
ros, que a su vez están condicionados por las fallas regionales 
y por la tectónica de mantos.
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ABSTRACT

Spectral analysis has been applied to the middle Miocene lacustrine sequence (T6 unit) at the section of 
San Caprasio, in the central sector o f the Ebro Basin. The marl/limestone couplet thickness (Series L, Lk and 
Lm) and the magnetic susceptibility values (Series K) o f this section have been investigated. The preliminary 
results suggest that the sedimentation in the lake was controlled by solar insolation. Magnetostratigraphic 
data from the San Caprasio section allow us to establish a time span o f 6076 years for each marl-limesto­
ne couplet, and of 14065 years for each magnetic interval betwen two consecutive data. One relevant peak 
in the power spectrum o f the series L has been found with a periodicity around 21 Ky, which is related to 
the precession. In the series K the most relevant maximun has a periodicity around 100 Ky, which is related 
to the short range eccentricity.

Key words: Periodicity, Milankovitch cycles, lacustrine sediments, Ebro Basin, Spain

INTRODUCCIÓN

En el sector central de la Cuenca del Ebro aflora un poten­
te y extenso registro de materiales miocenos depositados en 
abanicos aluviales, procedentes de los márgenes ibérico y 
pirenaico, y sistemas lacustres de carácter endorreico. En el 
área de la Sierra de Alcubierre y estribaciones orientales has­
ta el río Alcanadre (Fig. 1), los depósitos lacustres correspon­

den tanto a facies centrales (margas, yesos y calizas ±dolomí- 
as, laminadas), como marginales (calizas bioclásticas masivas 
y bioturbadas); estas últimas se indentan hacia el norte y este 
con depósitos aluviales distales de procedencia pirenaica. En 
esta área se han diferenciado cuatro unidades genéticas (Uni­
dades Tecto-Sedimentarias, UTS T4 a T7; Arenas, 1993; Are­
nas y Pardo, 2000; Pérez-Rivarés et al., 2002), con una suce­
sión total aflorante de 636 m.
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M IÉ  Unidad T6 

□  Unidad T5 

Alcubierre □  Unidad T4 
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Margas y Calizas
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y calizas
Lutitas y areniscas

h XN| Yesos y margas o lutitas ±areniscas 
I M margas o lutitas y Yesostareniscas

y  Situación de la Sección

41°45'—

Figura I. Cartografía de las unidades tectosedimentarias (simplificado de Arenas, 1993) y situación de 
la sección de San Caprasio (SC).
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Figura 2. Columna estratigráfica de San 
Caprasio. Magnetoestratigrafía según 
Pérez-Rivarés et al. (2002)

En la sección de San Caprasio (Fig. 2) la unidad T6 (Ara- 
goniense inferior y medio) consiste en una alternancia de 124 
m de margas y calizas lacustres, con escasos niveles de arenis­
cas sedimentadas también en áreas lacustres y algunos niveles 
de yesos nodulares producidos por bombeo evaporítico. Las 
calizas y dolomías laminadas (alternacia cm a pm de 
micrita/dolomicrita-limo o arena fina), comúnmente asociadas 
a estromatolitos, y las margas son abundantes, señalando la 
posición preferentemente central de la sección, correspondien­
te a situaciones de nivel bajo y moderada salinidad. Estas 
situaciones alternaron con otras de nivel alto y baja salinidad, 
en las que se formaron calizas bioclásticas masivas y biotur- 
badas, en las cuales los sistemas lacustres alcanzaron su máxi­
ma extensión (Arenas y Pardo, 1999). Estos materiales se 
ordenan en secuencias simples de potencia decimétrica a 
métrica, formadas por margas ± areniscas, seguidas de un con­
junto de estratos de calizas laminadas y/o bioclásticas masi­
vas. Asimismo, existen secuencias cíclicas de profundización- 
somerización “calizas-margas-calizas”. Todas ellas se 
relacionan con ciclos de expansión/profundización lacustre 
seguidos por somerización. (Arenas, 1993; Arenas y Pardo, 
1999). También se reconocen macrosecuencias métricas a 
decaméticas formadas por conjuntos de secuencias simples 
con mayor proporción de calizas hacia techo. En ambos tipos 
de secuencias el origen parece relacionado con ciclos de 
expansión y retracción de los sistemas lacustres, causados por 
factores climáticos (Arenas y Pardo, 1999).

La magnetoestratigrafía de la Sierra de Alcubierre y estri­
baciones (Pérez-Rivarés et al., 2002), junto con la realizada 
recientemente en los vecinos Montes de Castejón, permiten 
fijar los límites de la unidad T6 entre 16,16 y 14,4 Ma. De 
dichos estudios también se desprende que la tasa de sedimen­
tación de esta unidad tue relativamente homogénea (7 cm/ka).

Figura 3. Análisis espectral de las series temporales de San Caprasio. Serie L: Parejas marga-caliza, Serie K: Susceptibilidad magnética ini­
cial, Serie L Apilada: Espectros móviles de las parejas marga-caliza, serie Lk: Calizas.
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A partir de estos datos, en el presente trabajo se aborda el 
análisis de la periodicidad sedimentaria en el registro lacustre 
de la UTS T6 en la sección de San Caprasio.

METODOLOGÍA

Para poder detectar un comportamiento periódico en los 
sedimentos de la UTS T6 se ha utilizado el análisis espectral. 
Para ello se han medido los espesores de los estratos de la sec­
ción, estableciéndose dos categorías litológicas: “caliza” y 
“marga” (margas y areniscas). Los términos consecutivos 
“marga-caliza” se han asociado en parejas, y con ellas se ha 
obtenido una serie temporal (L. n=276). Se ha desestimado la 
potencia de los niveles yesíferos. Asimismo, se han preparado 
otras dos series temporales a partir de valores de potencia de 
“caliza” y “marga” por separado (Lk y Lm, n=276) y una cuar­
ta serie temporal a partir de valores de susceptibilidad magné­
tica (K, n= 122) parámetro ligado directamente a la litología de 
la sección (Pérez-Rivarés et al., 2002).

Para el tratamiento de los datos se ha utilizado el paquete 
de software estadístico ITSM (Brockwell y Davis, 1991a). Se 
han obtenido los espectros mediante periodogramas (Brock­
well y Davis, 1991b) suavizados con ventanas triangulares 
con pesos 1/4. 2/4. 3/4. 2/4 y 1/4. Asimismo, para obtener un 
intervalo de confianza para cada frecuencia del espectro, se 
han generado los modelos ARMA de cada serie temporal a 
partir de las funciones de autocorrelación y autocorrelación 
parcial (Box et al., 1994) y establecido intervalos de confian­
za del 90 y 95 %. A la serie L se le ha aplicado la metodolo­
gía de los espectros móviles con subseries de 126 parejas y 
un solape de 30 parejas con el fin de evitar los picos signifi­
cativos debidos al azar. Los espectros obtenidos de este 
modo se han normalizado y representado apilados en un mis­
mo diagrama.

Para la estimación temporal se han eliminado los tramos 
cubiertos y se ha sustraído la parte proporcional de tiempo 
según la tasa de sedimentación de la unidad. Se ha obtenido un 
valor promedio de 6.076 años para cada pareja “marga-cali­
za”, mientras que para la susceptibilidad magnética se ha esta­
blecido un valor de 14.065 años para el intervalo entre dos 
datos consecutivos.

RESULTADOS

Los espectros han sido representados en diagramas donde 
el eje horizontal muestra el periodo y el eje vertical la poten­
cia del espectro (Fig. 3). La serie temporal L presenta tres 
picos por encima de la banda de confianza del 95 %. El pico 
más significativo marca un periodo de 3,54. Este pico (21.509 
años) podría representar el ciclo de Milankovitch de mayor 
frecuencia: la precesión. La serie temporal L descompuesta en 
espectros móviles muestra que este pico es el único que se

Potencia parejas Relación
“marga-cal iza" cal/mar

+ +

! •  ■» I A r e n i s c a s

Figura 4. Esquema de las secuencias estratonómicas 
marga-caliza y de su organización en macrosecuencias.

mantiene en todo momento por encima de la banda de con­
fianza del 95%. La serie temporal K muestra un pico signifi­
cativo con periodo 7,17 (103.434 años) que podría indicar la 
excentricidad de rango corto. El espaciado de los datos utili­
zados para la elaboración de esta última serie temporal no per­
mite la obtención de picos de alta frecuencia que pudieran 
confirmar la presencia de la precesión como factor de control 
en la sedimentación lacustre de la unidad T6. La serie tempo­
ral Lm confirma la presencia del pico en torno a los 21.000 
años, pero en el caso de la serie Lk existen picos significativos 
que se sitúan en torno a 31.000, 19.000 y 13.000 años. Rodrí- 
guez-Tovar y Pardo-Igúzquiza (2003) encuentran valores 
similares que relacionan con modulaciones de la amplitud de 
las señales de los ciclos de Milankovitch

En el registro estratigráfico se reconocen conjuntos de 2 a 
6 parejas “marga-caliza”, con moda en 3-4 parejas, cuya 
potencia evoluciona según una tendencia estratonómica cícli­
ca, generalmente asimétrica (Fig. 4), que serían la respuesta 
del sistema lacustre a los ciclos de precesión. La potencia de 
estos conjuntos de parejas puede variar de 30 cm a 4,5 m, con-
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cordante con la potencia de las secuencias sedimentarias sim­
ples de expansión-retracción lacustre. Por otro lado, se recono­
cen macrosecuencias, de aproximadamente cinco de los con­
juntos anteriores, que evolucionan de base a techo desde mayor 
proporción de margas a mayor proporción de calizas. Estas 
macrosecuencias tienen una potencia de 6 a 10 m y podrían 
reflejar el registro lacustre de los ciclos de excentricidad.
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ABSTRACT

The epicontinental Triassic rocks outcrop to the east o f Cieza (Murcia). Fieldwork has enabled to characte­
rize the different Triassic lithostratigraphic units and Cretaceous, Jurassic and Tertiary materials that out­
cropping nearby. The Muschelkalk and Keuper facies, together with dolmit, ofites and a clayed gypsum unit 
(gypsum unit) have been identified. Facies and structural features o f the gypsum unit have been studied 
with the purpose of understanding their formation mechanism. This study shows that both halokinesis and 
resedimentation mechanisms have occurred in the same time, and these two processes have produced dia- 
piric and olistostromic facies. Nevertheless, the Triassic outcrop structure can be interpreted as a complex 
and deformed diapir that is controlled by the strike-slip fault o f Socovos-Calasparra, which shows local 
resedimentation. The main diapiric movements and the Triassic redeposits could occur in this area since 
upper Eocene until middle Miocene.

Key words; epicontinental Triassic, diapirism, halokinesis, olistostromes, strike-slip fault.

INTRODUCCIÓN

En el presente trabajo se estudia la relevancia que han 
podido tener los procesos de diapirismo y resedimentación 
de los materiales del Triásico durante el Mioceno, en un 
afloramiento situado al este de Cieza (Murcia).

A lo largo de los últimos años se ha descrito en nume­
rosas zonas la existencia de materiales triásicos involucra­
dos en procesos de resedimentación, formando enormes 
masas olistostrómicas que se depositaban en las cuencas 
terciarias. Se ha destacado este tipo de procesos en la 
Cuenca del Guadalquivir (Bourgois, 1975; Roldán García y 
García Cortés, 1988, entre otros), y posteriormente se han 
descrito en otros lugares de la Cordillera Bética (Pérez- 
López y Sanz de Galdeano, 1994).

En la región de Cieza, donde también se han descrito 
materiales olistostrómicos (García Cortés et al., 1991), la 
gran abundancia de yesos de facies triásicas de aspecto bre- 
choide y caótico, de difícil interpretación, ha sido la causa de 
que estos materiales hayan sido estudiados por varios auto­
res. Como se pueden interpretar de distinta manera estos 
materiales arcillo-yesíferos brechoides, se ha propuesto la 
denominación genérica de unidad de yesos (Pérez-Valera y 
Pérez-López, 2003) para hacer referencia a esta unidad de 
brechas yesíferas, independientemente de su origen.

El objeto de este trabajo ha sido precisamente el estudio 
detallado de la unidad de yesos en las cercanías de Cieza, 
donde se han reconocido facies diapíricas que en algunos 
casos han sido interpretadas como facies resedimentadas 
(olistostrómicas).

La zona estudiada se sitúa en la Rambla del Moro, entre 
las poblaciones de Cieza y Abarán (provincia de Murcia). 
Se trata de un amplio afloramiento de rocas del Triásico 
situadas entre la depresión terciaria de Cieza, al norte, y la 
Cuenca de Abarán, al sur (Fig. 1 A). Este afloramiento está 
limitado por el norte por el accidente de Socovos-Calaspa­
rra (Baena y Jerez Mir, 1982).

LOS MATERIALES TRIÁSICOS AL ESTE DE CIEZA

El afloramiento situado en los alrededores de la Ram­
bla del Moro está constituido mayoritariamente por bre­
chas arcillo-yesíferas que constituyen la unidad de yesos. 
También se pueden reconocer distintas unidades litológi- 
cas de facies Keuper y materiales carbonáticos de facies 
Muschelkalk, junto con ofitas (Fig. 1 B). Además, en 
contacto con los materiales Triásicos, afloran dolomías y 
calizas del Jurásico, margas y margocalizas del Cretáci­
co inferior, calizas del Eoceno y calcarenitas y margas 
del Mioceno.
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Figura 1. A: Localización geológica del área de estudio. FSC: 
Falla de Socovos-Calasparra. FCA: Falla de Cádiz-Alicante. B: 
Esquema cartográfico de la zona de estudio, donde se indica la 
posición de la muestra datada del Languiense inferior (M-02-7).

Las relaciones de los materiales del Triásico con los 
materiales post-triásicos son bastante complejas, pues nor­
malmente corresponden a contactos mecánicos. Solamente 
en determinados lugares se pueden observar los materiales 
del Mioceno superior discordantes sobre el Triásico y lige­
ramente basculados.

Es especialmente relevante, para las conclusiones fina­
les de este trabajo, la presencia de dos sucesiones de car- 
bonatos en facies Muschelkalk, paleogeográficamente dis­
tintas, en el área de estudio. Por un lado, se reconoce una 
sucesión bastante margosa y poco potente, muy similar a 
la que aflora al este de Calasparra (Muschelkalk tipo 
Calasparra), que aparece por debajo de los materiales infe­
riores de facies Keuper, prácticamente en sucesión. Por 
otro lado, en el borde norte del área de estudio afloran 
varios bloques aislados de calizas potentes, que aparecen 
invertidos hacia el sureste. Estos bloques presentan una 
sucesión equivalente a la reconocida en el Muschelkalk 
que se encuentra al norte de Cehegín (Muschelkalk tipo

Cehegín), es decir, en una posición más meridional respec­
to a la de Calasparra.

Unidad de yesos

Como se observa en la cartografía (Fig 1, B), en la uni­
dad de yesos se han distinguido dos tipos de facies, cuya 
génesis se interpreta de manera diferente. Por un lado, se 
diferencian los materiales que se denominan yesos brechoi- 
des, y por otro lado, una megabrecha también de naturale­
za yesífera.

- Yesos brechoides: Están formados por yesos secunda­
rios, trabeculares, de formas que varían entre nodulares y 
alargadas, y que se encuentran inmersos en una matriz arci- 
llo-yesífera rojiza. En menor proporción pueden observar­
se clastos angulosos de carbonatos, areniscas, lutitas y ofi­
tas. Se caracterizan por una laminación tectónica muy 
desarrollada, con estructuras sigmoidales en los clastos, 
además de presentar frecuentes pliegues con flancos muy 
verticalizados o invertidos. Estos materiales se han inter­
pretado como facies diapíricas, asociadas a mecanismos de 
halocinesis.

- Megabrecha: Está constituida por yesos recristaliza­
dos redondeados, clastos de areniscas, carbonatos y ofitas, 
inmersos en una matriz arcillo-yesífera rojiza. La matriz 
puede estar constituida casi exclusivamente por yeso, o 
puede presentar variaciones importantes en el contenido de 
arcilla. El tamaño de los clastos también es variable, y osci­
la entre pocos milímetros hasta bloques decamétricos de 
yesos laminados, carbonatos y otitas, lo cual le confiere el 
aspecto de megabrecha. A veces presenta una marcada 
estratificación y granoclasificación. En alguna ocasión 
pueden observarse estructuras sedimentarias como slum­
ping, laminaciones e incluso estratificaciones cruzadas. En 
este sector se han encontrado, dentro de esta facies, clastos 
redondeados de cuarciarenitas claras y calizas con nummu- 
lites, características del Eoceno. Todos estos rasgos permi­
ten interpretar la megabrecha como facies resedimentadas 
(olistostromas).

EDAD DE LA UNIDAD DE YESOS

La datación de la unidad de yesos resulta muy difícil, 
pues, está formada casi exclusivamente por yesos proce­
dentes de los materiales triásicos. Los depósitos del Mioce­
no dentro de la megabrecha son muy escasos y difíciles de 
reconocer. En la zona de Cieza tan sólo se ha podido datar 
una muestra, en la Rambla del Moro, que sitúa la megabre­
cha en el Mioceno Medio.

Los materiales datados corresponden a unas areniscas y 
limos blanquecinos, con algunos niveles de conglomerados 
constituidos básicamente por clastos centimétricos de cali-
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zas con Nummulites, cuarciarenitas, dolomías y ofitas, y se 
encuentran intercalados entre las facies arcillo-yesíferas 
brechoides de la megabrecha. Una muestra procedente de 
estos limos (M-02-7: Fig. 1 B) contiene una microfauna 
predominantemente compuesta por foraminíferos planctó­
nicos: Globigerina praebulloid.es Blow, G. bulloides d'Or- 
bigny, G. falconensis Blow, G. woodi Jenkins, Globigeri- 
noides subquadratus Brónnimann, G. trilobus (Reuss), 
Praeorbulina sicanus (De Stefani), P. glomerosa (Blow), 
Globigerinella obesa (Bolli), Neogloboquadrina siakensis 
(LeRoy), N. acrostoma (Wezel), N. continuosa (Blow), 
Globorotalia praescitula Blow, G. zealandica Hornibrook, 
G. peripheroronda Blow, Globigerinita juvenilis (Bolli), 
Globoquadrina globosa Bolli, G. baroemoenensis 
(LeRoy). Esta asociación es característica del Langhiense 
inferior (zona N8 de Blow, 1969).

Además de esta datación, durante este trabajo se han 
estudiado estas mismas facies en otras localidades que han 
aportado, como dato de mayor interés, las edades entre las 
que quedan comprendidos los depósitos de la unidad de 
yesos. En concreto, entre las localidades de Pozo Alcón y 
Huesa, se han reconocido facies equivalentes a los yesos 
brechoides y a la megabrecha, interestratificados entre 
materiales del Mioceno que sitúan en el tiempo los meca­
nismos de diapirismo y resedimentación. La muestra infe­
rior estudiada en este sector de Huesa corresponde a unas 
margas blancas, con intercalaciones de areniscas, que se 
encuentra por debajo de los yesos brechoides. Estas margas 
contienen una abundante microfauna constituida casi 
exclusivamente por foraminíferos planctónicos propia de 
depósitos hemipelágicos. La asociación planctónica está 
formada por: Globigerina eocaena Gumbel, G. corpulenta 
Subbotina, G. galavisi Bermúdez, G. tripartita Koch, G. 
venezuelana Hedberg, G. increbcscens Bandy, Globigerina- 
theka Índex (Finlay), Turborotalia pomeroli Tourmakine & 
Bolli, T. cerroazulensis Colé, T. cocoaensis Cushman. Esta 
asociación es característica del Eoceno superior (zona P15).

