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Es la Tierra de Soria érida y fria

por las colinas y sierras calvas,

verdes pradillos, cerros cenicientos,

la primavera pasa

dejando entre las hierbas olorosas

sus diminutas margaritas blancas.

La tierra no revive, el campo suefia.

Al empezar abril esta nevada

la espalda del Moncayo;

el caminante lleva en su bufanda
envueltos cuello y boca, y los pastores
pasan cubiertos con sus luengas capas

iColinas plateadas,

grises alcores, cardenas roquedas
por donde traza el Duero

su curva de ballesta

en torno a Soria, oscuros encinares,
ariscos pedregales, calvas sierras,
caminos blancos y dlamos del rio,

y tardes de Soria, mistica y guerrera,
hoy siento por vosotros, en el fondo
del corazdn tristeza,

tristeza que es amor! {Campos de Soria
donde parecen que las rocas suefian,
conmigo vais! jColinas plateadas,
grises alcores, cardenas roquedas!...

Antonio Machado (1908 a 1912).
Campos de Soria.






A Estefania
y a mis Padres
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Presentacion

&n las ultimas décadas se estd produciendo en la sociedad un pro-
fundo inferés por los temas relacionados con la naturaleza. £a conserva-
cién del medio ambiente se ha convertido en uno de los caballos de batalla
de todos los movimientos sociales contempordneos p los medios de comu-
nicacién recogen constantemente informaciones sobre estudios sobre el
(@mazonas o la @ntdrtida, sin embargo hay un gran desconocimiento de la
situacién de la naturaleza del entorno mds cercano, donde los estudios téc-
nicos quedan relegados al dmbito puramente cientifico p no trasciende al
publico, circunstancia que se agrava cuando el estudio no contiene revela-
ciones espectaculares o catastrofistas, que puedan generar controversias

sensacionalistas.

Con la edicién del presente libro, se quiere ofrecer a la sociedad
soriana p a la comunidad cientifica una informacién bdsica para el conoci-
miento de una gran parte del espacio provincial. &! estudio del Dr. Maes-
tro Gonzdlez sobre la evolucién geolégica de la Quenca de Almazén va a
resultar un magnifico instrumento de trabajo para todos aquellos que se
planteen realizar algin estudio cientifico sobre la zona; asimismo, serdé muy
util para las intervenciones que se lleven a cabo en el futuro sobre este

territorio.

(ddemds, es una satisfaccién para la Diputacién Provincial de
Soria presentar publicamente un trabajo que fue premiado por esta Insti-
tucién en la edicién del afio 2000 de su convocatoria de Premios de Inves-
tigacién, con los que se apoya la labor de los jévenes que inician su anda-
dura investigadora con temas sorianos. Deseamos que la edicién de este
libro sirva de estimulo al trabajo que realizan, que resulta vital para el

correcto desarrollo de nuestra sociedad.

&frén Martinez Jzquierdo
Presidente de la &xema. Diputacién Provincial de Soria
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Adolfo Maestro Gonzilez

INTRODUCCION

El presente estudio se ocupa de la evolucién de la Cuenca de Alma-
zan durante la compresion terciariay la incidencia que las estructuras pre-
vias, paleozoicas y mesozoicas, han tenido en la posterior reestructuracion
del area de estudio durante la tectogénesis alpina.

La Cuenca de Aimazan es una depresion terciaria de origen tecténi-
co. Esta limitada al sur por la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica; al
este por la Rama Aragonesa; al norte por las Sierras de Cameros; y al
oeste, por la Cuenca del Duero. Desde el punto de vista administrativo se
localiza entre las provincias de Soria y Zaragoza. Para comodidad de estu-
dio se ha establecido un limite entre las Cuencas del Duero y Aimazan de
caracter puramente geografico, determinado por los cursos del Rio Ucero
y del Rio Caracena en las margenes derecha e izquierda respectivamente
del rio Duero, y por las localidades de San Leonardo de Yagle, Burgo de
Osma y Caracena, de norte a sur.

En este trabajo se aborda el estudio de la Cuenca de Aimazan desde
el punto de vista estructural, desde la escala de los grandes accidentes de
varios kildbmetros de continuidad hasta estructuras de tamano métrico a
decimétrico. La utilizaciéon del término “macroestructura” en los trabajos
de geologia no presenta ningun tipo de problemas, y se refiere a estructu-
ras cartografiables con dimensiones de escala hectométrica a kilométrica,
capaces de ser observadas en fotografia area escala 1:33.000 e incluso en
imagenes de satélite. Sin embargo, para denominar las estructuras de
menor escala, tales como fallas, diaclasas, grietas de extension, con
dimensiones centimétricas a métricas, e incluso los picos estiloliticos, se
han empleado diversos términos, siendo los mas generalizados los de
“microestructuras” (Arthaud, 1969; Carey, 1976; Mattauer, 1976; Simon,
1984; Hancock, 1985; Casas Sainz, 1985, 1990; Liesa, 1993) y “mesoes-
tructuras” (Eyal y Reches, 1983; Guimera, 1988; Maestro, 1994). Puesto
que creemos conveniente diferenciar estas estructuras observables a
escala de afloramiento, de aquellas que se observan utilizando técnicas
microscopicas utilizaremos el término de “mesoestructuras”

El plan de exposiciéon de la memoria consta de seis capitulos. El pri-
mero es introductorio a los caracteres geolégicos de la zona analizada. El
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segundo trata ademas de la estratigrafia, el contexto tectonico de la sedi-
mentacion de los distintos materiales. En los cuatro restantes se ha proce-
dido a abodar los temas de la geometria en superficie y en profundidad y
cinematica de las estructuras, la determinacion del campo de esfuerzos y
el andlisis de fracturacion. Todos ellos se han enfocado de un modo inde-
pendiente, obteniéndose a partir de los datos expuestos conclusiones e
interpretaciones, que, en la medida de lo posible, se han intentado interre-
lacionar para establecer unas pautas de evolucién conjunta de las distin-
tas estructuras estudiadas a diferentes escalas.

1. OBJETIVOS Y METODOLOGIA GENERAL

Los objetivos que nos hemos planteado en el presente trabajo son:

-Caracterizar la estructura de la Cuenca de Almazan, asi como de
sus zonas de contacto con las ramas Aragonesa y Castellana de la Cordi-
llera Ibérica y con el frente sur de las Sierras de Cameros. Para llevar a
cabo este objetivo se han aprovechado los datos de las cartografias geo-
légicas existentes, procedentes fundamentalmente de los mapas geoldgi-
cos de escala 1: 50.000 de la serie MAGNA elaborada por el ITGE. Se han
aportado nuevos datos a partir del trabajo de campo y la interpretacion
fotogeoldgica, que han permitido la realizacion de cartografias de detalle
en las areas mas interesantes. El conjunto de los datos sintetizados y obte-
nidos por nosotros aparece reflejado en cartografias parciales en el capi-
tulo 3 de este trabajo.

-Reconocer e interpretar el diseno en profundidad de las estruc-
turas de la cuenca a partir de perfiles sismicos de la zona realizados por
Shell a finales de los afios setenta y principios de los ochenta. La elabora-
cioén de los cortes geoldgicos se ha realizado a partir de los datos propor-
cionados por estos perfiles y datos de superficie. Estos cortes se han rea-
lizado originariamente a escala 1:50.000.

-Reconstruir el campo o campos de esfuerzos existentes en la
region durante la compresién alpina. El primer paso para ello es inferir,
mediante los métodos de analisis estructural fragil, los estados de esfuer-
zo en diversas estaciones repartidas por los materiales terciarios de la
Cuenca de Almazan, asi como en los materiales mesozoicos de los bordes
de la cuenca. El andlisis de las mesoestructuras fragiles se ha realizado
mediante: 1) métodos estadisticos en el estudio de diaclasas, juntas esti-
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loliticas y juntas de extensién; y 2) el método geométrico de los Diedros
Rectos y los métodos basados en la ecuacién de Bott (1959) (Diagramas
y-R y Método de Etchecopar), para las fallas. La utilizacion de esta meto-
dologia se discutira en el capitulo 5. Ademas, para reconstruir este campo
de esfuerzos hay que determinar cuando y cémo aparecieron los esfuer-
zos que formaron las mesoestructuras fragiles, si éstos son primarios o
secundarios y qué accidentes han sido la causa de sus posibles desvia-
ciones.

-Describir y caracterizar las deformaciones ocurridas a partir del
Mioceno superior, y determinar a partir del andlisis de estructuras fragiles
el campo de esfuerzos reciente.

-Realizar el andlisis de las orientaciones de la fracturacién a
escala mesoestructural y macroestructural en la cuenca, estudiando su
distribucion espacial y sus variaciones en la horizontal, su relacion con las
macroestructuras, y con las direcciones de compresion obtenidas del ana-
lisis de las estructuras fragiles.

-Por ultimo, intentaremos inscribir nuestro modelo de campos de
esfuerzo dentro de la evolucion alpina de la Cadena Ibérica.

2. CARACTERES GEOGRAFICOS DEL AREA DE ESTUDIO

El area estudiada se caracteriza por ser una zona alta y despejada
que se desarrolla, en general, en torno a los 1000 metros de altitud sobre
el nivel del mar. Esta rodeada, de manera continua, por un cinturén mas
elevado formado por las unidades montafiosas de las Sierras de Cameros
al norte, donde destacan los Picos de Urbion (2252 m.s.n.m.), la Sierra
Cebollera (2130 m.s.n.m.), Sierra del Madero, Sierra del Toranzo y Sierra
del Tablado con alturas comprendidas entre los 1400 a los 1600 m.s.n.m.,
hasta alcanzar las estribaciones de la Sierra del Moncayo (2316 m.s.n.m.).
A partir de este punto las sierras que limitan la cuenca al este se alinean
segln una directriz NO-SE, constituyendo el borde occidental de la Rama
Aragonesa, donde, en este sector, destaca como relieve mas importante el
Alto de la Cruz (1313 m.s.n.m.), en las proximidades de Deza. La alta cuen-
ca del rio Jalén, al sur, separa la Rama Castellana de la Aragonesa. En este
sector destacan las alturas topograficas de los Altos de Barahona, con
aproximadamente 1100 m.s.n.m., y la Sierra de Ayllon (1680 m.s.n.m.) (Fig.
1.1).
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Por la Cuenca de Almazan discurre el Rio Duero, caracterizado por
un curso sinuoso, que desde su nacimiento, en los Picos de Urbionl, se
dirige hacia el este, acomodandose a las estructuras del borde meridional
de la Sierra de Cameros. Desde Soria el Duero prosigue en direccién sur
hasta Almazan recibiendo por la izquierda escorrentias que bajan de las
sierras del Madero y del Moncayo. Gira hacia el oeste en las proximidades
de la localidad de Aimazan, recorriendo luego la Cuenca en direccién E-O.
En todo el tramo soriano de la Canal de Almazan el Duero discurre bas-
tante préximo a las sierras, en particular a las que forman por el sur el
entronque del Sistema Central con la Cordillera Ibérica. Por ello los afluen-
tes que recibe son cortos y de caudales reducidos. Sus afluentes mas
importantes son los rios Rituerto, Mordn, Torete, Escalote, Talegones y
Caracena-Tielmes por la margen izquierda, y los rios lzanza, Sequillo,
Ucero, Abién y Madre por la margen derecha. En el borde sur de la Cuen-
ca de Almazan es el rio Jalén? la arteria principal que atraviesa la cuenca
en direccion este, y sirve de comunicacion entre la Meseta y Aragén. Sus
principales afluentes en esta zona son los rios Henar y Manubles.

La aspereza del clima y lo abrupto del relieve en las zonas mas ele-
vadas, situadas en la Sierra de Cameros y en la Cordillera Ibérica, condu-
ce a un proceso de desertizacion creciente, con pueblos totalmente aban-
donados 0 con muy pocos vecinos y de edad avanzada. La provincia de
Soria presenta una poblaciéon de 90.954 habitantes, con tan sélo 8,8 habi-
tantes por kildmetro cuadrado (I.N.E. 1-enero-2003). Son zonas con agri-
cultura de subsistencia en la mayoria de los casos. Unicamente en la parte
central, en el area de influencia de Gémara y de Almazan, existe una agri-
cultura cerealista de tipo extensivo con buenos rendimientos econdémicos,
completada con una ganaderia lanar nada despreciable y cuyo futuro
podria ser mas halagliefio dada la calidad de sus productos. La localidad
mas importante es Soria, capital de la provincia, con 36.768 habitantes
(Padrén Municipal 31-XII-2003), aunque destacan también las poblaciones
de Burgo de Osma, Berlanga de Duero, Almazan, Arcos de Jalén y Alhama
de Aragén, de las cuales, la mayoria no superan los 5000 habitantes.

1 El topénimo, de raiz vascona, parece que en su origen significé dos (bi) aguas (ur) refiriéndose al carac-
ter que tiene la sierra de divisoria hidrica entre las dos grandes cuencas del Duero y del Ebro (Moralejo,
1978).

2 El rio Jalén es un rio remontante, que partiendo del valle del Ebro, logré atravesar la Ibérica oriental y
captar las aguas de la depresion de Calatayud. Continuando el proceso-el Ebro en su valle medio esta
unos ochocientos metros mas bajo que el Duero en Soria-seg6 también las sierras occidentales, y por
Alhama de Aragodn se introdujo en la Cuenca del Duero, llegando a drenar parte de la depresion de Alma-
zan (Saenz Ridruejo y Arenillas, 1987).
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3. EL CONTEXTO GEOLOGICO

La Cuenca de Almazan, donde se centra el estudio de la presente
Tesis Doctoral, se trata de una de las cuencas, situada al este, en que se
encontraria dividida la Cuenca del Duero durante las primeras etapas del
Paleégeno. Es una cuenca sedimentaria sinclinal generada en régimen
compresivo situada en el extremo occidental de la Cordillera Ibérica, y en
comunicacioén hacia el oeste con la Cuenca del Duero. Ocupa una exten-
sién de 4150 Km? y esta constituida por materiales Paleégenos y Nedge-
nos, divididos en nueve unidades tectosedimentarias (Carballeira y Pol,
1989; Armenteros, 1991; Lendinez, 1991e). Presenta la mayor deformacion

>1700m 1700-1500 m. | 1600-1300 m. (NS 13001000 m. [N 1000-800 m. [N 800-600 m. NN 600400 m. T} <400m.

Figura 1.1. A) Caracteres geogrdficos de la zona de estudio referidos er el texto. B) Mapa coroplético de altitud.

27



Introducciéon

al norte y este, donde afloran los materiales pale6genos. Aqui se observan
predominantemente pliegues continuos, de hasta 15 kildmetros de longi-
tud, que de oeste a este cambian su orientacion, pasando de NE-SO a E-
O y NO-SE. Hacia el sur y oeste de la cuenca el buzamiento de las capas
se atenda rapidamente, presentandose los materiales nedgenos horizonta-
les. Los diferentes estudios geofisicos realizados en ella (ITGE, 1990)
muestran una marcada asimetria que se refleja en un mayor hundimiento
hacia la zona central y sureste de la cuenca, asi como la disposicién de los
elementos terciarios acunandose hacia el sur.

3.1. LA CORDILLERA IBERICA

Durante el ciclo alpino la Cordillera Ibérica se comporté como una
cadena con tres unidades estructurales claramente diferenciadas en la ver-
tical: el zécalo, compuesto por un basamento deformado durante las eta-
pas hercinicas y un tegumento de materiales del Pérmico y Tridsico inferior
y medio, un nivel de despegue, formado por las facies evaporiticas del Tria-
sico medio y superior, y la cobertera jurasico-cretacica y terciaria.

El zécalo, con unidades que van desde el Precambrico hasta el Car-
bonifero, esta formado fundamentalmente por cuarcitas y pizarras, con
algunos niveles carbonatados de importante extension lateral. Constituye
parte de la zona Asturoccidental-Leonesa, aunque algunos sectores podri-
an corresponder a la zona Cantabrica (Carls, 1983). Las principales estruc-
turas hercinicas son cabalgamientos y pliegues de direccién N-S a NNO-
SSE con vergencia E, asociados en algunos casos a esquistosidad de
plano axial bien desarrollada. Hacia la parte noroccidental de la Cordillera
Ibérica (Sierra de la Demanda), las estructuras hercinicas pasan a tener
direccion E-O y vergencia norte. Estas conectarian, a través del zécalo de
la Cuenca del Duero, con las ultimas estructuras aflorantes de la zona
Asturoccidental-leonesa (Julivert et al., 1972).

Las grandes fallas tardihercinicas de la Cordillera Ibérica presentan
dos maximos de orientacién: NO-SE y NE-SO (Alvaro et al., 1979). A pesar
de su extraordinaria continuidad (en algunos casos de varios cientos de
kilbmetros, segun los autores citados), las fallas tardihercinicas aflorantes
dan lugar a desplazamientos de escasa entidad de las unidades mesozoi-
cas Yy terciarias. En algunos casos su movimiento fue Unicamente exten-
sional, formando diques con mineralizaciones asociadas (Pocovi et al.,
1990).
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El zécalo hercinico de la Cordillera Ibérica aparece involucrado en
las etapas de deformacion durante el ciclo alpino. Durante las etapas
extensionales las fallas normales dominantes corresponden, en buena
parte de los casos, a fracturas tardihercinicas o lineas estructurales herci-
nicas (cabalgamientos u orientacién preferente de esquistosidad). Algunos
autores (Guimera y Alvaro, 1990) consideran ademas la posibilidad de des-
pegues intracorticales de bajo angulo que canalizarian la deformacion.
Durante la compresion terciaria el zécalo se deformé i) mediante pliegues
de gran radio (Viallard, 1983, Liesa y Casas, 1994), ii) a favor de las propias
fallas tardihercinicas (fundamentalmente las de orientacion NO-SE, que
jugaron como desgarres diestros, Colomer, 1987, Guimera, 1988, Calvo,
1993), o iii) cabalgamientos de bajo angulo que cortan estructuras previas
(Guimera y Alvaro, 1990, Casas Sainz, 1990, 1993, Liesa y Casas, 1994).
La deformacién alpina del zécalo puede reconstruirse a partir de la geo-
metria de las unidades basales del Tridsico (facies Buntsandstein), que se
deforman solidariamente con él, o de las unidades jurasicas alli donde no
existe nivel de despegue.

La deformacion de la cobertera sedimentaria mesozoica durante la
compresion terciaria sigue un modelo de thin-skin tectonics en buena parte
de la cadena (Alvaro, 1991, Guimera y Alvaro, 1990). La distribucién de la
deformacion compresiva es bastante desigual, y con direcciones de acor-
tamiento que cambian en distintos puntos. Asi, en las proximidades del
limite con la Cuenca del Ebro aparecen acortamientos importantes (de
hasta 25 kildbmetros) asociados a laminas cabalgantes (Cameros-Deman-
da, Moncayo, Zona de Enlace). En el sector correspondiente a la Rama
Aragonesa la deformacién asociada a la compresion terciaria es mas bien
de tipo transpresivo, con desgarres de direccion NO-SE (Colomer, 1987,
Calvo, 1993, Casas et al., 1998). Hacia la Serrania de Cuenca y Sierra de
Altomira las direcciones de acortamiento tienden a E-O, con pliegues de
gran continuidad longitudinal (Mufioz Martin, 1993).

A partir del Mioceno inferior, se instala un régimen extensional en el
este de la Peninsula. En la Cordillera Ibérica se originan fallas normales y
fosas tecténicas. Unas siguen la direccién dominante de la cadena y apro-
vechan estructuras de zoécalo preexistentes NO-SE (fosa de Calatayud).
Otras, las mas orientales, siguen la directriz “mediterranea” NNE-SSO
(depresion de Alfambra-Teruel-Mira y sistema de fosas del Maestrazgo
oriental). Todas ellas comenzaron a desarrollarse en el Mioceno, tuvieron
un periodo de intensa actividad en el Plioceno superior (Simén, 1984) y han
sufrido reactivaciones en casi todos los sectores hasta el Pleistoceno infe-
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rior-medio. El campo de esfuerzos, que durante el Mioceno parece tener
una direccion de extensién mas o menos definida entre E y ESE, evolucio-
na en el Plioceno y Cuaternario hacia un régimen de extensién multidirec-
cional (Simén, 1989b). No obstante, el mantenimiento de un campo com-
presivo intraplaca en direccion N-S a NNO-SSE, promovido por la
convergencia entre Africa e Iberia y que en la parte oriental de la Peninsu-
la se superpone al campo extensional radial, hace que la direccién de c3
permanezca en torno a E-O (Simén, 1989b).

Pasaremos a continuacién a describir los caracteres geolégicos del
area estudiada. Las unidades geograficas que se han definido en el apar-
tado anterior constituyen también entidades individualizadas desde el
punto de vista geoldgico: el Macizo de Cameros, la Rama Aragonesa, la
Rama Castellana, y la Depresion del Duero (Fig. 1.2).

3.1.1. EL MACIZO DE CAMEROS

La Sierra de Cameros esta situada en el sector NO de la Cadena Ibé-
rica. Esta formada fundamentalmente por rocas mesozoicas, de caracter
continental y de edad Jurasico terminal-Cretacico inferior, depositadas en
un régimen distensivo. Esta flanqueada por dos macizos en los que aflo-
ran rocas paleozoicas: la Demanda, al oeste y el Moncayo, al este, y por
dos cuencas molasicas terciarias: el Ebro, hacia el norte, y Almazan, hacia
el sur. De acuerdo con sus caracteristicas sedimentarias y estructurales, se
suele dividir el macizo de Cameros en dos sectores (Tischer, 1966, Salo-
mon, 1980, Guiraud, 1983, Clemente y Pérez-Arlucea, 1993, Mas et al.,
1993): 1) el sector occidental, donde la potencia de sedimentos mesozoi-
cos supera los 2000 metros, cuya estructura la definen pliegues y cabal-
gamientos de direccién ONO-ESE, con vergencia sur y 2) el sector orien-
tal, donde las unidades mesozoicas alcanzan los 9000 metros de espesor,
y forman grandes pliegues de orientaciéon E-O a NO-SE. En este sector
oriental aparece un metamorfismo térmico de grado bajo a muy bajo y
edad cretéacica (Guiraud, 1983) y esquistosidad ligada a una etapa de acor-
tamiento temprana, anterior al pico térmico del metamorfismo (Casas y Gil,
1996).

El limite norte de la Sierra de Cameros es un cabalgamiento de
direccién E-O vergente al norte con un desplazamiento horizontal de unos
25 kildmetros y vertical de 4-6 kilémetros (Casas Sainz, 1993; Mufoz-
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Figura 1.2. Situacion geoldgica del drea estudiada.

Jiménez y Casas-Sainz, 1998). El borde sur del macizo esta formado por
cabalgamientos vergentes al sur cuyas direcciones varian de NO-SE a NE-
SO; sus desplazamientos son mucho menores, en torno a 5 kildmetros
(Platt, 1990, Maestro, 1994, Mas et al., 1993; Guimera et al., 1995). El inte-
rior del macizo es una zona relativamente poco deformada, entre la que
destacan pliegues de grandes dimensiones que definen la geometria en
superficie de todo este sector.

En las proximidades del contacto de la sierra con la Cuenca de
Almazan se observa la existencia de un borde cabalgante de direccion pre-
dominantemente E-O, que hacia el este toma direccién ibérica y hacia el
oeste presenta direcciones NE-SO (Falla de San Marcos) y NO-SE (Falla de
San Leonardo, Morillo y Meléndez, 1972; Salomén, 1982a; Platt, 1990). La
traza de este cabalgamiento esta desplazada en algunas zonas por la pre-
sencia de fallas direccionales, de direccion NNO-SSE, con sentido de
movimiento aparentemente dextral (Falla de Ocenilla , de Clemente y Alon-
so, 1990; y Falla de Fuensauco, de Navarro, 1991). Los materiales tercia-
rios del borde de la cuenca se apoyan discordantes sobre los depdsitos
cretacicos, salvo en el contacto con la Sierra de San Marcos-Cuevas de
Soria, donde son cabalgados por materiales del Cretacico superior.
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3.1.2. RAMAS ARAGONESA Y CASTELLANA

La Rama Aragonesa esta constituida por los dos grandes aflora-
mientos de materiales paleozoicos, de orientacion NO-SE, con dimensio-
nes aproximadas de 150x10 kilbmetros para el macizo nororiental y
100x10 kildmetros para el suroccidental, separados en la mayor parte de
su trazado por los sedimentos neégenos de la Cuenca de Calatayud. Esta
directriz viene condicionada por la anisotropia del basamento paleozoico,
que tiene su origen en la tecténica hercinica que da lugar, en este sector,
a una estructuracién de direccién NO-SE. Localmente la cobertera meso-
zoica presenta pliegues de direccion aproximada E-O (Cortés, 1994). La
deformacion de la Rama Aragonesa se produjo a lo largo de dos fases prin-
cipales: una fase pre-stampiense (Riba et al., 1973; Pardo y Villena, 1981)
y otra post-stampiense-premiocena, la mas importante. La serie estrati-
grafica de la zona de estudio estda compuesta por (Lendinez et al., 1991):
1) Cambrico inferior-Ordovicico, fundamentalmente cuarcitas y pizarras,
con una potencia total que supera los 7000 metros. 2) Tridsico en facies
germanica, con potencia conjunta inferior a los 200 metros; Jurasico mari-
no y Cretécico inferior (facies Weald) que desaparecen hacia el SE, Fm.
Utrillas, con un espesor maximo de 200 metros; y Cretacico superior car-
bonatado, con 200-400 metros de potencia.

La Rama Castellana esta constituida fundamentalmente por mate-
riales de edad mesozoica. Los afloramientos del Tridsico muestran un
espesor total de 300 metros y estan formados por arenas y conglomera-
dos en la base (facies Buntsandstein), calizas y dolomias en la parte cen-
tral de la serie (Muschelkalk) y arcillas y yesos en la parte superior (facies
Keuper). El Jurasico se compone de calizas fosiliferas, dolomias y margas,
con un espesor de 350 metros (Goy et al., 1976; Goy y Suarez Vega, 1983).
Las arenas del Albiense y las calizas del Cretacico Superior presentan un
espesor total de aproximadamente 500 metros. Las principales estructuras
compresionales estan relacionadas con el acortamiento Terciario, y apare-
cen pliegues de gran escala (longitud de onda mayor a 10 kildmetros) con
direcciones E-O a NE-SO y pliegues de menor escala (longitud de onda de
aproximadamente un kildbmetro) con direcciones de NE-SO y NO-SE. Estos
pliegues menores estan probablemente relacionados con la reactivacion e
inversion de fallas normales mesozoicas.

3.2. DEPRESION DEL DUERO

La geometria de la Cuenca del Duero es asimétrica, debido al dife-
rente comportamiento de sus bordes (Alonso et al., 1983). Los margenes
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sur y oeste experimentaron subsidencia a favor de sistemas de fallas, que
produjeron un escalonamiento de los bloques, mientras que los bordes
norte y este son fracturas de gran salto. En consecuencia el fondo de la
Cuenca se hunde progresivamente hacia el norte y este, donde se regis-
tran los mayores potencias, tal como muestra los mapas de isobatas (Alon-
so et al., 1983). Hacia el este, la base del Terciario se encuentra 2500
metros mas profunda que en la parte occidental de la cuenca. La actividad
tectdnica del borde norte ha dado lugar a acumulaciones de hasta 3000
metros de sedimentos implicados en discordancias progresivas. La histo-
ria del relleno (Jiménez et al., 1983, Corrochano y Carballeira, 1983; Pol y
Carballeira, 1983) comienza en el Paledgeno, con ambientes de depdsito
que rebasaron ampliamente los limites de la sedimentacién cretacica por
el oeste. La cuenca estaba probablemente dividida en subcuencas que a
lo largo de la evolucion sedimentaria posterior se unieron formando una
cuenca unica, que actualmente tiene una extensién aproximada de 55000
km? Se ha dividido el registro sedimentario de la cuenca en tres Comple-
jos Tectosedimentarios (CTS) (Santisteban et al., 1996), compuestas por
varias unidades tectosedimentarias (UTS en sentido de Garrido-Megias,
1982). Cada uno de estos tres complejos se relaciona con un estadio evo-
lutivo de la cuenca (Fig. 1.3):

-CTS A, también denominado Complejo Preorogénico, de edad Cre-
tacico superior-Paleoceno. Esta unidad se caracteriza por la existencia de
depdsitos siliciclasticos, carbonatados y evaporiticos en secuencias gra-
nodecrecientes. Aflora localmente en las proximidades de los bordes de la
cuenca. Se han observado afloramientos de materiales de este complejo
en los bloques inferiores de los cabalgamientos que limitan la cuenca en
algunos puntos (Cuencas Gallegas y Sistema Central, Martin-Serrano et
al., 19964, b). Los depdsitos de la CTS A se disponen normalmente en con-
tinuidad estratigrafica con los del Cretacico superior en los bordes norte,
este y sureste. En otros puntos se apoya en disconformidad sobre un del-
gado perfil lateritico que afecta al basamento paleozoico (bordes oeste y
suroeste). El depodsito de los sedimentos que constituyen esta CTS se
interpretan como de medios terrestre al oeste a medios marinos al este,
manteniéndose el modelo paleogeografico del Mesozoico superior.