En este mismo sector de Huesa, niveles de margas ocres 
con intercalaciones de areniscas situados por encima de los 
últimos niveles de la megabrecha, contienen una microfau­
na en la que abundan tanto los foraminíferos planctónicos 
como los bentónicos calcáreos y, además, aparecen algunos 
restos de ostrácodos, moluscos y equinodermos, caracteri­
zando un ambiente sedimentario de plataforma externa o 
de profundidades equivalentes a talud superior. La asocia­
ción planctónica está compuesta por: Globigerina praebu- 
lloides Blow, G. bulloides d'Orbigny, G. falconensis Blow, 
G. decoraperta Takayanagi & Saito, G. nepenthes Todd, 
Globigerinoides obliquus Bolli, G. bolli Blow, Orbulina 
universa d’Orbigny, Neogloboquadrina continuosa 
(Blow), N. acostaensis (Blow), N. pachyderma (Ehrem- 
berg), Globorotalia scitula (Brady), Globigerinita juvenilis

(Bolli), Globoquadrina baroemoenensis (LeRoy), típica 
del Tortoniense inferior (zona N 16).

DISCUSIÓN E INTERPRETACIÓN

García Cortés et al. (1991) atribuyen una naturaleza 
olistostrómica a los materiales del Triásico en la región de 
Cieza y los incluyen en la Unidad Olistostrómica del Mio­
ceno medio, junto con otros afloramientos de Murcia, Gra­
nada, Jaén y Alicante. Sin embargo, en determinadas oca­
siones, estas interpretaciones puede llevar a confusión 
cuando una gran parte de los materiales triásicos son de ori­
gen diapírico, como sucede en el afloramiento objeto de 
este trabajo.

En el sector estudiado se puede reconocer la existen­
cia de procesos de tipo tectónico (diapírico) y sedimenta­
rio (resedimentación) interrelacionados en un mismo 
afloramiento. El resultado de ambos procesos es muy 
similar desde el punto de vista litològico, y solamente un 
estudio detallado de las facies y el reconocimiento de 
estructuras tectónicas puede ayudar a distinguir la 
influencia de cada proceso.

En el afloramiento de la Rambla del Moro se puede 
observar un corte geológico transversal de la unidad de 
yesos (Fig. 2 A), donde se produce el tránsito de las facies 
diapíricas a las facies sedimentarias. La observación en el 
campo de yesos verticalizados y yesos brechoides (Fig. 2 
B) permite suponer la existencia de una zona por la cual los 
materiales del Triásico extruyeron a la superficie (facies 
diapíricas) y se redepositaron en las áreas periféricas por 
mecanismos de depósitos en masa (facies sedimentarias). 
En algunos momentos en los cuales la actividad diapírica 
se detuvo o se ralentizó, se depositaron sedimentos autóc­
tonos de la cuenca, a! tiempo que, en determinados casos, 
los materiales extruidos eran retrabajados, incorporándose 
al medio sedimentario en forma de clastos, como se obser­
va en la megabrecha cuando aparecen cantos del Triásico y 
del Terciario (Fig. 2 C). Se interpreta que las facies diapíri­
cas son las que alimentaban principalmente a la megabre­
cha. Por lo tanto, según las muestras recogidas al este de 
Huesa, los depósitos olistostrómicos se depositaron entre el 
Eoceno y el Mioceno Medio, al mismo tiempo que extraí­
an los diapiros.

Si se tiene en cuenta la cartografía del sector de Cieza 
(Fig. 1 B), se pu^de observar que sólo una parte del aflo­
ramiento de la Rambla del Moro corresponde a materiales 
resedimentados (megabrecha). El resto corresponde a 
facies de yesos brechoides o facies diapíricas. Por tanto, 
el conjunto de los materiales triásicos de la Rambla del 
Moro se interpretan como pertenecientes a un diapiro con 
una estructura más o menos compleja y deformada late­
ralmente por la zona de falla de salto en dirección de
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Figura 2. A. Panorámica parcial de la unidad de yesos en la Rambla del Moro, donde afloran yesos diapíricos y  resedi­
mentados. B. Aspecto de los yesos brechoides, plegados y  deformados, interpretados como facies diapíricas. C. Aspecto de 
la megabrecha, donde se observa una estratificación horizontal y  algunos cantos de yesos y carbonatos subredondeados.

Socovos-Calasparra, que muestra materiales resedimenta­
dos en su borde sur. Por otra parte, la actuación del diapi­
ro durante varias fases también provoca la deformación 
de materiales resedimentados durante fases previas que 
podrían proceder de otros dominios situados al sur. Este 
hecho se pone de manifiesto por la presencia de olistoli- 
tos de carbonatos de facies Muschelkalk de procedencia 
paleogeográfica meridional en este mismo afloramiento 
(Muschekalk tipo Cehegín).

CONCLUSIONES

Los datos obtenidos en el campo permiten suponer la 
existencia de varios procesos implicados en la estructura­
ción de las rocas del Triásico al este de Cieza. Se pueden 
distinguir procesos tectónicos (diapíricos) y procesos sedi­

mentarios (resedimentación), que dan como resultado 
materiales con características semejantes (unidad de 
yesos,) y que ambos están relacionados con el mismo pro­
ceso de extrusión diapírica de los materiales halocinéticos 
del Triásico.

También se pone de manifiesto la necesidad de revisar 
los afloramientos que se han interpretado como pertene­
cientes a la Unidad Olistostrómica, puesto que puede tra­
tarse de resedimentaciones locales, normalmente asociadas 
a extrusiones diapíricas, que son las que provocan la caída 
de grandes masas de material a las cuencas adyacentes.

Por último, se puede decir que las extrusiones diapíri­
cas y resedimentaciones se pudieron dar desde el Eoceno 
superior hasta el Mioceno medio, y que son los materiales 
del Tortoniense inferior los primeros que sellan los eventos 
principales de diapirismo y resedimentación, aunque se han
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localizado sectores donde los materiales del Plio-Cuaterna- 
rio están basculados debido a movimientos halocinéticos 
recientes.

AGRADECIMIENTOS

El presente trabajo ha sido desarrollado en el marco de 
los proyectos BTE-2002-00775, IGCP 458 y 467 y del Gru­
po de Investigación RNM 0163 de la Junta de Andalucía.

REFERENCIAS

Baena, J. y Jerez-Mir, L. (1982): Síntesis para un ensayo 
paleogeográfico entre la meseta y la zona hética (s. 
str.). Colección Informe. Instituto Geológico y Minero 
de España, Madrid. 256 p.

Bourgois, J. (1975): Présence de breches d’origine 
sedimentaire a éléments de Crétacé au sein du Trias 
germano-andalou. Hypothèses sur la signification de 
cette formation (Andalousie, Espagne). Bull. Soc. Géol. 
France, 17: 1095-1100.

García-Cortés, A., Mansilla, H y Quintero, I. (1991): Pues­
ta de manifiesto de la Unidad Olistostrómica del Mio­
ceno Medio, en el Sector Oriental de las Cordilleras 
Béticas (provincias de Jaén, Almería, Murcia y Alican­
te). Boletín Geológico y Minero, 102: 524-525.

Pérez-López, A. y Sanz de Galdeano, C. (1994): Tectónica 
de los materiales triásicos en el sector central de la 
Zona Subbética (Cordillera Bética). Revista de la 
Sociedad Geológica de España, 7 (1-2): 141-153.

Pérez-Valera, F. y Pérez-López, A. (2003) : Estratigrafía y 
tectónica del Triásico sudibérico al sureste de Calaspa- 
rra (Murcia). Revista de la Sociedad Geológica de 
España, en prensa.

Roldán-García, F. y García-Cortés, A. (1988): Implicacio­
nes de materiales triásicos en la depresión del Guadal­
quivir. Cordilleras Béticas (provincias de Córdoba y 
Jaén). II Congreso Geológico de España. Comunica­
ciones, 1: 189-192.

Geotemas 5, 2003





El final del endorreismo terciario en la Cuenca del Ebro
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ABSTRACT

The end o f the sedimentation as a endorheic drainage basin and the beginning of the present erosive cycle 
in the tertiary Ebro Basin has been attributed until now to the fluvial incision during the "Messinian Cri­
sis". The consideration o f diverse types of data as a whole indicates that the erosive emptying could have 
initiated previously and will be in relation with the beginning of the deposition of the Castellón Group in 
the Valencia Trough (late Serravallian and Tortonian) and not with the sedimentation o f the Ebro Group 
(Pliocene and Quaternary), since it  had been assumed until now. This hypothesis would explain diverse geo­
logic facts such as the absence ofTurolian (late Tortonian and Messinian) paleontological sites in the Ebro 
Basin, the big thickness o f sediments that, in spite o f the intense Messinian erosion, the Castellón Group 
presents, the momentarily change o f the Duero Basin to unclose conditions at the end o f the Aragonian 
(late Serravallian - early Tortonian) or the beginning o f the open and erosion conditions in the Calatayud 
Basin during in the early VaUesian (Tortonian).

Key words: Middle-late Miocene, Ebro Basin, Valencia Trough, Duero Basin, Calatayud Basin.

INTRODUCCIÓN

La Cuenca del Ebro (Fig. 1) es una cuenca de antepaís 
limitada en todos sus bordes por cadenas alpinas (Pirineos, 
Catalánides e Ibérica). Parte de la cuenca de antepaís ori­
ginal fue deformada y trasladada hacia el sur, al quedar 
incorporada a las láminas cabalgantes de los Pirineos, y, a 
su vez, cabalga parcialmente al autóctono. La sedimenta­
ción terciaria comenzó siendo exorreica, con ambientes 
continentales y marinos. A partir de! OUgoceno inferior 
pasa a ser endorreica, con ambientes sedimentarios exclu­
sivamente continentales (Riba et al., 1986).

La finalización de la sedimentación endorreica y el 
comienzo del ciclo erosivo actual han sido asociados a la 
acción remontante de la red fluvial durante la “Crisis Mes- 
siniense” y la deposición del Grupo Ebro en el Surco de 
Valencia (Riba et al., 1986). Sin embargo, la consideración 
conjunta de diversos tipos de datos indica que el comienzo 
de dicho vaciado erosivo pudo haberse iniciado bastante 
antes, posiblemente a finales del Mioceno medio o comien­
zos del Mioceno superior.

EL REGISTRO ESTRATIGRÁFICO EN LA CUENCA 
DEL EBRO

El registro estratigráfico de los últimos episodios del 
relleno Terciario de la Cuenca del Ebro es bastante incom­
pleto. Los materiales que se consideran culminantes for­

man parte de la UTS T8 de Villena et al., (1996) y están 
constituidos por los conglomerados que coronan las sierras 
riojanas de Yerga, Cabí Monteros y Serradero, y que repre­
sentan facies proximales de sistemas aluviales de origen 
meridional (Muñoz Jiménez, 1992), y por las calizas, mar­
gas, lutitas areniscas y conglomerados de la Muela de Bor- 
ja, que eonstituyen facies fluvio-lacustres de un sistema 
hidrológicamente abierto (Vázquez-Urbez et al., 2002). 
Estos materiales culminantes han sido atribuidos al Turo- 
liense por correlación con la sucesión de la Cuenca de 
Daroca - Calamocha (Villena et al., 1996). Cuenca et al., 
(1992) señalan la existencia de diversos yacimientos de 
mamíferos de edad Vallesiense y Plioceno en los sedimen­
tos de la Cuenca del Ebro, pero solamente algunos de estos 
yacimientos pueden servir de referencia para deducir cual 
sería el momento en que finalizó la sedimentación terciaria 
endorreica.

Los yacimientos del Plioceno de Villarroya se localizan 
en el borde la Cordillera Ibérica, en una cuenca intramon­
tana de tipo semigraben que no forma parte del relleno 
sedimentario principal de la Cuenca del Ebro (Muñoz 
Jiménez, 1992). La datación de los yacimientos de Brivies- 
ca y Cellórigo se basa exclusivamente en restos de macro- 
vertebrados y, debido a la posición estratigráfica que ocu­
pan (Facies Cameno y de Haro) en el marco regional, 
resulta difícil suponer que su verdadera edad pueda ser 
Vallesiense (Pineda, 1996). Ambos yacimientos fueron 
datados originalmente como de edad Vindoboniense y es
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Figura 1. Esquema cartográfico de localización de los principales rasgos geológicos e hidrográficos. 1 Cuencas con sed­
imentos continentales del Paleógeno y el Neógeno. 2 Cuencas con sedimentos marinos y continentales del Neógeno.

en revisiones posteriores cuando se le asigna una edad 
Vallesiense. En cuanto al yacimiento “Monteagudo 
Vallesiense” se desconoce su posición estratigráfica pre­
cisa (Cuenca et al., 1992). Los únicos yacimientos pale­
ontológicos realmente significativos para los objetivos 
de esta comunicación son los de La Ciesma 2b y 4 en la 
Muela de Borja, que se atribuyen a la biozona 9 de Mein, 
y el yacimiento San Caprasio 212 en la Sierra de Alcu- 
bierre, que se atribuye a las biozonas 8 o 9 de Mein 
(Cuenca et al., 1992; Pérez-Rivares et al., 2002). Estos 
yacimientos permiten datar la UTS T7 de Villena et al. 
(1996) como de edad Aragoniense superior a Vallesiense. 
Sin embargo, Pérez-Rivarés et al. (2002) han realizado 
recientemente un estudio magnetocronológico de la 
sucesión miocena de la Sierra de Alcubierre. Estos auto­
res estiman, a partir de la correlación magnetoestratigrá- 
fica realizada, una edad para el techo de la sucesión de la 
Sierra de Alcubierre de 13,5 Ma (Aragoniense), esto es 2 
Ma de años más antigua que la atribuida a partir del yaci­
miento de San Caprasio.

EL MARGEN CONTINENTAL (SURCO DE VALENCIA)

El Surco de Valencia se localiza entre la Península Ibé­
rica y la Islas Baleares (Fig. 1). Es una cuenca de sedimen­
tación formada a finales del Oligoceno sobre una corteza 
continental adelgazada. El margen noroccidental se caracte­
riza por la presencia de un sistema de fosas y pilares tectó­
nicos limitados por fallas normales de dirección ENE-OSO 
a N-S. El margen suroriental es más complejo y se caracte­

riza por la existencia de un cinturón de cabalgamientos que 
ha sido afectado por fallas lístricas extensionales. La suce­
sión sedimentaria se extiende desde el final del Oligoceno 
hasta la actualidad y llega a superar 3 km de espesor.

La estratigrafía del Surco de Valencia ha sido estudiada 
mediante perfiles sísmicos y sondeos de exploración de 
hidrocarburos. Desde los inicios de la exploración por par­
te de las compañías de exploración se han distinguido tres 
grupos en el Neógeno. El Grupo Alcanar está compuesto 
por carbonatos y margas de edad Mioceno inferior y medio 
y su espesor alcanza los 400 a 500 m como máximo. El 
Grupo Castellón está compuesto por sedimentos siliciclás- 
ticos de edad Mioceno medio y superior, su espesor puede 
superar los 1000 m; durante su deposición, y especialmen­
te durante la sedimentación de su secuencia inferior o HST 
M5 de Martínez del Olmo (1996) cuya edad es Serrava- 
lliense a Tortoniense, se produce una entrada de grandes 
cantidades de sedimentos procedentes del continente. El 
Grupo Ebro está separado del anterior por una importante 
discontinuidad estratigráfica erosiva que llega a alcanzar al 
Grupo Alcanar e incluso por debajo de este último, y se 
caracteriza por una fuerte progradación desde el continen­
te, siendo su edad Plioceno y Cuaternario (Martínez del 
Olmo, 1996).

LAS RELACIONES PALEOGEOGRÁFICAS CON LAS 
CUENCAS DEL DUERO Y DE CALATAYUD

Las cuencas terciarias del Duero y del Ebro están 
conectadas a través del surco de La Bureba (Fig. 1), las
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conexiones estratigráficas y paleogeográficas entre ambas 
cuencas durante el Neógeno han sido estudiadas por Pine­
da (1996). A finales del Mioceno medio (Aragoniense 
superior) solamente existen facies fluviales (Facies Tierra 
de Campos) en la Cuenca del Duero y en La Bureba, diri­
giéndose las paleocorrientes hacia La Bureba oriental y la 
Cuenca del Ebro. Durante el Mioceno superior se instala un 
sistema lacustre (Facies Cuestas y Páramo) en la Cuenca 
del Duero, mientras que en La Bureba no existe registro 
estratigráfico (Pineda, 1996).

La Cuenca de Calatayud ha sido estudiada recientemen­
te por Sanz Rubio (1996). Se trata de una cuenca intra­
montana de la Cordillera Ibérica. En su relleno Neógeno es 
posible diferenciar tres unidades litoestratigráficas funda­
mentales. La Unidad inferior es dominantemente evaporíti- 
ca y su edad es Rambliense a Aragoniense inferior. La Uni­
dad intermedia es evaporítico - carbonatada y su edad es 
Aragoniense medio a Vallesiense, variando su techo entre 
las biozonas 9 y 10 de Mein. La Unidad superior se carac­
teriza por el predominio de facies fluviales y su edad es 
Vallesiense superior a Rusciniense inferior.

La ruptura existente entre la Unidad intermedia y la 
superior es una importante superficie de erosión desarro­
llada sobre facies carbonáticas del techo de la Unidad 
intermedia, que localmente presenta un paleokarst, y que 
supone el paso desde condiciones de drenaje endorreico 
para la Unidad inferior e intermedia a exorreicas para la 
Unidad superior. La Unidad superior esta formada por 
sedimentos depositados por un sistema fluvial que siguen 
el eje longitudinal de la Cuenca y que a techo pasan a 
depósitos de un sistema lacustre somero que está condi­
cionado por una subsidencia sinsedimentaria relacionada 
con la reactivación de los procesos de disolución cárstica 
que afectan a la Unidad inferior. Sanz Rubio (1999) pro­
pone como explicación de esta ruptura la existencia de un 
desagüe lateral a través de un paleo -  Jalón (esto es, hacia 
el Ebro), ya que no existen otras posibles soluciones via­
bles.

DISCUSIÓN

Los materiales que se consideran culminantes del relle­
no Terciario de la Cuenca del Ebro están datados en su base 
como Aragoniense superior a Vallesiense inferior. La asig­
nación de una edad Turoliense a dichos materiales se fun­
damenta exclusivamente en correlaciones con otras cuen­
cas sedimentarias marginales, por lo que es posible que 
sean algo más antiguos. Incluso en el supuesto de que su 
edad sea Turoliense, dichos materiales no muestran carac­
terísticas endorreicas, por lo que en principio no existiría 
contradicción alguna entre dicha datación y el inicio de un 
régimen exorreico antes de su depósito.

La deposición del Grupo Castellón en el Surco de Valen­
cia durante el Mioceno medio y superior se caracteriza por 
representar una gran entrada de sedimentos procedente del 
continente, especialmente durante el Sevarralliense y Torto- 
niense. El volumen de estos sedimentos, que es similar al 
del Grupo Ebro, difícilmente puede ser explicado conside­
rando como área fuente exclusivamente la Cordillera Cata- 
lánide. La existencia de algún sistema fluvial importante (el 
antiguo Ebro) procedente del interior explicaría de manera 
satisfactoria esa entrada de sedimentos.

Otros autores (García-Castellanos et al., en prensa) han 
realizado para la Cuenca del Ebro un modelo 3D que inte­
gra el transporte fluvial de sedimentos, la deformación tec­
tónica a escala cortical y la subsidencia debida a la flexura 
litosférica y mediante el cual simulan la evolución del pai­
saje y del drenaje de la Cuenca. Dichos autores concluyen 
que la apertura de la Cuenca debió ocurrir entre 12,5 y 8,5 
Ma (Serravalliense - Tortoniense). El paso a condiciones 
exorreicas se habría producido por una combinación de la 
captura del sistema lacustre de la Cuenca, causado por un 
curso fluvial vertiente al Mediterráneo, y el rebosamiento 
de los sedimentos acumulados en el interior de la propia 
Cuenca. Este rebosamiento de los sedimentos pudo estar 
favorecido por un corto periodo de condiciones climáticas 
más húmedas.

A finales del Mioceno medio (Aragoniense superior) la 
Cuenca del Duero se hizo momentáneamente exorreica 
hacia el Ebro (Facies de Tierra de Campos), lo que podría 
ser interpretado bien como un indicio del paso a una situa­
ción exorreica del conjunto del sistema de cuencas Duero -  
Ebro hacia el Mediterráneo o como un indicio de que se 
produjo un rebosamiento de los sedimentos en la Cuenca 
del Duero hacia la del Ebro. Esta segunda hipótesis parece 
ser más acertada, ya que resulta coherente con una evolu­
ción distinta de ambas cuencas en el Mioceno superior 
(nuevo ciclo lacustre en el Duero y paso a condiciones exo­
rreicas en el Ebro).

En el Vallesiense inferior la Cuenca de Calatayud pasa 
definitivamente a condiciones exorreicas, seguramente por 
existir un drenaje lateral hacia el valle del Ebro a través del 
río Jalón. Este hecho quedaría explicado considerando que 
la Cuenca del Ebro habría comenzado a ser erosionada y 
que el exorreismo de la Cuenca de Calatayud se debe a la 
acción remontante de la erosión fluvial del río Jalón.

CONCLUSIONES

La finalización del funcionamiento endorreico de la 
Cuenca terciaria del Ebro puede estar relacionada con la 
deposición en el Surco de Valencia de la secuencia inferior 
del Grupo Castellón (Serravalliense a Tortoniense), ya que 
los materiales que se consideran culminantes del relleno de
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la Cuenca están datados en su base como Aragoniense 
superior a Vallesiense inferior. La existencia de un sistema 
fluvial (el primitivo Ebro) aportando importantes cantida­
des de sedimento al Surco de Valencia explicaría los gran­
des espesores que, a pesar de la intensa erosión Messinien- 
se de su techo, presenta el Grupo Castellón.

El paso momentáneo a condiciones exorreicas de la 
Cuenca del Duero hacia La Bureba oriental o hacia la 
Cuenca del Ebro a finales del Mioceno medio (Aragonien­
se superior) debe ser interpretado en relación con los pro­
cesos que determinan el final del endorreismo de la Cuen­
ca del Ebro.

Además, la erosión remontante del sistema Ebro -  
Jalón durante el final del Mioceno medio y comienzos del 
Mioceno superior es el fenómeno más sencillo para expli­
car el paso a condiciones exorreicas de la Cuenca de Cala- 
tayud en el Vallesiense inferior.

Esta edad tan temprana para el inicio del vaciado ero­
sivo en la Cuenca del Ebro daría una explicación razona­
ble al mayor relieve interno que muestra la Cuenca del 
Ebro con respecto a la del Duero (Pineda, 1996), así como 
a los numerosos fenómenos de captura o depredación flu­
vial que se observan en las zonas limítrofes entre las cuen­
cas hidrográficas del Ebro y del Duero. Estos fenómenos 
de captura pueden observarse en la comarca de La Bureba, 
donde los suaves relieves de los valles que drenan hacia el 
río Duero están siendo decapitados e incididos por los 
valles que drenan hacia el río Ebro (Pineda com per.). Otro 
buen ejemplo de captura lo constituye el valle del río 
Jalón, que, además de haber capturado la Cuenca terciaria 
de Calatayud en el Vallesiense, en la actualmente drena el 
extremo suroriental de la Cuenca terciaria del Duero, esto 
es, drena el extremo sureste de la denominada Cuenca de 
Almazán (Fig. 1).

Por último es preciso señalar que, conforme con lo que 
aquí se ha expuesto, buena parte de las formaciones super­
ficiales presentes en la Cuenca del Ebro, que tradicional­
mente han sido atribuidas al Cuaternario o todo lo más al 
Plioceno superior, podrían tener una edad bastante más 
antigua.
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Dolomías primarias de ambiente lacustre salino: Mioceno de la 
Cuenca de Madrid
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ABSTRACT

The study focuses on dolomite carbonates that occur in a Miocene evaporitic succession, the Christmas tree 
gypsum unit. This unit outcrops in the eastern part o f the Madrid Basin and it was deposited in a mudflat- 
saline lake complex during the Lower Miocene. Three types o f dolostone facies have been considered: a) 
dolostone levels between mudstone or gypsum facies, b) patches and discontinuous levels o f dolomite 
replacing gypsum crystals, and c) intra-and-inter-crystalline inclusions of dolomite in gypsum layers. Dolo­
mites are mainly dolomicrites showing a low ordering degree and some Ca excess. Their isotopic composi­
tion [d l80, d13C) is characterized by light values. These dolostones are interpreted to be primary in origin 
and they are likely due to microbial activity as supported by facies relations, together with isotopic, textu­
ral and mineralógica! evidences.

Key words: primary dolomite, gypsum replacement, Miocene, Madrid Basin.

INTRODUCCIÓN

En los últimos años se ha observado un aumento progresivo 
de estudios donde se describe e interpreta la presencia de dolo­
mita primaria en ambientes lacustres actuales, invocando para 
ello procesos de precipitación bioinducida por bacterias. En este 
sentido, el trabajo llevado a cabo por Vasconcelos y Mckenzie
(1997) en un lago costero hipersalino brasileño ha abierto una 
línea de investigación que ha tenido continuación en otros traba­
jos efectuados, por ejemplo, en la región australiana del Coorong 
(Wright, 1999) o, dentro de España, en la laguna de Gallocanta 
(Pérez et al., 2002). Esta aproximación al estudio de la dolomita 
ofrece nuevas perspectivas cuando se aborda el análisis sedimen- 
tológico de lagos carbonáticos antiguos (Calvo et al., 2003 ), tal 
y como se constata en el trabajo de García del Cura et al. (2001) 
sobre dolomías pliocenas de la Roda (Albacete).

Siguiendo dicha línea de investigación, este trabajo descri­
be e interpreta la presencia de dolomías generadas en un lago 
salino sulfatado cálcico del Mioceno de la Cuenca de Madrid. 
El interés de estos carbonatos no sólo radica en su carácter pri­
mario sino en su localización dentro de distintos subambientes 
sedimentarios y diagenéticos tempranos, entre los que se pue­
de destacar como más novedoso el que caracteriza el reempla­
zamiento de yeso por dolomita.

CONTEXTO GEOLÓGICO Y SEDIMENTOLÓGICO

La zona de estudio se localiza dentro de la provincia de 
Guadalajara en las proximidades de la Sierra de Altomira,

PALEÓGENO detríticos carbonatos
y .evaporitas

Figura 1. A) Mapa geológico simplificado de la Cuenca de Madrid 
indicando la situación de la zona de estudio. B) Modelo sedimenta­
rio de la unidad de “yesos en árbol de Navidad”.
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Figura 2. Columnas estratigráficas y secuencias características de 
la unidad de “yesos en árbol de Navidad

relieve que constituye el borde oriental de la Cuenca de 
Madrid (Fig. 1A). Las dolomías estudiadas se presentan en 
una formación evaporítica formada fundamentalmente por la 
facies denominada “yesos en árbol de Navidad” dada la pecu­
liar morfología de sus cristales (Rodríguez Aranda et al.,
1995). Esta formación, de edad Mioceno inferior (Aragonien- 
se), se sitúa en los tramos más altos de la Unidad Inferior del 
Mioceno. La formación evaporítica está constituida por una 
sucesión de yesos, dolomías, margas y lutitas, que ocasional­
mente incluyen yesos alabastrinos nodulares (Fig. 2). Los 
yesos se estructuran normalmente en bancos tabulares de 0,5 
a 3 m de espesor separados por niveles de lutitas margosas. 
Dentro de cada banco yesífero se distinguen secuencias, de 
10-30 cm de potencia, que se corresponden con la altura de los 
macrocristales que las componen y están limitadas por carbo- 
natos y/o superficies de disolución (Fig. 3). Estos macrocris­
tales de yeso se presentan maclados según (100) (Fig. 4), con 
el plano de macla aproximadamente vertical, abriéndose el 
ángulo reentrante de macla sistemáticamente hacia abajo (Fig. 
3), en oposición a la Regla de Mottura que siguen los cristales 
seleníticos clásicos (Rodríguez-Aranda et al., 1995).

La formación evaporítica descrita se depositó en un com­
plejo sedimentario de llanura lutítica- lago salino localizado a 
continuación de los abanicos aluviales que orlaban la Sierra de 
Altomira durante el Aragoniense. El sistema lacustre donde se 
sedimentó la unidad estaría formado por un cuerpo de agua de 
pequeñas dimensiones, que era independiente de un lago prin­
cipal hipersalino, dispuesto en las zonas más centrales de la 
cuenca (Fig. 1B).

DESCRIPCIÓN DE FACIES DOLOMÍTICAS

Las dolomías que se encuentran en la unidad evaporítica 
con yesos en árbol de Navidad se presentan de tres maneras 
distintas (Figs. 2 y 3): (a) niveles intercalados entre bancos de 
yesos y lutitas, (b) niveles discontinuos y parches reemplazan­
do yesos en árbol de Navidad y (c) inclusiones y láminas den­
tro de cristales de yeso o en los bordes intercristalinos.

Niveles intercalados entre bancos de yeso y lutitas

Se trata de niveles de dolomías de color blanco o crema 
con espesores de hasta 50 cm y continuidad lateral métrica a 
decamétrica. Los niveles de mayor espesor poseen lamina­
ción centimétrica. Cuando los niveles se hallan intercalados 
entre yesos, separan diferentes generaciones de cristales. En 
este caso, sus límites y su espesor suelen ser irregulares y se 
adaptan a la forma original de dichos cristales de yeso, o bien 
se superponen a superficies de disolución (Fig. 3); no obstan­
te, localmente se observan morfologías tabulares de los nive­
les relacionadas con la disolución de los ápices de los crista­
les de yeso (Fig. 2). Cuando los niveles dolomíticos se 
asocian con lutitas, su morfología es tabular y la continuidad 
lateral rebasa la de los afloramientos. Estos niveles común­
mente muestran desarrollo de nodulos de anhidrita y/o de len- 
tículas de yeso.

Esta tipología se compone de dolomicrita y, en menor 
proporción, dolomicroesparita que contienen cantidades de 
hasta un 15% de filosilicatos y cuarzo. Comúnmente, la fábri­
ca micrítica presenta caráceas (tallos y oogonios) y peloides 
(0,2-1 mm), definiendo texturas de tipo mudstone mudstone- 
wackestone. En otras ocasiones, la fábrica muestra lamina­
ciones de probable origen cianobacteriano distinttdy porosi­
dad fenestral. En algunos casos se reconoce bioturbación por 
larvas de insectos y raíces. Al microscopio electrónico de 
barrido (SEM), se aprecian zonas masivas y poros. En las 
zonas masivas aparecen agrupaciones de cristales general­
mente subhedrales y equidimensionales con formas de rom­
boédricas a esféricas que suelen ser de tamaño inferior a 4 
mm. Estos cristales resultan, a su vez, del apilamiento de 
individuos cristalinos submicrométricos. Por su parte, los 
cristales que se encuentran tapizando los poros son idiomor- 
fos, aproximadamente 12 mm de tamaños y presentan morfo­
logías en “grano de arroz”. Ambas tipologías cristalinas pre­
sentan típicamente huecos en sus centros. Junto a los 
anteriores se han reconocido también agregados “en roseta” o 
individuos con forma de “donuts”.

El grado de ordenamiento de los cristales de estas dolomí­
as, determinado mediante difracción de rayos X (Hardy y Tuc- 
ker, 1988), varía entre 0,31 y 0,45. El valor más bajo corres­
ponde a las dolomías con mayor proporción de filosilicatos. 
La estequiometría de la dolomita, determinada según el me'to-
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Figura 3. Fotografía de afloramiento donde se observan las facies 

dolomíticas: (Dn) intercaladas entre yesos en “árbol de Navidad” 
(Y), (Dr) parches reemplazando a yesos, (D i) inclusiones intercrista­

linas. (A) Nodulo de anhidrita reemplazativo-desplazativo.

do de Goldsmith et al. (1961) (citado en Hardy y Tucker, 
1988), es elevada, generalmente la proporción de C 03Ca se 
sitúa próxima al 50%.

Niveles discontinuos y parches reemplazando yesos en 
árbol de Navidad

Esta tipología se caracteriza como parches de dolomías 
color crema de hasta 50 cm de diámetro con límites irregula­
res y transicionales desarrollados dentro de bancos de yeso. 
Tanto de facies en árbol de Navidad como de niveles de yeso 
alabastrino procedentes de la anhidritización de dichas facies 
y su posterior hidratación a yeso secundario. En algunas oca­
siones, los parches se agrupan formando niveles discontinuos 
y en otras se asocian a los niveles de la tipología dolomítica a, 
descrita anteriormente. Los carbonatos mimetizan con mayor 
o menor nitidez las formas en árbol de Navidad de los crista­
les de yeso a los que reemplazan y generalmente incluyen res­
tos de yeso de los cristales originales, o bien nodulos de yeso 
secundario (Fig. 3). En este último caso, los nodulos despla­
zan la fábrica carbonática de reemplazamiento. La textura es 
dolomicrítica y dolomicroesparítica. Los carbonatos reempla­
zantes se organizan dentro del yeso formando un entramado 
con morfologías de tipo alveolar (Fig. 4).

Mediante SEM, se ha constatado la presencia de minerales 
de arcilla autigénicos coexistiendo con los cristales de dolomi­
ta. La morfología de los cristales de dolomita es similar a la 
tipología descrita anteriormente, reconociéndose, además, dis­
posiciones de los cristales preferentemente en hileras.

Estas dolomías se caracterizan por valores bajos en el gra­
do de ordenamiento, comprendidos entre 0,34 y 0,36. Al mis­
mo tiempo, se caracterizan por porcentajes de C 03Ca muy 
próximos al 55%.

Inclusiones y láminas dentro de cristales de yeso o en los 
bordes intercristalinos

En la superficie de las caras que forman el ángulo reen­
trante de macla de los cristales de yeso se aprecian inclusiones 
de dolomita. Asimismo, los límites entre diferentes cristales de 
yeso suelen mostrar también cristales de dolomita (Fig. 3). 
Generalmente, no se observan reemplazamientos ni corrosio­
nes del yeso por la dolomita.

Como ocurre en la tipología anterior, el SEM revela la 
existencia de bajas proporciones de minerales de arcilla coe­
xistiendo con mosaicos cristalinos de dolomita. Además se 
observan las mismas texturas que en la tipología anterior.

Este grupo de dolomías presenta un mayor grado de orde­
namiento cristalino que las anteriores (0,47). En lo referente a 
su composición se verifica un exceso de Ca respecto al Mg, 
con porcentajes de C 03Ca algo inferiores a 55%.

Se ha determinado la composición isotópica de 11 mues­
tras de dolomita representativas de las tres tipologías descri­
tas. Los valores referidos al Standard PDB que oscilan entre 
-6,969%c y -4,675%o  para el 3L,C y entre -6,910 y -5,205%ó 
para el 3lxO.

INTERPRETACIÓN Y CONSIDERACIONES FINALES

La interpretación de las tipologías dolomíticas descritas se 
integra en un sistema lacustre salino. Sistema donde alterna­
ban episodios de concentración de la salmuera, en los que pre­
cipitaba sulfato cálcico, y episodios de dilución relativa donde 
se formaban carbonatos.

La naturaleza sedimentaria de las dolomías estudiadas se 
manifiesta en dos características básicas: sus relaciones geomé­
tricas con las facies sedimentarias lutíticas y yesíferas y su pre­
cipitación previa a los nodulos de anhidrita que las desplazan

Figura 4. Microfotografía con nícoles cruzados de entramado rami­

ficado que forma la dolomita (Dr) que se encuentra reemplazando al 

yeso (Y). Pm señala el plano de macla del yeso que en afloramiento 

se dispone vertical.
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(Fig. 3). Estas anhidritizaciones han tenido lugar durante episo­
dios de diagénesis temprana (Rodríguez Aranda et al., 1995).

El carácter primario de las dolomitas se apoya en los 
siguientes datos, similares a los manejados por García del 
Cura et al. (2001): pequeño tamaño de grano (normalmen­
te inferior a 4 mm); ausencias petrográficas de precursores 
calcíticos o aragoníticos; bajo grado de ordenamiento y 
exceso de Ca.

Los ambientes en que se formaron las dolomías mostraban 
relaciones Mg/Ca no excesivamente elevadas. De acuerdo con 
Rodríguez Aranda et al. (1995), la salmuera del complejo 
lacustre donde se formó la unidad evaporítica se caracterizaba 
por la siguiente composición química de partida: HC03<< Ca 
+ Mg, C a »  Mg y Ca > S04; dada la naturaleza litològica del 
área fuente (Fig. 1B). Por otro lado, los valores negativos para 
el dl!<0  atestiguan condiciones de dilución en la salmuera. En 
este contexto, se requiere invocar un mecanismo que permita 
superar las barreras cinéticas para precipitar dolomita. Los 
valores negativos de dL,C, la conservación de estructuras sedi­
mentarias desarrolladas por tapices cianobacterianos, así 
como la presencia de formas cristalinas típicas de microbios 
tales como agregados en roseta, cristales redondeados, crista­
les con huecos internos, etc., apoyarían la participación de 
microorganismos en la formación de la dolomita.

En el caso concreto de las dolomitas que reemplazan cris­
tales de yeso la relación Mg/Ca sería aún más baja, lo que 
acentúa la conveniencia de invocar a procesos biogénicos de 
sulfato-reducción para superar las barreras cinéticas. De 
hecho, esta tipología de remplazamiento presenta los valores 
más altos de Ca y los más bajos de ordenamiento; así como los 
datos más negativos de dl3C.
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ABSTRACT

Four units have been recognised in the temperate carbonates at the northern margin o f the Campo de Dall­
as. The first three units (VI, 1/2, V3) could be grouped together forming a lowstand systems tract (1ST) and 
the fourth (V4) would represent a transgressive systems tract (TST). VI (siliciclastie sediments), V2 (calcare­
ous breccia) and V3 (laminate ealcarenites) represent the L5T, TST and HST o f higher frequence cyclicity, res­
pectively. These carbonates can be correlated with the Azagador carbonates in the Agua Amarga Basin (50 
Km to the NE) which are uppermost Tortonian/lower Messinian in age. The transgressive tendency recorded 
in the studied carbonates corresponds to a Tortonian/Messinian sea level rise reported on the eustatic cur­
ve o f Haq et al., 1987.
Some synsedimentary faults separate VI and V2 units from the basement, while V3 and V4 onlapped the 
emerged basement when the tectonic activity finished.

Key words: carbonate platform, Tortonian/Messinian, Campo de Dallas, SE Spain.

INTRODUCCIÓN

En los últimos años han proliferado los estudios reali­
zados sobre plataformas carbonatadas neógenas en los 
márgenes del Mediterráneo occidental, pues a través de la 
distribución de facies sedimentarias y geometrías deposi- 
cionales se pueden reconocer, con cierto grado de resolu­
ción, cambios relativos del nivel del mar y variaciones en 
el clima (Braga et al., 1996; Martín et al., 1996; Brachert et 
al., 1996; Brachert et al., 2001).