-CTS B, llamado también Complejo Sinorogénico. Se le ha asignado
una edad Eoceno-Oligoceno. Consiste fundamentalmente en sedimentos
siliciclasticos y escasos depésitos carbonatados (excepto en la Cuenca de
Almazan donde los carbonatos alcanzan potencias considerables) que se
disponen en secuencias granocrecientes. Los depdsitos de este complejo
se disponen orlando los bordes de la cuenca en disconformidad tanto
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Figura 1.3. Tentativa de correlacion de las unidades terciarias de la cuenca del Duero realizada por Santiste-
ban et al. (1996a) a partir de la reinterpretacion de los datos de otros autores: 1. Colmenero et al. (1982); 2.
Garda Ramos et al. (1982); 3. Pol y Carballeira (1982); 4. Pol y Carballeira (1986); 5. Bond (1996); 6. Del
Olmo y Martinez-Salanova (1989); 7. Martin-Serrano y Del Olmo (1990); 8. Martin-Serrano (1988); Santis-
teban et al. (1996b); Mediavilla et al. (1996).

sobre los materiales de la CTS A como de los depdsitos pre-terciarios.
Esta subdividido en varias Unidades Tectosedimentarias (UTS), limitadas
por discordancias. La mayoria de los sedimentos corresponden a depdsi-
tos de caracter continental (abanicos aluviales y depésitos fluviales).

-CTS C, o Complejo Postorogénico (que no implica actividad tecténi-
ca nula), de edad comprendida entre el Mioceno a la actualidad. Esta cons-
tituido por una serie de depésitos siliciclasticos, carbonatados y evaporiticos
dispuestos en secuencia granodecreciente. Se localiza fundamentalmente
en la zona central y noroeste de la cuenca recubriendo los complejos ante-
riores. La CTS C consta de varias UTSs la cuales progresivamente se dispo-
nen en onlap sobre la unidades preexistentes y los bordes.

4. CONTEXTO GEODINAMICO Y CINEMATICO DE LA PLACA IBERICA
DURANTE LA TECTOGENESIS ALPINA

En este apartado desarrollaremos la evolucién de la placa Ibérica
dentro del marco de la deriva continental. Con ello se pretende englobar la
evolucion de la Cuenca de Almazan dentro de un contexto geodinamico y
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cinematico mas amplio que el meramente restringido a su entorno. Para
conseguirlo es necesario recurrir a la descripcion de la evolucién de Iberia
en el intervalo temporal que comprende la tectogénesis alpina, desde el
Cretacico superior hasta el Mioceno superior.

En el Aptiense comienza el fendmeno de expansion de fondo ocea-
nico del actual Golfo de Vizcaya, produciéndose la rotaciéon en sentido
anti-horario de la Peninsula Ibérica que se separa del margen Armoricano
(Olivet et al., 1982, 1984). Este movimiento, que se prolongé hasta el Cam-
paniense, unido a la apertura del Atlantico Norte, fue acompanado de una
cizalla trastensional con sentido de movimiento sinistrérsum en el dominio
Cantabro y Pirenaico (Choukroune y Mattauer, 1978; Dubois y Séquin,
1978; Brunet, 1984). El limite sur de la placa Ibérica esta en estos momen-
tos constituido por las zonas de fracturas de Azores y Alboran. Durante
este intervalo de tiempo la placa ocupa una posicion intermedia entre las
placas Euroasiatica y Africana (Fig. 1.4A).

Durante el Cenomaniense al Santoniense, la mayor parte del este de
Ibéria esta ocupada poruna extensa plataforma carbonatada. Es al final de
este periodo cuando se comienzan a producir importantes deformaciones
a lo largo de los margenes del Bloque de Alboran dentro de un contexto
transpresivo (Wildi, 1983; Vegas y Banda, 1983) como consecuencia de la
deriva de Africa hacia el norte, que a su vez es responsable de la conver-
gencia y colision de las placas Ibérica y Europea y la reactivacion de las
fracturas del SO de Portugal. En este marco es de destacar que las prime-
ras evidencias de deformaciones compresivas en el dominio Cantabro son
contemporaneas con las fases de expansion del Golfo de Vizcaya. La fina-
lizacion de esta etapa de expansion es una consecuencia del movimiento
convergente entre Africay Europa. Por lo tanto, la génesis del Golfo de Viz-
caya no estaba directamente asociado con el ascenso de una célula con-
vectiva astenosférica, sino mas bien lo contrario, la corriente convectiva
astenosférica fue inducida por la translacién oblicua y rotacién de Iberia
hacia el margen meridional europeo. Este movimiento de la placa fue pre-
sumiblemente dirigido por la apertura del Atlantico Norte, el cual si que
estaba asociado directamente a una corriente ascendente astenosférica
(Ziegler, 1988a).

En los Pirineos Orientales y en el dominio Cantabro se comienzan a
evidenciar las primeras etapas de compresion durante el Santoniense y
Campaniense (Fig. 1.4B). Esta etapa probablemente marcé el comienzo de
la convergencia y colision entre Iberia y el margen meridional europeo,
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Figura 1.4. Evolucién de la Placa Ibérica, dentro del contexto de la deriva continental, desde el Cretacico infe-

rior hasta el Mioceno superior (modificado de Ziegler, 1988a).
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dando lugar al inicio de la orogenia pirenaica durante la cual la corteza oce-
anica que orlaba el borde sur del Golfo de Vizcaya empezd a subducir
(Bilotte, 1978; Boillot et al., 1984; de Luca et al., 1985; Sancho et al., 1987).
En el Senoniense y Paleoceno comienza la convergencia de Iberia con el
margen suroccidental europeo en sentido horario y oblicuo. En este
momento cesa la apertura del Golfo de Vizcaya desplazandose la propa-
gacion del frente de colision hacia el oeste (Fig. 1.4C).

Siguiendo con el inicio de la colisiéon entre los margenes norte de
Iberia y sur de Europa, se produjo una etapa de relativa tranquilidad tecto-
nica durante el Paleoceno, que se vié acelerada bruscamente en la transi-
cion entre el Paleoceno y Eoceno. Este hecho se refleja sedimentoldgica-
mente en el depdsito de series conglomeraticas y deltaicas en la cuenca
pirenaica, y tecténicamente por las deformaciones compresionales data-
das como Eoceno medio-superior observables en el area de Languedoc,
al sur de Francia (Durand-Delga y Lemoine, 1978; Plaziat, 1981; Vaillard
1985) (ver Fig. 1.4C). Durante el Eoceno y Oligoceno continta la conver-
gencia entre las placas Iberica y Europea con un sentido de movimiento
dextrorso, que da lugar a zonas de deformacion transpresiva a lo largo de
la zona de colisidén, que provoca una rapida propagacion del frente de
deformacion pirenaico hacia el oeste en la zona de Cantabria y Asturias y
el progresivo levantamiento del orégeno pirenaico (Fig. 1.4D). A lo largo del
margen continental nor-ibérico, las deformaciones pirenaicas estan aso-
ciadas a la delaminacién de la corteza continental ibérica, cuya parte supe-
rior cabalga sobre la corteza oceanica del Golfo de Vizcaya, y la inferior
subduce bajo ella (Gallart et al., 1995). Esta zona de subduccién se extien-
de hacia el oeste mas alla del Banco de Galicia en el Atlantico Norte (Gri-
maud et al., 1982) (Fig. 1.4E).

Se han evidenciado, contemporaneamente al proceso de subduc-
cion, zonas de deformacion transpresional a lo largo de las zonas de frac-
turas de Azores y Vizcaya. Estas deformaciones han sido interpretadas por
Olivet et al. (1984) como reflejo de la translacién dextrorsa de Iberia a lo
largo de la zona de colisién pirenaica y su rotacién anti-horaria alrededor
de un polo localizado inicialmente al oeste de Gibraltar y posteriormente al
NO de Madeira (Savostin et al., 1986; Klitgord y Schouten, 1985). Durante
las fases iniciales de la orogenia pirenaica, se transmitieron esfuerzos tan-
genciales a través de la litosfera oceanica del Golfo de Vizcaya que indu-
jeron durante el Eoceno pequenas deformaciones compresionales y de
desgarre a lo largo del margen Armoricano (Olivet et al., 1984; Sibuet et al.,
1985; Boillot et al., 1985). La ausencia de estructuras compresivas a lo
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largo del borde norte del Golfo de Vizcaya sugiere que durante el Oligoce-
no y el Mioceno inferior la mayor parte de los esfuerzos fueron absorbidos
por la zona de subduccién nor-ibérica, que se desarrollé en respuesta al
campo de esfuerzos regional inducido por la progresiva convergencia de
Africa y Europa.

La colisiéon entre el microcontinente ibérico y el margen sur europeo
culmina durante el Oligoceno-Mioceno inferior, formandose la Cordillera
Pirenaica (Puigdefabregas y Souquet, 1986). La sutura de las placas Ibéri-
ca y Europea estuvo acompafada por una translacion dextrorsa y una
pequena rotacion horaria de Ibéria. Durante la orogenia pirenaica se pro-
dujo la importante deformacion de intraplaca que dio lugar a la aparicion
de la Cordillera Ibérica, asi como el emplazamiento del sistema de mantos
béticos en su margen meridional (Vegas y Banda, 1983).

En el Oligoceno superior se produce la colisién del Bloque de Albo-
ran con el borde meridional de la placa Ibérica, iniciandose a partir del Mio-
ceno inferior-medio el emplazamiento de los mantos Béticos tanto hacia el
NNO como hacia el O (Platt y Berhmann, 1986; Garcia Duenas et al., 1987)
y el plegamiento de la zona Prebética y Balear (Sanz de Galdeano, 1990).
Durante esta etapa disminuye progresivamente la convergencia entre el
margen norte de |beria con Eurasia, debido al apilamiento de unidades cor-
ticales en los Pirineos, hasta la practica soldadura de ambas placas (Ana-
don et al., 1989) (Fig. 1.4E). Sincrénicamente continian los procesos
extensivos asociados a la rotacion del bloque Corso-Sardo y la apertura de
la Cuenca Provenzal (Rehault et al., 1984) en la parte oriental.

Desde el Mioceno inferior hasta el Mioceno superior sigue progre-
sando el acercamiento entre Ibéria y Africa segun una direcciéon NO-SE,
que conlleva la expulsién hacia el O de las zonas internas Bético-Rifefas
(Andrieux et al., 1971; Sanz de Galdeano, 1983, 1990, 1996), cuyo avance
causa deformaciones en las zonas externas y en las Baleares, que empie-
zan en el Burdigaliense, transmitiéndose al Golfo de Valencia, donde se
desarrolla una cierta inversion tectonica (Fontboté et al., 1990; Banda y
Santanach, 1992) (Fig. 1.4F).

Durante el Eoceno, existe un campo de esfuerzo compresivo de
orientacion aproximadamente N-S y cuya distribucién es homogénea en
toda Europa Occidental. Sin embargo, en la zona mediterranea, el régimen
de esfuerzos cambia durante el Oligoceno superior-Mioceno inferior
pasando a presentar un caracter extensional. Se comienza a generar el sis-
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tema de Rift de Europa Occidental (Rehault, 1981; Burrus, 1984; Le
Pichon, 1984; Boillot et al., 1984). Esta extension conlleva la apertura del
Golfo de Lyon, con la rotacion antihoraria de Cércega y Cerdena, asi como
la apertura del Golfo de Valencia y la consiguiente rotacion y desplaza-
miento de las islas Baleares (Fontboté et al., 1990; Vegas, 1992). La direc-
cion de extension es aproximadamente E-O, excepto en la parte sur-euro-
pea donde presenta una orientacion NO-SE. De todos modos, aun
prevaleciendo un campo de esfuerzos extensional debido fundamental-
mente a la diferencia de orientacion en los desplazamientos relativos entre
la zona occidental y oriental de la placa Euroasiatica (Savostin et al., 1986;
Klitgord y Schouten, 1985), se mantienen los estados compresivos de
direcciéon N-S por el continuo movimiento de aproximacién entre las pla-
cas europea y africana.

Durante el auge de la actividad tectdnica pirenaica, el interior de la
placa Ibérica sufrié también importantes procesos compresivos que dieron
lugar a la reactivacién de los sistemas de fracturas permo-carboniferos y
mesozoicos (Alvarado, 1980; Vegas y Banda, 1983). Las principales direc-
ciones de estas fracturas reactivadas son NE en el Sistema Central, NO en
la Cordillera Ibérica y NE en la Cordillera Costero-Catalana, aunque tam-
bién existen importantes accidentes de orientacién E-O, como el que limi-
ta el borde norte de la cuenca de Cameros (Casas Sainz, 1990). El rejuego
de estas estructuras da lugar a importantes cabalgamientos y a zonas de
desgarre de caracter transpresivo o transtensivo.

5. ANTECEDENTES.

Entre los primeros trabajos realizados en la Cuenca de Almazan
cabe destacar los de Saenz Garcia (1931, 1957), en los que se hace una
revision general de la geologia de la provincia de Soria; Richter (1930)
publica un estudio de la Cadena Ibérica, entre el valle del Rio Jalon y la Sie-
rra de la Demanda, en el que se hacen algunas incursiones en el campo de
la sedimentologia; y posteriormente, Richter y Teichmiiller (1933) realizan
una sintesis de la Cordillera Ibérica, en la que se abordan aspectos tecto-
nicos y paleogeograficos.

Entre los afos 1950 y 1981, se han realizado en la Cuenca de Alma-
zan un total de nueve sondeos profundos por distintas companias petrole-
ras para la prospeccion de hidrocarburos (Lanaja, 1987): Burgo de Osma-
1 (Ciepsa, 1950), Castilfrio-1 (Valdebro, 1954), Gormaz-1 (Valdebro, 1958),
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Quintana Redonda-1 (Valdebro, 1958), Ucero-1 (Campsa, 1961), Alcozar-1
(Phillips, 1962), La Cuenca-1 (Campsa, 1963), Aldehuela-1 (Campsa,
1971), El Gredal-1 (Shell, 1981). También se realizaron una serie de cam-
panas de sismica de reflexion y gravimetria por Shell en el ano 1979. Toda
esta informacién ha sido utilizada por distintas instituciones (Auxini-Hispa-
noil, 1974; ENRESA, 1987 y Shell, 1982) para el estudio de formaciones
geolodgicas favorables para el almacenamiento de hidrocarburos y de resi-
duos radiactivos, y posteriormente recopilada por el ITGE (1990).

Ademas, en las décadas de los ochenta y noventa, se ha llevado a
cabo la:-elaboracion de los Mapas Geoldgicos de sintesis 1:200.000 de las
hojas de Soria / n° 31 (IGME, 1982), Siglienza / n° 39 (IGME, 1981) y Daro-
ca /n°40 (Lendinez, 1991a), asi como la cartografia 1:50.000 (plan MAGNA)
de toda la Cuenca de Almazan: hojas de Cabrejas del Pinar / n° 349 (Rey,
1980), Soria / n® 350 (Lendinez, 1991b), Olvega / n° 351 (Esnaola y Martin
Fernandez, 1973), Burgo de Osma / n° 377 (Ferreiro, 1991a), Quintana
Redonda / n°378 (Ferreiro y Lendinez, 1991), Gémara / n° 379 (Ferreiro,
1991b), Borobia / n°380 (Lendinez, 1991c), Berlanga de Duero / n° 405
(Lendinez y Mufoz del Real, 1991), Almazan / n° 406 (Ferreiro, 1991c),
Morén de Almazan / n° 407 (Lendinez y Valverde, 1991), Torrijo de la Cana-
da / n° 408 (Lendinez y Ruiz, 1991), Arcos de Jalén / n° 435 (Lendinez,
1991d), Alhama de Aragén / n° 436 (Lendinez y Martin, 1991).

Aparte de estos trabajos generales, la mayoria de los estudios refe-
rentes al area de estudio se centran en distintos aspectos particulares, que
hemos agrupado en: estratigraficos, paleontolégicos, geomorfoldgicos,
petrologicos y estructurales.

5.1. ESTUDIOS ESTRATIGRAFICOS
5.1.1. ESTRATIGRAFIA DEL PALEOZOICO.

En 1929, Lotze realiza la subdivision de los materiales paleozoicos
del Grupo Ibérico. Posteriormente, en la misma linea, Lotze y Szduy (1961)
llevan a cabo la biozonacion y subdivision del Cambrico inferior y medio,
modificadas mas tarde por Szduy (1961). Asimismo, Josopait (1972) y Wolf
(1980) participan en la subdivision estratigrafica utilizada para el Cambrico
y Ordovicico. Schmitz (1971) realiza un interesante estudio sobre la estra-
tigrafia y tecténica del Paleozoico al norte de Ateca. Carls (1962,1975)
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estudia el Ordovicico y Silurico de la zona central de la Cordillera Ibérica y
junto a Gandl (1972) completa el estudio del Devoénico de la region. Bartsch
(1966), Scheuplein (1967), Schmidt-Thome (1968), Paul (1969), Scheuplein
(1970), Schmitz (1971), Quarch (1973), Monninger (1973), Mansourian
(1974), Villena (1976) y Teyssent (1980) siguen utilizando las mismas for-
maciones descritas por Lotze y Szudy y aportan datos faunisticos para una
mejor definicién cronoestratigrafica. Martin-Herrero et al. (1989) realizan
una sintesis de la estratigrafia del paleozoico en la terminaciéon norocci-
dental de lo que ellos denominan Rama Castellana de la Cordillera Ibérica,
que corresponde al sector comprendido entre Castejon y Alhama de Ara-
gon. En este mismo estudio describen la estructura y las distintas etapas
de deformacién que han sufrido estos materiales. Por ultimo, Alvaro (1991)
realiza una cartografia detallada de los materiales del Cambrico inferior-
medio entre Ateca y Moros, donde se presenta un detallado estudio bio-
estratigrafico de las unidades observadas, asi como la descripcion de la
estructura

5.1.2. ESTRATIGRAFIA DEL TRIASICO.

El estudio del Tridsico se inicia con Martin Donayre (1873) que reco-
noce el Tridsico de Monterde. Wurm (1911) hace un estudio detallado en la
Rama Aragonesa y extrapola algunos datos de la zona de Sierra Pardos y
Alhama de Aragoén. Richter (1930) establece para esta region la sucesion
litolégica caracteristica a la vez que destaca por primera vez la existencia
del Umbral de Ateca. Richter y Teichmuiller (1933) sefialan el medio fluvial
como generador de estas litofacies triasicas. Riba y Rios (1962) realizan
mapas de isopacas de estas facies al oeste del Umbral de Ateca. Des-
partment (1967) estudia la sucesién de ambientes sedimentarios de la zona
situada entre el Embalse de la Tranquera y la Zona de Alhama de Aragon.
A partir del aio 1978-79 se empiezan a estudiar las litofacies Buntsands-
tein de una forma mas exhaustiva; Sopena (1979) y Ramos (1979) realizan
un estudio sedimentolégico de estos materiales en la region de Molina de
Aragén. Como resultado de las actividades de exploracion e investigacion
de minerales radiactivos en las facies Buntsandstein de la Rama Aragone-
sa, realizada por la JEN desde 1975 a 1978 y continuadas por ENUSA
hasta 1982, Tallos (1984) establece y caracteriza los modelos de sedimen-
tacion de estas facies en ésta area. Arribas (1985) elabora una descripcion
de la litoestratigrafia de las facies Buntsandstein y Muschelkalk en la Rama
Aragonesa y las correlaciona con las establecidas por Ramos (1979) en la
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Rama Castella. Arribas (1985) critica las interpretaciones de Tallos (1984)
definiéndolas como “no justificadas y desafortunadas”. Rey y Ramos
(1991) realizan un interesante estudio sobre la estratigrafia del Pérmico y
del Triasico del sector Deza-Castejon, distinguiendo seis unidades litoes-
tratigraficas. Mufioz et al. (1992) han realizado correlaciones entre los
materiales del Pérmico y del Tridsico que se encuentran en profundidad en
la Cuenca de Almazan con los que afloran en superficie, por medio del
analisis detallado de diagrafias y de la informacién disponible de ripios y
testigos de sondeos. Sanchez-Moya et al. (1992) a partir de perfiles estra-
tigraficos realizados en el entorno de Riba de Santiuste y Siglienza calcu-
lan la tasa de subsidencia del borde de la cuenca triasica de la Rama Cas-
tellana. Para concluir, Mufoz et al. (1995) amplian el estudio realizado en
1992 y correlacionan las facies del Pérmico y Triasico de la Cuenca de
Almazan, a partir de la informaciéon de subsuelo, con la zona NE de la
Cuenca del Tajo, borde E de la Cuenca del Duero, borde N de la Cuenca
del Ebro y el entorno de la Sierra de la Demanda-Cameros.

5.1.3. ESTRATIGRAFIA DEL JURASICO.

En 1898, Dereims caracteriza afloramientos jurasicos perteneciente
al Sector Central de la Cordillera Ibérica. Joly (1923) estudia el Jurasico
entre Berdejo y Torrelapaja, en el limite de las provincias de Soria y Zara-
goza. En 1927, este autor presenta un trabajo de caracter mas general, en
que se describen afloramientos jurasicos de gran parte de la Cordillera Ibé-
rica, en un area que comprende las provincias de Soria, Logrofio, Zarago-
za y Teruel.

En la década de los 60 se inician, asimismo, los trabajos de la
escuela francesa. Un trabajo de interés, que afecta a afloramientos del
Jurasico comprendidos entre Ciria y Bijuesca, se puede encontrar en
Bulard (1970). El trabajo de Bulard et al. (1971) constituye el primer inten-
to de sintesis de la evolucion durante el Jurasico de la Cordillera Ibérica.
Gomez (1979) analiza el papel fundamental del Macizo del Ebro, el Estre-
cho de Soria y la Meseta Ibérica durante la sedimentacion jurasica en la
Cordillera Ibérica. Goy et al. (1976 y 1979) estudian el Jurasico superior en
el sector NO de la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica. Salomon
(1982a), en su Tesis Doctoral, estudia los materiales del Jurasico terminal
y Cretacico inferior en las Cadenas Cantdabricas y Cordillera Ibérica Noroc-
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cidental. Posteriormente, Salomon (1982b) establece una denominacién
formal para los materiales de esa edad, definiendo una serie de grupos.

En el trabajo de Benke et al.(1981) se estudian las formaciones arre-
cifales del Jurasico superior presentes en la Cordillera Ibérica Norocciden-
tal. Dragastaan et al. (1987) estudian la unidad inferior del Jurasico supe-
rior marino de la Sierra del Madero (Soria). Wilde (1988a, b), estudia el
Bathoniense y Calloviense en un amplio sector de la Cordillera Ibérica.
Alonso y Mas (1990) definen formalmente dos unidades litoestratigraficas
para el Jurasico superior: la Formacién Aldealpozo y la Formacién Torreci-
lla en Cameros. Alonso et al. (1989) presenta un esquema de correlacion
entre las unidades del Jurasico superior de la Sierra de la Demanda y
Cameros y las del Sector Central de la Cordillera Ibérica. Aurell y Meléndez
(1989) realizan nuevas precisiones de orden sedimentolégico y bioestrati-
grafico en torno al Jurasico superior del sector noroccidental de la Rama
Castellana. Aurell (1990) realiza un exhaustivo estudio de los materiales del
Jurasico superior de la Rama Aragonesa.

5.1.4. ESTRATIGRAFIA DEL CRETACICO.

Palacios y Sanchez Lozano (1885), son los primeros que en las pro-
vincias de Soria y Logrofio citaron la existencia de formaciones lacustres
superpuestas al Jurdsico marino, y que por semejanza con las capas de
Purbeck y Weald de Inglaterra, las denominaron de este modo: Purbec-
kiense y Wealdiense, asignandoles una edad Portlandiense para las prime-
ras y Cretacico inferior para las otras. Los materiales jurasicos y su transi-
to a facies Weald, seran posteriormente analizados por Beuther et al.
(1965) y Tischer (1966), quienes establecen la division litoestratigrafica de
estos materiales en cinco grupos: Tera, Oncala, Urbién, Enciso y Olivan.
Brenner y Wiedman (1975) consideran la posibilidad de que los grupos de
Beuther (1966) y Tischer (1966) no sean equivalentes y comparables entre
si. Posteriormente, Brenner (1976), a partir del estudio de ostracodos y
carofitas, modifica la estratigrafia de estos autores. En el trabajo de Melén-
dez (1978) se realiza un estudio de detalle de los materiales del sector de
Picofrentes, estableciendo la existencia de cinco unidades, dos inferiores
Ay B, una de transicién, C, y dos superiores D y E. Las tres primeras las
atribuye al Weald o Purbeck-Weald y las considera equivalentes a parte de
los Grupos Tera, Oncala y Urbién de Beuther (1966), y las dos ultimas con-
sidera que estarian incluidas en las facies Utrillas.
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Salomén (1982a, 1983) propone una nueva estratigrafia basada en la
existencia de tres megaciclos, el primero de los cuales corresponderia a toda
la sedimentacion de las facies Weald. Guiraud (1983) presenta un conjunto
de unidades litoestratigraficas, no definidas formalmente, agrupadas en cua-
tro ciclotemas. En un trabajo posterior, Giraud y Séguret (1984) definen de
manera formal algunas de las unidades correspondientes a los ciclotemas |lI
y IV. Martin i Closas (1989) modifica ligeramente el esquema de Guiraud y
Séguret (1985), y propone una division en cuatro secuencias de depdsito.
Clemente y Alonso (1990) realizan un estudio estratigrafico y sedimentologi-
co de los materiales del Cretacico inferior que aparecen en el borde meri-
dional de la Cuenca de Cameros, estableciendo tres secuencias de depdsi-
to, que corresponden con tres unidades con rango de Formacion.
Posteriormente, Clemente y Pérez-Arlucea (1993) realizan una descripcion
exhaustiva de la Formacién Cuerda del Pozo (Clemente y Alonso, 1990) y
elaboran un cuadro resumen de las unidades litoestratigraficas y secuencias
de depdsito existentes en el dominio occidental de la Cuenca de Cameros,
mostrando sus relaciones cronoestratigraficas. Gémez Fernandez (1992)
estudia en su Tesis Doctoral las etapas iniciales de relleno de la Cuenca de
Cameros en relacion con la evolucién paleogeografica de la misma; poste-
riormente Gomez Fernandez y Meléndez (1994) centran su estudio en el
borde meridional de Cameros, en su contacto con la Cuenca de Almazan.
Mas et al. (1993) dividen la megasecuencia Jurasico terminal-Cretacico infe-
rior, que constituye el relleno sedimentario de la Cuenca de Cameros en seis
secuencias de depdsito, e interpretan la evolucién tectosedimentaria de esta
cuenca. Los materiales terrigenos del techo del Cretacico inferior, de edad
Albiense en su mayoria, comprendidos entre los paralelos de Soria y Alhama
de Aragén y los meridianos de Ateca y Burgo de Osma son estudiados por
Marfil y Gémez-Gras (1992). Estos autores relacionan las variaciones de
espesor de estos materiales asociados a la existencia de un alto sedimenta-
rio que denominan “Umbral de Ateca”.