En este trabajo se ha estudiado la arquitectura de una de 
éstas plataformas. Se trata de un conjunto de carbonatos 
templados conocido en la literatura como Formación Vícar 
(Adicott et al., 1979) que se desarrolla a lo largo del bor­
de norte del Campo de Dalias. Descansa en su mayor par­
te de forma discordante sobre el basamento, que emerge al 
norte y forma Sierra de Gádor. Éste está constituido por 
carbonatos y filitas triásicas del Complejo Alpujárride de 
las Zonas Internas Bélicas (Fig.l). Los materiales carbona­
tados de la formación Vícar se han correlacionado con

Figura 1. Localización geográfica del área estudiada (modificado de Marín, 2003).
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LEYENDA

Calcarenita

Calcirruditas con 
algas rojas

Calcarenitas laminadas

Brecha calcárea 

Areniscas laminadas 

Conglomerado 

Limos

Brecha roja

Margas

0 bíaturbación

Icmnacicn cruzada

=  laminación paralela

estructura de carga

fósiles de briazoos, távdvos 
r d s  y equinodermos

fragmentos fósiles

Figura 2. Correlación de las columnas estratigrafías levantadas.

otros similares que aparecen en la vecina cuenca de Nijar 
(Adicott et al., 1979), y estos, a su vez, con los carbonatos 
templados que afloran en la Cuenca de Sorbas (Brachert et 
al., 2001) y que reciben el nombre de Miembro Azagador 
(Ruegg, 1964), datados a partir de foraminíferos planctóni­
cos como límite Tortoniense/Messiniense (Sánchez-Alma- 
zo et al., 2001).

ESTRATIGRAFÍA Y FACIES

A partir de las columnas levantadas (Fig. 2), se recono­
ce una estructuración de la formación en cuatro subunida­
des separadas entre sí en base a sus relaciones geométricas 
y estratigráficas de campo. Estas subunidades de base a 
techo son:

V 1: se apoya de forma discordante sobre unas margas 
silíceas con niveles de arena y conglomerados con clastos 
del basamento alpujárride. La base de esta unidad la for­
man unos conglomerados rojos continentales que pueden 
ser interpretados como depósitos de abanico aluvial. Éstos 
en la vertical pasan a limos rojos con canales intercalados 
rellenos de conglomerados con cantos del basamento, que

desaparecen distalmente pasando a limos y arenas finas 
bien laminadas que presentan alta bioturbación y abundan­
tes restos de materia orgánica.

Sobre los limos se desarrolla un nivel de arenas cuarcí- 
ticas muy seleccionadas y redondeadas con una marcada 
laminación paralela que hunde hacia mar, propia de fores­
hore. El techo de estas areniscas presenta una intensa bio­
turbación horizontal.

V2: nivel masivo con una potencia máxima de 8 m. que 
se caracteriza por la presencia de clastos brechoides de 
material alpujárride y abundante fauna fósil embebidos en 
una matriz micrítica. Este material solapa a los anteriores, 
instalándose en las zonas más proximales directamente 
sobre el basamento alpujárride. Presenta una gradación de 
facies: en las partes más proximales se observa una bre­
cha con matriz carbonatada; en una zona intermedia el 
nivel tiene una base y techo brechoides mientras que la par­
te central es una mezcla de litoclastos y restos fósiles, esen­
cialmente briozoos, con estructura ramosa, junto con bival­
vos y equinodermos; y en la parte más distal la proporción 
de litoclastos disminuye considerablemente pasando a ser 
los restos de bivalvos los constituyentes más abundantes.
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V3: solapa a los anteriores hacia el norte y se caracteri­
za por la presencia de una marcada superposición de lami­
naciones paralelas con laminaciones cruzadas en artesa de 
tamaño métrico. Esto podría representar una alternancia 
entre episodios de foreshore con otros de shoreface. En la 
parte alta de la unidad se observa un paso gradual de calca- 
renitas con laminación cruzada a unos niveles de calcirru- 
dias tabulares de tipo floatstone compuesta mayoritaria- 
mente por algas rojas. Estas facies representarían la zona 
de factoría, es decir, la zona de máxima producción de car­
bonato de la plataforma. El espesor medido en esta unidad 
es de 30 m.

V4: por encima de la zona de factoría se pasa de forma 
gradual a unas calcarenitas ricas en rodolitos, junto con 
fragmentos de bivalvos y equinodermos que presenta una 
estratificación grosera. La parte inferior de esta unidad tie­
ne un tamaños de grano de arena gruesa y va disminuyen­
do en la vertical, hasta que en el techo de la secuencia vuel­
ve a hacerse más grosero incrementándose también el 
contenido en restos fósiles.

Toda la unidad está afectada por la tectónica, asociada 
a sistemas de fallas normales de direcciones: N90E, N40E 
y N160E, que han actuado de manera sinsedimentaria al 
depósito de las dos primeras subunidades y son selladas 
por las dos siguientes.

DISCUSIÓN

La secuencia sedimentaria estudiada representa un pro­
ceso de transgresión en la que se pasa de unas facies conti­
nentales a otras de plataforma. La subdivisión que se ha 
realizado responde al modelo general de cortejos sedimen­
tarios que se agrupan para dar una secuencia deposicional,

donde los fenómenos tectónicos y eustáticos han debido 
ser los mayores controladores durante su formación. Así, 
la unidad V 1 representaría un cortejo sedimentario de nivel 
del mar bajo (lowstand systems tract, LST), durante el cual 
el nivel del mar sería demasiado bajo y las condiciones 
poco propicias para que se desarrollase una zona de facto­
ría capaz de nutrir de carbonato a la costa. Es por esto por 
lo que aquí los sedimentos de playa que aparecen son de 
tipo siliciclásico y hay poca abundancia de fósiles. Por el 
contrario, la unidad que se superpone (V2) se caracteriza 
por la existencia de uno o más niveles métricos muy ricos 
en matriz carbonatada, en la cual quedan embebidos restos 
líticos y fósiles; estos últimos no presentan evidencias de 
haber sufrido transporte y se agrupan lateralmente en dis­
tintas biofacies en función de la profundidad del medio. De 
este modo se pueden reconocer unas facies ricas en briozo- 
os en las partes más proximales, ligados a la rotura de pen­
diente que generan fallas en el borde de la cuenca. Estas 
pasan lateralmente a facies de bivalvos hacia las zonas más 
profundas (Fig. 3). Esta misma distribución de facies se ha 
reconocido en materiales de edad Tortoniense superior que 
rellenan un relieve volcánico en Cabo de Gata (Betzler et 
al., 2000). La unidad se podría asociar a un cortejo sedi­
mentario transgresivo (transgressive systems tract, TST), 
donde la brecha que aparece correspondería al material 
erosionado en la costa durante un proceso rápido de tras- 
gresión marina. Sobre estos materiales, y solapándolos, se 
desarrolla la unidad V3 que representaría un episodio nivel 
del mar alto (highstand sistems tract, HST) y que está 
caracterizada por la alternancia de laminaciones cruzadas y 
paralelas, que podrían indicar superposición de eventos de 
shoreface con otros deforeshore, lo cual representaría pro­
cesos de subida y bajada relativos del nivel del mar meno-

Figura 3: Estratigrafía e interpretación secuencial del área estudiada.
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res dentro de la unidad; hacia techo se reconoce una zona 
de factoría compuesta esencialmente por rodolitos de algas 
rojas. Por último, y superponiéndose a todo lo demás apa­
recen una secuencia de calcarenitas de color blanco que 
disminuyen de tamaño de grano hacia techo.

Las tres primeras unidades se podrían agrupar de manera 
que forman un LST de orden menor. La cuarta, que las sola­
pa, representaría un episodio de TST de igual orden (Fig. 3).

Características muy similares se han reconocido en la 
Cuenca de Agua Amarga (Braga et al. 1996, Martín et al.
1996), donde aparece una conjunto carbonatado que se ha 
dividido en cuatro unidades. Estas presentan una distribu­
ción de facies muy parecidas a las aquí descritas y se les ha 
dado la misma interpretación de cortejos sedimentarios 
construidos por la superposición de ciclos eustáticos de 
distinto orden. Estos autores han atribuido las tres primeras 
unidades al Miembro Azagador, de edad Tortoniense supe­
rior y formado por calcarenitas, que pasan distalmente a 
margas del Miembro Abad, ambos descritos por Ruegg 
(1964) en las cuencas de Sorbas y Vera. La cuarta unidad, 
que representa un cortejo sedimentario transgresivo y data­
da mediante foraminíferos planctónicos como Messinense, 
ha sido considerada como parte del Miembro Abad. La 
gran similitud que presentan las dos secuencias permite 
hacer una correlación estratigráfica entre ambas. Además, 
indicaría que las variaciones de nivel del mar que se han 
registrado tienen un carácter global. Así, la fluctuación 
transgresiva de menor frecuencia se correspondería con el 
segmento de ascenso del nivel del mar en el límite Torto- 
niense/Messiniense en la cuerva de Haq et al. (1987).

Existen dos diferencias significativas entre ambas 
secuencias. Una es que en los materiales de Agua Amarga 
que se corresponden con nuestra unidad V3, los principales 
organismos formadores de carbonato son los briozoos, dan­
do asociaciones de tipo bryomol (Braga et al. 1996). Por el 
contrario, la zona de factoría en nuestra secuencia está 
construida esencialmente por rodolitos de algas rojas, dan­
do una asociación de tipo rhodalgal. Otra diferencia sería 
que la cuarta unidad en la Cuenca de Agua Amarga está 
constituida por margas que se atribuyen al Miembro Abad; 
sin embargo, nuestra V4 está formada por calcarenitas, pol­
lo que se debería seguir hablando de Miembro Azagador.

El área estudiada representa una plataforma con fuertes 
irregularidades topográficas debido a la actividad tectónica 
del final del Tortoniense. Esta está ligada a un sistema de 
fallas normales sinsedimentarias que representarían una 
fase temprana de diferenciación de la actual Cuenca de 
Dalias del basamento que hoy forma Sierra de Gádor. Éste 
emergería ligeramente y comenzaría a erosionarse, de 
modo que la trasgresión durante el momento de depósito 
de las dos últimas unidades lo inundaría en parte, instalán­
dose la zona de factoría sobre una topografía irregular.

CONCLUSIONES

En el Campo de Dalias aparece una secuencia de car- 
bonatos templados, donde se han reconocido cuatro 
subunidades que indican una tendencia general transgre­
siva. Las tres primeras unidades representan cortejos 
sedimentarios de nivel del mar bajo, en transgresión y 
alto, respectivamente, que estarían incluidos en un LST 
de orden menor. Por último, a la cuarta unidad se podría 
asignar un episodio de TST del mismo orden. Estas 
observaciones se han comparado con la bien estudiada 
cuenca de Agua Amarga (Braga, 1996; Martín, 1996) 
viéndose que existe una buena correlación entre ambas. 
En base a esta correlación, podemos atribuir las tres pri­
meras unidades a materiales de edad Tortoniense supe­
rior; y a la última, edad Messinense; ambas pertenecien­
tes a las calcarenitas del Miembro Azagador que 
aparecen en muchas otras cuencas del sureste de la 
península.

La tendencia transgresiva observada equivaldría, por 
tanto, al tramo de ascenso eustàtico de la curva de Haq et 
al. (1987) registrado durante el límite Tortoniense/Messi- 
niese.

La presencia de fallas sinsedimentarias que separan las 
primeras unidades del basamento indicaría un primer pro­
ceso de levantamiento de Sierra de Gádor. Este debió dar 
un relieve poco abrupto, pues la trasgresión ligada a las 
dos últimas unidades, al menos en parte, lo sellaría.
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Estratigrafía del Messiniense y Plioceno en el margen norte 
de la Cuenca del Bajo Segura (Cordillera Bética oriental). 
Cambios paleogeográficos asociados a la crisis de salinidad 

del Mediterráneo

J.M. Soria, A. Yébenes y J.E. Caracuel

Dpto. de Ciencias de la Tierra y del Medio Ambiente, Universidad de Alicante, Apdo. 99 - 03080 Alicante. 
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ABSTRACT

Four allostratigraphic units have boon recognized in the Messinian-Pliocene stratigraphic record o f the Bajo 
Segura Basin: Ml, Mil, Mill, and P. The Ml Unit is composed o f coastal and shallow marine sediments. After 
a first sea-level fall that caused the intra-Messinian discontinuity, the subsequent transgression deposited 
the Mil Unit, which included lagoonal and fluvial deposits. Another sea-level fall, that caused the Messi­
nian-Pliocene discontinuity, carved incised valleys locally infilled by fluvial deposits (Mill Unit). The subse­
quent sea-level rise in the base o f the Pliocene set up the marine conditions in the entire basin leading to 
the deposition o f the P Unit. In the first transgressive stage, the P Unit filled up the incised valleys o f the 
Messinian-Pliocene discontinuity with shallow pelagic deposits. During the second regressive stage, the 
continental depositional systems prograded onto the coastal and shallow marine systems. In relation to the 
salinity crisis, it is interpreted that the Mil Unit should be lateral equivalent to the evaporites in the Medi­
terranean marginal basin and the Mill Unit should corresponded to the evaporites of the centre of the 
Mediterranean.

Key words: Messinian, Pliocene, Stratigraphy, Salinity crisis, Betic Cordillera

ESTRATIGRAFÍA

El área objeto de estudio está localizada en el margen norte 
de la Cuenca del Bajo Segura, una cuenca neógeno-cuaternar- 
ia situada en el extremo oriental de la Cordillera Bética. Los 
rasgos estratigráficos generales de esta cuenca han sido 
establecidos por Montenat et al. (1990), Calvet et al. (1996) y 
Martínez del Olmo y Serrano Oñate (2000) y las aportaciones 
más recientes sobre la bioestratigrafía se deben a Lancis
(1998), Martín Suárez y Freudenthal (1998) y Martín Suárez 
et al. (2001).

Para el análisis estratigráfico del área de estudio se han 
seleccionado seis sucesiones estratigráficas localizadas entre 
Crevillente y Torrellano (Fig. 1), que abarcan temporalmente 
el Messiniense y el Plioceno p.p. Los materiales representados 
han sido separados en cuatro unidades aloestratigráficas, 
cuyos límites definen discontinuidades mayores registradas en 
toda la extensión de la cuenca. Dentro de cada unidad aloes- 
tratigráfica se han diferenciado sistemas deposicionales, o 
conjuntos de facies correlativos relacionados con ambientes 
sedimentarios concretos. Las unidades del Messiniense se han 
denominado como Messiniense I ó MI (que corresponde a la

parte superior de la unidad Tortoniense - Messiniense I, ó T- 
MI), Messiniense II (Mil) y Messiniense III (MUI). Para el 
Plioceno sólo se ha establecido una única unidad P. Los sis­
temas deposicionales que integran cada una de estas unidades 
aloestratigráficas así como la naturaleza de las discon­
tinuidades limitantes están expresadas en la Fig. 1. Una sínte­
sis de las mismas se describirá a continuación.

Unidad Messiniense I (MI)

Consta de dos sistemas deposicionales, Mía y Mlb, que 
cambian lateralmente de facies mediante indentaciones netas. 
El sistema Mía está representado únicamente en las tres suce­
siones de Crevillente, al oeste del área de estudio, en el sector 
más alejado de la actual posición del Mar Mediterráneo. 
Litològicamente está dominado por margas y arcillas con 
fósiles de ostreidos (en ocasiones perforados por litófagos) y 
restos de roedores, calizas margosas con fósiles de gasterópo­
dos y niveles ocasionales de ostracoditas. Este sistema se 
interpreta como depósitos de lagunas y pantanos costeros. En 
el sistema Mlb, que ocupa la mayor parte de la unidad MI, 
alternan tres litofacies principales: 1) areniscas con fósiles de
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pectínidos, ostreidos, sepúlidos y, en algunos tramos, con 
abundantes bioturbaciones de Thalassinoid.es’, las estructuras 
sedimentarias mas significativas son estratificaciones 
cruzadas de gran escala (dunas subacuáticas) y estratificación 
cruzada ondulada (hummocky - swaley) a la que se asocian 
estructuras de deformación por licuefacción; 2) calizas de 
algas rojas (rodolíticas) y calizas de corales tipo rudstone y 
framestone que forman biohermos instalados sobre las arenis­
cas de la facies anterior; y 3) margas, frecuentemente con gran 
cantidad de fracción terrígena, ricas en foraminíferos planc­
tónicos y bentónicos. Este sistema registra unas condiciones 
de depósito marinas someras; la interdigitación del mismo con 
el sistema lagunar Mía en las sucesiones de Crevillente y la 
abundancia de margas con foraminíferos planctónicos en las 
sucesiones de Elche, Monforte y Torrellano indican una pro- 
fundización hacia el este, i.e. hacia la actual posición del 
Mediterráneo. La edad de la Unidad MI ha sido determinada 
como Messiniense tanto por fósiles de roedores, que indican la 
biozona MN13 (Martín Suárez y Freudenthal, 1998), como 
por foraminíferos planctónicos, que pertenecen a las biozonas 
de G. mediterránea (Montenat et al., 1990) y de G. 
conomiozea (Martín Suárez et al., 2001).

Unidad Messiniense II (Mil).

La unidad anterior está separada de la Unidad Mil por una 
superficie erosiva que marca un cambio neto de facies en 
todas las sucesiones estudiadas. Según se deduce del panel de 
correlación representado en la Fig. 1, esta superficie ha ero­
sionado mas de 30 m de la Unidad MI, dibujando una geomet 
ría de valle encajado cuya parte más profunda se encuentra en 
el sector de Elche. La edad de la misma, como se justificará 
más adelante, es intramessiniense.

La Unidad Mil está compuesta por tres sistemas deposi- 
cionales que serán descritos de oeste a este. El sistema Mlla 
está representado por calizas y margocalizas con escasos 
fósiles de gasterópodos y bioturbaciones de raíces de gran 
tamaño; estas calizas alternan con arcillas rojas y margas con 
fósiles de roedores. Los materiales que constituyen este sis­
tema deposicional se interpretan como depósitos de ambientes 
lacustres y palustres, sin influencia marina, aspecto que per­
mite diferenciarlo del sistema subyacente Mía. El sistema Mllb 
está compuesto por lutitas con paleosuelos en las que se inter­
calan algunos niveles de margocalizas con fósiles de roedores 
y extensos canales rellenos de gravas y arenas que llegan a

superficie
Messiniense-PliocenoMN13Ì

MN13Ì

-i MN13j

__ fondo perforado
por litófagos

(l, clastos perforados 
por litófagos 
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intramessiniense
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bioturbación 
de raíces

caliche
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Figura 1. Panel de correlación de las sucesiones estratigráficas estudiadas donde se pone de manifiesto el carácter erosivo de las 
dos superficies (intramessiniense y Messiniense-Plioceno) y los cambios en la vertical de sistemas deposicionales bajo y sobre 
tales superficies.
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Figura 2. Esquemas que ilustran los principales cambios en la evolución paleogeográfica del margen norte de la Cuenca del Bajo 
Segura.

superar los 5 m de espesor; la naturaleza de los cantos indica 
una procedencia mayoritaria del basamento premioceno que 
aflora al norte de la cuenca. Este sistema corresponde a un 
ambiente fluvial con canales de alta energía desarrollados 
sobre una llanura de inundación con eventuales áreas palustres.

El sistema MIIc está integrado por margas y calizas con fre­
cuentes suelos hidromórficos y bioturbaciones de raíces; a 
poca distancia hacia el este del área estudiada, en la Sierra del 
Colmenar, estas facies intercalan niveles estromatolíticos y de 
playas carbonáticas (Calvet et al., 1996; Soria et al., 2001), lo
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que permite interpretar al sistema MIIc como depósitos de 
lagunas y pantanos costeros. La edad de la Unidad Mil ha sido 
determinada mediante fósiles de roedores como Messiniense, 
biozona MN13 (Alfaro et al., 1995; Martín Suárez y Freuden- 
thal, 1998). La atribución a la biozona MN13 de los materiales 
sobre y bajo la superficie erosiva que limita las unidades MI y 
Mil justifica para la misma una edad intramessiniense.

Unidad Messiniense III (MUI)

Esta unidad forma un cuerpo canaliforme que rellena pun­
tualmente una superficie erosiva labrada a techo de la Unidad 
II y reconocida en toda el área estudiada. Está representada 
por un único sistema deposicional, compuesto por bancos bien 
estratificados de gravas, arenas y bloques de areniscas de 
escala métrica, que es interpretado como el relleno fluvial de 
un valle encajado; tal relleno es singenético con la superficie 
erosiva antes aludida. La edad de esta unidad es incierta, ya 
que por debajo de ella está datado el Messiniense y que por 
encima reposan materiales del Plioceno; es atribuida al 
Messiniense por criterios regionales, dado que puede ser cor­
relacionada con los “incised valleys” rellenos por brechas de 
alta energía asociados a la discordancia erosiva Messiniense 
(Martínez del Olmo y Serrano Oñate, 2000).

Unidad Plioceno (P)

Sobre la superficie que erosiona la Unidad Mil, con su rel­
leno singenético de paleovalle fluvial (MUI), se dispone la 
Unidad P. El hecho de que tal superficie marque el limite 
estratigráfico entre las unidades MU y P nos ha inducido a 
denominarla como Messiniense-Plioceno. Esta superficie lle­
ga a erosionar mas de 30 in a la Unidad MU, formando un 
paleovalle bien marcado entre Crevillente y Elche. Más 
detalles sobre los rasgos morfológicos de la misma están 
descritos en Soria et al. (2002).

La Unidad P consta de cuatro sistemas deposicionales que 
evolucionan de forma gradacional en la vertical. El sistema P0 
está constituido por gravas y arenas con clastos (a menudo 
grandes oncolitos palustres erosionados del sistema Mlla) fer- 
ruginizados y perforados por litófagos, y es interpretado como 
depósitos litorales. El sistema P0 grada muy rápidamente al 
sistema Pl, representado por margas ricas en foraminíferos 
planctónicos y bentónicos que contienen además espículas 
silíceas de esponjas y fósiles de lamelibránquios y equinoder­
mos muy rubefactados; este sistema corresponde a depósitos 
de cuenca pelágica somera que rellenan el paleovalle formado 
en la superficie erosiva Messiniense-Plioceno. El sistema P2 
está formado por un tramo inferior de calcarenitas con biotur- 
baciones de Thalassinoides y calcirruditas con fósiles de 
lamelibranquios, al que se superpone un tramo superior de cal­
carenitas con pasadas de gravas perforadas por litófagos, mal­

las de algas y estratificaciones cruzadas de alto ángulo de ori­
gen cólico; este sistema registra la evolución desde ambientes 
de plataforma marina a costeros. El sistema P3 está represen­
tado por un tramo basal de calizas travertínicas y oncolíticas 
al que sigue una sucesión de arcillas con paleosuelos rojos en 
la que se intercalan canales y lóbulos conglomeráticos; este 
sistema se interpreta desarrollado en condiciones enteramente 
continentales, lacustre a la base y fluvial en el resto superior 
del mismo. La edad de la Unidad P ha sido determinada en el 
sistema Pl a partir tanto de foraminíferos planctónicos como 
de nanoplancton calcáreo, resultando una edad Plioceno infe­
rior (Montenat et al., 1990; Lancis, 1998); el sistema P3 se 
correlaciona con las arcillas versicolores fluviales del sector 
sur de la cuenca, donde se ha determinado el Plioceno inferi­
or a partir de fósiles de roedores (Soria et al., 1996). En con­
junto la Unidad P forma una megasecuencia transgresivo- 
regresiva. La etapa transgresiva o de profundización está 
definida por el sistema P0 y su evolución hacia el sistema Pl, 
mientras que la etapa regresiva o de somerización está marca­
da por los sistemas Pl, P2 y P3; estos últimos son interpreta­
dos como resultado de la progradación de ambientes continen­
tales sobre costeros y marinos someros.

CAMBIOS PALEOGEOGRÁFICOS ASOCIADOS A LA 
CRISIS DE SALINIDAD

Los dos cambios paleogreográficos que se deducen del 
análisis del registro estratigráfico del área estudiada están rela­
cionados con dos caídas y subsiguientes ascensos del nivel del 
mar (Fig. 2). Tras la primera caída del nivel del mar, que 
provocó a superficie erosiva intramessiniense, la nueva subida 
del mar condicionó que los sistemas costeros quedaran 
desplazados desde Crevillente (Mía) hasta Monforte (MIIc). 
Tras la segunda caída del nivel del mar, a la que se asocia la 
superficie erosiva Messiniense-Plioceno y sus rellenos sin­
genéticos de paleovalles fluviales (MUI), la reinundación 
marina de la cuenca en el Plioceno dispuso condiciones 
costeras (P0) y marinas pelágicas (Pl) en Crevillente. Ya en 
condiciones de nivel del mar alto durante el Plioceno, se pro­
duce una regresión inducida por la progradación de sistemas 
continentales (P3) y costeros (P2) sobre sistemas pelágicos 
(Pl). Estas dos caídas y sus correspondientes subidas del nivel 
del mar pueden ser interpretadas en relación con los depósitos 
evaporíticos que caracterizan la crisis de salinidad del 
Mediterráneo. Para la primera se plantea que la Unidad Mil es 
contemporánea a las evaporitas de las cuencas marginales del 
Mediterráneo, representadas en la Cuenca del Bajo Segura por 
los “Yesos de San Miguel de Salinas”. Esta interpretación está 
en consonancia con el modelo de relaciones estratigráficas 
propuesto por Calvet et al. (1996), quienes ya señalaron la 
equivalencia lateral entre el “Complejo Carbonatado Termi­
nal" (nuestra Unidad Mil en la Sierra del Colmenar, al este del
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área estudiada) y las evaporitas (Yesos de San Miguel). En 
relación con la segunda caída del nivel del mar, se propone 
que la Unidad MUI (relleno de valles encajados) es correla- 
cionable con las evaporitas de las cuencas centrales del 
Mediterráneo.
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ABSTRACT

The Aspe Cretaceous-Tertiary succession is divided into 17 lithostratigraphic units: Represa Fm. (Upper 
Albian), whitish grey limestones (Cenomanian-Turonian), white, pink and red marls and marly limestones 
(Turonian-Early Maatrichtian), marls with olistostromes (Late Maastrichtian), marls with calcarenitic inter­
calations (Early Paleocene), dark limestones with olistostromes (Late Paleocene), black and red shales (Pale- 
ocene-Eocene boundary), Rasa Sandstone Fm. (Paleocene-Eocene boundary), grey marls (Early Eocene), 
nummulitic limestones, marls and limestones (Early Eocene), red marls (Middle - Late Eocene), grey marly 
limestones (Late Eocene - Oligocene), marly limestones and cross stratified calcarenites (Oligocene-Early 
Miocene), orange calcarenites (Early Miocene), conglomeratic limestones with cross stratification (Late Tor- 
tonian), conglomerates, shales and silts (Late Tortonian-Messinian) and conglomerates with rounded and 
reddish clasts (Pliocene-Quaternary).

Key words; Tertiary, Cretaceous, Aspe, stratigraphy, External Betic Zones.

INTRODUCCIÓN

Los materiales geológicos situados al Norte de Elche han 
sido asignados unas veces al Prebético (Azéma, 1976; Azéma 
et al. 1979; Chacón y Martín-Chivelet, 2001) y otras al Sub- 
bético (Nieto Albert, 1997). En la síntesis de la Cordillera 
Bética realizada por Azéma et al. (1979) el límite oriental de 
los materiales subbéticos se encuentra al Este de la Sierra de 
Crevillente, Sierra de la Ofra y Sierra del Reclot (Fig. 1). Por 
tanto, no aflorarían estos materiales a! Este del Accidente del 
Vinalopó (zona de debilidad caracterizada por la alineación de 
materiales diapíricos en facies Keuper). Sin embargo, Nieto 
Albert (1997) incluye los materiales cretácicos del Sur de 
Aspe dentro del Subbético, extendiendo su límite un poco más 
al Este pero sin atravesar el Accidente del Vinalopó. En el pre­
sente trabajo se estudia la estratigrafía de los materiales que 
añoran entre el '‘frente” Subbético de Azéma et al. (1979) y el 
Accidente del Vinalopó.

Las primeras referencias a la existencia de materiales 
cretácicos-terciarios al Sur de Aspe se deben a Jiménez de Cis- 
neros (1915). Años más tarde, Colom (1954) estudió el con­
tenido micropaleontológico de varias muestras que recogió a 
lo largo de la carretera entre Aspe y Crevillente, asignándolas 
al Ypresiense Superior - Eoceno Superior y describiendo 
nuevas especies de foraminíferos planctónicos. La abundante 
fauna descrita por este último autor llamó la atención de Hille- 
brandt (1974), que estudió los foraminíferos plactónicos de la 
sucesión entre el Barranco de las Monjas y el Cerro de las Tres

Hermanas y comparó dicha sucesión con la de Colom (op. 
cit.). Cremades Campos (1982) estudió también los foram­
iníferos planctónicos de varias sucesiones en el Cerro de las 
Tres Hermanas y en la cercana Sierra de Horna.

El estudio más completo realizado hasta la fecha de los 
añoramientos entre Aspe y Elche se debe a Azéma (1976). 
Para este autor, la disposición actual de estos materiales está 
condicionada en gran parte por un importante accidente tec­
tónico, al que llama Accidente del Vinalopó, que coincidiría 
con el cauce de dicho río. Además, hay que añadir que, al Sur 
de la Sierra de Crevillente y hasta la ciudad de Alicante, dis­
curre la llamada Falla de Crevillente, que es un accidente tran- 
scurrente a favor del cual se emplazaron las Zonas Internas 
Béticas sobre el margen de la Placa Ibérica. Azéma (1976, p. 
362) distingue cuatro sucesiones estratigráficas, “series” de 
dicho autor, de materiales cretácico-terciarios en la zona de 
confluencia de los dos accidentes tectónicos (Fig. 2):

Sierra de Crevillente: correspondientes a la sierra 
del mismo nombre.
Aspe: los materiales cretácicos y terciarios al Sur 
de Aspe, parajes de Borissa, Barranco de las Mon­
jas y Tres Hermanas.
Pantano de Elche: los materiales al Sur del Pan­
tano de Elche.
“La Alcoraya”: los afloramientos de las Vallongas 
y l’Alcoraia.

Geotemas 5, 2003

mailto:je.tent@ua.es
mailto:antonio.estevez@ua.es


226 J.E. TENT-MANCLÚS, A. ESTÉVEZ

Figura 1. Mapa general de situación de los afloramientos al S de Aspe.

Todas ellas muestran sucesiones cretácico-terciarias más o 
menos continuas, excepto la serie del Pantano de Elche, que se 
caracteriza por una fuerte fragmentación producto de la inter­
acción del Accidente del Vinalopó y de la Falla de Crevillente. 
Según Azéma (1976), entre las sucesiones de la Sierra de Cre­
villente, Aspe y Pantano de Elche no existen grandes diferen­
cias de facies ni de espesor, pero no ocurre lo mismo entre está 
última y la de l’Alcoraia sobre todo a nivel de «ciertos térmi­
nos del Cretácico “medio”» (comillas en el original) lo que le

servía para explicar la importancia del Accidente del Vinalopó. 
En este trabajo sólo se va a tratar la sucesión de Aspe.

La zona de estudio (Figura 2), que corresponde a la “serie” 
de Aspe de Azéma (1976), está limitada: al Norte, por los mate­
riales plioceno-cuatemarios, que rellenan la depresión de Aspe; 
al Este, por las facies Keuper del Diapiro del Pantano de Elche; 
al Sur, por los materiales de transición marino -continental del 
Tortoniense al Plioceno, entre Elche y Crevillente; y, al Oeste, 
por los materiales jurásico-cretácicos de la Sierra de Crevillente.

ESTRATIGRAFÍA

La compleja estructura geológica de la zona obliga a 
realizar en paralelo estudios de tipo estructural y estratigráfi- 
co. Los frecuentes contactos mecánicos dificultan la recon­
strucción de la sucesión estratigráfica, a la vez que el gran 
número de unidades litoestratigráficas implicadas impiden 
resolver la estructura sin un buen control estratigráfico. El 
estudio estructural de la zona se presenta en otra nota (Tent- 
Manclús y Estévez, 2003). Respecto a la estratigrafía, la suce­
sión de Aspe (Fig. 3) comprende los siguientes términos (las 
siglas entre paréntesis son las utilizadas en la figura):

- Formación Represa (Cl). Más de 200 m de margas y 
calizas margosas gris amarillentas algo arenosas. Las calizas 
se disponen en bancos de 10 a 20 cm, de aspecto “aboudina- 
do” por alteración. La edad de esta formación es Albiense 
Medio-Superior.
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Figura 3. Sección compuesta de los materiales Cretácico-Terciarios 
al Sur de Aspe. Cl -  Fm. Represa; C2 = Calizas blanco grisáceas 
resistentes; C3 = Margas y calizas margosas blancas, rosadas y 
rojas; C4 = Margas con olistostromas; PI = Margas con intercala­
ciones de calcarenitas; P2 = Calizas oscuras con olistostromas. P3 
= Arcillas negras y rojas; P4 = Formación Arenisca de la Rasa; El 
= Margas grises; E2 = Calcarenitas con nummulites, margas y cal­
izas; E3 = Margas rojas; 01  = Calizas margosas grises; O-M = 
Calizas margosas y calcarenitas con estratificación cruzada; MI = 
Calcarenitas anaranjadas; TU = Calizas conglomeráticas con 
estratificación cruzada; TII-Mel = Conglomerados, arcillas y limos; 
P-Q = Conglomerado de cantos redondeados y enrojecidos.

- Calizas blanco grisáceas resistentes (C2). De 5 a 20 m
de calizas blanco grisáceas con nodulos de pirita. Este tramo 
da lugar en el relieve a una barra calcárea que sobresale entre 
los materiales margosos. La edad de estos materiales es Ceno- 
maniense-Turoniense.

- Margas, calizas margosas y calizas blancas, rosadas y 
rojas (C3). De entre 100 y 140 m de espesor y con abundantes 
foraminíferos planctónicos. Corresponden a biomicritas 
(■wackestone y packstone). Los materiales, en parte, serían 
equivalentes a la Formación Capas Rojas y se disponen en dis­
cordancia erosiva sobre el término anterior, pudiendo elimi­
narlo totalmente, en cuyo caso se superponen directamente 
sobre la Fm. Represa (C1 ). La base de la unidad se puede asig­
nar al Turoniense-Coniaciense, mientras que su techo fue 
datado por Chacón y Martín-Chivelet (2001) como Maas- 
trichtiense Inferior.

- Margas verdes y rojas con olistostromas (C4). De
entre 100 y 150 m de espesor. Los olistostromas, formados a 
partir de procesos de slump, donde el material pierde su 
coherencia original (olistones estratiformes de Hoedemaeker, 
1973), llegan a medir más de 10 m, y están formados por cal­
izas de color beige oscuro y textura packstone y wackestone. 
Algunos de ellos fueron datados por Chacón y Martín- 
Chivelet (2001) como Maastrichtiense no terminal mientras 
que las margas que los contienen son del Maastrichtiense 
Superior (op. cit.).

- Margas con intercalaciones de calcarenitas (Pl).
85 m de margas verdosas claras a blanquecinas, de fractura 
en cuchillo, hacia la parte alta amarillentas, que se alteran 
a colores blancos y que intercalan dos subtramos de cal­
carenitas grises oscuras. Estas intercalaciones muestran 
marcas de muro, laminación paralela de alta energía e 
incluso algunas llegan a mostrar intervalo de laminación 
cruzada de pequeña escala, por lo que pueden interpretarse 
como turbiditas calcáreas. El límite inferior de la unidad 
coincide con la base del primer subtramo calcarenítico, de 
unos 15 m de espesor. Por encima se disponen unos 40 m 
de margas verdosas con algunas intercalaciones cen- 
timétricas de calcarenitas. Sigue el segundo subtramo de 
calcarenitas grises oscuras, de unos 10 m de potencia. 
Finalmente, aparecen unos 20 m de margas amarillentas. 
Por su posición estratigráfica, se asigna esta unidad 
litològica al Paleoceno Inferior.

- Calizas oscuras con olistostromas (P2). De 20 a 40 m
de calizas (grainstone-packstone) grises oscuras a negras, 
ocres por alteración, con intercalaciones margosas y olis­
tostromas. Los bancos calcáreos muestran características tur- 
bidíticas. Los olistostromas están formados por bloques donde
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el material conserva su coherencia original (olistones no 
estratiformes de Hoedemaeker, 1973). Así, se reconocen blo­
ques de margas y margocalizas blancas, rosadas y rojas (C3), 
y de calizas beige procedentes de las margas con olistostromas 
(C4). En la intersección de los barrancos de la Fuente del Her­
mano y las Monjas, la edad de la parte superior de estos mate­
riales es Paleoceno Superior bajo (base de la zona “G.” velas- 
coensis; Hillebrandt, 1974), lo que permitiría asignar a esta 
formación una edad Paleoceno Superior.

- Arcillas negras y rojas (P3). De 20 a 30 m de espesor y 
sin foraminíferos planctónicos. Estos materiales actúan como 
nivel local de despegue, lo que motiva que muchas veces se 
encuentren cepillados. Habitualmente corresponden a un 
tramo cubierto situado entre los términos P2 y P4. La edad de 
este tramo es Paleoceno Superior terminal.

- Fm. Arenisca de la Rasa (P4). 30 m de areniscas cuar­
zosas mal clasificadas y con gradación normal que, hacia su 
base, intercalan niveles de arcillas negras. Los granos mayores 
están bien redondeados mientras que los menores son angu­
losos. Los intersticios están rellenos de matriz margosa y en 
menor medida de cemento calcáreo. En muestra de mano y 
lámina delgada son indistinguibles de la Arenisca de la Rasa 
(Hoedemaeker, 1973) de la Sierra de la Puerta, tal como ya 
mencionó Jiménez de Cisneros en 1908, por lo que en este tra­
bajo se incluyen en dicha formación.

- Margas grises (El). 20 m de espesor, con fractura con­
coidea y que, a veces, intercalan algunos niveles de calizas y 
areniscas cuarzosas. Los materiales de la parte alta fueron 
datadas en la Sierra de Horna, al Norte de Aspe, por Cremades 
Campos (1982) como Eoceno Inferior.

- Calcarenitas con nummulites, margas y calizas (E2).
40 m de calcarenitas marrones, margas verdes y calizas blan­
cas en estratos de 10 a 30 cm. En el tramo abundan los num- 
mulítidos, sobre todo en las calcarenitas de carácter turbidíti- 
co. En la base de estos materiales, Hillebrandt (1974), en el 
Barranco de las Monjas, y Cremades Campos (1982), en la 
Sierra de Horna, encontraron una asociación de foraminíferos 
plactónicos que caracterizan la zona M. aragonensis (P8 de 
Berggren et al., 1995) que data la parte media del Eoceno Infe­
rior. La aparición del género Hantkenina (inicio del Eoceno 
Medio) se observa hacia la base del siguiente tramo (Hille­
brandt, 1974). Por lo tanto, la edad de estos materiales es 
Eoceno Inferior medio a Eoceno Inferior terminal.

- Margas rojas (E3). 50 m de margas verdes, rojas por 
alteración, con intercalaciones de calizas margosas amarillen­
tas y areniscas. Son margas muy ricas en foramíniferos planc­
tónicos y, además, contienen equínidos. En un banco de

arenisca en la cantera de los Morteros se han encontrado restos 
vegetales y ámbar. Hay que destacar que, en el Cerro de las 
Tres Hermanas, a techo de este tramo hay un nivel de slump 
de 5 a 7 m que también se ha reconocido al Sur de la Sierra de 
la Horna. La base de estos materiales es Eoceno Inferior ter­
minal, de acuerdo con la primera aparición de Hantkenina 
(Hildebrandt, 1974), mientras que el nivel de slump 
pertenecería, según los datos de Cremades Campos (1982), a 
la zona Po. semiinvoluta (P15 de Berggren et al., 1995), en 
cuya mitad se encuentra el tránsito Eoceno Medio-Superior. A 
partir de los datos anteriores, podemos asignar una edad 
“Eoceno Medio” para estos materiales, teniendo en cuenta que 
su extrema base es Eoceno Inferior terminal y que su techo 
puede alcanzar la parte más baja del Eoceno Superior.