En los estudios sobre el Cretacico superior de la regién caben des-
tacar los trabajos elaborados por: Hernandez Pacheco (1954), quien estu-
dia los materiales Cretacicos de edad Albiense-Senoniense, en las proxi-
midades de Alhama de Aragon. Floquet (1978), en un trabajo de amplitud
regional, establece un esquema litoestratigrafico sefalando la existencia
de las dos grandes secuencias que constituyen el megaciclo del Cretacico
superior. Mojica (1979) divide el Cretacico superior en unidades litologicas
sefalando su correlacion con otras areas. Floquet et al. (1981, 1982), Flo-
quet y Meléndez (1982), Meléndez y Penddn (1982), Meléndez (1983) y
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Meléndez y Meléndez (1983), realizan estudios de detalle de caracter sedi-
mentoldgico, paleogeografico y regional sobre el Cretacico de la Cordille-
ra Ibérica, definiendo las formaciones litoestratigraficas para el sector cen-
tral. Valladares (1989) en la elaboracién de los mapas geolégicos de la serie
MAGNA de la Cuenca de Almazan estudia los materiales del Cretacico
superior del borde occidental. Recientemente, Garcia-Hidalgo, et al. (1997)
establecen la estratigrafia y las secuencia de depdsito de los afloramientos
del Cretacico superior del borde sur de la Cuenca de Almazan, que se
extienden desde Ayllén hasta Arcos de Jalon.

5.1.5. ESTRATIGRAFIA DEL TERCIARIO.

En la Cuenca de Almazan, se ha realizado diversos trabajos sobre
las sucesiones paledgenas. Saenz Garcia (1957) atribuyd los materiales
terciarios del borde noreste de la cuenca al Eoceno-Oligoceno. Guisado
(1987) y Guisado et al. (1988), realizan un profundo estudio de la sedimen-
tacién continental paledgena en el extremo oriental de la Cuenca de Alma-
zan. Guisado et al. (1987), relacionan las secuencias aluviales y lacustres
de edad paledgena del area este de la Cuenca de Almazan con la activi-
dad tectoénica del borde de las sierras. Sanchez de la Vega (1988) realiza
un estudio sobre la sedimentacion terciaria del sector suroriental de la
Cuenca de Almazan, definiendo diez unidades litoestratigraficas. Armente-
ros (1989) destaca el desarrollo de una incipiente karstificacion a techo de
la serie finicretacica, de edad paleocena, en el sector del Sistema Ibérico
que limita con la Cuenca de Almazan. Armenteros et al. (1989), definen
cinco unidades tectosedimentarias en los depdsitos terciarios ligados al
frente de sierra de la Cordillera Ibérica adyacente al area de estudio. Car-
balleira y Pol (1989) realizan para el ITGE un informe complementario a las
memorias de las cartografias geoldgicas de la serie MAGNA de la Cuenca
de Almazan sobre los depdsitos paledgenos, diferenciando cuatro unida-
des tectosedimentarias (UTS). Ramos Martin y Alonso Gavilan (1990)
basan su estudio en los depdsitos terciarios en la region de San Esteban
de Gormaz-Burgo de Osma (Corredor de Osma) y discuten su sedimento-
logia y paleogeografia, a la vez que dan una aproximacion a la edad relati-
va de estos depdsitos. Armenteros (1994) realiza una sintesis de los depo-
sitos del Paledgeno del sector oriental de la cuenca, concretamente el
sector Mazaterdn-Deza, y su datacion con base en los datos obtenidos del
andlisis de los restos fésiles del yacimiento de Mazaterén. Bond (1996)
establece la evolucion tectosedimentaria de la Cuenca de Almazan desde
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el Eoceno al Mioceno, estableciendo una division estratigrafica informal.
Armenteros y Bustillo (1996) determinan las caracteristicas sedimentologi-
cas y petrolégicas de la Unidad Carbonatica de Cihuela, de edad Eoceno
superior, situada en el sector oriental de la cuenca.

Centrandose en el andlisis de los depdsitos nedgenos, Pérez de
Pedro (1925) distingui6 en los alrededores de Burgo de Osma una litofa-
cies nedgena marginal, restringida a los bordes de la cuenca, con capas
ligeramente basculadas. Sanchez de la Torre (1963, 1974), describe el
borde Mioceno de Arcos de Jaldn y realiza un andlisis estratigrafico de la
Cuenca de Almazan. Aguirre et al. (1974) indican que parala zona SE de la
Cuenca de Almazan, concretamente en el Valle del Jalén, la distribucion de
las facies nedgenas es fuertemente asimétrica y viene condicionada, sobre
todo, por la influencia del area fuente. Meléndez et al. (1982) relacionan la
evolucidon sedimentaria Cuenca de Almazan con la de la Fosa de Calata-
yud-Teruel durante el Mioceno superior y sefialan una etapa de comunica-
cion entre ambas durante este periodo. Arenas et al. (1987) describen las
unidades del terciario del sector de Alhama de Aragdn diferenciando una
unidad inferior paleégena y cuatro unidades nedgenas. Armenteros (1991)
y Lendinez (1991€) en las Hojas del Plan Magna de la Cuenca de Almazan
estudian los sedimentos neégenos de ésta, distinguiendo cinco unidades
tectosedimentarias. Por Ultimo, Varas (1997) describe y caracteriza los
depodsitos nedgenos del SE de la cuenca, diferenciando ocho unidades
litoestratigraficas agrupadas en dos unidades de rango superior.

5.2. ESTUDIOS PALEONTOLOGICOS EN EL TERCIARIO DE LA CUEN-
CA DE ALMAZAN

En el area de estudio se han llevado a cabo interesantes hallazgos
micropaleontoldgicos en depdsitos terciarios que han ayudado en gran
medida a la datacién de algunos depdsitos. Yacimientos conocidos son el
de Cetina y el de Escobosa. El primero fue estudiado por Daams (1976), y
se sitla en la margen izquierda del rio Henar; su edad ha sido atribuida a
la biozona MN2 (Ageniense). El de Escobosa de Calataiazor, analizado y
datado por Lépez Martinez et al., (1977) como de edad Mioceno medio-
superior, que se trata de un relleno situado en un fisura karstica. Armente-
ros et al. (1986) aportan nuevos datos paleontoldgicos atendiendo al estu-
dio de invertebrados (gasterépodos y ostracodos) en los depdsitos del
neogeno superior del sector Penafiel-Almazan. Azanza et al. (1987), como
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resultado de la prospeccion realizada en el sector de Alhama de Aragén,
para la elaboracién de la cartografia geolégica 1:25.000 solicitada por la
Diputacién Provincial de Zaragoza, muestrean 16 niveles favorables deter-
minando edades comprendidas desde el Ageniense hasta el Mioceno
superior s.l.. Jiménez et al. (1989) caracteriza la fauna hallada en Mazate-
rén y Deza como Eoceno inferior. Pelaez-Campomanes et al. (1989) estu-
dian un yacimiento de micromamiferos en la regiéon de Almazan (Mihana)
datandolo como Eoceno superior. Cuenca (1991) realiza un estudio de los
primeros mamiferos ramblienses del Mioceno inferior hallados en la Cuen-
ca de Almazan, en las proximidades de la localidad de Ariza. Cuesta-Ruiz
y Jiménez (1994) realizan una sintesis de la fauna hallada en el yacimiento
de Mazaterén, definiéndolo como uno de los conjuntos faunisticos mas
peculiares del Eoceno europeo. Para finalizar, Pelaez-Campomanes (1996)
realiza un sintesis de los resultados obtenidos del analisis de los yacimien-
tos de roedores de Mazaterén, Mifana y Deza, de edad Eoceno superior.

5.3. ESTUDIOS GEOMORFOLOGICOS

Molina y Armenteros (1986) distinguen en el borde suroriental de la
Cuenca del Duero, entre las poblaciones de Almazan, Penafiel, Medinaceli
y Cuéllar, un conjunto de aplanamientos que, por su posicion morfoldgica y
estratigrafica, se sitlan entre el Plioceno superior y el transito Plio-Pleisto-
ceno. Gutiérrez y Lenaroz (1987) describen los caracteres geomorfoldgicos
del sector de Alhama de Aragén en la memoria del mapa 1:25.000 de esta
zona, realizado por la Seccion de Ciencias Geoldgicas de la Universidad de
Zaragoza a solicitud de la Diputacién Provincial de Zaragoza. Gracia Prieto
et al. (1988) reconocen en la Cordillera Ibérica, en el sector comprendido
entre Alhama de Aragon y Calamocha, la existencia de cuatro superficies de
erosion, cuyas edades son: Mioceno inferior-medio, Turoliense-Ruscinien-
se, Plioceno medio y Villafranquiense medio. Posteriormente, Gracia Prieto
et al. (1990) reconocen en el borde este de la Cordillera Ibérica, en su con-
tacto con la depresion del Duero, la existencia de dos superficies de erosion
de muy distinto desarrollo sobre los materiales mesozoicos y paleégenos,
que denominan S1 (Mioceno medio) y S2 (Turoliense-Plioceno). Molina y
Armenteros (1991), Armenteros y Molina (1991), Cabra (1991), Gutiérrez, et
al. (1991), Benito et al. (1991) y Valverde (1991), realizan la descripcién geo-
morfolégica y cartografia en la elaboracién de los mapas geolégicos de la
serie MAGNA de la zona estudiada en el presente trabajo. Por ultimo, Pérez
Gonzalez et al. (1996) realizan una sintesis geomorfoldgica de la Depresion
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del Duero, caracterizando a grandes rasgos las formas superficiales mas
relevantes de la Cuenca de Almazan.

5.4. ESTUDIOS PETROLOGICOS

Los trabajos petrolégicos en la zona de estudio son escasos y caben
destacar los realizados por Lunar y Sanchez Cela (1973), quienes estudian
los materiales Cretacicos de Alhama de Aragon; y Arribas (1985), que ana-
liza el origen y significado de los cementos en las areniscas de las facies
Buntsandstein de la Rama Aragonesa.

5.5. ESTUDIOS DE GEOLOGIA ESTRUCTURAL

Esnaola y Martin-Fernandez (1973), Aragonés y Hernadez-Samanie-
go (1981), Del Omo et al. (1983) y Martin-Herrero (1991), describen la
estructura paleozoica de la Rama Aragonesa, Adell Argiles et al. (1981) y
Bascones et al. (1982) caracterizan la estructuracion de los materiales
paleozoicos de la Rama Castellana, y Simén (1989a) y Simén y Casas
(1989) analizan el campo de esfuerzos y las estructuras terciarias de la
Cuenca de Almazan en las cartografias geoldgicas correspondientes a la
serie MAGNA. A continuacion se detallan otros trabajos que abarcan
aspectos mas especializados del area de estudio.

5.5.1. ANALISIS MACROESTRUCTURAL

Morillo y Meléndez (1972) describen la estructura de la Falla de San
Leonardo de Yaglie, incluida dentro de los denominados accidentes tecto-
nicos que constituyen la llamada “Linea de Soria”, y analizan el posible sig-
nificado paleogeografico de ésta dentro del borde sur de la Cuenca de
Cameros. Posteriormente, Platt (1990) estudia la estructuras de este mismo
sector, analizando su evolucién durante la tectogénesis alpina. Alvaro et al.
(1992) estudian un pequefio sector del borde noroccidental de la Cadena
Ibérica occidental (Macizo de Ateca) en su limite con la Cuenca de Calata-
yud proponiendo un modelo alternativo al Anticlinal de Manubles anterior-
mente estudiado por Schmitz (1971) y Capote y Gonzalez Lodeiro (1983).
Martinez Pefa (1987) describe la estructura del sector de Alhama de Ara-
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gon-Jaraba, al sureste de la Cuenca de Almazan. Miegebielle et al. (1993)
realizan el analisis de la macroestructura del area meridional de la Cuenca
de Cameros en las proximidades de Soria. Aracil et al. (1993) describen una
supuesta estructura de basamento, considerada como un umbral paleoge-
ografico de primer orden, en el borde norte de la Cuenca de Aimazan, a la
que ellos denominan Falla de San Saturio, ya descrita con anterioridad por
Navarro (1991). Este estudio es rebatido por Maestro et al. (1997a), quienes
describen la estructura de este sector y rechazan no sélo laimportancia de
la supuesta Falla de San Saturio, sino que afirman que no hay evidencias de
su existencia. Por ultimo, Maestro et al. (1997b) caracterizan la estructura-
cién de la Rama Aragonesa Oriental de la Cordillera Ibérica como resultado
de la reactivacion de un flanco de pliegue hercinico.

5.5.2. DETERMINACION DE PALEOESFUERZOS

Alvaro (1975) identifica tres fases de plegamiento alpino en el borde
del Sistema Central y la Cordillera Ibérica a partir de estilolitos transversos
y pliegues, definiendo la compresion Guadarrama (NO-SE), la compresion
Ibérica (NE-SO) y la compresion Altomira (E-O a ENE-OSO). Posteriormen-
te a esta ultima Alvaro y Capote (1973) caracterizan un transito de la com-
presion a la extension. Capote et al. (1982) y De Vicente (1988) estudian la
zona de enlace entre el Sector Central y la Cordillera Ibérica. Maestro
(1994), Maestro et al. (1994), Maestro Gonzalez y Casas Sainz (199543, b) y
Casas Sainz y Maestro Gonzalez (1996) establecen el campo de esfuerzos
terciario en la Cuenca de Almazan definiendo tres direcciones de compre-
sién principales: NNE-SSO, NE-SO y NO-SE, atribuyendo a la direccién
NNE el caracter de campo primario, perturbado localmente por la actua-
cion de fallas de zécalo. Marqués et al. (1996) realizan nuevas aportacio-
nes sobre los estados de esfuerzos del extremo oriental de la Cuenca de
Cameros, determinando la existencia de tres etapas: 1) etapa extensional
mesozoica con direcciones de 63 N-S a ENE, 2) etapa compresiva tercia-
ria de direccion E-O a ESE y 3) una ultima etapa compresiva de direccion
N-S a NE-SO. Con relacién a aspectos de tecténica reciente, Cortés et al.
(1996) realizan una sintesis de datos de direcciones de esfuerzos recopila-
dos de otros autores en el noreste de la Peninsula Ibérica, y establecen la
existencia de tres direcciones principales: N-S a NNE, NO-SE y NE-SO.
Posteriormente, Cortés y Maestro (1997), Cortés et al. (1997 y 1999) y Cor-
tés y Maestro (1998) determinan los estados de esfuerzos recientes en la
Cuenca de Aimazan y sector oriental de la Cuenca del Duero definiendo
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tres direcciones de extensién principales NO-SE a ONO-ESE, E-O y NE-
SO y dos direcciones de compresion NNE a NE y ESE a SE.

5.5.3. ANALISIS DE FRACTURACION Y LINEAMIENTOS

Garcia del Cura (1974) en la regiéon de Aranda de Duero, identifica
dos sistemas de fracturas de direccion NE-SO y NO-SE, ya delimitados en
época prealpina. Martin Escorza (1982) detecta a partir de fotografia aérea
dos sistemas de direcciones de fractura E-O y N-S en la Cuenca de Alma-
zan, ademas de los mencionados por Garcia del Cura (1974), sefalando su
caracter heredado de las fracturas preexistentes en el zécalo generadas
durante la etapa tardihercinica. Sanchez-Serrano et al. (1996) identifican a
partir del modelo digital del terreno del Sistema Central, Cuenca del Duero,
Cuenca de Almazan y Cuenca del Tajo cuatro orientaciones principales de
lineamientos atribuidos a elementos tecténicos: N-S, NE-SO, ENE y E a
ESE. Siguiendo la misma metodologia que los autores anteriormente cita-
dos Rey Moral et al. (1997) establece para la Cuenca de Almazan tres
direcciones fundamentales de lineamientos: N-S, NE-SO y ESE. Maestro et
al. (1997c) caracterizan el patron de fracturacion de los materiales paled-
genos del borde noreste de la Cuenca de Almazan y establecen su relacion
con el plegamiento y el campo de esfuerzos. Para finalizar, Cortés et al.
(1998) y Maestro y Cortés (1997 y 1999) realizan un detallado analisis de
lineamientos en ésta misma area, a partir del andlisis de la imagen satélite,
determinando la existencia de un maximo absoluto de direccion NO60-
070E y dos maximos relativos con orientaciéon N100-110E y N120-140E.

5.5.4. ESTUDIOS GEOFISICOS

Aparte de los estudios geofisicos realizados entre los afos 1950 y
1981, cabe destacar los trabajos de Bergamin et al. (1996), quienes cuan-
tifican el desplazamiento dextrorso alpino en el borde meridional de la
Cuenca de Almazan a partir de datos gravimétricos; Rivero et al. (1996)
caracterizan, también a partir de datos gravimétricos, la estructura profun-
da de la cuenca de Cameros. Rey Moral et al. (1999a, b) caracterizan la
estructura en profundidad de la Cuenca de Almazan a partir de datos gra-
vimétricos.

50



Adolfo Maestro Gonzalez

ESTRATIGRAFIA Y
TECTONICA SINSEDIMENTARIA

Los materiales aflorantes en la zona estudiada se pueden englobar
en tres conjuntos mayores:

-Paleozoico pre-Pérmico;
-Pérmico y Mesozoico;
-Terciario y Cuaternario.

En este capitulo se procedera a describir las caracteristicas mas
relevantes, desde el punto de vista litolégico de las tres unidades y de los
procesos tecténicos contemporaneos con la sedimentacion de los mate-
riales pérmicos y mesozoicos.

1. PALEOZOICO

El Paleozoico presenta un registro muy incompleto, estando unica-
mente representado por términos del Cambrico y Ordovicico. La secuen-
cia que se describe aflora segun una directriz de direccién NO-SE entre
Soria y Montalban. En ella, sobre los materiales del Precambrico superior
descansa la serie paleozoica que alcanza, como se ha mencionado ante-
riormente, hasta el Ordovicico.

Las series Ordovicicas y Siluricas estan deformadas por pliegues de
dimensiones kilométricas de direccion NO-SE a N-S y vergencia este
(Capote y Gonzalez Lodeiro, 1983), afectados por metamorfismo de bajo
grado (zona de la clorita-pirofilita). Estos materiales estan relacionados
petrolégica y estructuralmente con la llamada zona Asturoccidental-Leo-
nesa del Macizo Ibérico. Las estructuras hercinicas de direccion NO-SE
influyeron posteriormente en la evolucion de la cuenca ibérica mesozoica.

La evolucién dinamica y cinematica mesozoica que caracteriza la
zona de estudio se liga a la existencia de estructuras generadas en una
etapa de fracturaciéon posterior a la mayor actividad del Ciclo Hercinico.
Esta etapa es denominada por algunos autores como “Tecténica Tardiher-
cinica” (Fig. 2.1) (Del Valle Lersundi, 1959; Quesada Garcia, 1960; Garcia
Figuerola, 1963; Schermerhorn y Stanton, 1969; Parga, 1969; Alvaro et al.,
1979).
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Figura 2.1. Esquema tomado de Simén (1984) en el que se muestran los principales accidentes tardibercinicos,
del NE de la Peninsula Ibérica, que han condicionado la evolucion mesozoica y cenozoica.

1.1 CAMBRICO

La serie del Cambrico que aflora en la zona de estudio esta consti-
tuida de base a techo por las siguientes unidades (Fig. 2.2) definidas por
Lotze (1929, 1958):

-Formacion Bambola (Cambrico inferior). 600 metros de afloramien-
to dividido en dos conjuntos cuarciticos separados por un tramo pelitico.

-Formacién Embid (Cambrico inferior). 350 metros de pizarras con
intercalaciones de areniscas.

-Formacidén Ribota (Cambrico inferior). 80 metros de dolomias table-
adas y masivas con algunas intercalaciones de calizas margosas y margas.

-Formacion Huérmeda (Cambrico inferior). 270 metros de pizarras,
esencialmente arcillosas, de colores grises y verdes, que en la zona basal
presentan esporadicas intercalaciones de delgadas capas turbiditicas.
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Figura 2.2. Columna estratigrdfica sintética de las formaciones base del oleaje, en facies

;grggiicas y ordovicicas de la zona de estudio (Herndndez et al., mixtas arenoso-lutiticas.

1.2. ORDOVICICO

La serie ordovicica consta de muro a techo de las siguientes unida-
des (Fig. 2.2) definidas por Josopait (1972) y Schmitz (1971):

-Formacion Valconchan (Tremadociense). 500 metros de alternancia
de pizarras negruzcas, areniscas y cuarcitas en proporciones variables,
predominando los tramos arenosos en la mitad inferior y las pizarras en la
mitad superior.

-Formacion Borrachon (Tremadociense). 750-900 metros de pizarras
y limolitas negruzcas, presentando niveles intercalados de areniscas que
se concentran mayoritariamente hacia la base y techo de la unidad.

-Formacioén Deré (Tremadociense). 600 metros constituidos por are-
niscas de tonos blanquecinos y amarillentos, con niveles de pizarras inter-
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calados, predominando las primeras en la parte superior de la unidad y con
la misma proporcién arena-finos en la inferior. Existe un nivel cuarcitico en
la base que da un resalte morfolégico.

-Formacion Santed (Tremadociense-Arenigiense). 1250 metros de
alternancia de areniscas de tonos pardo-amarillentos y limolitas pizarrosas
negruzcas, ocres y verdosas con intercalaciones de cuarcita de igual tona-
lidad.

-Cuarcita Armoricana (Arenigiense). 350 metros formados por are-
niscas y cuarcitas blanquecinas y rojizas en bancos de 0,5 a 2 metros de
potencia, con algunas intercalaciones pizarrosas. En la parte inferior de la
unidad se observan, a techo de algunas capas, cantos de cuarcita subre-
dondeados.

Los tramos basales corresponde a una plataforma distal con domi-
nio de tormenta y con procesos de resedimentacion de tipo turbiditico s./.
procedentes de un depdsito turbiditico proximal. Los materiales que cons-
tituyen el tramo superior corresponden a llanuras de marea y depédsitos de
barras litorales desarrolladas sobre la llanura mareal.

2. PERMICO

Rey y Ramos (1991) diferencian dos unidades para los materiales
pérmicos (Fig. 2.3):

Lutitas, Conglomerados y Areniscas del Arroyo Ruidero

Esta compuesta fundamentalmente por lutitas con intercalaciones de
conglomerados y areniscas que pueden ser de origen volcanosedimentario,
asi como rocas piroclasticas (De la Pefa et al., 1977). Las Iutitas pueden
presentar laminacién paralela, cantos blandos, bioturbacion, niveles lenti-
culares de areniscas y costras ferruginosas, asi como abundantes restos
vegetales. Las areniscas son predominantemente de grano medio y grueso,
constituidas por clastos de rocas volcanicas, cuarzo y feldespato potasico.
Los conglomerados presentan cantos de cuarcita, pizarra, areniscas, cuar-
zo y fragmentos de roca volcanica, con matriz arenosa. Son cuerpos con
cierta extension, que se acuian lateralmente. Tienen base erosiva concava
y estratificacién cruzada planar o en surco. Ocasionalmente pueden existir
intercalaciones de pocos centimetros de lutitas y arenas con ripples y bio-
turbacion. El espesor de la unidad es de 135 metros. Se apoya en discor-
dancia angular sobre los materiales del Paleozoico inferior. -
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Ha sido citada por primera vez por Monrose (1968). Posteriormente
Despartment et al. (1972) lo atribuyeron al Pérmico, pero fueron De la Pefia
et al. (1977) quienes encontraron restos vegetales con los que se pudo
asignar a estos depdsitos una edad Autuniense. Se correlaciona con la
Unidad Capas de la Ermita definida por Ramos (1979) en la Rama Caste-
llana (Fig. 2.4).

Conglomerados y Lutitas de Araviana

Esta constituida por conglomerados y lutitas de color rojo, en cuya
parte superior pueden aparecer intercalaciones arenosas. Los conglome-
rados estan constituidos por cantos cuarciticos, areniscas y material vol-
canico, matriz arenoso-lutitica y cemento siliceo y ferruginoso. Con fre-
cuencia llegan a ser granosostenidos. Suelen ser de naturaleza masiva,
aungue en ocasiones presentan estratificacién cruzada en surco y planar.
Las arcillas pueden estar bioturbadas, con intercalaciones arenosas y nive-
les carbonatados. Presentan en ocasiones estratificacion cruzada en surco
a pequefa escala, ripples y laminacioén paralela. El espesor de esta unidad
varia de 196 metros en la zona centro oriental a 62 metros en el sector
suroeste de la Cordillera Ibérica, dentro del area estudiada. Esta unidad se
apoya discordante sobre las pizarras, cuarcitas y areniscas del Cambrico
o sobre la Unidad de Arroyo Ruidero.

La definiciéon de esta unidad se debe a Arribas (1985), para el area
norte de la Rama Aragonesa. Podria corresponder a las unidades Conglo-
merados del Moncayo y Lutitas de Tabuenca (Arribas, 1985) y con la Uni-
dad Capas de Montesoro, descrita por Ramos (1979) en la Rama Castella-
na (Fig. 2.4). No existen criterios claros de datacién pero podria oscilar
entre el Pérmico superior y Triasico inferior o incluso medio (Rey y Ramos,
1991).

Contexto tectonico de las cuencas pérmicas

Los depdsitos de la Unidad de Arroyo Ruidero estan relacionados
con materiales volcanicos de tipo acido, contemporaneos con la sedimen-
tacion (De la Pefia, et al., 1977), que representan el final de la orogenia her-
cinica, caracterizada en el centro de la peninsula por la existencia de cuen-
cas de geometria y evolucion compleja, ligadas a una subsidencia local
rapida relacionada con sistemas de fracturas de desgarre (Sopena y
Ramos, 1985).
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Figura 2.4. Correlacion litoestratigrdfica del Pérmico vy Tridsico de la Rama Castellana 'y Aragonesa de la Cor-
dillera Ibérica.

Arche y Lopez-Gémez (1996) agrupan estos sistemas de fallas en
cinco conjuntos de fallas normales que ejercen el control de la forma y
localizacion del relleno pérmico, y posteriormente tridsico, de la Cuenca
Ibérica (Fig. 2.5): La Falla de la Serrania de Cuenca, la Falla de Molina-
Teruel-Espadan, y la Falla de Ateca-Montalban-Maestrazgo, todas ellas de
direccion NO-SE, y la Falla de Teruel y la Falla de Requena-Castellon, de
orientacion NNE-SSO. Existe también un sistema de fallas de direccion
NE-SO que se relevan y conectan entre si, de forma arqueada, con una
longitud que oscila entre los 50 y 70 kilbmetros cada una, y que son cor-
tadas por las fallas transversales direccionales de alto angulo anteriormen-
te citadas.
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mientos de direccion NW-SE en el NE de la Peninsula

Ibérica y reconstruccion de la Cuenca 1bérica durante

el Pérmico Tridsico. (A) En la actualidad. (B) Recons-

truccion de las cuencas limitadas por fallas (modifica-

do de Arche y Lopez-Gomez, 1996).

El origen de la evolucién tecténica tardihercinica es todavia discuti-
do, y se han propuesto varias hipétesis que intentan explicar el desarrollo
de la Cuenca Ibérica (Alvaro et al., 1979; Sopena et al., 1988). Todas ellas
suponen que se trata de un surco abortado de un punto triple, generado
por un hot-spot situado en la zona valenciana, y que se propago desde el
SE al NO (Fig. 2.6). Los otros dos surcos los constituirian la Cuenca Cata-
lana y la Cuenca Valenciana-Prebética. Por lo tanto, se puede considerar
la Cuenca Ibérica como un graben de Tipo Mckenzie de cizalla pura, limi-
tado por fallas lineales, verticales y profundas (Alvaro et al., 1979).

Por otro lado, la Unidad de Araviana constituye un cambio impor-
tante en la evolucion paleogeografica. La sedimentacion se generaliza en
forma de complejos abanicos aluviales. Este episodio estaria probable-
mente relacionado con la degradacién del area madre y la disminucién en
la actividad tectoénica (Arche et al., 1983; Sopena et al., 1988).
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3. TRIASICO

Para el Tridsico se reconocen los tres litotipos germanicos del deno-
minado Trias Ibérico (Sopefa et al., 1988), es decir: Buntsandstein, Mus-
chelkalk, con una sola barra carbonatada y Keuper (Fig. 2.3).

3.1. FACIES BUNTSANDSTEIN

Para los materiales del Buntsandstein se han diferenciado dos uni-
dades litoestratigraficas (Rey y Ramos, 1991).

Areniscas de Tierga

Esta compuesta mayoritariamente por areniscas rojas o blancas, y
lutitas. Las areniscas son de tamano de grano variable, aunque predomi-
nantemente de grado medio. La matriz esta compuesta por minerales de
arcilla y es muy escasa. Su estructuracion interna es compleja, presentan-
do estratificacion cruzada en surco, planar y paralela. Pueden aparecer rip-
ples. El espesor total varia entre los 40 a 80 metros. Se apoya discordante
sobre la Unidad de Araviana.

Fue descrita originariamente por Arribas (1985) en el area septen-
trional de la Rama Aragonesa. Su edad es muy probablemente Tridsico
inferior-medio (Rey y Ramos, 1991).

Limos y Areniscas abigarradas de Torete

Esta unidad esta compuesta fundamentalmente por lutitas rojas con
intercalaciones de areniscas de color ocre, blanco y rojo. Las areniscas
pueden presentar estratificacion cruzada en surco y planar, ripples y bio-
turbaciéon. En los niveles lutiticos no suele apreciarse bien la estructura
interna, excepto en ocasiones, donde se puede observar laminacion para-
lela y estratificacion lenticular de ripples en los niveles mas arenosos. El
espesor es de al menos 20 metros, aunque en algunas zonas se llega a
reducir a menos de un metro. Se apoya concordante sobre la Unidad de
Tierga.

Esta unidad fue definida originariamente por Ramos (1979) dentro de
la Rama Castellana. Es correlacionable con la Unidad lutitas y yesos de
Tramacastilla (Pérez-Arlucea y Sopefa, 1985), que representa el tramo luti-
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tico-evaporitico intermedio de los niveles carbonatados del Muschelkalk y
las Lutitas y areniscas de Calcena definidas por los mismos autores. No
existen datos objetivos sobre la edad de esta unidad, pero Arribas (1985)
y Sopena et al. (1988) la incluyen en el Triasico medio.

3.2. FACIES MUSCHELKALK

Se reconocen las unidades Dolomias de Tramacastilla y Dolomias,
margas y calizas de Royuela, definidas por Pérez-Arlucea y Sopefa (1985)
en el noreste de la Sierra de Albarracin (Guadalajara) y observadas en las
proximidades de la zona de estudio por Rey y Ramos (1991):

Dolomias de Tramacastilla

Esta constituida por dolomias de color gris claro y rosaceo muy
recristalizadas. Los niveles basales tienen intercalaciones de lutitas y are-
niscas de muy poco espesor. Aparecen ripples y bioturbacién, y con menor
frecuencia estratificacion cruzada planar de bajo angulo y laminacién para-
lela. El espesor de esta unidad es de aproximadamente 60 metros. Es con-
cordante sobre la infrayacente Limos y areniscas abigarradas de Torete.

Esta unidad fue definida por Pérez-Arlucea y Sopena (1985) para la
zona central de la Rama Castellana (Fig. 2.4). Se basan en la Unidad Capas
Dolomiticas definida por Hinkelbein (1965,1969) para la zona de Albarracin
(Teruel), y seria equivalente a las Dolomias Basales de Arribas (1985) para
la zona norte de la Rama Aragonesa. Por su posicion estratrigrafica en rela-
cion con los datos obtenidos por Marin (1974) en el area de Montalban
(Teruel), asi como por las correlaciones realizadas por Arribas (1985) y
Sopena et al. (1988) puede atribuirse al Landiense.

Dolomias, margas y calizas de Royuela

Esta unidad la constituyen dolomias margosas y dolomias que alter-
nan con margas. Ocasionalmente, hacia techo, aparecen también margas
dolomiticas. Se observa estratificacion cruzada planar, laminaciéon debida
aripples y paralela, y nédulos ferruginosos a techo de algunos niveles. La
bioturbacion es muy abundante. El mayor espesor observado es de 30
metros. El limite inferior lo constituyen las Dolomias de Tramacastilla sobre
las que se encuentran en continuidad sedimentaria.
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Esta unidad fue definida por Pérez-Arlucea y Sopefia (1985) en la
Rama Castellana a partir de la Unidad Capas de Royuela (Hinkelbein, 1965
y 1969) en Albarracin (Teruel). Equivaldria a las Dolomias y margas Supe-
riores definidas por Arribas (1985) en la zona norte de la Rama Aragonesa
(Fig. 2.4). Se le ha atribuido una edad Landiense en base a las correlacio-
nes establecidas en areas cercanas por diferentes autores (Marin, 1974;
Arribas, 1985; Sopena et al., 1988).

La Unidad de Tierga representa una evolucion, con respecto a la
Unidad de Araviana descrita anteriormente, a un sistema fluvial mas jerar-
quizado. Posteriormente este sistema progresa desde un sistema conti-
nental siliciclastico hasta un ambiente carbonatado marino. La Unidad de
Torete se deposita en un area relativamente plana, con baja pendiente
donde solo ocasionalmente se producirian inundaciones marinas de agua
somera. Estos ambientes estan relacionados con la etapa transgresiva del
Tethys durante el Landiense, que culmina con el depésito de la unidades
de Tramacastilla y de Royuela, ésta ultima ya de marcado caracter regresi-
vo (Arribas, 1987). Localmente y anterior a la finalizacién de esta etapa se
produce la sedimentacién de la Unidad de lllueca en un ambiente de pla-
taforma dominada por mareas, con presencia de secuencias transgresivas
(Arribas y De la Pefia, 1984).

3.3. FACIES KEUPER

La unidad esta constituida por arcillas rojas, margas, limolitas y nive-
les de yesos blancos con texturas de origen sedimentario, que no supera
los 140 metros de potencia. Se interpretan como depdsitos correspon-
dientes a ambientes de /agoon hipersalino o sebkhas continentales en
clima arido, con etapas de intensa evaporacion.

Paleogeografia y tectonica triasica

Tallos (1984) a partir de los trabajos realizados por la JEN (1975,
1977a,b, 1978a,b) y continuados por ENUSA (1981) establece un modelo
paleogeografico para la evoluciéon sedimentaria de las facies Buntdsands-
tein en la Rama Aragonesa. La orientacion de la cuenca coincidiria con la
que presentan actualmente los afloramientos, segun una alineacion NO-SE
a NNO-SSE (Fig. 2.7). Se trataria de un semigraben complejo del que sélo
se conoce el borde meridional, limitado por una fractura de zécalo, a la que
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este autor denomina Falla de Cardejon. Al sur de esta falla se situaria el
umbral de Montalban, area fuente de los materiales Tridsicos. En las eta-
pas finales de depdsito de las facies Buntsandstein se produce un bascu-
lamiento de la zona central (sector Il de la Fig. 2.7) hacia el NO que divide
el graben en dos surcos (sectores | y Ill de la Fig. 2.7), que siguen también
las direcciones del plegamiento hercinico. EI movimiento en tijera de las
fallas de zocalo han provocado zonas de subsidencia diferencial dentro del
area general de depdsito: Moncayo-Olvega y Tabuenca-Rodanas.

Asimismo, Garcia-Gil y Sopena Ortega (1988) observan en la Rama
Castellana que las directrices estructurales que afectan a la serie meso-
zoica, NO-SE y SO-NE, coinciden con las principales lineas paleogeogra-
ficas durante la sedimentacion triasica. Distinguen dos zonas de surco de
direccion N-S y NO-SE y tres zonas de umbral, coincidentes con la direc-
cién de la llamada fracturacion tardihercinica. Esta misma area ha sido
estudiada por Pérez-Arlucea (1991) y Mufioz et al. (1992), quienes utilizan
el andlisis de las diagrafias y la informacion de ripios y testigos de los son-
deos 055-GORMAZ y 493-EL GREDAL correlacionados con los aflora-
mientos de superficie. Han destacado como caracteristicas mas importan-
tes las variaciones de la profundidad del basamento paleozoico y de la
potencia de los depdsitos del Bundsandstein, y la delimitaciéon de la zona
de plataforma carbonatada de la transgresion del Tethys hacia el oeste de
la Rama Castellana. Esta estructuracion ha sido explicada por la actividad
de fracturas de zécalo, tal y como se observa en la figura 2.8, que com-
partimentan la cuenca en una serie de horst-grabens de orientacién prefe-
rente NO-SE y aproximadamente N-S a NE-SO (Capote et al., 1982; Arche
y Lépez Gémez, 1996).
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Figura 2.8. Hipotética reconstruccion de la Cuenca Ibérica y el SW de la Cuenca del Ebro después del depo- -
sito de los sedimentos del Tridsico medio. El Umbral de Ateca-Montalbdn y el Umbral de la Serrania de Cuen-
ca son los limites de la cuenca.(extraido de Arche y Lopez-Gomez, 1996).

4. JURASICO MARINO

El Jurasico de la Cordillera Ibérica esta constituido fundamental-
mente por una sucesion de rocas carbonatadas con intercalaciones de tra-
mos margosos. Estos materiales han sido subdivididos en una serie de uni-
dades litoestratigraficas de amplia extension regional, que han podido ser
reconocidas y cartografiadas a escala regional y de sintesis en practica-
mente toda la Cordillera Ibérica.

De las unidades que se van a describir a continuacion, la Formacién
de Imén definida por Goy et al. (1976) y Goémez y Goy (1979), se conside-
ra dentro del transito Tridasico-Jurasico. Las restantes unidades litoestrati-
gréaficas, definidas por Goy et al. (1976), Gémez (1979), Gémez y Goy
(1979), Comas Rengifo (1982), Dragastan et al. (1987) y Wilde (1988a, b),
son consideradas de edad jurasica (Fig. 2.9).
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Figura 2.9. Unidades estratigrdficas reconocidas en la
secuencia Jurdsica de la Cordillera Ibérica (modificado
de Aurell, 1990). En fondo gris se han serialado las uni-
dades que no afloran en nuestra zona de estudio.

Dolomias tableadas de
Imdn

Compuesta por un con-
junto de 25 a 30 metros de
espesor de dolomias cristalinas
grises a beiges bien estratifica-
das en capas de 10-30 centime-
tros, con intercalaciones de
otras algo mas gruesas. La uni-
dad esta limitada tanto en su
base como en su techo por sen-
das discontinuidades estratigra-
ficas. La edad de esta unidad
permanece incierta, aunque
algunos autores (Goy et al.,
1976; Goy y Yébenes, 1977;
Capote et al., 1982) opinan que
esta unidad podria pertenecer al
Triasico superior, atribuyendo
una edad Noriense a la disconti-
nuidad situada a techo (Yébenes
et al., 1988).

Carniolas de Cortes de
Tajunia

Estd compuesta por un
conjunto de dolomias cristalinas
beiges a grises y amarillentas y
brechas dolomiticas, masivas a
mal estratificadas y oquerosas,
que alcanza un espesor entre 70
y 140 metros. A partir de sonde-
os petroliferos en la Cordillera
Ibérica y en sus zonas margina-
les, asi como de las observacio-

nes de superficie que pueden realizarse en algunas localidades (Gémez,
1991), se puede deducir que el equivalente lateral en el subsuelo de la For-
macién Cortes de Tajufia esta constituido por un conjunto de sales, gene-
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ralmente anhidrita, con intercalaciones de dolomias, que puede llegar a
tener varios cientos de metros de espesor. En el sondeo Castilfrio-1, situa-
do a unos 45 kildbmetros al noroeste de Ciria, sobre 157 metros de anhidri-
tas gris-blancas con escasas intercalaciones dolomiticas atribuidas al Keu-
per, se encontraron 50 metros de dolomias grises con intercalaciones
anhidriticas y 75 metros de anhidritas blancas con intercalaciones de dolo-
mias, representando el equivalente lateral de la Formacion Cortes de Taju-
na. Yébeneset al. (1988) basandose en criterios de estratigrafia secuencial
opinan que la edad de esta unidad es Hettangiense-Sinemuriense.

Calizas y dolomias tableadas de Cuevas Labradas

El conjunto inferior consta de 200 metros de calizas grises bien
estratificadas, localmente beiges a rojizas y localmente recristalizadas.
Ocasionalmente las calizas pueden tener aspecto noduloso y contener
intercalaciones de calizas margosas. Entre las calizas predominan clara-
mente las micriticas (mudstone), pero también se encuentran intercalacio-
nes de calizas wackestone, packstone y grainstone bioclasticas. La edad
de esta formacién es Pliensbachiense inferior (Yébenes et al., 1988).

Margas grises de Cerro del Pez

Esta constituida por margas grises, fétidas, con los planos de estra-
tificacién ondulados y aspecto noduloso. Su espesor maximo medido es
de 15 metros. El contenido fésil es escaso, encontrandose restos de bival-
vos y belemnites, y la bioturbaciéon es moderada. Dentro de esta unidad se
encuentra el limite Pliensbachiense inferior (Carixiense) y el Pliensbachien-
se superior (Domeriense) (Gémez, 1991).

Calizas bioclasticas de Barahona

Su espesor varia entre los 6 y los 30 metros. Estd compuesta por
una sucesion de calizas wackestone a packstone bioclasticas, de tonos
grises a beiges, fétidas, dispuestas en capas de 5 a 20 centimetros, con
los planos de estratificacion ondulados. En el techo de la unidad se reco-
noce una costra ferruginosa bien desarrollada. Las estructuras sedimenta-
rias son escasas. En base a su contenido paleontolégico puede asignarse
a esta unidad una edad Pliensbachiense superior (Domeriense) (Gémez,
1991).
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Alternancia de margas y calizas de Turmiel

El espesor de los materiales correspondientes a esta unidad es de
aproximadamente 60 metros. Esta compuesta por una alternancia de mar-
gas grises y calizas micriticas (mudstone a wackestone, ocasionalmente
packstone) grises a beiges con proporcién variable de bioclastos, frecuen-
temente con los planos de estratificacion ondulados y aspecto noduloso.
Las estructuras sedimentarias son muy escasas. Goy y Ureta (1986) asig-
nan una edad Aaleniense para el techo de esta unidad.

Formacidén carbonatada de Chelva

Dentro de esta Formacion pueden distinguirse dos tramos: uno infe-
rior, fundamentalmente micritico, con un espesor de 12 metros, compues-
to por una sucesién de calizas wackestone bioclasticas con calizas packs-
tone y grainstone bioclasticas en mucha menor proporcion, de colores
grises a beiges; y otro superior, separado del inferior por un nivel de remo-
vilizacion con una costra ferruginosa, que esta constituido por un conjun-
to de calizas grainstone ooliticas grises con los oolitos generalmente bien
clasificados, dispuestos en capas y bancos gruesos a muy gruesos, con
intercalaciones muy escasas de calizas mudstone y de calizas wackestone
a packstone ooliticas. El espesor total de este segundo tramo es muy proé-
ximo a los 200 metros, disminuyendo hacia el sureste, donde se encuen-
tran espesores de 75 metros (Wilde, 1988a, b). La unidad termina en una
costra ferruginosa bien desarrollada sobre la que se apoya la unidad
siguiente. Este tramo superior, el mismo autor, lo define como una unidad
formal con el mismo rango que la Formacion Chelva a la que denomina
Formacioén Calizas ooliticas de Manubles, y a la que asigna una extension
local circunscrita al area de Ciria, Torrelapaja, Berdejo y Bijuesca. La edad
de esta unidad es Bajociense inferior-Calloviense inferior a medio (Sequei-
ros y Meléndez, 1979; Goy et al., 1979).

Formacion Yatova

La base de esta formacién esta constituida por calizas micriticas con
moldes fosfaticos de ammonites, asi como abundantes granos siliciclasti-
cos tamaro limo, subredondeados. Sobre este nivel se desarrollan facies
biomicriticas, constituidas por una alternancia de margas y calizas, con
esponjas y corales solitarios, que caracterizan esta formacion. Las espon-
jas y corales pueden contribuir a formar monticulos con mucho fango
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micritico y escaso desarrollo vertical. Puede alcanzar espesores préximos
a los 10 metros. La edad de esta unidad es Oxfordiense medio-superior,
coincidiendo el techo con el limite del Kimmeridgiense (Goy et al., 1979;
Sequeiros y Meléndez, 1979; Meléndez, 1984).

Formacion Sot de Chera

Se situa sobre la superficie de discontinuidad desarrollada a techo
de la Formacion Aldealpozo. En su base aparecen dos metros de margo-
calizas con abundantes fésiles: grandes bivalvos y crinoideos. El resto de
la unidad esta constituida por margas negras con abundantes granos sili-
ciclasticos, y escasos bioclastos dispersos: crinoides, serpulidos, bivalvos,
corales solitarios, ostracodos, asi como abundantes restos vegetales. Su
potencia media es de unos 50 metros decreciendo hacia el oeste. A partir
del contenido en ammonites, esta unidad ha sido datada como Oxfordien-
se medio-superior (Sequeiros y Meléndez, 1979; Goy et al., 1979).

Calizas con oncolitos de Higueruelas

Esta compuesta por una sucesion de 70 metros de espesor de cali-
zas con abundantes oncolitos y oolitos, generalmente grainstone y a veces
packstone, bioclasticas y localmente con intraclastos y granos de cuarzo
dispersos, estratificadas en capas gruesas a muy gruesas. Se intercalan
tramos de calizas grainstone a packstone con abundantes restos de orga-
nismos entre los que se reconocen fragmentos de corales coloniales ramo-
sos y corales de formas planares. Son frecuentes las bioconstrucciones de
corales, asi como sus facies asociadas. Se atribuye a esta unidad una
edad Kimmeridgiense (Gomez et al., 1991).

Calizas y areniscas ciclicas de Aldeapozo

Uno de los mejores afloramientos de esta unidad esta situado en las
proximidades de la poblacién de Aldealpozo, donde se encuentra una
sucesion de poco mas de 70 metros de espesor que Aurell (1990) divide en
dos miembros: un “Miembro inferior margoso” y un “Miembro superior are-
noso”. El primero de ellos consta de un conjunto margoso, con intercala-
ciones de bancos carbonatados discontinuos, con escasos bioclastos
(corales solitarios, equinidos, ammonoideos) y granos siliciclasticos, poco
cementados, que presentan estructuras tractivas de corriente tales como
ripples y laminaciones cruzadas planares de escasa continuidad lateral. Su
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potencia es variable y oscila entre los 20 y 25 metros. El segundo es una
unidad competente y bien cementada de naturaleza siliciclastica. Se dis-
tinguen dos facies dominantes: areniscas que muestran morfologias de
barras, con potencias entre 0,1 y 0,2 metros, y laminaciones cruzadas en
surco. Su potencia es variable, pues su techo presenta una superficie de
erosidon de amplitud variable. Los espesores maximos pueden alcanzar
potencias proximas a los 50 metros. En base al contenido paleontolégico
se le atribuye una edad Oxfordiense-Kimmeridgiense (Gomez et al., 1991).

Formacion Torrecilla de Cameros

Se trata de una unidad calcarea, estratificada en bancos gruesos o
masiva, con gran cantidad y variedad de componentes aloquimicos, entre
los que destacan las colonias de corales y las algas, siendo especialmen-
te abundantes los oncolitos. Dominan las texturas de boundstone, rudsto-
ne y floatstone. La influencia siliciclastica es escasa. Su potencia es varia-
ble, y rara vez sobrepasa los 20 metros. Su edad es Kimmeridgiense
inferior (Alonso y Mas, 1990).

Formacién Bijuesca

Descrita por Aurell (1990), se caracteriza por el predominio de facies
con bloques y conglomerados con cantos calcareos, normalmente proce-
dentes del desmantelamiento de las unidades marinas jurasicas. Estas
facies se asocian con otras arenosas y arcillosas rubefactadas, dando
secuencias granodecrecientes de potencias métricas a decamétricas. La
potencia de esta unidad es extremadamente variable pasando de zonas
donde esta ausente o escasamente representada (5-10 metros) a otras
donde puede sobrepasar los 300 metros. En su localidad tipo su espesor
es de 135 metros. Su edad es Titénico-Berriasiense.

Formacion Ciria

Ha sido definida por Aurell (1990). Se inicia con unos bancos areno-
SOS groseros muy micaceos, poco cementados y con estructuras lamina-
das tractivas. Por encima aparecen margas y arcillas con sefales de eda-
fizaciéon y aspecto marmorizado. Estos niveles se encuentran coronados
por una brecha calcarea de base irregular y aspecto canaliforme. A techo
se encuentra un nivel de calizas micriticas y biomicriticas intraclasticas, y
morfologias irregulares de aspecto lenticular. Entre estas facies se interca-
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lan tramos mas margosos, con abundante flora de carofitas. Esta unidad
tiene una potencia de 120 metros disminuyendo hacia el sureste. Presen-
ta asociaciones de carofitas significativas del Berriasiense inferior-medio
(Schudack, 1987; Martin i Closas, 1989).

Los depdsitos de la Cuenca Ibérica durante el Hettangiense-Cari-
xiense son propios de una plataforma interna carbonatada de gran exten-
sion en los que se reflejan sucesivos episodios de inundacién. Durante el
Domeriense los sedimentos son tipicos de ambientes mas someros, pre-
dominando los depdsitos margosos correspondientes a ambientes de
cuenca de intraplataforma, durante un periodo de generalizacion de las
condiciones pelagicas. En el Toarciense se vuelve a producir una profundi-
zacion de la cuenca, observandose facies de plataforma abierta. La sedi-
mentacion durante el Bajociense se trata de sedimentos depositados en
ambientes someros, con episodios de exposicion subaérea. Durante el ini-
cio del Bajociense superior se manifestd una tendencia a la profundizacion
de la cuenca con un dominio de facies de plataforma abierta, que se carac-
teriza por la existencia de calizas con microfilamentos a partir del Batho-
niense, hecho que refleja una sedimentacién de mar abierto con menor
energia. Estas facies caracteristicas de plataforma abierta se mantienen
hasta el Oxfordiense. A partir de este momento, hacia el oeste, la serie se
hace progresivamente mas detritica durante el Kimmeridgiense-Portlan-
diense. En la parte norte de la cuenca se observa una tendencia general a
la regresién, apareciendo descargas detriticas en la sedimentacién carbo-
natada del Jurasico medio-superior. El medio de sedimentacion pasa de
marino a fluvio-lacustre.

Tecténica jurasica

Los principales elementos paleogeograficos que han actuado
durante la sedimentacién de las cuencas jurasicas del este de Iberia son:
el Macizo del Ebro, el Estrecho de Soria y la Meseta Ibérica (Fig. 2.10).
Hacia el este, se reconoce una zona de umbral sedimentario, el denomi-
nado Umbral de Ejulve. Todos estos accidentes fueron reconocidos por
Bulard (1972). Gomez (1979) también identifica la existencia de una estruc-
tura, a la que denomina Flexion Suroccidental, que es la responsable de la
creacion del denominado Surco Ibérico. Este accidente parece no haber
tenido gran relevancia durante la sedimentacion del Jurasico superior, aun-
que existen algunos indicios de reactivacion durante el limite Oxfordiense-
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Kimmeridgiense. Es el caso de la
denominada por Aurell y Meléndez
(1989) Falla del Jiloca.

El Lias se caracteriza por la
existencia de una plataforma car-
bonatada homogénea donde se
depositaron las distintas unidades
de esta edad. Por el contrario, el
Dogger y Malm suponen una etapa
de inestabilidad tecténica, con

reactivacion de accidentes del
zbcalo, que implica la fragmenta-
cion de esta plataforma (Alvaro et
al., 1979). Algunas manifestacio-
nes de esta actividad tecténica son las emisiones volcanicas registradas
entre el Toarciense y el Bathoniense (Gémez et al, 1976), asi como ligeras
discordancias angulares que se observan entre el Jurasico medio y supe-
rior (Aurell, 1990; Aurell et al., 1997). Asimismo, la existencia de superficies
planares de truncacioén erosional, demuestra la existencia de una etapa de
basculamiento de bloques con posterior arrasamiento. Esta etapa de ines-
tabilidad tecténica tiene un registro muy general en una amplia regién com-
prendida entre el Atlantico Norte y el Tethys (Ziegler, 1988b). También se
registran en las Cuencas Béticas (Vera, 1988). De acuerdo con el reciente
estudio realizado por Fernandez-Ldpez et al. (1996), durante el Dogger la
parte nororiental de la Cuenca Ibérica se estructura como una extensa pla-
taforma carbonatada: la Plataforma Aragonesa. Esta plataforma se
encuentra limitada en su parte oriental por el Macizo Catalan al norte y el
Alto del Maestrazgo, al sur. Asimismo, la Cuenca |bérica se comunicaria
con la Cuenca Catalana, al este, por el denominado Estrecho de Beceite.
Ambas cuencas muestran una polaridad paleogeografica submediterranea
abriéndose hacia el Tethys occidental (Fig. 2.11).

Figura 2.10. Principales elementos paleogeogrdficos
que han controlado la sedimentacion del Jurdsico al
este de Iberia (extraida de Gomez, 1979).

La distribuciéon de las facies y los espesores de los materiales del
Dogger en la Plataforma Aragonesa muestra una disposicién en bandas
paralelas bien delimitadas con orientacién NE-SO. Esto ha llevado a algu-
nos autores (Lardiés, 1990; Lardiés et al., 1988; Meléndez et al., in litt.) a
sugerir la existencia de un control tecténico sobre la sedimentaciéon y a
proponer la presencia de una serie de fallas sinsedimentarias con esta
direccién, que delimitaria distintos surcos sedimentarios con caracteristi-
cas propias (Fig. 2.12). Estos surcos tienden a ser compensados Y rellena-
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Figura 2.11. Principales elementos paleogeogrificos durante el Jurdsico medio en la zona de entronque entre
las cordilleras Costero-Catalana e Ibérica. Algunos limites de estos elementos paleogeogrdficos estdn controla-
dos por fallas con orientaciones predominantes noreste y sureste (extraido de Ferndndez-Lopez et al., 1996).

dos en el transcurso del Jurasico medio de forma que en el inicio del
Oxfordiense el relieve de la cuenca debié de ser muy homogéneo y peni-
planizado, abierto hacia el NO. La homogeneidad de la cuenca, heredada
del Jurasico medio, permite la implantaciéon de rampas de escasa pen-

&)

(1] Attemancia de calizas con terrigenos
[E—1 Caliza micrilica con filamentos

/ ™™ Calizas con cavidadeserosivas de karstificacion

5 i €3] Caliza Wackstone con oolitos ferruginosos gruesos bienclasificados

Figura 2.12. Distribucion de facies y espesores para los materiales del Calloviense en la Plataf orma Aragone-
sa: Ve: Veruela; Ta: Talamantes; Ri: Ricla; Ald: Aladrén; To: Tosos; Ag: Aguilon; Be: Belchite; Mo: Moneva;
Pe: Penisquera; Ar/Ol: Arifio-Oliete; And: Andorra; Ca: Calanda (extraido de Lardiés et al., 1997)
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diente, muy homogéneas y extensas en el transcurso del Oxfordiense y del
Kimmeridgiense.

En el limite Oxfordiense-Kimmeridgiense se detecta una etapa de
actividad de algunos accidentes de z6calo, que implica la aparicion de sur-
cos sedimentarios en las zonas marginales de la cuenca (Aurell, 1990). En
concreto, en el dominio correspondiente a la Cuenca Ibérica se observan
una serie de surcos y umbrales alineados segun una direccién NNO-SSE
(Badenas y Aurell, 1997): (1) En su zona central se situaria la alineacion de
los surcos de Ricla, Palomera, Jabaloyas-Riodeva, Chelva y el posible
surco de Carcelén, con espesores maximos de sedimento que oscilan
entre 200 y 230 metros. Dichos surcos estan a su vez separados por zonas
de menor subsidencia que muestran una direccién variable, desde E-O a
NE-SO. (2) Mas hacia el este se encuentran los umbrales de Ejulve-Mon-
talban y de Castellén-Valencia. El primero actia como zona emergida al
final del Jurasico medio (Aurell, 1990), si bien durante el Kimmeridgiense
representa probablemente una zona emergida de menor extension. El
segundo es un area de menor subsidencia con un espesor de sedimentos
inferior a los 100 metros. (3) En la parte oriental se situaria el surco del
Maestrazgo, donde se encuentran las mayores acumulaciones de sedi-
mento, con espesores superiores a los 500 metros (Salas, 1987).