- Calizas margosas grises (OI). 60 m de calizas margosas 
grises claras con intercalaciones delgadas de margas y calizas 
bioclásticas. Las intercalaciones margosas se encuentran en la 
parte baja de la unidad, observándose un incremento en el con­
tenido de carbonato hacia techo y hacia el NW, a lo largo de la 
Sierra de Horna. A techo hay una ligera discordancia, que se 
observa en el Cerro de las Tres Hermanas, sobre la que se 
superpone el siguiente tramo. Cremades Campos (1982) 
encontró el bioevento de última aparición de Hantkenina, que 
marca el límite Eoceno-Oligoceno, a 15 m por encima del niv­
el de slump de techo del tramo anterior. En la cima Sur de la 
Sierra de Horna, Azéma (1976) cita una abundante fauna de 
equínidos y macroforamíniferos bentónicos del Oligoceno 
Superior. Por tanto, la edad de este tramo debe incluir desde el 
Eoceno Superior al Oligoceno Superior.

- Calizas margosas grises con calcarenitas con estratifi­
cación cruzada (O-M). Unos 40 m de calizas margosas, 
como las del tramo anterior, que intercalan bancos de 10 a 120 
cm de calcarenitas anaranjadas con estratificación cruzada y 
bancos de calizas crema. No se han encontrado fósiles que 
permitan datar estos materiales. Sin embargo, comparándolos 
con los la Sierra de Horna, donde Azéma (1976) encontró 
foraminíferos planctónicos mal conservados que apuntaban 
hacia una edad Mioceno Inferior bajo, se atribuyen al Aqui- 
taniense. No obstante en el Cerro de las Tres Hermanas 
pueden incluir también el Oligoceno Superior terminal.

- Calcarenitas anaranjadas (MI). 20 m de calcarenitas 
anaranjadas con mala estratificación que, en el paraje de las 
Amoladeras de la carretera de Aspe a Crevillente, afloran dis- 
cordantemente sobre la porción paleoceno-eocena de la suce­
sión. Los clastos son restos redondeados de algas, conchas y 
granos de glauconia. Estos últimos le confieren a estas rocas 
un aspecto ligeramente moteado en corte fresco. Estas mismas 
facies aparecen en el Cerro del Polideportivo de Hondón de 
las Nieves donde, tal como menciona Azéma (1976), se ha
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encontrado Miogypsina sp. Por correlación con dichos materi­
ales se les asigna una edad Mioceno Inferior.

- Calizas conglomeráticas con estratificación cruzada 
(TU) 30 m de calizas conglomeráticas, con abundantes can­
tos blandos, dispuestas en un único banco con numerosos sets 
de estratificación cruzada de 1 a 3 m de espesor. Contienen 
cantos de calizas, de calizas margosas y de sílex de tonos 
claros. A techo del tramo muestra una superficie ferruginosa 
en la que destacan restos de ostreidos. Este tramo se interpre­
ta como un fan delta alimentado de los materiales cretácico- 
terciarios de la sucesión de Aspe. Puede correlacionarse con la 
barra calcárea de calizas arrecifales que aflora a lo largo de la 
ladera Sur de la Sierra de Crevillente y que fue asignada por 
Montenat (1978) a su “calcaire sableaux bioelastique beige”, 
del Tortoniense II. Así pues, a partir de esta correlación, la 
unidad Til puede ser asignada al Tortoniense Superior.

- Conglomerados, arcillas y limos (TII-Mel). Más de
220 m de conglomerados clastosoportados, arcillas rojizas y 
limos anaranjados. Los clastos son de tamaño canto a bloque 
abundando las calizas crema, dolomías oscuras, calizas algales 
terciarias y, hacia la base, calizas negras. Estos materiales son 
interpretados como depósitos de canales y llanuras de inun­
dación de ríos, en las cercanías de su desembocadura. La edad 
de este tramo es Tortoniense terminal-Messiniense.

- Conglomerado de cantos redondeados y enrojecidos 
(P-Q). 20 m de conglomerados clastosoportados formados por 
cantos calcáreos redondeados y recubiertos por costras ferrug­
inosas. Estos materiales aparecen discordantemente sobre las 
calcarenitas anaranjadas (MI) y sobre la porción paleocena- 
eocena de la sucesión de Aspe. Muestran una ligera incli­
nación hacia la depresión de Aspe. Se encuentran elevados por 
el funcionamiento de la Falla de los Hondones. La edad de 
estos materiales debe ser Plioceno-Cuaternario.

CONCLUSIONES

Se han distinguido 17 unidades litológicas: Fm. Represa 
(Cl), Calizas blanco grisáceas resistentes (C2), Margas y mar- 
gocalizas blancas, rosadas y rojas (C3), Margas con olistostro- 
mas (C4), Margas con intercalaciones de calcarenitas (Pl), Cal­
izas oscuras con olistostromas (P2), Arcillas negras y rojas (P3), 
Fm. Areniscas de la Rasa (P4), Margas grises (El), Margas, cal­
carenitas y calizas con nummulites (E2), Margas rojas (E3), 
Calizas margosas grises (OI), Calizas margosas grises con cal­
carenitas con estratificación cruzada (O-M), Calcarenitas anara- 
jadas (MI), Calizas conglomeráticas con estratificación cruzada 
(Til), Conglomerados, arcillas y limos (TII-Mel) y Conglomer­
ados de cantos redondeados y enrojecidos (P-Q). De las anteri­
ores las 13 primeras forman la sucesión cretácico terciaria de

Aspe, mientras que las cuatro últimas unidades litológicas se 
disponen discordantemente sobre la serie anterior plegada.

La sucesión reconocida al Sur de Aspe es una de las más 
completas, en número de términos, del terciario de las Zonas 
Externas Béticas pese a que aflora fuertemente tectonizada. 
Hay que destacar la aparición de sedimentos turbidíticos en la 
base del Terciario y la presencia de olistostromas, alimentados 
de la unidades litológicas más antiguas, del Cretácico Superior, 
durante el Paleoceno “medio”. A pesar de que existan indicios 
de erosión de relieves previos (como los olistostromas del 
Paleoceno “medio”, la Arenisca de la Rasa y las turbíditas del 
Eoceno Inferior), el cambio que da inicio a la inestabilización 
del margen tiene lugar durante el Eoceno Superior, como lo 
demuestran el nivel de slump y el cambio de sedimentación 
hacia las calizas margosas con pasadas de calizas bioclásticas. 
Dicha inestabilidad tendrá su punto culminante durante el 
Mioceno Inferior-Superior, como ponen de manifiesto las dis­
cordancias entre las Calizas margosas grises con calcarenitas 
con estratificación cruzada (O-M) y las Calcarenitas anaran­
jadas (M 1 ) y entre estas últimas y las Calizas conglomeráticas 
con estratificación cruzada (Til). Por último, en la actualidad 
sigue teniendo incidencia la tectónica compresiva con el le­
vantamiento de la sucesión de Aspe respecto a la Depresión de 
Aspe, que da lugar al afloramiento estudiado.
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antonio.estevez@ua.es.

ABSTRACT

The outcrops S ofAspe show NE directed thrusts with minor backthrusts. They are limited to the North by 
the Hondones Fault, to the West by the Pantano de Elche Diapir, to the South by Upper Miocene deposits 
and to the East by a dextral slightly inverse strike-slip fault which separates these outcrops from those of 
the Sierra de Crevillente. H/e have distinguished four tectonic units (Poligono de Aspe, Morteros, Fuente del 
Hermano and Uchell) and, two slices (Tres Hermanas and Carretera Aspe-Crevillente, and the Slice Zone of 
the Barranco de las Monjas). We propose four deformation phases: I) NW-SE folding (Late Eocene-earliest 
Miocene), 2) NE thrusting (Early Miocene), 3) N135°E dextral strike-slip faults, and 4) N045° E sinistraI stri­
ke slip faults which produce the thrusting of the S o f Aspe series over the Pantano de Elche Diapir.

Key words: structure, External Betic Zones, Vinalopo Accident, Aspe.

INTRODUCCION

En Tent-Manclús y Estévez (2003) se revisan los antece­
dentes y se describe la estratigrafía de los materiales cretáci­
co-terciarios al Sur de Aspe (Fig. 1). En este trabajo se com­
pletará el estudio de dichos materiales con el análisis de la 
compleja estructuración de la región. En la Figura 2 se puede 
ver la sucesión estratigráfica ya descrita en Tent-Manclús y

La zona de estudio no solamente se caracteriza por presen­
tar una de las más completas sucesiones del Cretácico-Tercia- 
rio de la Cordillera Bética sino que muestra una complicada 
estructura, resultado de una larga y compleja historia tectóni­
ca que, además, ha condicionado la génesis de diferentes uni­
dades litológicas sin y post-téctonicas. Los materiales cretáci­
co-terciarios del Sur de Aspe se encuentran en una zona 
“intermedia” entre el Accidente del Vinalopó (zona de debili-

Figura 1. Mapa de situación de los materiales cretácico-terciarios al Sur de Aspe.

Geotemas 5, 2003

mailto:je.tent@ua.es
mailto:antonio.estevez@ua.es


232 J E. TENT-MANCLÚS Y A. ESTÉVEZ

Figura 2. Sección compuesta de los materiales Cretácico-Terciarios 
al Sur de Aspe. C l -  Fm. Represa; C2 = Calizas blanco grisáceas 
resistentes; C3 = Margas y calizas margosas blancas, rosadas y 
rojas; C4 = Margas con olistostromas; P1 = Margas con intercala­
ciones de calcarenitas; P2 = Calizas oscuras con olistostromas. P3 
= Arcillas negras y rojas; P4 = Formación Arenisca de la Rasa; E l 
= Margas grises; E2 = Calcarenitas con nummulites, margas y cali­
zas; E3 = Margas rojas; 01 = Calizas margosas grises; 0-M  = 
Calizas margosas y calcarenitas con estratificación cruzada; MI = 
Calcarenitas anaranjadas; TU = Calizas conglomeráticas con estra­
tificación cruzada; TIl-Mel = Conglomerados, arcillas y limos; P-Q 
= Conglomerado de cantos redondeados y enrojecidos.

facies Keuper), al Este, y el “frente” Subbético, tal como fue 
propuesto por Azéma et al. (1976), al W (Figura 1). Como fru­
to de dicha situación, estos materiales han sido asignados, en 
ocasiones, al Prebético (Azéma, 1976; Azéma et al. 1979; Cha­

cón y Martín-Chivelet, 2001) y, en otras, al Subbético (Nieto 
Albert, 1996). En la síntesis de la Cordillera Bética realizada 
por Azéma et al. (1979), el límite oriental de los materiales sub- 
béticos se encontraría al Este de la Sierra de Crevillente, Sierra 
de la Ofra y Sierra del Reclot (Fig. 1). Más recientemente, Nie­
to Albert (1997) incluye los materiales cretácicos del Sur de 
Aspe dentro del Subbético extendiendo el límite un poco más 
al Este sin llegar a atravesar el Accidente del Vinalopó.

DELIMITACIÓN POR ESTRUCTURAS MAYORES

El rasgo estructural más llamativo de los afloramientos del 
Cretácico-Terciario del Sur de Aspe, corresponde a la falla 
trastensiva sinistra que delimita al Norte estos afloramientos. 
Se trata de la continuación de la Falla de los Hondones (Alfa- 
ro García, 1995), con una dirección N070°E, que delimita al 
Norte los relieves de la Sierra de Crevillente y los separa de 
las depresiones de los Hondones (Hondón de los Frailes y 
Hondón de las Nieves) y de Aspe. Según Alfaro García (1995) 
la falla de los Hondones es un fractura vertical, o fuertemente 
buzante, a favor de la cual se produciría el hundimiento rela­
tivo del corredor de los Hondones (el bloque norte), respecto 
al levantamiento que actualmente tiene lugar en la Sierra de 
Crevillente. Además, dicho autor menciona el registro de 
varios sismos ligados a este accidente. En la zona de Aspe el 
levantamiento de los materiales cretácico-terciarios de Aspe 
va asociado a un ligero basculamiento hacia la Depresión de 
Aspe de los materiales cuaternarios, lo que evidencia una acti­
vidad reciente. La componente sinistra puede deducirse de los 
arrastres observables en los materiales cretácicos del paraje de 
Borissa. Al Sur de la población de Aspe y cortado por la carre­
tera de Aspe a Elche se desarrolla el Anticlinal de Uchell, que 
es un anticlinal de “pull-up” producto del movimiento de 
dicha falla.

Otro rasgo llamativo de la geología de la región es el Dia­
piro del Pantano de Elche, que muestra una alineación E-W 
con una prolongación de dirección N135°E en su extremo nor- 
occidental. Está compuesto mayoritariamente por las forma­
ciones altas del Grupo Keuper, Arcillas de Cofrentes (K3) y 
Yesos y Dolomías de Cerro Molina (K4-K5) a las que hay que 
añadir, en menor medida, las formaciones Areniscas de 
Manuel (K2) y Arcillas y Yesos de Jarafuel (Kl) y, justo en el 
centro el domo de la Sierra Negra, las facies Muschelkalk. Su 
contacto con los materiales cretácico-terciarios del Sur de 
Aspe tiene, en planta, una forma arqueada, producto de la 
indentación de éstos sobre los materiales triásicos, que se rea­
liza a través de un cabalgamiento perpendicular a la traza de 
una importante zona de debilidad N150°E, coincidente con el 
Accidente del Vinalopó, y que se ve favorecido por la compo­
nente sinistra de la Falla de los Hondones.

Separando los materiales mayoritariamente jurásico-cretá- 
cicos de la Sierra de Crevillente de los cretácico-terciarios del
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Figura 3. Estructura tridimensional de la zona de estudio. En la esquina superior derecha se muestra un bloque diagrama con los nombres de 
las unidades tectónicas. Abreviaturas en el bloque diagrama: A: Loma de las Amoladeras: C: Cantera de los Morteros y 3H: Cerro de las Tres 
Hermanas. Las siglas utilizadas en la leyenda de los cortes geológicos son las mismas que para la Figura 2 añadiendo las siguientes: K3: Arci­
llas de Cofrentes (K3), grupo keuper; K4-K5: Yesos y Dolomías de Cerro Molina (K4-K5), grupo keuper; rK: facies keuper retrabajadas; Vi: 
Caliza del Vinalopó (Tortoniense bajo) y Q: Depósitos cuaternarios.

Sur de Aspe, existe una alineación, de dirección N135°E, de 
material de facies Keuper fuertemente alteradas, tanto tectóni­
camente como por meteorización. Los materiales de facies 
Keuper se disponen sobre los cretácico-terciarios del Sur de 
Aspe y, a su vez, se encuentran cabalgados por calizas y mar- 
gocaüzas jurásicas de la Sierra de Crevillente. A-demás, estra- 
tigráficamente discordantes sobre los materiales cretácicos de 
las Sierra de Crevillente y los de facies Keuper, pero no sobre 
los del Sur de Aspe, se disponen calcarenitas correlacionables 
con la Caliza del Vinalopó (Montenat, 1977), de edad Torto­
niense bajo. Pese a no observarse ningún plano de falla ni 
microestructura que nos indique la existencia de esta falla, la 
cartografía detallada del área permite inferir que dicha alinea­
ción debe coincidir con una falla de salto en dirección dextra 
e inversa con movimiento de bloque de techo hacia el NE y 
con un salto mínimo a lo largo de su rumbo de 1,5 km. Los 
materiales jurásico-cretácicos del bloque occidental de dicha 
falla transcurrente dan lugar a la Unidad Cañada Catalina.

El borde Sur de la zona de estudio está formado por una 
sucesión de conglomerados, limos, calizas arrecifales y mar­
gas, del Tortoniense-Cuaternario, buzante de 10 a 45° hacia el 
Sur-Sudeste, que recubre discordantemente los materiales cre­
tácico-terciarios aquí tratados y que han sido agrupados (Tent- 
Manclús y Estévez, 2003) en las unidades litológicas calizas

conglomeráticas con estratificación cruzada (Til) y Conglo­
merados, arcillas y limos (TII-Mel) (Fig. 2). Aunque la serie 
muestra una dirección constante, el buzamiento muestra lige­
ras variaciones, lo que se interpreta como el resultado de la 
acomodación de las capas superficiales a fallas inversas ciegas 
vergentes hacia el S-SE que delimitan por el Norte la Depre­
sión del Bajo Segura, del mismo estilo que las descritas por 
Alfaro et al. (2002) en la plataforma costera de Alicante.

ESTRUCTURA DE LOS MATERIALES CRETÁCICO- 
TERCIARIOS DEL SUR DE ASPE

En general, la zona presenta una vergencia hacia el NE, 
con incremento de la deformación en el mismo sentido, con 
predominio de los cabalgamientos hacia el NE y los retroca- 
balgamientos en sentido contrario, hacia el SW. En la zona 
situada más al Norte, el funcionamiento de la falla de los Hon­
dones produce el arrastre en sentido antihorario de los pliegues 
y frentes de cabalgamiento. Para una mejor visualización de la 
estructura de este área, se han realizado tres cortes seriados, 
dispuestos en perspectiva caballera, donde se han enlazado las 
estructuras geológicas a modo de bloque diagrama (Fig. 3). 
Adicionalmente, se ha realizado un pequeño esquema simplifi­
cado de las unidades tectónicas y escamas diferenciadas.
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La existencia de multitud de posibles niveles de despegue 
en el área (margas con olistostromas, arcillas negras y rojas, 
margas grises y margas rojas) no favorece la realización de 
cortes geológicos. Para la interpretación tridimensional de la 
estructura se ha procedido, tras una identificación detallada de 
la estratigrafía, a una cartografía de detalle a escala 1:25.000 
sobre la base topográfica del I.G.N., que ha sido completada 
posteriormente en algunas zonas utilizando ortofotografías 
aéreas del vuelo del Olivo. Con dicha información se ha reali­
zado una matriz de cortes geológicos en las direcciones 
N045°E y N135°E. Se han hecho coincidir los cruces de ambas 
direcciones con los propios de la cuadricula U.T.M de la base 
topográfica, por lo que el espaciado entre ambas familias de 
cortes es de 700 m. De esta forma se han obtenido puntos de 
control para una georeferenciación sencilla de los cortes, 
mediante un sistema de información geográfica. Posterior­
mente, se han digitalizado los cortes utilizando los puntos de 
control para su orientación espacial en archivos de dibujo tri­
dimensional. El resultado puede verse en la Figura 3.

En los materiales cretácico-terciarios del Sur de Aspe se han 
distinguido cuatro unidades tectónicas: Unidad Morteros, Uni­
dad Uchell, Unidad del Polígono de Aspe y Unidad Fuente del 
Hermano; y varias escamas tectónicas, como son: las escamas 
de las Tres Hermanas y de la carretera de Aspe-Elche y la zona 
de escamas del Barranco de las Monjas. Todas las unidades tec­
tónicas muestran vergencia hacia el NE, mientras que las dos 
escamas. Tres Hermanas y carretera de Aspe-Elche, muestran 
vergencia opuesta hacia el SW. A continuación se describen los 
rasgos estructurales de dichas unidades tectónicas.