Al final del Jurasico superior se constata un progresivo levantamien-
to de la Meseta (que a partir del Titénico esta anexionada al Macizo del
Ebro), produciéndose un importante surco sedimentario al SE de la Cordi-
llera Ibérica. Este ciclo se cierra con una nueva etapa de fracturacién por
la reactivacion las estructuras tardihercinicas durante el Hauteriviense-
Barremiense (Cretacico inferior).

5. JURASICO SUPERIOR-CRETACICO INFERIOR

5.1. FACIES PURBECK-WEALD

Los materiales de estas facies que afloran en el area de estudio for-
man parte del conjunto sedimentario de la cuenca jurasica-cretacica de
Cameros, y se localizan en su extremo sur. Estos materiales despertaron el
interés de numerosos autores franceses y alemanes, que establecieron
diferentes subdivisiones litoestratigraficas para estos sedimentos (Fig.
2.13). Los primeros datos sobre estos materiales son de Palacios (1882,
1890) y de Palacios y Sanchez Lozano (1885), que consideran la existen-

72



Adolfo Maestro Gonzilez

cia de una secuencia continental independiente, el Urgo-Aptiense, discor-
dante entre el Weald y las Formacion Utrillas. En cambio, Beuther (1966) y
Tischer (1966) consideran que todos los materiales pertenecen al mismo
megaciclo (Weald) y establecen la primera y mas completa subdivision lito-
estratigrafica de estos materiales en cinco grupos, que son, de mas anti-
guo a mas moderno: Grupo de Tera (siliciclastico); Grupo de Oncala (car-
bonatico); Grupo del Urbion (siliciclastico); Grupo de Enciso (mixto) y
Grupo de Olivan (siliciclastico). Estos autores suponen estos depésitos ori-
ginados en un ambiente deltaico. La dataciéon a partir de restos fésiles
(ostracodos) dan una edad Jurasico superior-Cretacico inferior. Los mate-
riales que afloran en el borde norte de nuestra area de estudio, pertenece-
rian segun Beuther (1966) a los Grupos, Tera, Oncala y Urbién.

Con posterioridad, otros autores han realizado distintas divisiones
litoestratigraficas (Meléndez, 1978; Salomon, 1982a, 1984; Guiraud, 1983;
Guiraud y Seguret, 1985; Martin i Closas, 1989; Clemente y Alonso, 1990;
Gomez Fernandez, 1992; Mas et al., 1993; Gémez Fernandez y Meléndez,
1994) (ver Fig. 2.13). A continuacién enumeraremos y describiremos bre-
vemente las formaciones, de mas antiguas a mas modernas, de edad Cre-
tacico inferior definidas por Clemente y Alonso (1990) para el sector occi-
dental y las unidades descritas por Gomez Fernandez (1992) para el sector
oriental del borde meridional de Cameros, en la provincia de Soria.

Sector occidental

Formacion Golmayo

Esta unidad, definida informalmente con el rango de formacién (ya
que no se conoce su base), es equivalente a la Unidad A de Meléndez
(1978). Esta formada por unos 700 metros de areniscas, arcillas, calizas y
margas, y de manera subordinada y hacia techo, conglomerados siliceos y
calcareos. Se puede considerar equivalente también al Ciclotema | (For-
maciones de Tera, Magana y Matute) de Guiraud y Séguret (1985), que
incluye al Grupo Tera y la base del Grupo Oncala de Beuther (1966) y Tis-
cher (1966).

Formacion de la Cuerda del Pozo

Es equivalente al Ciclotema Il (Formaciones Huérteles, Aguilar y Val-
deprado) de Guiraud y Séguret (1985), a la parte superior del Grupo Onca-
la de Beuther (1966) y Tischer (1966), a la Unidad B de Meléndez (1978), y
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constituye en la zona norte la base de lo que Salomon (1982a) llama Grupo
Salas. Se apoya discordante, en la zona norte del borde meridional de la
Cuenca de Cameros, sobre las calizas lacustres de la Sierra de Matute
(Guiraud y Séguret, 1985). En la zona suroriental se apoya sobre la Forma-
cion Golmayo. Su techo esta también limitado por una discordancia que la
separa de la Formacién Abejar. La unidad esta formada por 800 metros de
areniscas y arcillas, con intercalaciones conglomeraticas en la base.

Formacion Abejar

Es equivalente a la parte superior de lo que Salomon (1982a) definié
como Grupo Salas, fue descrita como Grupo Urbién por Beuther (1966) y
Tischer (1966) y se corresponde con las unidades C y D de Meléndez
(1978). Esta formada por unos 1300 metros (zona de maxima potencia) de
conglomerados y gravas, arenas siliceas, limos y arcillas. Consta de tres
ciclos sedimentarios, y debido a sus variaciones de facies se ha distingui-
do el Miembro Frentes. Los materiales de esta misma edad mas préximos
con caracter marino se encuentran hacia el sureste, en el sector del Puer-
to de Bigornia, en el limite de las provincias de Soria y Zaragoza, donde
Alonso y Mas (1988), han identificado una unidad (C2) que interpretan
como los materiales del ciclo sedimentario Barremiense-Aptiense.

La evolucién sedimentoldgica durante el Cretacico inferior en este
sector de la Sierra de Cameros tiene lugar en ambientes de abanicos alu-
viales y sistemas fluviales (Fig. 2.14).

Evolucion tecténica del sector occidental

El borde sur de la zona donde tuvo lugar la sedimentacion se carac-
teriza por la existencia de dos fallas activas. El limite suroccidental coinci-
de con la Falla de San Leonardo (Morillo y Meléndez, 1972; Salomon,
1982a) de direccion NO-SE, y el limite en las proximidades de la localidad
de Soria lo constituiria la Falla de las Cuevas de Soria (Clemente y Alonso,
1990), también denominada de Las Fraguas (Clemente y Alonso, 1988) o
Falla de Soria (Maestro Gonzélez y Casas Sainz, 1995a; Casas Sainz y
Maestro Gonzalez, 1996) de direccion NE-SO. En la zona de interseccion
de las mismas se produjo el depdsito de una potente serie originada por
un sistema fluvio-lacustre en una llanura aluvial fangosa, con charcas efi-
meras y canales de alta sinuosidad divagando en la llanura. Son facies dis-
tales de un sistema fluvial cuya zona proximal estaria situada hacia el sur
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Figura 2.14. Esquemas evolutivos de las principales etapas evolutivas es este sector de la cuenca. A. Esquema
estructural. Principales accidentes tectonicos involucrados en la sedimentacion. B. Berriasiense inferior? Fm.
Golmayo. C. sBerriasiense? Fm. Pantano de la Cuerda del Pozo. D, E y E Barremiense-Aptiense. Fm. Abejar.
Los esquemas corresponden a los tres ciclos de progradacion-retrogradacion (extraido de Clemete y Alonso,
1990).

y €l oeste. Esta primera secuencia corresponde con la Formacion Golma-
yo (Clemente y Alonso, 1990).

Posteriormente, y durante una etapa de inestabilidad y cambio en la
actividad tectonica, se instala una red fluvial cuya area fuente se situa al
oeste (Fig. 2.14). Estos depdsitos dan lugar a una secuencia de depdsito
correspondiente con la Formaciéon Pantano de la Cuerda del Pozo (Cle-
mente y Alonso, 1990; y Clemente y Pérez-Arlucea, 1993).

Durante el Barremiense superior-Aptiense el depocentro de la cuen-
ca se desplaza a su borde suroriental. Se originan importantes abanicos
aluviales y llanuras aluviales de tipo braided, procedentes de este borde.
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Estos depdsitos constituyen la denominada Formacion Abejar (Clemente y
Alonso, 1990). Tras esta secuencia se produjo una reactivacion de las
estructuras (movimientos Austricos, Morillo y Meléndez, 1972) que conlle-
v la generacién de un relieve positivo y la erosién de parte de los sedi-
mentos de esta ultima formacién antes del depésito discordante de las
Arenas de Utrillas.

Sector oriental

Aloformacion Agreda

Estos depositos corresponderian a la parte inferior del Grupo Tera
(Tischer, 1965) y al Ciclo | de Salomon (1982a) que lo divide en varios gru-
pos, y que en la zona de estudio son: G. Torrecilla, G. de Garray, G. de
Renieblas y G. del Madero. El este de la cuenca corresponde al Grupo |4
(Fm. Tera) de Guiraud (1983), mientras que el area noroeste estaria com-
prendida dentro del Grupo lo (Fm. Magana). Esta unidad se apoya discor-
dante sobre las infrayacentes: Formaciones Aldeapozo y Torrecilla (Alonso
y Mas, 1990). Llega a alcanzar una maxima potencia de 255 metros en las
proximidades de Agreda, a partir de donde parece que disminuye rapida-
mente su espesor hacia el sureste y oeste. La litologia predominante es de
naturaleza detritica, si bien presenta dos paquetes de caliza de unos 15
metros de potencia.

Aloformacion Magaria

Equivale a parte del Grupo Tera y en algunas zonas también incluye
la parte inferior del Grupo Oncala (Tischer, 1965). En casi toda la cuenca es
equiparable al Ciclo IIA de Salomon (1982a), pero en el noroeste quedaria
incluida en los ciclos | y lIC del mismo autor. Equivale también a la parte
inferior del grupo Iz (Fm. Magana) de Guiraud (1983), aunque al oeste inclu-
ye a los depoésitos del Grupo |1 (Fm. Tera). Se dispone por lo general en
paraconformidad sobre la Aloformacién Agreda, pero en ocasiones tam-
bién en discordancia angular con disposicién geométrica de las capas en
onlap. Si no existe la Aloformacion de Agreda se sitia sobre las formacio-
nes Aldeapozo y Torrecilla. Su mayor potencia se observa en las proximi-
dades de Almarza y alcanza los 700 metros. Esta dominada litolégicamen-
te por materiales de naturaleza detritica que hacia el ENE presenta
indicadores de haber sufrido metamorfismo de muy bajo grado.
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Aloformacion Sierra de Matute

Esta incluida en la parte inferior del Grupo Oncala (Tischer, 1965) y
en la parte alta del Grupo Tera del mismo autor. Es equivalente al Ciclo 1B
de Salomon (1982a), aunque en el este y centro constituye |la parte alta del
Ciclo llA y al noroeste esta incluida en el Ciclo IIC. Coincide también con
el Grupo I3 (Formacion Sierra de Matute) y con la parte alta del Grupo o de
Guiraud (1983). Esta unidad se sitla sobre la Aloformacion Magafna en
paraconformidad y en onlap sobre la Aloformacién de Agreda y la Forma-
cion Torrecilla. Su maxima potencia observada es de 650 metros y se loca-
liza en la Sierra de Matute. La unidad tiene caracter detritico-carbonatado,
con predominio de los carbonatos, generalmente calizas micriticas bio-
clasticas y calizas micriticas de color oscuro. Hacia el este estos carbona-
tos han sufrido procesos metamorficos de muy bajo grado.

Evolucion tectonica del sector oriental

Por lo general el origen de las distintas unidades observadas en este
sector de la Sierra de Cameros habria que buscarlo en causas tectonicas.

La sedimentacioén de la Aloformacion de Agreda (Gomez Fernandez
y Meléndez, 1994) se produce en un abanico aluvial en el este, ligado a
zonas mas activas, cuya procedencia se situaria al SE, en el Macizo del
Moncayo. En el sur del surco, con menores tasas de subsidencia y apor-
tes, la sedimentacion se produce en una llanura aluvial (Salomén, 1984)
con canales meandriformes y pequenos lagos carbonatados.

Posteriormente se produjo un cambio en la zona desde la que se
aportaban materiales, que parece pasar a situarse al oeste y suroeste. Es
por ello por lo que los sedimentos, tipicos de ambiente fluvial, son mas
proximales cuanto mas al oeste (Salomon 1982a y b), hacia donde se
situaria el area madre, posiblemente el denominado Macizo Castellano
(Tischer, 1965). Bajo estas condiciones se produciria el depdsito de la Alo-
formacion Magana (Gémez Fernandez y Meléndez, 1994).

De nuevo se produce un cambio en el area de aportes, que parece
proceder del noroeste. Los medios sedimentarios son predominantemen-
te fluviales al norte pasando al sur a ambientes lacustres con amplias areas
palustres (Normati y Salomon, 1989). Estas areas sufririan frecuentes
entradas marinas de procedencia sureste (Schudack y Schudack, 1989;
Gomez Fernandez, 1992). En este contexto se llevaria a cabo la sedimen-
tacion de la denominada Aloformacioén de la Sierra de Matute (Gémez Fer-
nandez y Meléndez, 1994).
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La Tectonica extensional de la Cuenca de Cameros

Durante el Kimmeridgiense al Berriasiense inferior (Ciclo | de Salo-
mon, 1982a) se desarrollaron una serie de sistemas aluviales en la Cuenca
de Cameros, cuya localizacion estaba controlada por la actividad de deter-
minadas estructuras (Fig. 2.15.A) (Alonso et al., 1982).

En el Berriasiense la actividad tecténica de este sector es mas inten-
sa. Inicialmente se forma una cuenca que se extiende por la zona oriental
de la Sierra de Cameros y mas particularmente por su parte central y suro-
riental. Esta cuenca esta controlada por estructuras importantes: La Falla
de Soria (NO60E) y la Falla de Oncala (N135E) (Alonso et al., 1982), las cua-
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Figura 2.15. (A) Ciclo 1. Extension de los depdsitos, medios de sedimentacion y estructuracion del dominio
sedimentario. Las grandes lineas estructurales de la Sierra de Cameros y de la Sierra de la Demanda. Diferen-
ciacion de dos ramas estructurales de orientacion N120E(A) y N135E(B). (B), (C), (D) y (E) Ciclo I1. Fase A,
B, Cy D respectivamente. Extension de los depésitos, medios de sedimentacion y estructuracion del dominio
sedimentario. (F) Ciclo I11. Extension de los depésitos, medios de sedimentacion 'y estructuracion del dominio
sedimentario (extraido de Alonso et al., 1982).
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les dan lugar a dos ramas de subsidencia desigual (Fig. 2.15.B). En la rama
NOG60OE aparece un complejo fluvio-lacustre alimentado desde el suroeste y
en el que la sedimentacion es detritica. En la rama N135E existe un estre-
cho compartimento, fuertemente subsidente, con sedimentacion lacustre y
detritica fina (Ciclo I, Fase A de Salomon, 1982a). A esta etapa le sigue un
periodo en el que el dominio sedimentario se estrecha. Se cierra hacia el
suroeste y el sureste y la sedimentaciéon es controlada por una serie de
estructuras NOB0OE. La sedimentacion es lacustre con predominio de mate-
rial calcareo (Ciclo Il, Fase B de Salomon, 1982b) (Fig. 2.15.C). Posterior-
mente se produce una etapa de gran expansion de las areas de depdsito,
donde se recubre casi toda la Sierra de Cameros. Ademas de la estructu-
ra de Oncala se manifiestan numerosas estructuras NOGOE. El medio de
sedimentacion es el de una llanura aluvial, pasando al noreste a una lagu-
na (Ciclo Il, Fase C de Salomon, 1982b) (Fig. 2.15.D). Por dltimo, se pro-
duce un retroceso notable del dominio sedimentario, instalandose una
laguna al NE del eje de Oncala. La sedimentacion arcillosa y carbonatada
es acompanada por precipitacion de sales (yesos) (Ciclo Il, Fase D de Salo-
mon, 1982b) (Fig. 2.15.E).

En el Valanginiense inferior se genera una nueva cuenca que recu-
bre una pequefia parte de la zona occidental y toda la zona oriental. La
estructura principal que controla la dindmica sigue siendo la Falla de Onca-
la. La zona mas subsidente ocupa el estrecho sector comprendido entre
dicha estructura y el margen noreste de la Cuenca de Cameros. El medio
de sedimentacion es el de una llanura aluvial al suroeste y un lago al nores-
te (Ciclo Ill de Salomon, 1982b) (Fig. 2.15.F).

Los Ciclos I, Il y Ill constituyen el denominado Megaciclo 1 (Salo-
mon, 1982b).

El periodo Barremiense-Albiense (Megaciclo 2 de Salomon, 1982b)
se caracteriza por una sedimentacion fluvial que ocupa un surco de orien-
tacion N120E compartimentado por estructuras NO75E.

En el Albiense superior (?) la estructura se estabiliza en parte y la
Formacion Utrillas (base del Megaciclo 3 de Salomon, 1982b) se instala
uniformemente por toda la Sierra de Cameros.

5.2. FORMACION DE UTRILLAS

La edad de esta formacion es Aptiense superior-Cenomaniense.
Estan constituidas por arenas cuarzo-feldespaticas mas o menos cemen-
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tadas por carbonatos y lutitas. Localmente, presentan abundantes costras
ferruginosas. Pueden dividirse en dos unidades litoldégicas: una conglome-
ratica-areniscosa inferior, cuyo espesor oscila alrededor de los 140 metros
(aunque puede alcanzar los 200 metros) y otra lutitico-areniscosa superior
de potencia muy variable (0-350 metros), cuya media no supera los 100
metros.

La unidad inferior esta formada por grandes cuerpos canaliformes
(del orden de una veintena de metros) de arenisca grosera y microconglo-
meratica, separados por delgados niveles lutiticos. Esta unidad se ha inter-
pretado como formada por facies tipicas de relleno de canales de tipo tren-
zado.

La formacion lutitico-areniscosa superior yace en discordancia
sobre la unidad infrayacente (Meléndez y Vilas, 1980; Alonso y Mas, 1988;
Clemente y Alonso, 1988). Esta constituida fundamentalmente por niveles
areniscosos canalizados, intercalados en una masa pelitica dominante.
Los paleocanales estan formados por arenas gruesas a finas y con un
espesor por término medio de unos 4,5 metros. El techo de los canales
presenta sefales de edafizacion. Existen ferruginizaciones importantes
con burrows limonitizados en posicién vertical. Las lutitas presentan diver-
sas coloraciones, dominando los tonos grises tefidos superficialmente por
los 6xidos de hierro. En conjunto, la unidad superior debe considerarse
sedimentada en un medio fluvial de tipo meandriforme (Marfil y Gémez
Gras, 1992).

Contexto tecténico durante el depdsito de la Formacion Utrillas

A tenor de los datos obtenidos del estudio estratigrafico de los
depdsitos de la Formacioén Utrillas se observa que en el area del entorno
de la Cuenca de Almazan el espesor de estos depdsitos sufre una reduc-
cién en su espesor. Este hecho ha permitido determinar la existencia de un
umbral al que se le ha denominado Umbral de Ateca (Marfil y Gomez Gras,
1992). Este umbral no representa mas que una continuidad en el Cretaci-
co del umbral sedimentario tridsico de idéntica denominacién (Garrido y
Villena, 1977; Marfil y Gémez-Gras, 1990).

La cuenca en este sector, durante la sedimentacion de las facies
Utrillas, esta dividida en dos subcuencas (sector nororiental y sector suroc-
cidental), separadas por una zona intermedia sin sedimentacién o con
depdsitos muy poco potentes, que constituye el Umbral de Ateca (Fig.
2.16).
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Figura 2.16. Esquema estructural de las cuencas donde se sedimentaron las facies Utrillas en los alrededores
del Umbral de Ateca (extraido de Marfil y Gomez-Gras, 1992).

La distribucion de los afloramientos sugiere que estas dos subcuen-
cas son consecuencia de dos lineas estructurales de direccién aproxima-
da NO-SE, probablemente heredadas del Triasico, de geometria curva
tanto en planta como en seccion, con longitudes del orden de los 100 kil6-
metros, que condicionan la formacién de cuencas distensivas con estruc-
tura en semigraben (Marfil y Gomez-Gras, 1992). Segun estos autores, el
Umbral de Ateca corresponderia a un alto sedimentario situado entre dos
semigrabens. Una zona de fracturas sinsedimentarias de direccién NE-SO
(Rincon et al., 1982; Floquet, 1987; Clemente y Alonso, 1990) corta el sis-
tema principal de direccién NO-SE. Por su extremo SE, el umbral se ate-
nuaria progresivamente hasta llegar a desaparecer, dando lugar a una
Unica cuenca de sedimentacion.

6. CRETACICO SUPERIOR

La edad de los materiales de la serie carbonatada del Cretacico
superior se extiende desde el Cenomaniense superior hasta el Campa-
niense-Maastrichtiense (Fig. 2.17). La potencia media que presenta toda la
serie es de aproximadamente 700 metros. A continuacion enumeraremos
y describiremos sintéticamente las formaciones del Cretacico superior
definidas por Floquet et al. (1982) y Valladares (1989) existentes en el area
de estudio.
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MEGACICLO DEL CRETACICO SUPERIOR

Grupo superior

Ciclo Senoniense

Grupo inferior
Ciclo Cenomano-Turoniense

Santonien,  Campaniense Maastrich.

Coniaciense

Alb. Cenomaniense Turoniense

BORDE N DEL SISTEMACENTRAL
(Floque! et al., 1982; Alonso, 1981)

ALMAZAN (Valladares, 1989)

|

o M

Fm. Dolomias y margas del
Valle de Tabladilio

Fm Burgo de Osma.
Mb. Dolomias de Pefiaravesa

Fm. Calizas y dolomias de
Castrojimeno

Fm Dolomias tableadas
de Caballar

Fm. Segovia

Fm. Calizas, margasy arenas
de Moral de Homuez

Fm.Arenas de Utrilas

SW-s N-NE

i ?

Fm. Dolomias, margas
dolomiticas y calizas de
Santo Domingo de Silos

FmBurgo de Osma.
Mb. Dolomias de Pefiatravesa

Fm. Calizasy
dolomias de
Caslrojimeno

Fm. Calizas de
Hontoria del Pinar

Fm. Dolom. de
Caballar

Fm. Caliaas nodulares
de Hortezuelos

Fm Calizas, margas y arenas
de Moral de Hornuez

Fm.Arenas de Utrillas

CORDILLERA IBERICA NORTE
(Floquet et al., 1982)

? ? ?

Fm. Santibariez delVal

Fm. Dolomias, margas dolom'ticasy
calizas de Santo Domingo de Silos

Fm. Calizas de Burgo de Osma

Fm. Calizas de Hontoria del Pinar

Fm. Calizas nodulares
de Hortezuelos

Fm. Mufiecas
Fm. Picofrentes

Fm. Sta. M» de las Hoyas

Fm Arenas de Utrillas

CORDILLERA IBERICA CENTRAL
(Floquetetal, 1982)

? ? ?
Fm.Sierrade La Pica

? ?

Fm. Dolomias, margas dolomiticasy
calizas de Santo Domingo de Silos

Fm. Calizas de Burgo de Osma

Fm. Calizas de Hontoria del Pinar

Fm.Pantano de la Tranquera

Fm. Jaraba

Fm. Monterde
Fm Nuévalos

Fm. Sta. M* de las Hoyas

FmArenas de Utrilas

Maastrich.

Campaniense

Grupo superior

Ciclo Senoniense

MEGACICLO DEL CRETACICO SUPERIOR

Santonien,

Coniaciense

Cenomaniense  Turcniense

Alb.

Grupo inferior
Ciclo Cenomano-Turoniense

Figura 2.17. Cuadro de correlacion entre las formaciones del Cretdcico superior en diferentes regiones de la Cordillera Ibérica (extraido de Valladares, 1989).
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Formacion Santa Maria de las Hoyas

Alternancia de calizas, biomicritas (wackestone), con bioclastos y
ostreidos con estratificacion ondulada, irregular y plana; y margas, que son
algo arenosas en la base en tonos blanquecinos, amarillentos y verdosos.
Incluyen niveles discontinuos canalizados de calizas nodulosas con ostrei-
dos. La potencia de esta unidad oscila entre 20 y 40 metros. Se ha data-
do, a partir de su contenido paleontolégico, como Cenomaniense superior
(Meléndez, 1991).

Calizas dolomiticas de Nuévalos

Estéa constituida por calizas (wackestone), calizas dolomiticas y dolo-
mias, a veces recristalizadas, en secuencias del tipo mudstone-wacketone
y packstone-grainstone. Los niveles margosos estan ausentes o son muy
escasos. Su estratificacion es planar, dando un aspecto tableado a la uni-
dad. Su potencia esta entre 30 y 50 metros. Su datacién, en funcion del
contenido paleontolégico y su situacion estratigrafica, permite asignarle
una edad Cenomaniense superior (Meléndez, 1991).

Calizas nodulosas de Monterde

También es conocida como Margas de Picofrentes. Esta constituida
por calizas con estratificacidon nodulosa y discontinua, se trata de biomi-
critas (wackestone y wackestone-packstone), micritas arcillosas (mudsto-
nes), que alternan con niveles de margas calcareas blanquecinas y verdo-
sas, generalmente cubiertas, con laminacion paralela y aspecto noduloso,
que intercalan niveles de mudstone-wackestone también nodulosos. La
potencia oscila entre los 30 y 60 metros. Se advierte una disminucién hacia
el sur y aumento hacia el noroeste y norte, a la vez que aumenta el conte-
nido en margas. Su edad es Cenomaniense superior (Mojica y Wiedman,
1971).

Calizas bioclasticas de Jaraba

También conocida como Calizas bioclasticas de Munecas. Esta
constituida por dolomias y calizas dolomiticas muy recristalizadas, estrati-
ficadas en gruesos bancos o de aspecto masivo. En ocasiones intercalan
calizas nodulosas, con bioclastos dispersos (wackestone) y bioturbadas en
lentejones, adquiriendo los cuerpos dolomiticos geometria lenticular
plano-convexa (monticulos). Su limite inferior es gradual, rapido o neto,
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mientras que el superior viene marcado por una discontinuidad de carac-
ter regional con formacién de un nivel de hard-ground. La potencia oscila
entre 50 y 70 metros. La edad de esta unidad es dificil de precisar, aunque
por su posicion estratigrafica y a partir de la correlaciéon con otros secto-
res se le atribuye una edad Turoniense a Turoniense superior. La disconti-
nuidad del techo de la formacién podria representar al Turoniense superior
en parte y al Coniaciense basal (Meléndez, 1991).

Calizas, margas y arenas de Moral de Hornuez

Esta unidad constituye, en el borde occidental de la Cuenca de
Almazan, la base del Cretacico superior calcareo y se apoya concordante-
mente sobre la Formacién Arenas de Utrillas, separando a ambas unida-
des un contacto neto marcado por una superficie ferruginosa. Equivale a
las Formaciones Nuévalos y Jaraba definidas por Floquet et al. (1982) en
la Cordillera Ibérica Central, siendo por tanto su edad Cenomaniense
superior-Turoliense. Esta constituida por margas grises y amarillentas, que
intercalan niveles carbonatados milimétricos hacia la mitad de la serie y
hacia el techo niveles de calizas nodulosas, bioclasticas y algo arenosas
similares a la unidad suprayacente, Formaciéon Hortezuelos, constituyendo
un paso gradual entre ambas. Presentan bioturbacién de moderada a
intensa y localmente se pueden observar ripples de oscilaciéon y mallas de
algas. Su potencia aproximada es de unos 30 metros.

Calizas dolomiticas del Pantano de la Tranquera

Regionalmente presenta una potencia de 80 metros. Se observan
facies de micritas y dolomicritas estratificadas, con laminacién, cantos
negros dispersos, huellas de desecacion y posibles pseudomorfos de
anhidrita. Por encima aparecen calizas wackestone y mudstone bien estra-
tificadas y en el techo sélo se observan mudstones de algas con cantos
negros y brechas de desecacién. Su contenido fosilifero es escaso y limi-
tado a la base de la unidad en donde se reconocen algunos foraminiferos
plancténicos. La edad de esta unidad es imprecisa, aunque se le atribuye
al Coniaciense-Santoniense inferior (Meléndez, 1991).

Calizas nodulares de Hortezuelos

Es equivalente en la Cordillera Ibérica Central a la Formaciéon Panta-
no de la Tranquera, por lo que su edad es Coniaciense-Santoniense infe-
rior. Su potencia sufre importantes variaciones, aunque aproximadamente
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es de 50 metros. Esta constituida por calizas grainstone y packstone, bio-
clasticas, nodulosas y beiges. Predominan cuerpos con base erosiva y
geometria de canal, con estratificacion cruzada en surco y otros con mor-
fologia de barras y estratificacion cruzada planar, con ripples de oscilacion
en el techo.

Dolomias tableadas de Caballar

Representa una variacion lateral de la Formacién Hortezuelos. El
espesor de esta formacion varia entre 30 y 60 metros. Esta constituida por
dolomias mudstone amarillentas, finamente estratificadas con laminacion
algal y superficies ferruginizadas, a las que siguen calizas wackestone y
packstone bioclasticas y de pellets, de colores grises a beiges, a menudo
dolomitizadas.

Calizas de Hontoria del Pinar

Constituidas por calizas bioclasticas muy recristalizadas de tonali-
dades blancas y grises claras, ligeramente nodulosas en algunos tramos,
con un espesor aproximado de 40 metros. Texturalmente varian de muds-
tone a grainstone bioclasticas, a veces intraclasticas, pasando por todos
los términos intermedios. Se da el caso de aparicion de términos bound-
stone de rudistas. Su edad es Santoniense inferior-superior (Meléndez,
1991).

Calizas y dolomias de Castrojimeno

Representa una variacion lateral de la Formacion Hontoria del Pinar.
Alcanzan una potencia de 70 metros. Esta constituida por calizas packsto-
ne y grainstone ooliticas y bioclasticas, de color blanco a amarillento, en
capas meétricas, a veces recristalizadas y con aspecto carniolar.

Calizas de Burgo de Osma

Se ha medido una potencia de 50 a 70 metros. Esta constituida en
secuencias métricas de calizas bafflestone de rudistas en la base, que oca-
sionalmente se encuentran alternando con calizas grainstone y packstone
bioclastica de colores grises y rosas; calizas con miliélidos, wackestone,
en el tramo medio, generalmente bioturbados; y wackestone-mudstone en
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la parte superior de cada secuencia, generalmente con laminacion algal,
porosidad fenestral y ocasionalmente desecacion y brechas. Se le atribu-
ye una edad Santoniense superior-Campaniense (Floquet et al., 1982).

Formacion Santo Domingo de Silos

Litolodgicamente esta constituida por calizas blancas, carniolas rojas
y amarillentas, y dolomias blanquecinas y amarillas que en la base aun
conservan fantasmas de rudistas y milidlidos que desaparecen rapida-
mente. Esta serie tiene una potencia aproximada de 30 a 40 metros. Se le
ha asignado una edad Campaniense (Valladares, 1989).

Calizas con cantos negros de Sierra de la Pica

Esta constituida por una sucesion de mas de 200 metros de calizas
micriticas grises y beiges con abundantes cantos negros y otros intraclas-
tos. Su estratificaciéon es horizontal y homogénea, con frecuentes cuerpos
mas potentes que resaltan en el paisaje y que muestran geometria lenticu-
lar y superficies internas igualmente canaliformes. Estos cuerpos estan
constituidos por micritas grises y beiges (mudstones), en las que se puede
observar la existencia de frecuentes cantos negros dispersos. Su edad
probable es Campaniense-Maastrichtiense (Meléndez, 1991).

De modo resumido, desde el punto de vista sedimentoldgico, en el
Cretacico superior se puede diferenciar dos megasecuencias. La primera
termina en el Turoniense superior con un episodio regresivo, la segunda
empieza con un impulso transgresivo de edad Coniaciense y finaliza en la
regresion generalizada Campaniense-Maastrichtiense.

La primera megasecuencia se trata de arenas de origen fluvial (For-
macién Arenas de Utrillas), sobre las que aparecen margocalizas, calizas
arenosas y calcarenitas de plataforma interna somera y finalmente margas
con ammonites, correspondientes a plataforma interna abierta. En el paso
Santoniense-Campaniense comienza la regresion en la zona meridional,
con facies caracteristicas de medios muy restringidos. Hacia el norte de la
Cuenca Ibérica persiste la plataforma, pero con tendencia cada vez mas
restrictiva y con paso a facies mas continentales. La regresiéon culmina en
el Maastrichtiense con facies continentales lacustres, con arcillas y calizas
con carofitas.

87



Estratigrafia y tecténica sinsedimentaria

Contexto tecténico de la cuenca del Cretacico superior

La evolucién de la cuenca mesozoica |bérica presenta dos ciclos: el
primero de ellos se desarrolla durante el Tridsico-Jurasico; y el segundo en
el Cretacico. El Cretacico superior representa un estado de subsidencia
termal dentro del segundo ciclo (Vilas et al., 1982, 1983). Durante este
periodo tiene lugar una subida eustatica global que invade gran parte de la
placa Ibérica, estructurandose un estrecho entre dos dominios oceanicos,
Atlantico y Tethys.

Los elementos tectonicos mas importantes que condicionaron la
sedimentacion del Cretacico superior en la Regién Norcastellana son: la
Meseta Norte y los relieves correspondientes al Macizo Asturiano, en el
borde occidental, y en el borde oriental se situaria el dominio emergido del
Macizo del Ebro. Los dos primeros han tenido importancia en cuanto a la
continuidad de los aportes durante todo el Cretacico superior. El tercero,
sin embargo, parece haber actuado fundamentalmente como limite paleo-
geografico en cuanto a la extension de la cuenca sedimentaria (Fig. 2.18).

$ Dentro de la cuenca
propiamente dicha, la sedi-
mentacion y la distribucion
de los distintos ambientes,
asi como la geometria de la
cuenca, fueron condiciona-
dos por la presencia de
accidentes tecténicos (Alon-
so, et al., 1989). La Meseta
Norte estaba influenciada
principalmente por fallas de
direccion N120E a N130E,
probablemente relaciona-
das con la apertura del
Golfo de Vizcaya. Las fallas
se escalonaban hacia el
norte creando una serie de
altos que eran progresiva-
mente rebasados por el

. 100 km ‘ ‘ nivel del mar. El mayor de
Figura 2.18. Elementos paleogeogrdficos y tectonicos que con- ellos fue el Alto del Ebro

dicionaron la sedimentacion durante el Cretdcico superior en la

region Norcastellana (extraido de Alonso et al., 1982). (FeuiIIée, 1 967, Floquet,
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1978, 1983) el cual no fue rebasado hasta el Cenomaniense medio-supe-
rior y que durante todo el Cretacico superior constituy6 el borde de la pla-
taforma. Se han descrito, al menos, cuatro altos mas con la misma orien-
tacién y que han sido denominados: Burgos, Duero (Alonso y Floquet,
1982), Sepulveda y Pedraza (Alonso, 1981) (Fig. 2.18). El Alto de Burgos
fue rebasado en Cenomaniense medio-superior, los altos del Duero y de
Sepulveda en el Turoniense inferior, y, por ultimo, el Alto de Pedraza duran-
te el Coniaciense. Sobreimpuestos a esta orientacién de fracturas, se
observa la existencia de otras estructuras también importantes de orienta-
ciéon NE-SO (NO60E), pero cuyo efecto en la distribuciéon de los sedimen-
tos es menos evidente, excepto el Alto de Ateca, el cual se extiende desde
el Macizo del Ebro hasta el Macizo Ibérico y coincide con la prolongacién
del limite sur del Sistema Central (Fig. 2.18). Su influencia puede ser cons-
tatada en todo el Cretacico, y durante el Cretacico superior parece haber
jugado un papel importante en cuanto a control de las influencias marinas
procedentes del sureste y sur (Domino del Tethys) frente a las dominantes
del norte (Dominio Atlantico).

Alonso y Mas (1982) destacan, al oeste de la zona de estudio, la
existencia de dos directrices tecténicas que condicionaron la sedimenta-
cién del Cretacico superior: NO-SE y NNE-SSO, destacadas con anteriori-
dad por Alonso (1981). Estas lineas coinciden con las direcciones tardiher-
cinicas sefaladas por Fernandez Casals (1979) en su estudio de las
deformaciones hercinicas del Sistema Central, en el cual se apreciaban
como mas frecuentes las fallas de direccién N0670-N0780 y NO18E-
NO27E (Fig. 2.19). La
primera de las direc-
e ciones condiciona
claramente la distri-
bucién de ambien-
m + tes sedimentarios,

emezx  |ocalizdndose siem-
pre las facies mas
marinas y externas

DIRECTRICES PALEOTECTONICAS *s k]
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sante el hecho de
Figura 2.19. Directrices tectonicas condicionantes de la sedimentacion que estos mismos

durante el Cretdcico superior al oeste de la zona estudiada (extraido de
Alonso y Mas, 1982). escalones controlan
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la distribucién de los depdsitos durante el Pérmico y el Mesozoico, ya que
al sur de la localidad de Tamajon (Fig. 2.19) no se encuentran representa-
dos los materiales tridsicos que si existen en las proximidades de esta
misma poblacién (Sopefia, 1979). La segunda direccion se impone a la pri-
mera desplazando las facies mas marinas hacia el sur, provocando que
durante el Cenomaniense superior-Turoniense inferior-medio se den en el
borde sur del Sistema Central situaciones mas externas que en el norte.
Otro hecho relevante es que la direccion NNE-SSO no parece tener ape-
nas influencia durante la sedimentacioén del ciclo Senoniense, mientras que
el Cenomaniense-Turoniense es claramente muy importante. Este hecho
puede ser el responsable de la simetria en el funcionamiento de los ciclos
en uno y otro borde, ya que las facies mas profundas se localizan en el sur
durante el ciclo inferior y en el norte durante el superior.

7. TERCIARIO CONTINENTAL

El relleno terciario de la Cuenca de Almazan muestra una geometria
sintecténica, con espesores de 3500 metros en el centro de la cuenca (Fig.
2.20), decreciendo muy rapidamente hacia el sur (500 metros en el flanco
levantado del Monoclinal de Almazan, y desaparece al sur del Monoclinal
de Arcos). Hacia el norte, el conjunto de espesores de las series del Ter-
ciario decrecen mas gradualmente. En la actualidad, el borde norte de la
cuenca de Almazan es erosivo (Fig. 2.21).

La escasez de fésiles en estos materiales hace que no sea facil esta-
blecer la divisién de los mismos en los diferentes tramos que constan, para
lo cual es preciso acudir al estudio de sus relaciones estratigraficas, no
siempre suficientes para suplir la falta de pruebas paleontolégicas. Los
estudios realizados sobre la aplicacion el analisis tectosedimentario en el
sentido de Garrido Megias (1982) y Gonzalez et al. (1988), utilizan como
criterios basicos la presencia de rupturas sedimentarias que tengan validez
regional y la evolucién de los sistemas de depdsito integrantes.

Una ruptura sedimentaria se define (Gonzalez et al., 1988) como la
manifestacion en el registro estratigrafico de una variaciéon en los factores
externos a los sistemas de sedimentacién, es decir, las rupturas tienen
relaciéon con factores alociclicos. Una ruptura es, por tanto, el limite entre
dos megasecuencias de distinto signo, o del mismo signo separadas por
un salto brusco. Una megasecuencia solo puede generarse por mecanis-
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Figura 2.20. Mapa de contornos de la Cuenca de Almazdn mostrando la profundidad de la base del terciario,
dibujado a partir de la interpretacion de perfiles sismicos. El mapa fue realizado calculando la profundidad de
la superficie de referencia (la base del Terciario) de cada CDP de las secciones sismicas.

mos alociclicos, y para “cambiar” de megasecuencia se precisa que
dichos mecanismos tengan fases de aceleracion y deceleracion. Las cau-
sas alociclicas reales que condicionan esta variaciones son (Galloway,
1989): 1) Clima, que influye en la tasa de sedimentacion, en la subsidencia
a través de la tasa de sedimentacion, y en el cambio eustatico a través de
la eustasia de origen glacial; 2) Tecténica, que origina deformacion y sub-
sidencia, e influyen en el cambio eustatico a través de la tasa de expansion
de fondos oceanicos, y en el aporte de sedimentos mediante la creacion
derelieve en el area fuente; y 3) Deformaciones del geoide, que influyen en
el cambio eustatico. La interaccion de estas tres variables dificulta el ana-
lisis de las causas alociclicas de las rupturas, aunque tal y como apuntan
Pardo et al. (1989), en las cuencas continentales, aisladas de la influencia
marina directa, este problema se simplifica, ya que es posible aislar el fac-
tor tectdnico y discriminar el factor climatico a través del andlisis de las
facies.
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En cuencas continentales con margenes activos sometidos a defor-
macion, sera fundamentalmente el factor tecténico el que condicione la
naturaleza del relleno sedimentario. En estas circunstancias, Gonzalez et
al. (1988) sefala que una evolucién vertical granocreciente y un paralelo
dispositivo geométrico en offlap sera reflejo de un periodo de actividad
diastrofica creciente, mientras que una evolucion vertical granodecrecien-
te y un paralelo dispositivo en onlap seran el reflejo de un periodo de acti-
vidad diastréfica decreciente. Diferencian tres tipos de rupturas sedimen-
tarias (Fig. 2.21):

- Rupturas sedimentarias de tipo 1 son aquellas ligadas al cambio de
actividad diastrofica creciente a actividad diastrofica decreciente. Se mani-
fiestan por un cambio de signo en la evolucién secuencial de los sedimen-
tos correlativos, que pasa de ser positiva a negativa, y por un paralelo
cambio en el dispositivo geométrico de offlap a onlap en los margenes
activos. Este dispositivo geométrico coincide con el que Riba (1976a) indi-
ca para las discordancias sintecténicas, de manera que estas rupturas se
manifiestan como tales discordancias en los margenes de las cubetas y/o
en los flancos de los pliegues sinsedimentarios situados en el interior de
las mismas. Estas rupturas se corresponden con las que Garrido Megias
(1982) denominada rupturas tectonicas.

- Rupturas sedimentarias de tipo 2 son aquellas ligadas al cambio de
actividad diastréfica decreciente a actividad diastréfica creciente. Se mani-
fiestan exclusivamente por un cambio de signo en la evolucién secuencial
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Figura 2.21.Tipos de rupturas sedi arias originadas en mdrgenes activos de cuencas continentales cuando

el factor alociclico que condiciona el relleno de las cuencas es fundamentalmente la actividad diastrdfica.
(Segiin Gonzadlez et al., 1988). 1, 2 y 3: tipos de rupturas sedimentarias; UTS-fe: unidad tectosedimentaria fun-
damental elemental: UTS-fc: unidad tectosedimentaria fund. tal ciclica: UTS-e: unidad tectosedimentaria
elemental, no fundamental; a y c: mdximos relativos de la velocidad de diastrofismo; b: minimo relativo de la
velocidad de diastrofismo (extraida de Pardo et al., 1989).
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que pasa de ser positiva a negativa y por un cambio paralelo en el dispo-
sitivo geométrico de onlap a offlap, reconocible en los margenes activos.

- rupturas sedimentarias de tipo 3. En los casos anteriores de ruptu-
ras se ha considerado que el crecimiento o decrecimiento de la actividad
diastréfica es un fendmeno mantenido durante un cierto tiempo. Puede
ocurrir, sin embargo, que tales crecimientos o decrecimientos tengan lugar
de forma instantanea a escala de tiempo geolégico. Asi pues, si a un perio-
do de actividad diastréfica decreciente le sucede un crecimiento instanta-
neo y otro periodo de actividad diastréfica decreciente, el registro sedi-
mentario correlativo consistira en dos secuencias positivas en onlap
separadas por una discordancia, presentando la superior su onlap despla-
zado hacia el centro de la cuenca. A este tipo de rupturas se le denomina
de tipo 3.

En este trabajo, basandonos en el andlisis tectosedimentario, y con-
siderando las UTS como unidades limitadas por discordancias o disconti-
nuidades correlativas, se ha definido cuatro UTS para los materiales paleo-
genos de la Cuenca de Almazan. Estas UTS, definidas fundamentalmente
a partir del establecimiento de relaciones geométricas en perfiles de sis-
mica de reflexion (Fig. 2.22). Estas UTS (numeradas de A1 a A4) pueden
correlacionarse
con las unidades y g K
secuencias defini- ?
das por diferentes i
autores (Fig. 2.23). ¢

. §
Para el Ne6-  BUBASHERO st ==

geno se ha adop-
tado la divisiéon en
UTS de Lendinez
(1991e) y Armente-
ros (1991) (Fig.
2.24), aunque hay
que tener en cuen-
ta que la definicion
de estas UTS se
basa uUnicamente
en rupturas en la
evolucién secuen-
cial ya que no exis-

Figura 2.22. Esquemas sintéticos de las lineas A7901, A8007 y A8014 (ver
ten, o no se con- localizacion en la figura 2.20).
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Figura 2.24. Tentativa de correla-
cion de las unidades neégenas de la
Cuenca de Almazdn definidas por
distintos autores. Las cuatro prime-
ras columnas de la tabla superior
de refiere a las Unidades Tectosedi-
mentarias establecidas en el rea de
estudio. En el resto se bace referen-
cia a los Sistemas Aluviales y a las
Unidades Litoestratigrdficas defini-
das. Las estrellas simbolizan yaci-
mientos paleontolégicos: (4) Yaci-

¥ miento de Ariza (Cuenca, 1991).

il
i

servan, las discontinuidades en el border de la cuenca. La distribuciéon
areal de las distintas UTS se muestran en la figura 2.25 y el perfil estrati-
grafico simplificado 2.26a.

7.1. PALEOGENO

El Paledgeno de la Cuenca de Almazan presenta una sucesion estra-
tigrafica de aproximadamente 3000 metros de espesor, reduciéndose de
NO a SE. Los sedimentos continentales paleégenos se localizan en los
bordes norte y este de la cuenca. Pueden distinguirse entre el Eoceno y el
Mioceno inferior cuatro UTS, definidas a partir de discordancias en los bor-
des de cuenca y sus conformidades correlativas (Unidades Limitadas por
Discordancias de Chang, 1975; Unidades Tectosedimentarias, UTS, de
Garrido-Megias, 1982; Gonzalez et al., 1988; Pardo et al., 1989; Villena et
al., 1996; Muhoz-Jiménez y Casas-Sainz, 1997). Dado que el limite norte
de la cuenca es erosivo se conservan las discordancias asociadas a las
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Figura 2.25. Cartografia de las Unidades Tectosedimentarias de la Cuenca de Almazdin establecidas para el
Paledgeno en este trabajo y para el neégeno por Lendinez (1991e) y Armenteros (1991). Se han indicado los
yacimientos paleontoldgicos registrados hasta la actualidad.

unidades superiores. En las unidades basales las UTS se definen a partir
de relaciones geométricas establecidas a partir del estudio de perfiles sis-
micos (Fig. 2.26b).

En su descripcion los relacionaremos con las UTS, los sistemas de
depdsito aluviales y lacustres y las unidades litoestratigraficas definidas
por Carballeira y Pol (1989) para la elaboracion de los mapas geoldgicos,
escala 1:50.000, de Soria (350), Burgo de Osma (377), Quintana Redonda
(378), Gémara (379), Borobia (380) y Torrijo de la Canada (408), Arenas et
al. (1987) en el SE de la Cuenca de Almazan, Armenteros et al. (1989) en el
borde oriental de la Cuenca de Almazan, Ramos Martin (1989) en el Corre-
dor de Burgo de Osma, y Bond (1996) para la totalidad de la Cuenca de
Almazan.

Anterior al depdsito de la UTS A1, Bond (1996) describe la existen-
cia de facies marginales marinas constituidas por margas y dolomias
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depdsitadas en ambientes salobres de lagoon, asimilables al Garumnien-
se. Estos depésitos han sido denominados Fm. San Pablo y han sido data-
dos como Maastrichtiense-Daniense (Fig. 2.23).

uTs At

La unidad tectosedimentaria A1, definida en este trabajo, se localiza
en el borde septentrional y oriental de la cuenca. La litologia dominante son
lutitas y calizas lacustres, con depdsitos de grano grueso asociados con
abanicos aluviales cortos provenientes de la Rama Aragonesa. Posee mas
de 700 metros de espesor en el borde norte de la cuenca (Figs. 2.27 y 2.28)
y se acuia cerca del centro de la cuenca, disponiendose en onlap al sur,
sobre los materiales del Cretacico superior (Fig. 2.22). En su techo se
encuentran los yacimientos de vertebrados de Mazaterén y Deza que
Jiménez et al. (1989), Pelaez-Campomanes et al. (1989) y Cuesta (1992)
datan como Headoniense (MP17) (Fig. 2.26). Su base se situa en discor-
dancia o paraconformidad sobre diversos términos de la serie cretacica,
cuyo techo conserva restos del desarrollo de una incipiente karstificacion,

a CUENCA DE ALMAZAN
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—— i Figura 2.26. a) Perfil estratigrafico sintético del Palesgeno

——J e del borde septentrional de la Cuenca de Almazdn, mos-
% trando la evolucion vertical de las unidades tectosedimen-
-2 ? tarias. Litologia: C: calizas lacustres ; L: lutitas; A: arenas;
S % : Co: conglomerados. Yacimientos de micromamiferos: Al1:
§ I8 Mazaterén; Al2: Deza; Al3: Cetina; Al4: Ariza y AlS:
;& o Radona (Guisado et al., 1988; Armenteros et al., 1989;
'3

Armenteros, 1994; Cuesta Jiménez, 1994). b) Esquema de
la discordancia rotacional sintectonica (en el sentido de
Riba, 1976a) entre las unidades A3 y A4 del Monoclinal
Kerd de Almazadn realizada a partir del perfil sismico A8007
(ver situacion en la figura 2.20). Se puede observar un
offlap a techo de la unidad A3 y un onlap en la base de la
unidad A4.
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Figura 2.27. Esquema fotogeolégico
donde se muestra la cartografia de las
Unidades Tectosedi arias paledgenas
determinadas en el sector oriental de la
Cuenca de Almazan. Se ha representado
también la localizacion de las columnas
estratigrdficas levantadas, asi como su
representacion de modo sintético, indi-
candose la evolucion inferida de la activi-
dad diastrdfica y los puntos donde se ha
determinado las rupturas sedimentarias.
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con alteracion del sustrato carbonatico y la formacién de complejos nive-
les de caliches edaficos, que Armenteros (1989) situa entre el Cretacico
terminal-Eoceno medio. Se correlaciona con el tramo basal de la UTS Ug
de Arenas et al. (1987), con la UTS Il de Carballeira y Pol (1989), con el
tramo superior de la UTS 1 de Armenteros et al. (1989) y con la UTS T, de
Bond (1996).

UrTs A2

Se extiende también a lo largo de todo el borde este y norte de la
cuenca, desde Soria hasta Alhama de Aragén. Se le ha asignado una edad
Suevisiense al correlacionarla con el techo de la UTS Il de Carballeira 'y Pol
(Fig. 2.23). Esta constituida por conglomerados y arenas asociadas a
depodsitos de canal. Disminuye su espesor hacia el sur, situandose en onlap
sobre el Cretacico superior. En el sector central de la cuencay en su borde
norte el espesor varia entre 1000 y 1500 metros, con un engrosamiento
gradual desde el sur hasta el norte, alcanzando su maximo en la actuali-
dad en el borde norte de la Cuenca de Almazan (Fig. 2.28). Equivale al
tramo medio de la UTS Ug definida por Arenas et al. (1987), con la base de
la UTS 2 de Armenteros et al. (1989) y con el tramo inferior de la UTS T3
definidas por Bond (1996).

La sedimentacion de estas unidades tectosedimentarias se inicia
con depoésitos correspondientes a diversos sistemas aluviales de proce-
dencia variable y afloramientos paleozoicos y/o mesozoicos, que evolu-
cionan temporal y espacialmente a zonas lacustres. Carballeira y Pol (1989)
distinguen los siguientes sistemas (Fig. 2.29 A y B).

Sistema aluvial de Embid de Ariza. Esta formado por conglomerados
y brechas con clastos carbonatados de procedencia local mayoritariamen-
te cretacica. Presenta su maximo desarrollo en el sector de Embid de
Ariza. Su limite es una superficie erosiva irregular, discordante, que se
apoya sobre distintas unidades del Cretacico superior. La potencia maxi-
ma oscila entre 180-200 metros. La direccién de aporte presenta un traza-
do general NE-SO. Es equivalente a lo que Guisado (1987) considera como
Unidad de EI Hocino. Ese sistema presenta a techo un grupo complejo de
facies carbonatadas con apariencia nodulosa o bréchica que puede asimi-
larse a lo que Guisado et al. (1988) denominaron Unidad Carbonatica de
Barranquillo.
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Sistema lacustre de Embid de Ariza-Cihuela-Bordalba. Corresponde
a depdsitos carbonatados, margosos y evaporiticos en su etapa final. Muy

localmente se observa la existencia de lignitos. Presenta orlas palustres de
transito a los sistemas marginales. La potencia del sistema lacustre es de
al menos 300 metros. Es equivalente a la Unidad Carbonatica de Cihuela
de Armenteros et al. (1989), que representa a su vez un equivalente lateral
de las dos Unidades Carbonaticas de Deza (Sanchez de la Vega, 1988).

Sistema de Escornacabras-Almazul. Corresponde a un sistema alu-
vial con canales de carga arenosa y conglomeratica silicea procedente del
Paleozoico, con amplias llanuras de inundacion fangosas de tonos rojos y

ESPESOR DE LA UNIDADES TERCIARIAS

EEE

Figura 2.28 Mapas de isopacas de las unidades terciarias A1 a A4, realizadas a partir de los perfiles sismicos
y observaciones de campo. En el sector occidental ha sido dificil determinar los limites entre unidades tectose-
dimentarias, porque no existen perfiles que permitan entrelazar este drea con el sector oriental y ademds las
condiciones de afloramiento son peores.
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desarrollos de caliches. Su potencia es del orden de 200 a 250 metros en
el sector de Escornacabras. Las medidas que se han podido tomar en sur-
cos erosivos indican una procedencia del noreste que coincide también
con la posicion del area fuente paleozoica. Este sistema equivale a la Uni-
dad Detritica de Almazul de Guisado et al. (1988).

Sistema del Norte de Alconaba. Es un sistema aluvial de caracter
local y procedencia norte. Estos depdsitos se observan al este del Cerro
de Santa Ana, y estan formados por canales con carga conglomeratica y
arenoso-gravosa Y llanuras de inundacion con fangos rojos. Culmina con
un sistema lacustre-palustre carbonatado de escaso desarrollo. La poten-
cia observada varia de 100 a 150 metros.

Aunque estos cuatro sistemas han sido considerados por Carballei-
ray Pol (1989) como de edad Paleocena, en este trabajo se han correla-
cionado con la base de la UTS A1, de edad Eoceno medio.

Sistema aluvial de San Cristébal. Esta constituido por canales con-
glomeraticos con carga mixta (en la base predominan los cantos mesozoi-
cos, mientras que se produce un aumento hacia techo en proporcion con-
siderable de cantos paleozoicos, procedentes del NE) y llanuras de
inundacién de colores pardos. Es equivalente al Miembro Basal Conglo-
meratico, que lateralmente se relaciona con los miembros Penalcazar y
Arenoso de Mifana, definidos por Bond (1996).

Sistema de Mihana. Corresponde a un sistema aluvial con canales
arenosos y conglomeraticos. Los clastos son fundamentalmente carbona-
tados aunque existen también de naturaleza silicea, de procedencia NE.
Las llanuras de inundacién son de tonos pardos y con zonas lagunares
evaporiticas con yesos. Este sistema y el Sistema de San Cristébal son
simultaneos. Equivale a la Unidad Detritica Inferior de Minana definida por
Armenteros et al. (1989), que alcanza una potencia maxima de 800 metros,
y que lateralmente se relaciona con la Unidad Carbonatica Superior de
Deza (Guisado et al., 1988).

Sistema Gémara 1. Es un sistema aluvial con canales arenosos y
cantos. Los cantos proceden mayoritariamente del Jurasico, siendo la
componente de entrada norte a noreste. Las llanuras de inundacién son de
colores pardos. Hacia techo se localizan intercalaciones de margas con
ostracodos, fangos con yesos y calizas brechificadas y nodulosas. Equi-
vale al tramo basal del Miembro Torlengua definido por Bond (1996).
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Sistema de los Rabanos-Ribarroya. Es un sistema braided con pre-
dominio de depdsitos de canales de arenas, gravas y cantos. Los clastos
son de procedencia cretacica, mayoritariamente de la unidad inferior del
Cretacico detritico (facies Weald). El color dominante es el rojo. Las paleo-
corrientes observadas son de direccion O. Se apoya localmente sobre dep6-
sitos del Sistema del Norte de Alconaba o discordantemente sobre el Creta-
cico superior. Se interdigitan hacia el sureste con el Sistema Gémara 1. Su
espesor maximo se estima en unos 400-500 metros.