La Unidad de los Morteros, que toma su nombre de la 
cantera de los Morteros, esta dividida en dos subunidades, de 
extensión areal equivalente, por un contacto mecánico com­
plejo. La traza de dicho contacto mecánico discurre a lo largo 
de la ladera suroriental de la loma de las Amoladeras, mostran­
do en la actualidad una disposición de retrocabalgamiento 
hacia el SW subparalelo a las capas aunque tiende a curvarse 
hacia el Norte, en sentido horario, cortando a las capas. El blo­
que de techo presenta diferentes pequeños dúplex que la mala 
calidad de afloramientos impide caracterizar. Se ha preferido 
no separar ambas subunidades en dos unidades independientes 
porque el contacto que las separa muestra características que 
apuntarían, no a un retrocabalgamiento formado durante fases 
compresivas, sino a una antigua falla lístrica que podría haber 
sido ligeramente reactivada. Estas características son:

a. El carácter ligeramente asintótico de la traza.
b. El aumento del ángulo de corte entre la fractura y las 

capas hacia los materiales más modernos.
c. El incremento de la deformación en las proximidades 

de la traza de falla hacia los materiales más modernos.
d. La existencia de fallas asociadas a la principal, sólo

presentes en el bloque de techo. Sin embargo, en los 
demás retrocabalgamientos de la zona, aparecen 
estructuras frágiles en ambos bloques.

Esta unidad limita al NW con la Falla del S de Aspe, de 
funcionamiento más reciente, que produce la rotación antiho­
raria de las capas cerca de dicho contacto. Hacia el NE, esta 
unidad tectónica da lugar a un klippe constituido por materia­
les de la unidad litològica calizas margosas grises (OI), 
buzantes unos 40° hacia el NE, que aparece sobre las margas 
y calizas margosas blancas, rosadas y rojas (C3) de la Unidad 
tectónica del Polígono de Aspe. En la Unidad de los Morteros, 
los pliegues, de eje recto y ligeramente vergentes al Norte, son 
cortados por la traza del cabalgamiento basai de la unidad, 
como también ocurre en las otras unidades, lo que indicaría que 
el episodio de plegamiento fue anterior al desarrollo de los 
cabalgamientos. En discordancia sobre esta unidad tectónica se 
dispone, con buzamiento subhorizontal, la unidad litològica de 
calcarenitas anaranjadas (MI) del Mioceno Inferior, lo que per­
mite datar el final de los cabalgamientos vergentes al NE.

La Unidad de Uchell, que toma su nombre de la loma de 
Uchell, se caracteriza por su estructura anticlinal que afecta a 
materiales del Cretácico. Dicho anticlinal es cortado por la 
trinchera de la carretera de Aspe a Elche observándose la dis­
posición simétrica de fallas inversas de vergencia opuesta y el 
movimiento del bloque de techo en dirección contraria al pla­
no axial en ambos flancos. Esto se interpreta como una estruc­
tura en flor positiva de un anticlinal de “pull-up” originado por 
la actividad de la falla del S de Aspe.

La Unidad Polígono de Aspe toma su nombre del polígo­
no industrial de las Tres Hermanas de Aspe. En esta unidad tec­
tónica sólo afloran materiales del Cretácico Superior, margas y 
calizas margosas blancas, rosadas y rojas (C3), que por su natu­
raleza margosa no favorecen la existencia de buenas exposicio­
nes donde medir buzamientos. Las recientes obras de amplia­
ción del polígono industrial permiten observar un estilo 
estructural similar al de la Unidad de los Morteros, con plie­
gues de vergencia NE. La Unidad Polígono de Aspe es, estruc­
turalmente, la más baja de la zona de estudio y cabalga sobre 
los materiales que forman el Diapiro del Pantano de Elche. 
Dicho contacto muestra signos de funcionamiento reciente, 
dado que corta a materiales del Plioceno-Cuaternario. A su vez, 
esta unidad se encuentra cabalgada por la Unidad de los Mor­
teros, cuya zona de contacto se horizontaliza hacia el NE, como 
puede observarse (al Sur del Uchell) por debajo del klippe 
antes mencionado. Las escamas de las Tres Hermanas (donde 
se encuentra el cerro del mismo nombre) y de la carretera de 
Aspe-Elche (por donde discurre dicha carretera) se han forma­
do a partir de la Unidad del Polígono de Aspe, como conse­
cuencia de la compresión en la zona frontal del cabalgamiento
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sobre el Diapiro del Pantano de Elche. Se observan contactos 
mecánicos, ligados a los que separan ambas escamas de la esta 
unidad, que afectan claramente a la unidad litológica de con­
glomerados, arcillas y limos (TII-Mel), como puede observar­
se en la carretera de Aspe a Elche. Puesto que estos contactos 
son producto del cabalgamiento frontal, no se descarta que 
también lleguen a afectar a materiales más recientes.

Por último, la Unidad Fuente del Hermano (que toma su 
nombre del barranco del mismo nombre que confluye con el 
Barranco de las Monjas) está formada por materiales cretáci­
cos en serie monoclinal buzante hacia el NE y cuyo ángulo de 
buzamiento aumenta en el mismo sentido. Cabalga sobre la 
Unidad de los Morteros aumentando el salto en el mismo sen­
tido que la vergencia. El margen frontal del cabalgamiento tie­
ne dirección N135°E (coincidente con la del cauce del Barran­
co de las Monjas) y, en ella, se desarrolla una zona de 
escamas, Zona de escamas del Barranco de las Monjas, 
donde se han distinguido tres escamas con vergencia hacia el 
NE y dos en sentido contrario, es decir, retrocabalgantes.

EDADES RELATIVAS DE LAS ESTRUCTURAS

El primer episodio tectónico que afectó a los materiales 
geológicos del Sur de Elche produjo una serie de pliegues de 
eje recto, ligeramente vergentes hacia el NE. El inicio de este 
episodio de plegamiento pudo dar lugar al slump observado a 
techo de la margas rojas (E3) y al cambio sedimentario mar­
cado por la aparición de las calizas margosas grises (01). Por 
tanto, la edad de inicio de este episodio habría que situarla en 
el tránsito Eoceno Superior-Oligoceno. Durante este episodio 
se produjo el depósito de las Calizas margosas grises (01) y 
las Calizas margosas grises con calcarenitas con estratifica­
ción cruzada (0-M). Los principales cabalgamientos hacia el 
NE, que separan las diferentes unidades tectónicas, se forma­
ron en el Mioceno Inferior. Primero se formaría el cabalga­
miento basal de la zona de estudio sobre el Diapiro del Panta­
no de Elche. Posteriormente se produjo el cabalgamiento que 
separaría las unidades tectónicas Polígono de Aspe y de los 
Morteros. Los mayores esfuerzos (de dirección NE), que afec­
taron al SW de la zona de estudio en relación a los del W, pro­
ducirían la separación de la Unidad Fuente del Hermano de la 
Unidad de los Morteros. Al finalizar el episodio tectónico de 
cabalgamientos al NE, los materiales implicados sufrieron 
erosión previa al depósito de las calcarenitas anaranjadas (M1) 
del Mioceno Inferior parte alta. El siguiente episodio corres­
ponde a la actuación de la falla de salto en dirección dextra e 
inversa (de dirección NI35° E) que separó los materiales del 
Sur de Aspe de la Unidad de la Cañada de Catalina. Esta falla 
es posterior al depósito de materiales equivalentes a la Caliza

del Vinalopó (Montenat, 1977), cuya edad es Tortoniense 
bajo, y anterior a las calcarenitas con estratificación cruzada 
(Til) del Tortoniense Superior que fosilizan dicho contacto. 
Por último, el movimiento del bloque de materiales del S de 
Aspe se vió favorecido por el movimento sinistro de la falla de 
los Hondones (N045° E), hacia el NE, sobre el Diapiro del 
Pantano de Elche, lo que produjo los retrocabalgamientos que 
dieron lugar a las escamas del Barranco de las Monjas, las 
Tres Hermanas y carretera de Aspe-Elche. En la actualidad 
este movimiento es el responsable del levantamiento relativo 
de dicho bloque respecto a la Depresión de Aspe, al Norte, y 
la Depresión del Bajo Segura, al Sur.
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ABSTRACT

This contribution deals with the isotopic characterization of the Miocene carbonate deposits of the west 
central part o f the Ebro Basin. The sequence studied has been divided into two sets: the lower one (middle 
Aragonian-Vallesian), formed o f marls, bioclastic, bioturbated and nodulised limestones, mudstones and 
sandstones, and the upper one (¿Vallesian-?), mostly with oncolitic, tufa and intraclastic limestones, which 
constitute the “Muela de Borja limestones". The isotopic composition (-4.17> d'3C>-9.04 and -6 .13> d180>- 
10.91 °/ooPDB) shows a wide dispersion and positive correlation between dl80 andduC in the lower set, whe­
reas the upper set has very small isotopic variation and lacks correlation. These data, along with sedimen- 
tological interpretation, suggest that the upper set was deposited in a hydrologically open fluvio-lacustrine 
system, unlike the lower set, formed in closed lacustrine systems. Thus, the Muela de Borja limestones could 
represent the oldest record known related to the connection o f the Ebro Basin drainage to the Mediterra­
nean Sea. In that eontext, the dw0 values of the upper set were expected to be lower than those o f the 
lower one. This could be caused by inputs o f '80-enriched waters into the fluvio-lacustrine system, likely 
supplied by springs (probably favoured by fractures) from a regional aquifer in the Iberian Ranges.

Key words: Carbonate facies, stable isotopes, Miocene, Ebro Basin, Spain.

INTRODUCCIÓN

El registro mioceno de la Cuenca del Ebro consiste en 
sedimentos detríticos depositados en sistemas aluviales y 
fluviales procedentes de los márgenes montañosos, relacio­
nados hacia el centro de la cuenca con ambientes lacustres y

palustres donde se generaron sedimentos evaporíticos y car­
bonatados; estos últimos constituyen los relieves estructura­
les en mesas o muelas, característicos de la cuenca. Durante 
este tiempo, la sedimentación lacustre tuvo lugar en sistemas 
endorreicos y evolucionó desde mayoritariamente evaporíti- 
ca a carbonatada (Arenas y Pardo, 1999). Sin embargo, los

Figura 1. Situación geográfica y geológica del área de estudio donde se muestra la localización de los 
perfiles estratigráficos. Litofacies: 1: Conglomerados. 2: Areniscas y lutitas. 3: Lutitas y  areniscas. 4: 
Margas y  calizas. 5: Calizas y margas. 6: Yesos y margas. Mapa modificado de Pérez et al. (1988).
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Figura 2. Esquema de correlación con indicación de la facies mayoritaria en cada tramo de calizas y de los valores de d'*0 y  3L,C 
de las muestras analizadas. Yacimientos de vertebrados: T, Tarazona; B, Borja.
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Figura 3. Proyección de la composición isotópica (d'*0 y d"C) de todas las muestras estudiadas. Para el conjunto infe­
rior se indica, además, la facies analizada.

materiales estratigráficamente más altos, las calizas que líticas, tobáceas e intraclásticas, con escasas facies detríti-
constituyen la Muela de Borja muestran facies y geometrías cas y margosas. En el conjunto inferior son comunes la
que indican que fueron depositadas en ambientes palustres, nodulización y bioturbación, indicativas de procesos pedo-
lacustres y fluviales carbonatados diferentes a los miocenos genéticos. Con la excepción de unos pocos niveles oncolí-
anteriores (Vázquez-Urbez et al., 2002). ticos localizados en este conjunto, las calizas oncolíticas y

El propósito de esta contribución es contrastar las tobáceas (tallos verticales o tumbados) son exclusivas del
características sedimentológicas diferenciales de los siste- conjunto superior (Fig. 2). La edad de los conjuntos está
mas sedimentarios de la Muela de Borja, con un estudio de basada en yacimientos de vertebrados fósiles (Azanza et
la composición isotópica del conjunto de la sucesión mió- al., 1988, Pérez, 1989 y Cuenca et al., 1992), todos ellos
cena aflorante en el área. situados en el conjunto inferior.

ca(U TSN l a N4, Pérez et al., 1988). Atendiendo a los ras- yen campos que se superponen. Las facies de margas y

ESTRATIGRAFIA CARACTERIZACIÓN ISOTÓPICA

El trabajo se centra en el sector centro-occidental de la 
Cuenca del Ebro, entre las localidades de Borja y Tarazona 
(Fig. 1), donde se han estudiado siete secciones estratigrá- 
ficas, correlacionadas cartográficamente (Fig. 2). Estas 
secciones consisten en depósitos principalmente carbonata­
dos, calizas y margas, que alternan con lutitas, areniscas y 
escasos niveles conglomeráticos. La potencia total es de 
aproximadamente 280 m.

Se han recogido numerosas muestras de facies carbona­
tadas a lo largo de los diferentes perfiles; de 68 de estas 
muestras se ha determinado su composición mineralógica 
(Difracción de Rayos X) e isotópica (3I3C y dl80). Todas las 
muestras están formadas por calcita con cantidades varia­
bles de cuarzo y minerales de la arcilla, excepto dos mues­
tras margosas que presentan además dolomita (27,48 %).

La sucesión miocena de este sector de la cuenca fue 
dividida en cuatro unidades genéticamente relacionadas 
con la actividad tectónica en el margen ibérico de la cuen-

La composición isotópica cubre un amplio rango de 
valores: -4,17>313C>-9,04 y -6,13>3'80 > -10,91 % o  PDB 
(Tabla 1). El diagrama de dl3C frente al 3lxO (Fig. 3) mues­
tra que las diferentes facies del conjunto inferior constitu-

gos sedimentológicos diferenciales, para el propósito de calizas bioturbadas y nodulizadas muestran una gran dis­
este trabajo el registro mioceno se ha agrupado en dos con- persión, aunque estas últimas tienen valores más bajos de
juntos: inferior (Aragoniense medio y superior-Vallesien- d'3C. Por el contrario, las muestras analizadas para el con-
se), formado mayoritariamente por margas, calizas bioclás- junto superior (facies de calizas oncolíticas, bioclásticas y
ticas, bioturbadas y nodulizadas, lutitas y areniscas; y de tallos) están agrupadas en un reducido campo (media: 
superior (¿Vallesiense- ?) donde dominan las calizas onco- c)lxO=-7,04 y d'3C=-8,06 %c PDB).
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C O N JU N T O S
ó1sO  (%0PDB) Ó13C  (%cPDB)

Coeficiente
de

correlación
M IO C EN O S

Máximo Mínimo Media Desviación
estándar Máximo Mínimo Media Desviación

estándar
Línea de 
regresión

Superior
(n = 28)

-6,13 -7,93 -7,04 -0,48 -7,17 -9,04 -8,06 ±0,48 r= -0,06 
y=-0,06x-8,51

Inferior
(n = 40)

-4,28 -10,91 -8,22 ±1,21 -4,17 -9,02 -6,90 ±1,36
r= 0,22 

y=0,26x-4,86

Tabla 1. Com posición isotópica (ó '*0  y  dnC) de las muestras carbonatadas del sector centro-occidental de la Cuenca del Ebro.

Los valores de 0I3C (Fig. 2 y Tabla 1) muestran una 
disminución a lo largo del tiempo, sugiriendo un aumen­
to del C 0 2 de biogénico. Esto concuerda con trabajos pre­
vios de otras áreas de la Cuenca del Ebro donde dicha ten­
dencia se relacionó con el incremento de la cobertera 
vegetal motivada por una evolución hacia condiciones de 
más humedad a lo largo del tiempo (Arenas et al., 1997; 
Arenas y Pardo, 2000).

DISCUSIÓN

Las diferentes condiciones ambientales del conjunto 
superior (calizas de la Muela de Borja) se manifiestan por 
la escasa variación isotópica y la ausencia de correlación 
entre 3 l!fO y 3'3C, frente a la amplia dispersión y correla­
ción positiva en el Mioceno infrayacente (Fig. 3). Estos 
datos, junto con los sedimentológicos, indican que las cali­
zas de la Muela de Borja se generaron en un sistema fluvio- 
lacustre hidrológicamente abierto, y pueden constituir el 
registro estratigráfico más antiguo conocido de la conexión 
del drenaje de la Cuenca del Ebro con el Mar Mediterrá­
neo. Según García-Castellanos et al. (en prensa), dicha 
conexión comenzó tempranamente en el Mioceno superior, 
lo que confirmaría si la edad del conjunto superior llegase 
a ser corroborada como Vallesiense-Turoliense.

Sin embargo, en este contexto los valores de 5'80  espe­
rados para las calizas de la Muela de Borja deberían ser 
más bajos que los del conjunto inferior, depositado en sis­
temas lacustres cerrados. Esta diferencia en la composición 
isotópica tuvo que ser causada por la entrada de aguas ricas 
en l80  en el sistema sedimentario superior. Entre las posi­
bles explicaciones cabe considerar que una parte sustancial 
del agua que llegaba al sistema fluviolacustre de la Muela 
de Borja fuera suministrada por surgencias, que serían pun­
tos de descarga de un acuífero de la Cordillera Ibérica en la 
Cuenca del Ebro. Esta interpretación está apoyada por la 
escasez de siliciclásticos en el conjunto superior. Vázquez- 
Urbez et al. (2002) ubican el sistema fluviolacustre carbo­
natado en una depresión relativa enmarcada por relieves

constituidos por depósitos miocenos previos. En el contex­
to distensivo propuesto para este sector de la cuenca (Ville- 
na et al., 1996), dicha topografía posiblemente responda a 
fracturación, a favor de la cual tendría lugar la surgencia 
del acuífero ibérico.
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La Formación Majalcorón (Calcarenitas con Microcodium, 
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ABSTRACT

The Majalcorón Fm stand out by their peculiar stratigraphic location, between pelagic facies, and their 
composition (Microcodium calcarenites) coming from the erosion o f older outcrops. As mother areas o f 
the huge volumes o f Microcodium are proposed the located in the External Subbetic, where there are 
obvious erosive features in the Mesozoic. The Majalcorón Fm deposited in shallow ramp environments is 
situated and interpreted in the whole o f the Upper Cretaceous and Tertiary Subbetic pelagic and turbi- 
ditic stratigraphic units.

Key words: Subbetic, Paleocene, Microcodium, palaeosoils, palaeogeography

INTRODUCCIÓN

La Formación Majalcorón ha sido definida y descrita 
por Molina et al. (2003) y datada con nanofósiles como 
Daniense-Selandiense inferior por Aguado et al. (2003). 
Se extiende por el Subbético Medio de las Zonas Exter­
nas Béticas en las provincias de Jaén, Granada y Córdo­
ba, y está especialmente bien representada en la hoja 990 
(Alcalá la Real) del mapa a escala L50.000 (ver figura 
1). Su característica fundamental es la gran abundancia 
de fragmentos de Microcodium, de tamaño inferior al 
milímetro generalmente sueltos pero a veces formando 
agregados completos de prismas calcidicos. Microcodium 
es una estructura edáfica calcárea problemática de forma 
esférica o cilindrica, producida por la calcificación de 
asociaciones simbióticas de hongos con raíces (micorri- 
zas) y que al microscopio consiste básicamente en un 
pequeño agujero central rodeado de prismas de calcita. 
Es común en calcretas y eolianitas, y casi todos los auto­
res están de acuerdo en que se trata de un producto de la 
alteración edáfica de carbonatos, que se origina en un 
ambiente subaéreo (Klappa, 1978). Este hecho plantea 
una cuestión muy interesante como es la procedencia de 
los enormes volúmenes de Microcodium que componen 
mayoritariamente esta formación que se encuentra situa­
da entre materiales pelágicos correspondientes a la Fm 
Capas Rojas.

CALCARENITAS CON MICROCODIUM EN LAS COR­
DILLERAS BÉTICAS

En en el ámbito de la Cordillera Bética se han descrito 
bastantes áreas en las que aparecen calcarenitas y calizas de 
Microcodium (Vera, 2000).

Prebético. En las provincias de Murcia y Albacete, el 
Paleoceno-Eoceno inferior en los sectores más septentrio­
nales se inicia con calizas blancas, con algas y Microco­
dium. En el Oligoceno de la provincia de Alicante se ha 
indicado la presencia de Microcodium de diferentes eda­
des, esencialmente en el Oligoceno.