Estos sistemas son correlacionables con el tramo superior de la UTS
A1y con la UTS A2,

Urs A3

Esta constituida fundamentalmente por conglomerados y arenas.
Presenta un espesor maximo de 1500 metros en el centro de la cuenca y
su espesor decrece gradualmente hacia los margenes (Fig. 2.28). El mar-
gen sur se dispone en onlap sobre A2. Al norte muestra una discordancia
progresiva, decreciendo gradualmente el buzamiento de los estratos hacia
techo (Fig. 2.22). A esta unidad tectosedimentaria se le ha asignado una
edad Arveniense por correlacionarla con la UTS Il de Carballeira y Pol
(1989) (Fig. 2.23). Equivale al tramo superior de la UTS Ug de Arenas et al.
(1987), el tramo medio de la UTS 2 de Armenteros et al. (1989) y al techo y
la base de las UTS T3 y T4, respectivamente, de Bond (1996). Aflora a lo
largo de todo el borde norte y este, a partir del paralelo de Deza, aunque
también se localiza hacia el oeste en afloramientos aislados. Esta repre-
sentada por sistema aluviales con distintas caracteristicas en funcion del
area de procedencia (Fig. 2.29.C).

Se correlaciona con los siguientes sistemas aluviales y lacustres
establecidos por Carballeira y Pol (1989) para esta zona:

Sistema de Mazaterdn. Esta representado por un sistema aluvial con
canales de carga arenosa y conglomeratica poligénica de procedencia
suroriental. Las llanuras de inundacién son de colores pardo-amarillentos,
con desarrollo de algunos depdsitos de tipo lagunar. Equivale a la Unidad
Detritica Superior de Mifiana definida por Armenteros et al. (1989), que
hacia el sur pasa a la Unidad Detritico-Carbonatica de Valdehurtado. La
potencia de la Unidad Superior de Mifiana es de aproximadamente 900
metros y disminuye hacia el sur hasta superar escasamente los 100
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Sistema de Burgo de Osma 2.
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metros. Es equivalente también a los miembros Carbonatico de Cihuela y
Paleosuelo de Cihuela de Bond (1996).

Sistema de Gémara 2. Es un sistema aluvial con canales de carga
arenosa y conglomeratica. Los clastos son de naturaleza carbonatada,
procedentes del sector noroccidental. Las llanuras de inundacién son de
tonos pardos. Se relaciona lateralmente con el Sistema de Mazaterén. Es
equivalente temporalmente con el Miembro Goémara, que lateralmente
pasa a constituir el Miembro Torlengua, ambos definidos por Bond (1996).

Sistema de Tardajos-Los Llamosos. Corresponde a un sistema brai-
ded con canales de carga arenosa y conglomeratica con un trazado gene-
ral N-S. Los clastos proceden del Cretacico detritico y carbonatado. El
color predominante es amarillo y blanco amarillento. Lateralmente se rela-
ciona con el Sistema Burgo de Osma 1 hacia el oeste y al Sistema Géma-
ra 2 hacia el este.

Sistema de Burgo de Osma 1. Corresponde a un sistema aluvial de
procedencia noreste, con canales de arenasy gravas con un trazado gene-
ral NE-SO. Los clastos proceden del Cretacico detritico y carbonatado. El
color predominante es amarillento. La extensiéon de los afloramientos es
muy reducida y se encuentran en las proximidades de la localidad de
Burgo de Osma. El limite basal no es visible al estar tectonizado, pero
pudiera ser discordante sobre el Cretacico superior. El espesor visible
puede estimarse en unos 100 metros. Se relaciona con la unidad litoestra-
tigrafica Areniscas de Burgo de Osma de Ramos Martin (1989).

UTS A4

Se localiza en casi todo € borde norte y este de la cuenca a partir
del sector Deza. Esta constituida por conglomerados y arenas, siendo
caracteristica comun a todos los sistemas que la integran la naturaleza
exclusivamente carbonatada de sus clastos. La unidad A4 esta represen-
tada solamente en el centro de la cuenca, se dispone en onlap sobre la uni-
dad A3 en el Monoclinal de Almazan y muestra también una discordancia
progresiva en el margen norte de la cuenca (Fig. 2.21). Su maximo espesor
es superior a 500 metros. A su techo se localizan los yacimientos de Ceti-
na (Daams, 1976) y Ariza (Cuenca, 1991) que atribuyen a estos materiales
una edad Ageniense (biozona MN2) (Fig. 2.23). Es equivalente al tramo
superior de la UTS Ug de Arenas et al. (1987), a la UTS IV de Carballeira y
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Pol (1989), al tramo final de la UTS 2 de Armenteros et al. (1989), al techo
de la UTS T4 de Bond (1996) y a la unidad litoestratigrafica denominada
Unidad Inferior, en el sureste de la Cuenca de Almazan, definida por Varas
(1997) (Fig. 2.29.D).

Del mismo modo que en la unidades tectosedimentarias definidas
anteriormente, es posible establecer su correlacién con los sistemas alu-
viales establecidos por Carballeira y Pol (1989) para la zona septentrional
y oriental de la Cuenca de Almazan:

Sistema de Castil de Tierra. Es un sistema aluvial poligénico, cons-
tituido por conglomerados, areniscas y arcillas. De acuerdo con la compo-
sicion de los clastos y las direcciones de paleocorrientes parece que en
esta unidad podria diferenciarse también dos sistemas fluviales equivalen-
tes lateralmente. El situado en el sector noroccidental (Castil de Tierra) ten-
dria una mayor influencia de materiales jurasicos y direcciones de corrien-
tes con una procedencia norte a noreste. Por el contrario, el situado en el
sector nororiental (Seron de Nagima) presenta un mayor predominio de los
clastos carbonatados procedentes del Cretacico y sus direcciones de
aportes son E-O y NE-SO. Equivale a la Unidad Detritica de Mazateron-
Seréon de Nagima (Guisado et al., 1988) y que alcanza un espesor minimo
visible de 300 metros. Hacia el sureste equivaldria a los miembros Alma-
zul, Cetina y Conglomeratico de Cihuela, definidos por Bond (1996).

Sistema San Saturio-Soria. Es un sistema aluvial fundamentalmente
conglomeratico, de procedencia norte (noreste a noroeste), con clastos
procedentes del Cretécico detritico y carbonatado. Se localiza al oeste y
norte de los relieves cretacicos del Cerro de Santa Ana. Su espesor apro-
ximado son 900 metros. Su limite inferior es erosivo, situandose discor-
dante sobre el Sistema Ribarroya o sobre el Sistema de Tardajos-Los Lla-
mosos. Pasa hacia el oeste a los conglomerados situados en el contacto
mecanico con el Cretacico superior de las inmediaciones de Cuevas de
Soria (Sistema de Cuevas de Soria).

Sistema de Cuevas de Soria. Es un sistema aluvial de procedencia
norte y equivalente lateral, hacia el oeste, del anterior. Esta constituido por
conglomerados de clastos procedentes del Cretacico. Se apoya sobre el
Sistema Tardajos de Duero-Los Llamosos.

Sistema Burgo de Osma 2. Corresponde a un sistema aluvial con
conglomerados bréchicos procedentes del Cretacico carbonatado con
direcciones de entrada aproximadamente N-S. Se encuentra en relacion
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con los afloramientos del Cretacico superior y el Sistema Burgo de Osma 1.
Tiene un espesor de unos 100 a 150 metros. Este Sistema equivale a la
Unidad Caliche de Osma definida por Ramos Martin (1989).

Muchos cantos de los conglomerados provienen del Jurasico y del
Cretacico inferior (Weald). Las paleocorrientes indican el NE como punto
de origen constante para la parte superior de A1 a A3. (Armenteros et al.,
1989; Carballeira y Pol, 1989; Armenteros, 1994; Bond, 1996).

7.2. NEOGENO HORIZONTAL

Estos sedimentos afloran en el centro y sur de la cuenca. Estos
materiales, que ocupan una gran superficie de la cuenca, presentan una
gran dificultad en su analisis, debido a que sus depésitos son faciimente
erosionados y evolucionan fisicamente a relieves regularizados por el cua-
ternario, por lo que el estudio estratigrafico se fundamenta en perfiles
incompletos. Para su diferenciacion en distintas unidades tectosedimenta-
rias nos hemos basado en las determinadas por Lendinez (1991e) y
Armenteros (1991). Resulta dificil determinar si se trata de auténticas uni-
dades tectosedimentarias, ya que no se observan discordancias, soélo rup-
turas, y ademas los afloramientos son horizontales, con una disposicion
generalizada en onlap hacia el sur.

Las unidades nedgenas se caracterizan litolégicamente por presen-
tar los depositos lutiticos y carbonatados un claro predominio sobre los
materiales de grano grueso. La geometria de las capas horizontales del
Nedgeno depositadas sobre A4 no puede ser definida a partir de los perfi-
les sismicos. Estos niveles corresponden a los estadios finales del relleno
de la cuenca y su geometria no esté tan fuertemente controlada por la acti-
vidad tectonica de los bordes de la cuenca como ocurria con los depodsi-
tos paledgenos.

Del mismo modo que en la descripcion de los materiales paledge-
nos, se procedera a correlacionar estas UTS con las definidas por Arenas
et al. (1987), Armenteros et al. (1989) y Bond (1996), y con las formaciones
y unidades establecidas por Ramos Martin (1989) y Varas (1997).

ursvvyvi

Se han agrupado estas dos unidades debido a la dificultad que
supone su separacion litoldgica y cronoldgica, ya puesta de manifiesto al
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definir los limites superior e inferior de las mismas. Se les ha asignado una
edad Ageniense-Aragoniense medio y se relacionan con la UTS Uy y la
base de la U, definidas por Arenas et al. (1987), con la UTS3y el tramo infe-
rior de la UTS4 definidas por Armenteros et al. (1989) y con la UTS Ts de
Bond (1996). En el borde oriental de la cuenca estas UTS equivalen a la
Unidad Detritica de Mazaterén-Seron de Nagima (Guisado, 1987) y a la
Unidad Carbonatica de Cetina (Sanchez de la Vega, 1988). En el borde
meridional equivale a el tramo inferior de las formaciones informales defi-
nidas por Bond (1996): San Roquillo y Somaén, Ariza y Jaraba. También se
correlacionan con la parte inferior de la unidad litoestratigrafica definida
por Varas (1997) como Unidad Superior.

Aflora a lo largo del borde este, extendiéndose hacia el centro de la
cuenca hasta el meridiano que pasa por las proximidades de Seréon de
Nagima, y fundamentalmente en el borde sur, encontrandose en contacto
directo con los materiales mesozoicos de la Rama Castellana de la Cordi-
llera Ibérica.

Los sedimentos conglomeraticos, de composicion calcarea, silicea
y arenosos, son atribuibles a un ambiente de abanico aluvial con barras
longitudinales, propias de zonas proximales de un sistema braided, que
terminan con un gran desarrollo de depdsitos limoarcillosos correspon-
dientes a llanuras de inundacién, sobre las que se producen zonas de
encharcamiento. La potencia maxima alcanza los 120 metros y las direc-
ciones de aporte presentan un trazado general al oeste, aunque en las pro-
ximidades al borde sur se han medido paleocorrientes con orientaciones
hacia el norte noroeste y suroeste (Varas, 1997).

urs vy vii

Del mismo modo que en el caso anterior, estas dos unidades se
agrupan ya que los limites entre ambas no son siempre determinables, y
comprenden la sucesion formada por la Unidad Rojo 1 y la Unidad Para-
mo 1. A estas UTS se les atribuye una edad Mioceno superior-Plioceno
inferior y equivalen al techo de la UTS Uz, ala Uz y a la base de U4 de Are-
nas et al. (1987), a los tramos superior de la UTS4 e inferior de la UTSs de
Armenteros et al. (1989) y con la UTS Tg de Bond (1996). En el sector de
Burgo de Osma se pueden considerar equivalentes a la Unidad San Este-
ban de Gormaz (Ramos Martin, 1989), aunque se sitian en una posicion
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estratigrafica distinta. Del mismo modo en el borde oriental estas unidades
equivalen a la Unidad Detritica de Cetina y a la Unidad Detritica de Conta-
mina en el sector meridional, a la Unidad Detritica Roja de Cihuela y a la
Unidad de Fangos Carbonatados y Calizas de la Granja de Mazalete en el
sector central, definidas todas ellas por Sanchez de la Vega (1988), y a la
Unidad Conglomeratica de las Muelas (Guisado, 1987) y a la Unidad de
Fangos Carbonatados y Calizas de Campillo (Guisado et al., 1988). En el
area meridional se correlaciona con los tramos superiores de las formacio-
nes San Roquillo y Somaen, Arcos de Jalon, Ariza, Jaraba y con la Forma-
cion Ibdes definidas por Bond (1996). Ademas equivale a la parte alta de
la Unidad Superior de Varas (1997).

Se extiende a lo largo del curso del rio Duero a partir de la localidad
de Cubo de la Solana. También existen afloramientos en el borde este de
la Cuenca, en las proximidades de Almazul-Cardején, Deza-Embid de
Ariza y Godojos-Sisamén, asi como en el norte, donde existe una peque-
fa cuenca limitada por materiales mesozoicos en las cercanias de Numan-
cia-Tartajo, a cuyos depdsitos se les ha denominado Formacién Tartajo
(Lendinez, 1991e).

El tramo basal responde a depdsitos de llanura aluvial por la que dis-
currian canales con los sedimentos conglomeraticos y arenosos, que late-
ralmente cambian a materiales mas finos y a depdsitos carbonatados
correspondientes a zonas encharcadas, posiblemente palustres con algu-
nos episodios lacustres. El espesor total oscila alrededor de los 160
metros, aunque es muy variado y dificil de calcular. Las paleocorrientes
medidas tanto en algunos puntos del sector norte (Cubo de la Solana y
Lubia), como del sector sur (Alhama de Aragén), indican aportes dirigidos
hacia el sur.

urs IX

Esta unidad tiene una amplia representacion en el centro y en las
proximidades a los bordes noroeste y suroeste de la cuenca, y se dispone
paraconforme sobre las unidades inferiores. Comprende los materiales de
la sucesion formada por la Unidad Rojo 2 y la Unidad Paramo 2. Se le ha
asignado una edad Plioceno superior y se relaciona con la UTS Uy de Are-
nas et al. (1987) y con el techo de la UTS 5 de Armenteros et al. (1989). Se
puede relacionar en el area de Burgo de Osma con la Unidad Litoestrati-
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grafica de Valdecastilla de Ramos Martin (1989), aunque su base ocupa
una posicion estratigrafica distinta. Existen pequefos afloramientos de
esta unidad en las proximidades de Garray, a los que Lendinez (1991e) ha
denominado Formacion Numancia. Algunos autores (Hoyos, et al., 1973)
han considerado estos afloramientos equivalentes a las ranas del oeste de
la peninsula. En el borde de la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica, la
UTS IX, equivale a la Unidad Conglomeratica Silicea de Armenteros et al.
(1989).

Estos sedimentos corresponden a depositos fluviales que discurrian
sobre los materiales existentes en la cuenca removilizando en parte estos
sedimentos. Estos canales discurrian hacia el centro de la cuenca donde
podria haber zonas encharcadas en las que precipitan carbonatos. La
potencia de la unidad es de aproximadamente 170 metros, y las paleoco-
rrientes medidas indican procedencia del norte.

Contexto tecténico de la sedimentacion terciaria

La Cuenca de Almazan fue una cuenca intracontinental endorreica
desde el Eoceno superior hasta el Mioceno superior (Bond, 1996; Santis-
teban et al., 1996a), por lo que la evolucién vertical de las unidades sedi-
mentarias que en ella se depositaron puede ser interpretada en términos
de relacion entre levantamiento tecténico y suministro sedimentario (Garri-
do-Mejias, 1973; Beer et al., 1990; Munoz-Jiménez y Casas-Sainz, 1997):
secuencias grano decrecientes, junto con geometria en onlap y tasas de
acumulacion bajas sugieren episodios de decrecimiento (aceleracion
negativa) de la relacién levantamiento tecténico del margen de la cuenca/
suministro sedimentario; del mismo modo, las secuencias grano crecien-
tes, junto con geometrias offlap, sistemas de retrogradacion aluvial y tasas
bajas de acumulacién pueden ser asociados con incremento de la relacién
levantamiento tectonico del margen de la cuenca/ suministro sedimentario.
Las discordancias sintecténicas (offlap-onlap, Riba, 1976a) marcan los
maximos en el valor de la relacién levantamiento tecténico del margen de
la cuenca/suministro sedimentario.

La etapa compresional terciaria comienza en el Eoceno medio-supe-
rior dando lugar al levantamiento de los bordes de la cuenca (Bond, 1996)
(Fig. 2.30c y d). Durante el Eoceno superior-Oligoceno tiene lugar la etapa
principal de plegamiento. En este momento se produce un importante
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aporte sedimentario procedente del sur de la Sierra de Cameros y de la
Sierra del Moncayo hacia el sur y suroeste de la Cuenca de Almazan, cons-
tituyendo el denominado Sistema Aluvial de Gémara (Carballeira y Pol,
1989; Bond, 1996) (Fig. 2.30e). Este levantamiento del borde norte y del
borde este de la cuenca se mantiene hasta el Oligoceno medio-superior
(Fig. 2.30f). A partir del Ageniense se produce una deceleracién progresiva
del diastrofismo, lo que conlleva una expansion de los sistemas palus-
tres/lacustres (Fig. 2.30h). No hay evidencias de que las unidades nedge-
nas se encuentren basculadas en la mayor parte de la cuenca (Cortés y
Maestro, 1997).
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Figura 2.30. Evolucion tectosedimentaria de la Cuenca de Almazin (extraido de Bond, 1996).
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Como hemos comentado anteriormente, la principal fuente de sedi-
mentos durante el depdsito de A2 y A3 vino dado por dos sistemas alu-
viales (con una longitud que variaentre 35-40 kilbmetros, Bond, 1996) pro-
venientes del Macizo del Moncayo. Para verificar la procedencia de los
materiales en la cuenca terciaria, se ha elaborado un mapa de isolineas
mostrando las series erosionadas de los margenes de la cuenca (Fig. 2.31),
a partir de una reticula constituida por cuadrados de un kildbmetro de lado
y teniendo en cuenta la secuencia sedimentaria mesozoica en cada sector,
descrita en los mapas geoldgicos de escala 1:50.000 (Esnaola y Martin
Fernandez, 1973; Beltran et al., 1980; Adell Argiles et al., 1981; Bascones
et al., 1981; Aragonés y Hernandez-Samaniego, 1981; Quintero et al.,
1981; Rey y Rivera, 1981; Adell Argiles et al., 1982; Bascones et al., 1982;
Del Olmo, et al., 1983; Quintero y Mansilla, 1988; Ferreiro y Lendinez, 1991;
Lendinez, 1991b, c y d; Lendinez y Martin, 1991; Lendinez y Mufioz, 1991;
Lendinez y Ruiz, 1991). Los supuestos para la construcciéon de este mapa
son los siguientes:

1) El desarrollo actual del nivel de erosién coincide aproximadamen-
te, en muchas de las areas que rodean la Cuenca de Almazan, con la topo-
grafia del Mioceno superior-Plioceno (Gutiérrez Elorza y Gracia, 1997),
mostrando en la actualidad una elevacion media de 1000-1200 metros por
encima del nivel del mar. Durante el Cuaternario la erosion ha sido peque-
fia, como se puede apreciar en el escaso desarrollo de terrazas a lo largo
del rio Duero. Actualmente el nivel de base local se situa a una cota de
900-1000 m.s.n.m., s6lo 200 metros por debajo de la parte mas alta de las
series Miocenas lacustres. La actual red fluvial asociada a los afluentes del
rio Duero puede ser considerada como heredada de épocas terciarias (Fig.
3.31A). Este supuesto no puede ser aplicado al sector sur de la cuenca,
drenado por el rio Jalén, con un nivel de base local en el area estudiada de
500 metros por debajo de la parte mas alta del Mioceno lacustre.

2) El volumen del relleno de las rocas del Terciario de la cuenca de
Almazan, muchas de ellas clasticas, debe ser del mismo orden de magni-
tud que el volumen erosionado de las secuencias mesozoicas alrededor de
la cuenca. Teniendo en cuenta que la densidad de las rocas terciarias
(2600 kg.m3) es la misma que la media de las series mesozoicas (2400
kg.m™3 para las arenas Albienses, 2600 kg.m™3 para el Jurasico superior-
Cretéacico inferior y 2750 kg.m 3 para el Jurasico marino, Rivero et al.,
1996), podemos utilizar esta igualdad para comparar los mapas de isolineas
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obtenidos. El volumen de la cuenca hallado a partir del mapa de isobatas
de la base del Terciario (Fig. 2.20), considerando una elevaciéon de 1.150
metros como la parte mas alta de la cuenca y eliminando la erosién cua-
ternaria, es de 6,7x103 km3 y el volumen de las rocas erosionadas es de
6,33x103 km3,

El espesor de las series erosionadas es maximo (superior a 5 kil6-
metros) en el Macizo del Moncayo y areas vecinas al Macizo de Cameros,
y decrece hacia el oeste y la Rama Aragonesa, donde sélo los abanicos
aluviales (con radios entre 0,5 y 8 kildmetros, Bond, 1996) eran la fuente de
depdsitos durante el Paledgeno. El margen sur de la cuenca (Rama Caste-
llana) era una fuente menor de aportes de sedimentos. La litologia de los
cantos de los conglomerados paledgenos (principalmente Jurasico marino
y Jurasico superior-Cretacico inferior transicional y continental) también
esta de acuerdo con esta interpretacion.

8. CUATERNARIO

Los depdsitos cuaternarios que recubren la Cuenca de Almazan
estan representados fundamentalmente por distintos niveles de terrazas
fluviales ligadas a los rios Duero y Jalén y sus afluentes. Constituyen nive-
les que quedan colgados a distintas alturas con respecto al cauce actual.
Las cotas relativas son: +1-7 m; +10-12 m; +15-18 m; +20-25 m; +30-32
m; +35-40 m y +65-68 m. Estan constituidas por cantos, gravas y bloques
mayoritariamente cuarciticos, de un tamano medio entre 3-7 centimetros.
Las arenas y limo-arcillas estan presentes en el lecho actual, niveles de
vega y en los niveles de terraza mas bajos. Por lo regular la estructura es
de clastos soportados por grava. Los espesores de las terrazas oscilan
entre los 2 y 4 metros.

El sistema de terrazas lleva asociado también un sistema de glacis.
Se han distinguido dos niveles que enlazan con los dos mas antiguos de
terrazas. Estos glacis presentan potencias variables que sobrepasan en
algunos puntos los 5 metros. Estan constituidos por gravas redondeadas,
generalmente cuarciticas y calcareas, dispersas en una matriz arcillo-are-
nosa, en las que a veces pueden observarse grandes bloques, de tamafio
métrico, de la misma composicion litolégica que las gravas. También se
han observado depdsitos travertinicos en las proximidades de Deza y de
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Figura 2.31. A) Modelo digital del terreno mostrando los afluentes del rio Duero en el drea fuente septentrio-
nal de la Cuenca de Almazdn. B) Mapa de contornos del espesor de la serie mesozoica erosionada sobre el nivel
de erosion actual. Teniendo en cuenta que la erosion cuaternaria es inapreciable, este mapa indica los valores
de la erosion durante el Terciario en las dreas vecinas a la cuenca. Las rosas de orientacion muestran la direc-
cién de las paleocorrientes.
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Jaraba, que alcanzan los 8 metros de potencia. Les ha sido asignada una
edad Wurm por Gladfelter (1971).

Se ha prescindido de la representacion de estos depésitos en la ela-
boracion de las cartografias realizadas en este trabajo para visualizar de
forma mas clara las estructuras y el sustrato.
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ESTRUCTURA DE LOS BORDES DE LA
CUENCA DE ALMAZAN

A grandes rasgos, la estructura de la Cuenca de Almazan se carac-
teriza por la existencia al norte de un sistema de cabalgamientos de ver-
gencia sur, que coincide aproximadamente con el borde meridional de la
Sierra de Cameros. En detalle este frente de Cameros presenta varios
cambios de orientaciéon, NO-SE en la parte oriental, E-O y NE-SO en el
centro, y aproximadamente NO-SE en la oriental. El bloque cabalgante
esta constituido por materiales mesozoicos, que se disponen sobre dep6-
sitos de esta misma edad, a excepcidén de su parte central donde son los
materiales terciarios los que constituyen el bloque inferior del cabalga-
miento. En la Rama Aragonesa, las estructuras presentan direccién NO-
SE, con vergencia al oeste en la zona de contacto con la cuenca, consti-
tuyendo desde el punto de vista estructural, grosso modo, una estructura
antiforme de nucleo Cambrico-Ordovicico. Al sur, los materiales mesozoi-
cos que conforman el limite de la cuenca, se orientan preferentemente
segun una directriz E-O, tratandose normalmente de estructuras laxas rela-
cionadas con la reactivacion de fallas extensionales generadas durante la
etapa de rifting tridsico. Los materiales paledgenos que rellenan la cuenca
se encuentran deformados al norte y este, presentando pliegues de longi-
tud kilométrica que se inflexionan de oeste a este, pasando de tener orien-
tacion NE a NO. Los depdsitos nedgenos se encuentran por lo general
subhorizontales, sobre las unidades inferiores.

Para la descripcion de la macroestructura hemos considerado una
serie de sectores diferentes en funcion de sus caracteristicas y directrices
estructurales (Fig. 3.1). Para una mejor sistematizacion, algunos de ellos
han sido subdivididos en areas mas pequefas. Estos sectores son: 1) el
borde septentrional de la Cuenca de Almazan en contacto con el sector sur
de la Sierra de Cameros; 2) el sector occidental de la Rama Aragonesa; y
3) el sector norte de la Rama Castellana.

1. SECTOR SEPTENTRIONAL

Este sector se encuentra a caballo entre los materiales del Cretaci-
co inferior del limite sur de las Sierras de Cameros y los materiales tercia-
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Figura 3.1. Divisién de los sectores de la Cuenca de Almazdn, para su descripcion en el presente capitulo. 1:
Sector septentrional. 2: Rama Aragonesa. 3: Rama Castellana.
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rios de la Cuenca de
Dm Almazan, a los que
[ s []]]MWWV se les atribuye una
H]'mm edad comprendida
entre el Eoceno y el
Oligoceno (UTS A1y
A2). Mas et al. (1993)
en la interpretacion
que realizan de la
evoluciéon tectosedi-
mentaria de la Cuen-
ca de Cameros, afir-
man que el borde
norte de la Cuenca
de Almazan se gene-
ré durante la com-
presion terciaria, en
un lapso de tiempo
que abarca desde el
Pale6geno hasta el

Figura 3.2. A-A’y B-B’) Cortes geolégicos de la Sierra de Cameros desde - i
la Cuenca del Ebro al N hasta la Cuenca de Almazdn al S. D-D’) Res- Mioceno medio. Esta
tauracion parcial de las secciones A-A’ y B-B’ en el estadio previo a la compresién pl’OdeO

inversion de la cuenca (modificado de Guimera et al., 1995). la inversién de la

Cuenca de Cameros,
lo que daria lugar a la neoformacion de un cabalgamiento en su margen
norte, sobre la Cuenca del Ebro, con un desplazamiento de hasta 30 kilo-
metros (Casas, 1993), y un sistema de cabalgamientos imbricados y cabal-
gamientos ciegos en el borde sur, sobre la Cuenca de Aimazan, con un
acortamiento aproximado de unos 5 kilémetros (Fig. 3.2) (Mas et al., 1993;
Guimera et al., 1995).

Estructuralmente, el borde norte de la cuenca se caracteriza por el
predominio de pliegues de direccién E-O y un frente cabalgante vergente
al sur (Fig. 3.1). Este sistema de cabalgamientos, que en algunas zonas es
fosilizado por los materiales subhorizontales neégenos, presenta una lon-
gitud aproximada de unos 90 kilémetros, extendiéndose desde la Sierra de
La Pica al este a San Leonardo de Yaglie al oeste. El limite de las sierras
determinado por el sistema de cabalgamientos muestra varios cambios de
orientacién (Fig. 3.3): entre la Sierra de la Pica y Omefaca presenta una
direccion NO-SE, entre Omefiaca y Soria pasa a adoptar una orientacion
E-O, de Soria a Cuevas de Soria la direcciéon es NE-SO y de esta localidad
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hasta San Leonardo de Yagle vuelve a ser aproximadamente ONO-ESE.
La traza de este cabalgamiento estd desplazada en algunas zonas por
fallas direccionales de direccion NNO-SSE y NE-SO, con sentido de movi-
miento aparentemente dextrorso para las primeras (ej. Falla de Ocenilla,
Clemente y Alonso, 1990; y Falla de Fuensauco, Navarro, 1991) y sinis-
trérsum para las segundas.