Subbético. En los sectores más meridionales del Subbé­
tico los materiales turbidíticos más antiguos corresponden 
a calcarenitas con abundantes restos de Microcodium, con 
frecuencia denominadas “microcoditas” de edad Paleoce­
no, cuyo origen se relaciona con la existencia de áreas pró­
ximas emergidas. En las unidades de la Alta Cadena y en 
las escamas del Corredor del Boyar la formación más 
característica del Terciario de estas regiones es la constitui­
da por las calizas con Microcodium. Estas calcarenitas se 
presentan como cambios laterales de facies de la Fm Capas 
Rojas. Se ha citado la existencia de calizas de Microcodium 
en la Unidad de Montecorto (Martín-Algarra, 1987).

Maláguide. El Paleoceno de la Sierra de Espuña está 
representado por la “Formación Microcoditas de Muía” 
(Martín-Martín, 1996) con unos 30 m de espesor, constitui-
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Figu ra  1. M apa  de situación de los principales afloramientos 

estudiados de la Fm. Majalcorón.

da por una alternancia de arenas azuladas con calcarenitas 
de Microcodium en las que se intercala un paquete de 
varios metros de calcirruditas y calcarenitas. En las proxi­
midades de Málaga, Martín-Algarra (1987) reconoció 
Microcodium formando una estructura organosedimentaria 
sobre las calizas del Cretácico y que consideró como una 
estructura de alteración edáfica formada durante el Paleo­
ceno. En la misma región Serrano et al. (1995) reconocie­
ron una caliza de Microcodium que atribuyeron al Eoceno.

Surco de los “Flyschs”. En la Unidad de Algeciras, el 
término terciario más antiguo es la “Fm de Calizas con

Microcodium” que afloran muy localmente y apenas alcan­
za los 50 m de espesor (Martín-Algarra, 1987). Está consti­
tuida por calcarenitas turbidíticas, formadas casi totalmente 
con restos de Microcodium, en bancos decimétricos separa­
dos por estratos margosos. Esta formación puede ser atri­
buida al Paleoceno. En la Unidad del Aljibe (Numídico) la 
parte inferior del Paleoceno está constituida por calcareni­
tas con Microcodium de origen turbidítico del Paleoceno.

SIGNIFICADO PALAEOGEOGRÁFICO

De acuerdo con sus características litológicas y tipo de 
estructuras presentes (Molina et al., 2003) se interpreta que 
esta formación se habría originado en una rampa carbona­
tada distal afectada por el oleaje de las olas de tormentas 
que habrían sido las principales causantes de la resedimen­
tación de estas calcarenitas.

En el Cretácico superior fundamentalmente Maastrich- 
tiense se daría una situación de nivel del mar alto con depó­
sito de calizas margosas pelágicas de la Fm. Capas Rojas y 
de niveles turbidíticos (Fig. 2A). El Microcodium tuvo un 
gran auge en el Paleoceno inferior, posiblemente a conse­
cuencia de cambios climáticos y paleoecológicos muy 
importantes ocurridos en el tránsito del Cretácico al Tercia­
rio. En este límite se produce un importante descenso brus­
co global del nivel del mar de más de 150 m según algunos 
autores (por ejemplo, Hallam, 1998), que pudo originar la 
emersión y/o situación en áreas costeras de extensas regio­
nes en las que se desarrollaron paleosuelos con Microcodium

CRETACICO
TERMINAL

DANIENSE-
SELANDIENSE
MEDIO

1
N.m.

 ̂ N.m.

N .b.t

3
N.m. 4

N.b.t.

— ------ ------------- ^ r - 3 - ---------

Figu ra  2. Esquema genético de la formación. Explicación en el texto. N.m.: nivel del mar; N.b.t.: nivel de base del oleaje de tormentas.
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que posteriormente fueron erosionados y redepositados dan­
do lugar a las calcarenitas de Microcodium (Fig. 2B).

Un aspecto muy interesante a tener en cuenta es la 
situación de estas áreas con emersión donde se encontrarí­
an los paleosuelos que no deberían de estar muy alejadas de 
los actuales afloramientos, lo que habría permitido la con­
servación de agregados de Microcodium sin desorganizar. 
Como áreas fuente se proponen aquellas en que faltan 
materiales del Cretácico superior (Fm. Capas Rojas) o se 
muestran rasgos erosivos de los mismos. En este sentido, a 
modo de hipótesis, áreas muy favorables serían las situadas 
en el Subbetico donde no aparece la Fm. Capas Rojas y es 
evidente el desarrollo de un paleokarst sobre los materiales 
jurásicos (Vera et al., 1988). Nos referimos concretamente 
en el sector central de la Cordillera Bética a las unidades 
del Subbético Externo septentrional (Unidades de Camare- 
na-Lanchares, Grajales-Mentidero) y partes del Subbético 
Externo meridional (Unidad de Lobatejo-Pollos) en las que 
no hay casi ninguna representación de materiales entre el 
Cretácico superior y el Oligoceno inferior, ambos incluidos 
(Molina, 1987; Molina y Nieto, 2003).

El contacto erosivo en el techo de la Fm Majalcorón 
(Molina et al, 2003) podría representar otra importante eta­
pa de descenso del nivel del mar que tuvo lugar en el Selan- 
diense inferior y que produjo la erosión y karstificación, al 
menos en algunos sectores, del techo de la Fm. Majalcorón.

Destaca también como aspecto muy característico en la 
Fm Majalcorón la existencia de cantos blandos micríticos y 
de foraminíferos y nanoflora resedimentada que incluye, 
fundamentalmente taxones del Cretácico superior (Campa- 
niense y Maastrichtiense) aunque también algunos del Cre­
tácico inferior. La fracción de microfósiles resedimentados 
disminuye a medida que, desde el límite Cretácico-Terciario 
nos desplazamos hacia materiales más recientes (Aguado et 
al., 2003). Estos hechos se pueden explicar de acuerdo con 
los tres dibujos de la parte inferior la figura 2. 1) En una pri­
mera etapa se depositarían las calcarenitas de Microcodium 
por encima del nivel de base del oleaje de tormentas (N.b.t. 
en la figura). 2) Un ascenso en este nivel de base y disminu­
ción del grado energético favorecería el depósito de facies 
micríticas con foraminíferos planctónicos. 3) En una tercera 
etapa ligada a un descenso de este nivel de base del oleaje de 
tormentas se produciría la removilización y resedimentación 
de estos sedimentos micríticos dando lugar a cantos blandos 
y a su remezcla con el sedimento calcarenítico.

Es importante considerar la situación de la Fm. Majal­
corón en relación con las unidades estratigráficas del Cre­
tácico Superior y Terciario al aparecer como una unidad de 
clara procedencia continental intercalada entre facies pelá­
gicas (Fm. Capas Rojas). En la figura 3 se presenta un 
esbozo de la situación de la Fm. Majalcorón en relación 
con las unidades subbéticas del Senoniense y Paleógeno.

Figura  3. Esquema que muestra la posición de la Fm. M aja lco ­
rón entre las grandes unidades estratigráficas del Cretácico 
superior (Senoniense) y  Terciario en el Subbético. C A : Calcare­

nitas y  calizas del O ligoceno superior-Mioceno inferior (M olina  
y  Nieto, 2003). Fm. MJ.: Form ación Majalcorón. 1: Calcarenitas 

y  calizas oolíticas. 2: Lutitas y  margas marinas con intercalacio­
nes turbidíticas. 3: Olistostromas (bloques de procedencia subbé- 

tica en el seno de m argas y  lutitas marinas. 4: Alternancia rítmi­
ca de calizas m argosas y  margas pelágicas con abundantes 
foraminíferos planctónicos. 5: Calcarenitas con M icrocodium  

(Fm. Majalcorón).

CONCLUSIONES

La Fm Majalcorón tiene una evidente importancia en el 
ámbito de las Zonas Externas Béticas sobre todo desde el
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punto de vista de su interpretación paleogeográfica en rela­
ción con las unidades estratigráficas adyacentes en el Cre­
tácico superior y Terciario de carácter netamente pelágico. 
El carácter de sus facies, ligadas a paleosuelos relativamen­
te cercanos que debieron tener un gran desarrollo en el 
ámbitp subbético en las proximidades del límite Cretácico- 
Terciario pos vuelve a plantear el significado sedimentario 
de las faéié¿ pelágicas relacionadas con esta formación.
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Contexto geológico y sedimentario del yacimiento de grandes 
mamíferos Fonelas P-1 (Cuenca de Guadix, Cordillera Bética)
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ABSTRACT

The large mammals palaeontological site Fonelas P-1 (late Pliocene) is included in a stratigraphic succes­
sion characterizing a meandering fluvial system running along the axial palaeovalley o f the Guadix Basin 
(Granada province, southern Spain). Sedimentological analysis allows us to recognize five facies assembla­
ges belonging to: A) high sinuosity channel infill, B) overbank of the channel, C) progressive abandonment 
o f the channel, D) flood plain, and E) chaotic bioturbated fill. The fossil remains are linked mainly to facies 
E, interpreted as due to the stamping o f the large mammals on the soft channel abandonment facies.

Key words: fluvial system, large mammals, Guadix Basin, Fonelas site
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INTRODUCCIÓN

El yacimiento Fonelas P-1 (Arribas et al., 2001) contiene 
una asociación fósil de vertebrados compuesta por macroma- 
míferos, micromamíferos, anfibios, reptiles y aves que está 
siendo objeto de un estudio multidisciplinar en materia de 
taxonomía, bioestratigrafía, tafonomía, paleoecología y mag- 
netoestratigrafía. Tal yacimiento se sitúa cronológicamente en 
el Plioceno superior, próximo a límite con el Pleistoceno. En 
este trabajo se presentan los resultados preliminares de la 
reconstrucción del ambiente sedimentario del yacimiento; una 
herramienta, desde el punto de vista del medio físico, para la 
interpretación de las condiciones paieoeeoiógicas de Fonelas 
P-1 y su entorno.

CONTEXTO GEOLÓGICO REGIONAL Y LOCAL

La Cuenca de Guadix se sitúa en el sector central de la 
Cordillera Bética. Su relleno sedimentario abarca temporal­
mente desde el Mioceno superior hasta el Cuaternario, sepa­
rándose dos grandes conjuntos estratigráficos: uno inferior 
marino de edad Tortoniense superior y otro continental cuya 
edad se extiende desde el Turoliense superior hasta el Cuater­
nario. Al sur de la cuenca, el basamento está constituido por 
las Zonas Internas Béticas, donde dominan rocas metamórfi- 
cas de edad Triásico y Paleozoico. Al norte, el basamento está 
formado por las Zonas Externas Béticas, con un predominio 
de rocas sedimentarias carbonáticas de edad Triásico al Mio­
ceno inferior.

El relleno continental está formado por sedimentos de aba­
nicos aluviales, fluviales y lacustres, en su mayor parte de

edad Plioceno y Cuaternario (Vera, 1970); para éstos se han 
separado dos unidades estrat i gráficas limitadas por una ruptu­
ra cuencal de origen tectónico (Viseras, 1991; Fernández et 
al., 1996; Soria et al., 1999): la inferior -Unidad V- de edad 
Plioceno, y la superior -Unidad VI- de edad Plioceno superior 
y Cuaternario. Ambas unidades constan de tres conjuntos lito- 
lógicos relacionados con los antiguos sistemas de drenaje 
endorreico de la cuenca. Dos de estos conjuntos están repre­
sentados por drenajes transversales o perpendiculares al eje de 
alargamiento principal de la cuenca, en unos casos proceden­
tes del sur -Sistema Transversal Interno- y en otros del norte - 
Sistema Transversal Externo-; ambos formaron abanicos alu­
viales construidos tanto por depósitos de grano grueso 
(conglomerados y arenas) asociados a una red de canales de 
baja sinuosidad, como por sedimentos finos (lutitas) acumula­
dos en las llanuras de inundación adyacentes a los canales. El 
otro conjunto se relaciona con un drenaje longitudinal dis­
puesto según el eje de alargamiento de la cuenca -Sistema 
Axial-, configurando una red de canales meandriformes que 
circulaban por la extensa llanura de inundación existente entre 
los dos sistemas transversales (Fig. 1A). El valle axial de la 
cuenca, que discurría hacia el lago de Baza, quedó episódica­
mente obstruido por la progradación de los abanicos transver­
sales, momentos en los que se formaron lagos someros con 
sedimentación detrítica, carbonática y evaporítica.

El yacimiento Fonelas P-1 (Arribas et al., 2001) se sitúa 
dentro de la Unidad VI (Plioceno - Cuaternario) en una suce­
sión característica de la llanura de inundación que recorre el 
Sistema Axial, en las proximidades de su desembocadura en 
uno de los citados lagos someros (Fig. IB). Esta sucesión, de 
70 m de espesor, está formada por un apilamiento de ciclos de
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energía decreciente a techo cuya potencia oscila entre 2 y 6 m. 
Un ciclo completo se inicia con gravas y/o arenas con estrati­
ficación cruzada epsilon de relleno de canal meandriforme, 
sigue con lutitas rojas con estructura prismática de llanura de 
inundación bien drenada, continúa con lutitas grises oscuras 
con suelos hidromorfos y finos niveles carbonáticos de llanu­
ra de inundación encharcada y termina con carbonatos masi­
vos o nodulosos de áreas palustres.

La sucesión en conjunto refleja un progresivo ascenso del 
nivel de base lacustre, como pone de manifiesto el aumento de 
espesor en los niveles carbonáticos de orla palustre a techo de 
los ciclos y la evolución de los cuerpos detríticos de la base de 
los ciclos desde geometrías tabulares (sheet-like; Friend, 
1983) en la parte baja de la serie, a geometrías acintadas (rib- 
bon-type) hacia los niveles superiores.

ANÁLISIS DE FACIES E INTERPRETACIÓN SEDI­
MENTARIA DE LA SECUENCIA EN LA QUE SE 
SITÚA EL YACIMIENTO

Los cortes realizados durante la excavación sistemática del 
yacimiento Fonelas P-l permiten reconocer con detalle las 
características litológicas y la geometría 3D de los elementos

arquitectónicos de uno de los ciclos que tipifican el Sistema 
Axial de la Cuenca de Guadix (Fig. 2). Así, se deduce que el 
entorno más inmediato del yacimiento consiste en un margen 
de erosión de un canal sinuoso correspondiente probablemen­
te a un canal secundario de los que recorrían la llanura de 
inundación axial. Se diferencian bien los sedimentos que 
representan a la fase de relleno del canal (A), al desborda­
miento próximo a su margen de erosión (B), a su abandono 
(C), a la instalación de la llanura de inundación (D), y los 
niveles que contienen los fósiles de mamíferos (E).

A. En la mayor parte del canal expuesto se reconocen una 
serie de elementos de geometría sigmoidal (Sla) integrados 
por arenas y gránulos que suelen presentar granoclasificación 
normal y estratificación paralela siguiendo la geometría del 
cuerpo. Se intercalan algunos cuerpos más groseros con estra­
tificación cruzada en artesa (Gt) o masivos (Gmm), que repre­
sentan la migración de dunas sobre el fondo de un canal en el 
que dominan los procesos de acrección lateral. Los datos de 
paleocorrientes indican una dirección del flujo principal hacia 
el NE.

B. En disposición lateral respecto a las facies de relleno de 
canal y separadas de estas por una cicatriz erosiva, aparecen 
una serie de capas de escala centimétrica de arenas con lami-

Figura 1. A. Modelo paleogeográfico de la Cuenca de Guadix-Baza para el Plioceno superior en el que se sitúa el yacimiento Fonelas P-l.
B. Detalle del Sistema Axial recorrido por canales meandriformes entre los abanicos aluviales de los sistemas tranverscdes Interno y Externo.
C. Momento en el que se produce el abandono del canal sinuoso y la ocupación por grandes mamíferos (representados por un hiénido).
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Figura 2. Dos cortes de la excavación del yacimiento Fonelas P-l que ilustran el contexto sedimentario (asociaciones defaciesA  - E) donde se 
localizan los fósiles de grandes mamíferos. El código de litofocies está explicado en el texto.

nación horizontal (Sh) o ripples (Sr), que intercalan láminas 
de lutita (Fl) cuyo espesor crece progresivamente hacia arriba. 
Forman cuerpos de geometría cuneiforme, con espesor máxi­
mo junto al canal y que se adelgazan hacia el este, en el mis­
mo sentido que apuntan los datos de paleocorriente local. Se 
interpretan como depósitos de levee en la llanura de inunda­
ción más próxima al canal. Localmente aparecen deformados 
por los procesos de inestabilidad geotécnica inherentes a un 
margen de erosión con pendiente elevada.

C. Por encima de las facies de relleno de canal (A) y 
mediante un cambio gradual aparece una alternancia de arenas 
con ripples de corriente (Sr) y lutitas (Fl) con laminación para­
lela o ligeramente ondulada. Estas capas se adaptan a la mor­
fología de las láminas sigmoidales del relleno del canal y algu­
nos niveles de lutitas se engrasan hacia el margen erosivo del 
canal. Representan los tapones de arcilla (clay plugs) en un 
canal en fase de abandono progresivo y en el que los flujos 
tractivos ocurren cada vez más ocasionalmente y con menor 
energía.

D. Sobre los sedimentos de abandono progresivo del canal 
(C) aparece una sucesión de capas lutíticas (Fl) con lamina­
ción horizontal, nodulos de carbonato e intercalaciones centi- 
métricas de arenas con ripples (Sr), que hacia arriba van 
ganando en contenido carbonatado hasta culminar en una mar- 
gocaliza (Mr) de textura nodulosa con abundantes huellas de 
raíces. Esta secuencia elemental lutita - margocaliza se repite

cuatro veces y representa la implantación de la sedimentación 
característica de una llanura de inundación distal, en un sector 
muy próximo a la orla palustre del lago en el que desemboca 
el sistema fluvial.

E. Ocupando la misma posición en la secuencia que las 
facies de abandono (C) aparece un cuerpo de límites netos y 
fuertemente irregulares compuesto principalmente por un 
relleno caótico resultante de la mezcla de ios sedimentos iutí- 
ticos y arenosos de la fase de abandono del canal. En él se 
encuentran las acumulaciones fosilíferas más ricas de Fonelas 
P-l, así como algunos niveles de arenas con ripples que indi­
can eventuales episodios de flujos tractivos. Estas facies caó­
ticas de lutitas y arenas no guardan relación con los procesos 
físicos que explican la evolución de la secuencia desde la fase 
inicial de relleno de canal hasta la implantación final de la lla­
nura de inundación. Interpretamos que se trata de un cuerpo de 
sedimentos retrabajados y bioturbados, rellenando una micro- 
topografía excavada en la secuencia fluvial, y en relación con 
la actividad de grandes mamíferos, generada sobre un sustra­
to expuesto a la interperie y poco consolidado.

CONCLUSIONES

El contexto sedimentario en el que se sitúa Fonelas P-l es 
el del margen de erosión de un canal sinuoso en migración 
lateral. El canal se va haciendo inactivo de manera gradual.
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probablemente por un proceso de chute cut-off (Fig. 1C). En 
la fase de abandono, la suave depresión que representa el relic­
to del canal (ya sólo ocasionalmente activo) era utilizada 
como vía de paso y como zona de ocupación de grandes 
mamíferos, así lo atestiguan las numerosas evidencias tafonó- 
micas de actividad biológica de carnívoros carroñeros sobre 
los huesos fósiles, produciéndose una importante bioturbación 
bajo sus patas. Cuando se produce la avulsión y el canal acti­
vo se aleja definitivamente de este punto, se imponen condi­
ciones de llanura de inundación y desaparecen las huellas de 
actividad biológica en el sedimento, si bien continúa habiendo 
registros esporádicos de restos óseos.
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