Los materiales terciarios, de edad Eoceno-Mioceno inferior (Carba-
lleira y Pol, 1989), del borde noreste de la cuenca se encuentran deforma-
dos, constituyendo pliegues que por lo general presentan vergencias al
norte, con buzamientos de sus flancos septentrionales, en algunos casos,
superiores a 80°. Se trata de pliegues que se propagan desde el zécalo
afectando a los depésitos terciarios, sin niveles de despegue importantes
entre ambos. Se distinguen dos sectores:

1) Entre las localidades de Soria y Cuevas de Soria, se observa la
existencia de pliegues en relevo de direccion predominante E-O (Fig. 3.3).

2) Entre la localidad de Soria y el borde oriental de la cuenca existen
pliegues de hasta 20 kildmetros de longitud cuya direccion se acomoda al
borde de la cuenca. Presentan direccion NE-SO en las proximidades de la
Sierra de San Marcos y se inflexionan hasta adquirir direccion NO-SE en
las cercanias de la Rama Aragonesa. Algunos de estos anticlinales tienen
flancos verticales, mostrando vergencia norte (Fig. 3.3).

1.1. SIERRA DE LA PICA

La Sierra de la Pica se localiza en el sector mas oriental del area sep-
tentrional. Constituye, grosso modo, una estructura anticlinal vergente al
sur rota en su flanco sur por un cabalgamiento (Valdecuruena-La Pica;
Navarro, 1991) de vergencia SO, cuya traza cartografica puede seguirse a
lo largo de 25 kilémetros (Fig. 3.4, corte I-I'). Al norte de la sierra la estrati-
ficacion presenta una orientacion E-O, pasando hacia el este a presentar
un rumbo NO-SE. La estructura mas llamativa en el bloque superior es el
Sinclinal de Calderuela cuyo flanco norte presenta buzamientos al sur pré-
ximos a los 40°, atenuandose hacia la charnela hasta disponerse subhori-
zontales. En el flanco sur las capas pasan a buzar entre 40°-50°N. En el
bloque inferior aflora el Grupo Oncala, que presenta buzamientos préximos
a 60°N. Hacia el sur, en las proximidades del Arroyo de la Pica, los depo-
sitos del Weald cabalgan sobre las arenas de la Formacién Utrillas y sobre
las calizas del Cretacico superior, cuyas capas se encuentran invertidas
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con buzamientos que varian entre los 35°-60°N. Finalmente, en el Alto de
la Pica se observa como las calizas del Cretacico superior constituyen una
escama cabalgante con un plano subhorizontal (Fig. 3.5A). El bloque infe-
rior presenta buzamientos préximos a los 40°S, que se atendan hacia la
cuenca pasando a conformar un par de pliegues simétricos cuyos flancos
presentan escaso buzamiento (entre 5° y 10°). Sobre estos materiales des-
cansan los depdsitos paleégenos en paraconformidad con buzamientos
entre 10°-15°S. Se ha determinado que el acortamiento producido por esta
estructura es préximo a los 3 kildbmetros (Fig. 3.4, corte I-I’).
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Figura 3.4. Cortes geoldgicos realizados a partir de datos de superficie en los que se muestra la estructura del
borde sptentrional. I-I') Corte de la Sierra de la Pica. II-II’) Corte del sector de Omeniaca. 11I-11T’) Corte del
sector Garray-Santa Ana-Los Rdbanos.
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Figura 3.5. A) Cabalgamiento mds meridional de la estructura de la Sierra de La Pica. El plano de cabalga-
miento es subborizontal y pone en contacto materiales del Cretdcico superior en ambos bloques. B) Aspecto
de la microfracturacion planar que se asemeja a una esquistosidad grosera afectando el flanco occidental del
pliegue de eje vertical de la sierra de Las Musiecas. C) Flexion del flanco oriental del pliegue vertical de la sie-
rra de Las Musiecas por la actividad de la Falla de Fuensaiico y que da lugar a la formacion de un pliegue tum-
bado vergente al este. D) Vista del Cabalgamiento de Santa Ana en las proximidades de San Saturio y que
superpone las calizas del Cretdcico superior a los conglomerados de launidad Al (rampa de bloque superior-
rampa de bloque inferior). E) Detalle de un pliegue de vergencia sur afectando a los materiales detriticos de la
unidad A2 en el bloque inferior del Cabalgamiento de Cuevas de Soria. F) Detalle del Cabalgamiento de San
Leonardo de Yagiie al sur de la localidad Talveila. G) Panordmica de los pliegues de vergencia norte en el flan-
co septentrional del anticlinorio de Burgo de Osma. H) Fallas normales de direccion NW y salto métrico en
materiales de la Fm. Utrillas, a un kilometro al norte de Torrelapaja, junto a la carretera nacional.
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1.2. SECTOR DE OMENACA

La estructura de este sector es muy semejante a la descrita ante-
riormente (Fig. 3.4, corte II-II’). Al norte, la estructura mas importante es el
Sinclinal de Calderuela. Hacia el sur, la serie aflorante esta constituida por
los tramos carbonaticos del Jurasico inferior-medio con un buzamiento
medio de 50°N (Fig. 3.6A). Se observan fenédmenos de despegue que dan
lugar a pequeios pliegues de dimensiones métricas a decamétricas. Estos
despegues se desarrollan especialmente en los tramos calcareos de la
Formacion Barahona. Hacia el sur la estructura se ve interrumpida por una
falla inversa de escaso salto en la Formaciéon Imén con rellano en los dos
bloques.

Un kildmetro al norte de la localidad de Omefiaca, las calizas jurasi-
cas se disponen sobre las facies Weald en contacto mecanico, continua-
cion de la estructura cabalgante de Vadecuruena-La Pica. Estos depésitos
siguen presentando orientacion E-O y buzamientos hacia el norte de apro-
ximadamente 50°(Fig. 3.6B). Ya proximos al borde de la cuenca terciaria se
observa una pequena falla inversa que da lugar al cabalgamiento de los
materiales en facies Weald en rellano de bloque superior sobre rampa de
bloque inferior.

Al sur del Cabalgamiento de Vadecuruefna-La Pica los depdsitos
paleégenos presentan un buzamiento suave hacia el sur (=15°) (Fig. 3.7A)
que se interrumpe al sur de la localidad de Ojuel, donde las capas conglo-

A . B N

Figura 3.6. Estructuras encontradas en el sector de Omeriaca. A. Orientacion de la estratificacion de las cali-
2as jurdsicas del sector de Omeriaca. B: Orientacion de la estratificacion de los depdsitos en facies Weald y
plano de falla y estria de una escama de cabalgamiento que afecta a estos materiales.
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Figura 3.7. A) Representacion estereogrdfica de las medidas de estratificacion realizadas en los depdsitos pale-
ogenos al sur de Omefiaca. B) Repr acion de las estrias de deslizamiento “capa sobre capa™ en los niveles
conglomerdticos del Paleégeno en las proximidades de Gomara.

meraticas buzan hacia el norte, llegando a disponerse en algun caso verti-
cales. A partir de este lugar aparece un tren de pliegues, con direccion
subparalela a las estructuras anteriores, vergentes al norte, y con trazas
axiales que llegan a alcanzar 40 kildbmetros de longitud. La mayor parte de
los pliegues poseen longitudes de onda comprendidas entre 1 y 5 kiléme-
tros y amplitudes entre 250 y 500 metros. Las charnelas anticlinales tien-
den a ser suaves, con zonas de buzamiento horizontal y las charnelas sin-
clinales angulosas (Fig. 3.4, cortes I-I' y lI-II’). En algunos afloramientos ha
sido posible observar estrias de deslizamiento “capa sobre capa” (Fig.
3.7B). La zona plegada esta limitada al sur por el Monoclinal de Gémara
(con 30° de buzamiento medio), que la separa del dominio central de la
Cuenca de Almazan, en el que todo el conjunto Mesozoico-Paledgeno-
Nedgeno presenta buzamientos subhorizontales (ITGE, 1990). Estos plie-
gues paledgenos presentan dos diferencias fundamentales al comparar los
datos de superficie y los de sismica de reflexion: 1) en general, los buza-
mientos deducidos a partir del calculo de profundidades de reflectores en
el perfil sismico son menores que los medidos en superficie, y 2) en super-
ficie aparece un mayor nimero de pliegues, algunos de ellos de escala
mas pequeia. Ambos datos son indicadores de la existencia de niveles de
despegue, posiblemente de pequefia entidad y constituidos por los nive-
les arcillosos, en el interior de la serie pale6gena. Este hecho se observa
en el entorno de la localidad de Gémara, donde junto a los pliegues con
trazas axiales de gran continuidad se observa la existencia de otros mas
pequenos, con buzamientos bajos de sus flancos y cuya traza axial pre-
senta longitudes inferiores a 5 kildmetros (Fig. 3.8).
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1.3. LA SIERRA DE LAS MUNECAS

La traza cartografica del Cabalgamiento de Valdecuruena-La Pica se
encuentra desplazada aproximadamente 3 kilémetros al sur en las proxi-
midades de la Sierra de Las Mufiecas por un importante accidente direc-
cional de direccién NNO-SSE (ver Fig. 3.3), con sentido de movimiento
dextrorso-inverso, denominado Falla de Fuensauco (Navarro, 1991).

La Sierra de Las Mufiecas es un sinclinal de eje vertical convexo
hacia el norte (Fig. 3.3). Su flanco occidental esta limitado al norte por el
Cabalgamiento de Valdecuruena-La Pica que pone en contacto las calizas

LEDESMA ‘ \33

2 km

Figura 3.8. Esquema fotogeoldgico de los alrededores de Gomara. Ver localizacién en Fig. 3.3.
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del Jurasico inferior-medio, de orientaciéon E-O, con los depésitos detriti-
cos en facies Weald, de direccién NE-SO. Sobre estos depdsitos se dis-
ponen en paraconformidad las unidades carbonatadas del Cretécico supe-
rior en posiciéon normal, hundiéndose hacia la cuenca con buzamientos
proximos a los 50° y cubiertos en discordancia angular por los depdsitos
terciarios de la unidad A1. En esta area se ha observado como las rocas se
encuentran afectadas por una esquistosidad de disolucién (Fig. 3.5B) con
una orientacion que varia entre NE a E (Fig. 3.9).

La estructura del flanco oriental del sinclinal esta fuertemente condi-
cionada por la actividad de la Falla de Fuensauco, que da lugar a que las
rocas cretdacicas pasen a presentar una orientacién media N160E y que en
las proximidades de la falla los planos de estratificacion se verticalicen, o
lleguen a invertirse dando lugar localmente a la formacién de un pliegue
tumbado vergente al este (Fig. 3.5C y 3.9). Es probable que esta falla de
direccién NNO junto a la que se observa al este de direccion NE (Falla de
Pozalmoro) sean accidentes extensionales que controlaron el depdsito de
las facies Weald en este sector del borde sur de Cameros, y que durante
la compresion alpina rejugaron como accidentes direccionales con des-
plazamientos dextrorso y sinistrérsum respectivamente.

1.4. GARRAY-SANTA ANA-LOS RABANOS

Al norte de Garray se observa la existencia de un sinclinal laxo
(buzamiento medio del flanco sur préximo a los 20°N) constituida por las
formaciones Cortes de Tajufia e Imén, que se disponen sobre los materia-
les carbonatados del Jurasico medio por medio de un cabalgamiento ver-
gente al sur, continuacién del cabalgamiento de Valdecuruefia-La Pica (Fig.
3.4, corte ll-Il’). El salto de este cabalgamiento se atenua hacia el oeste
desapareciendo en las inmediaciones del Cerro Valdecuruena. Su bloque
inferior aparece plegado y afectado por fallas normales heredadas de la
extension mesozoica. Algunas de estas fallas han sido reactivadas como
inversas durante la compresion terciaria, dando lugar a la existencia de una
banda tectonizada al norte de la localidad de Soria de aproximadamente
un kilémetro de anchura. Esta zona de fallas normales constituye el limite
meridional de la cuenca de Cameros, ya que mas al sur las formaciones de
Escucha-Utrillas se apoyan directamente sobre el Tridsico y el Paleozoico
(sondeo de Quintana Redonda-1, Lanaja, 1987).

Al sur de la zona de fallas inversas aparecen dos anticlinales, que
forman dos resaltes topograficos al SE de la capital soriana (Anticlinal del

127



Estructura de los bordes

« Estratficaciondel flancooccidental nomal
+ Estabficaciondel flanco orientalnoimal

a Estratificacion delflancooneital invertido
« Esquistosidad

Figura 3.9. Datos de estratificacion
de los flancos occidental y oriental
delpliegue de eje vertical y esquisto-
sidad en la zona de La Sierra de Las
Muiiecas.

Cerro de Santa Ana y Anticlinal de los Raba-
nos), de direccion E-O y vergentes al norte,
dibujados por el Cretacico superior y limitados
por un sinclinal angular. Los pliegues son de
tipo flexural, y en los flancos aparecen estrias
de deslizamiento capa sobre capa (Fig.
3.10A). El cabalgamiento del Cerro de Santa
Ana pone en contacto los materiales del Cre-
tacico superior sobre la unidad A1, conglome-
ratica, de edad paledgena. Se ha observado
en los materiales terciarios invertidos, proxi-
mos al contacto con el cabalgamiento, una
serie de fallas inversas de orientacion E-O con
buzamiento de 80°S y cabeceos también altos
(75-90°) (Fig. 3.10B). Se ha podido medir tam-
bién el plano principal del cabalgamiento en el
sector occidental del anticlinal, donde presen-

ta un buzamiento medio de 70°S (Fig. 3.5D). El eje del pliegue de Santa
Ana se encuentra desplazado en su sector oeste por una falla direccional
de escaso desplazamiento de direccidon NO-SE y sentido de movimiento

sinistréorsum.

El Anticlinal de los Rabanos presenta buzamientos suaves en su
flanco sur (=30°), aunque préximo a su borde occidental la capas se incur-
van hasta verticalizarse, posiblemente debido a algun pequefio retrocabal-

gamiento que no
llega a aflorar en
superficie. La UTS
A1 presenta buza-
mientos préximos a
los 70°S, dispo-
niéndose en dis-
cordancia angular
sobre las calizas
cretacicas.

Hacia el sur
se observa la exis-

Figura 3.10. A) Representacion estereogrdfica de las estrias de desliza-

miento “capa sobre capa” observadas en los materiales de Cretdcico
superior del Anticlinal de Los Rdbanos. B) Fallas inversas afectando a los
depdsitos paledgenos en las proximidades del Cabalgamiento de Santa
Ana. Los cuadrados corresponden a planos de estratificacion.
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depdsitos paledgenos. Los flancos septentrionales llegan a presentar
buzamientos préximos a los 70°. Tanto estos pliegues como los anterior-
mente mencionados a lo largo de esta transversal deben involucrar al
zbcalo paleozoico.

1.5. LA SIERRA DE SAN MARCOS

Es la zona mas compleja del borde septentrional de la Cuenca de
Almazan. La estructura se caracteriza por una serie de pliegues de direc-
cion NE-SO, muy apretados y con vergencia SE, que presentan buzamien-
tos elevados o invertidos de sus flancos. Estos pliegues locaimente rom-
pen en las proximidades de los nucleos de los sinclinales dando lugar a la
apariciéon de pequenas escamas cabalgantes (Fig. 3.11). Los materiales del
Cretacico inferior (formaciones Utrillas y Golmayo) que se encuentran ple-
gados cabalgan sobre los materiales Eoceno-Oligocenos de la cuenca ter-
ciaria de Almazan (UTS A1). Esta estructura cabalgante es paralela a la
Falla de Soria (Clemente y Alonso, 1990), y se trataria muy probablemente
de una falla de atajo (shorcut) asociada a la inversién tecténica de la Cuen-
ca de Cameros que dio lugar a la reactivacion de este accidente extensio-
nal que funciond durante el Cretacico inferior (Fig. 3.11).

Esta area esta limitada al suroeste por la Falla de Ocenilla (Clemen-
te y Alonso, 1990), que presenta una longitud de aproximadamente 20 kild-
metros y afecta al Sinclinal de Picofrentes, de direccién E-O, situado al
norte de este sector. Esta falla subvertical presenta una direccién aproxi-
mada N140E y un sentido de movimiento aparentemente dextrorso, que
desplaza también la traza del cabalgamiento principal, de direccion NE-
SO. Esta estructura debioé de jugar durante el Cretacico inferior como falla
normal, al igual que la Falla de Soria, compartimentando la Cuenca de
Cameros (Clemente y Alonso, 1990). Esto se puede deducir al observar los
adelgazamientos de la unidades del Jurasico superior y Cretacico inferior
en las proximidades de estas estructuras, que indican el control que éstas
ejercieron durante el depdsito de las mismas. Hacia el NE se vuelve a
observar la existencia de otra falla direccional con orientaciéon N-S y senti-
do de movimiento sinistrorsum.

Cabe destacar la existencia en el frente del cabalgamiento principal,
en el bloque inferior, de un tren de pliegues de direccion E-O que afectan
a los depdsitos paledgenos, disponiéndose en relevo. La formacion de
estos pliegues esta ligada a la reactivacion de la Falla de Soria (Fig. 3.11)
con componente sinestral-inversa y buzamiento al NO, a favor de la cual el
borde mesozoico de Cameros cabalga sobre los depdsitos terciarios.
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1.6. SECTORES DE LA CUENCA-LAS FRAGUAS Y
CUEVAS DE SORIA-QUINTANA REDONDA

En el sector La Cuenca-Las Fraguas se observa un aumento de la
deformacion en los materiales mesozoicos del borde sur de las Sierras de
Cameros a medida que nos aproximamos a la zona de contacto de ésta
con la cuenca terciaria (Fig. 3.12).

Al norte de la localidad de La Cuenca, los materiales cretacicos pre-
sentan suaves buzamientos hacia el sur que varian entre 5° y 20°. Ya en
esta localidad se observa la existencia de un anticlinal de vergencia sur y
direccién E-O. Hacia el sur el buzamiento disminuye y los materiales se
pliegan constituyendo un sinclinal simétrico con un buzamiento medio de
sus flancos de 20° y cuyo nucleo se encuentra constituido por materiales
paleégenos que se han adjudicado ala UTS A2.

Hacia el sur de esta estructura se observa un tren de pliegues de
direccion ENE-OSO, cuyos flancos presentan buzamientos que oscilan
entre 40° y verticales o invertidos. Algunos de estos pliegues, que se dis-
ponen en relevo, se cortan en su sector mas oriental contra una falla de
orientacion NE-SO de caracter sinistrérsum-inverso (Miegebielle et al.,
1993). Esta estructura ha sido denominada Falla de Soria (Clemente y
Alonso, 1990). En el labio levantado de esta estructura cabe destacar el
denominado Anticlinal de Las Fraguas sobre cuyo nucleo de edad Jurasi-
co medio-superior se disponen discordantes los depdsitos detriticos de la
Formacién Utrillas, habiendo desaparecido los materiales detriticos y car-
bonatados de las facies Weald que se observan en los sondeos de La
Cuenca-1 (algo mas de 500 metros) y Aldehuela-1 (aproximadamente 1500
metros). Esto conlleva que tal y como proponen Guimera et al (1995) la falla
normal que delimité la cuenca cretacica de Cameros (Meléndez y Vilas,
1980; Clemente y Alonso, 1990) se localiza mas al norte de esta estructu-
ra. Del mismo modo que se ha comentado anteriormente, Guimera et al.
(1995) interpretan en profundidad una falla de atajo o short-cut. Esa es la
causa de que los materiales situados mas al sur del limite de cuenca cre-
tacica presenten un mayor grado de deformacién, con pliegues mas apre-
tados de vergencia sur, asi como pequefias escamas cabalgantes que
pueden enraizarse en los niveles plasticos del Cretacico superior o bien en
los depésitos arcillosos de la Formacién Utrillas. Guimera et al. (1995) en
el corte que se muestra en la figura 3.13 han determinado un acortamien-
to total de 5,4 kildbmetros. En el bloque sur de la Falla de Las Fraguas se
observa también la existencia de pliegues en relevo con una orientacion
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E-O, que hacia el este se inflexionan tendiendo su traza axial a disponerse
paralela al borde cabalgante de la Sierra de Cameros de direccién NE-SO.
Los flancos de estos pliegues presentan por lo general también buzamien-
tos elevados, disponiéndose en el contacto con los materiales terciarios
invertidos.

En el contacto con los materiales cretacicos, al norte de Cuevas de
Soria, los pliegues terciarios presentan vergencia sur y direccion E-O (Fig.
3.5E), disponiéndose igualmente en relevo a lo largo del contacto mecani-
co. Hacia el sur, hasta la localidad de Tardelcuende, los depdésitos de la

oo [ Facies Utrillas
Jur
urasico (Albiense) € Sondeo

- Cretacico l:l Cretacico Terciari
inferior superior erciario

Figura3.12. Mapa geoldgico de sector La Cuenca-Las Fraguas en el margen surdela Sierrade Cameros (extra-
ido de Guimera et al. 1995). Se muestra la localizacién del corte geolégico de la figura 3.13. Para determinar
sw situacion ver figura 3.3.
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Figura 3.13. Corte geolégico del sector La Cuenca-Las Fraguas (extraido de Guimera et al. 1995). La situa-
cion se indica en Fig. 3.12.

unidad A2 siguen presentando una orientacion media E-O, aunque la ver-
gencia ha cambiado pasando a ser norte, con buzamientos medios en el
flanco sur de 15° y en el flanco norte de 45° (Fig. 3.14). Tal y como se
observa de la testificacion del sondeo Quintana Redonda-1, los 650
metros de materiales del Cretacico que subyacen bajo los sedimentos ter-
ciarios se localizan directamente en contacto sobre rocas paleozoicas.

1.7. SAN LEONARDO DE YAGUE-BURGO DE OSMA

El suroeste de la Cuenca de Cameros se caracteriza por una amplia
zona donde las capas se encuentran plegadas con buzamientos muy sua-
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Figura 3.14. Corte geoldgico del sector Cuevas de Soria-Quintana Redonda. Ver localizacion en la figura 3.3.

ves, donde destaca una estructura sinclinal con buzamientos que varian
entre 10° y 30° y cuya traza axial presenta una continuidad de varias dece-
nas de kildbmetros. Su direccién varia de E-O en el sector oriental a NO-SE
en el sector occidental, paralela al borde de la Sierra de Cameros (Fig.
3.15).

Hacia el borde sur de la Cuenca de Cameros, se observan pliegues
apretados y fallas de gran longitud, de direccion ONO-ESE que ocasional-
mente se encuentran seccionadas por fallas transversas de direccion NE-
SO. Estos pliegues son interpretados por Platt (1990) como un abanico
imbricado de cabalgamientos ciegos vergentes al SSO. La evidencia de
estos pliegues de propagacion, tal y como los interpreta este autor, son los
anticlinales de Calatanazor, Ucero y Fuencaliente de Burgo definidos en
superficie por materiales de edad Cretacico superior (Fig. 3.15).

La estructura mas relevante de esta area es la Falla de San Leonar-
do, de direccion ONO-ESE. El plano de cabalgamiento de la Falla de San
Leonardo se presenta como una unica falla rectilinea con buzamientos
mayores de 60-70°, que hace aflorar y cabalgar los depésitos jurasicos
sobre los sedimentos correspondientes a las facies Weald y del Cretacico
superior (Fig. 3.5F). Morillo y Meléndez (1972), Clemente y Alonso (1990) y
Clemente y Pérez-Arlucea (1993) consideran este accidente como el limite
suroccidental de la Cuenca de Cameros, por lo que se relaciona directa-
mente con la reactivaciéon de una fractura de basamento que jugé como

134



g¢1

TR
€ BURGODE OSAF
HHTCLINL
DE LOS LIS
TELOG HievaJ05
LLod Burgo o Onmmit- ‘

LLLDERELUOLE
+

Figura 3.15. Estructura del sector del sector San Leonardo de Yagiie-
Burgo de Osma (esquema cartogrdfico realizado a partir de Quintero et
al., 1981; y Ruiz-Ferndndez, 1991). Toponimos utilizados en el texto: 1)
Anticlinal de Calatanazor: 2) Anticlinal de Ucero; 3) Anticlinal de Fuen-
caliente de Burgo; 4) Falla de San Leonardo de Yagiie; 5) Anticlinal de
Burgo de Osma; 6) Anticlinal de Valdenarros; 7) Anticlinal de los Llanos
de los Navajos; 8) Anticlinal de Pedraja de San Esteban.
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falla normal con bloque hundido al norte durante la extension cretacica y
posteriormente como inversa con el bloque hundido al sur durante la com-
presion terciaria (Fig. 3.16). En este trabajo, basandonos en el elevado
buzamiento que presenta el plano de falla, se interpreta que la estructura
que se observa en superficie tiene continuidad en el basamento de acuer-
do con un estilo de tectdnica de “piel gruesa” (thick-skinned) (Fig. 3.15). Es
importante destacar la existencia de fallas transversales de direccion NE-
SO que cortan y desplazan la traza del cabalgamiento, y delimitan areas
con distinta geometria. Segun Platt (1990), estas fallas serian anteriores a
las estructuras compresivas. Este hecho se ve corroborado por el adelga-
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Figura 3.16. Actividad de la Falla de San Leonardo en el borde de la Cuenca de Cameros desde el Jurdsico
medio a su estado actual (extraido de Morillo y Meléndez, 1972).
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zamiento que muestran las facies mesozoicas debido a la presencia de
estas fallas (Fig. 3.17). Hacia el sector suroriental, la Falla de San Leonar-
do se amortigua pasando a formar un pliegue vergente al sur y de direccién
ONO-ESE, cuyo nucleo esta constituido por materiales de la Formacion
Utrillas en la proximidades de Muriel de la Fuente. La traza axial de este
pliegue se inflexiona hacia el este hasta adquirir direccion E-O al norte de
Nodalo.

Hacia el sur, tal y como se ha citado anteriormente, préximos al
borde de la sierra se observa la existencia de una zona plegada donde las
estructuras mas relevantes son el Anticlinal de Calatafazor, el Anticlinal de
Ucero y el Anticlinal de Fuencaliente de Burgo. El primero de ellos presen-
ta una direcciéon E-O en las proximidades de la localidad que le da el nom-
bre y pasa a adoptar una orientacién ONO-ESE en su sector occidental. La
traza axial se hunde hacia el ONO sumergiéndose bajo los depdsitos pale-
6genos y nedgenos de las unidades A3 y A4. Estos depésitos paledgenos
se encuentran afectados por pequenos pliegues y fallas inversas de ver-
gencia sur.

El Anticlinal de Ucero presenta orientacion ESE-ONO en la proximi-
dades de esta localidad. Su nucleo esta constituido por materiales de la
Formacion Utrillas. Su flanco norte es muy suave (=15°), mientras que en
su flanco sur se alcanzan buzamientos de hasta 50° en algunos puntos.
También se ha observado el desarrollo de pliegues de menor escala que
también presentan una clara vergencia sur. Esta estructura es fosilizada
por materiales paleégenos y por depdsitos nedgenos subhorizontales.
Hacia el NO la vergencia de la estructura se hace mas patente, observan-
dose en la cercanias de Santa Maria de las Hoyas cémo los niveles del
Cretacico superior que conforman el flanco sur del anticlinal se encuentran
subverticales e invertidos.

Al norte de la localidad de Fuencaliente de Burgo se observa una
estructura anticlinal de direccién NO-SE y cuyo nucleo esta constituido por
materiales de Cretacico superior. Sus flancos presentan buzamientos sua-
ves y se encuentran fosilizados por sedimentos detriticos subhorizontales
~ del Nebgeno.

Por ultimo, cabe destacar el Anticlinal de Burgo de Osma. Presenta
una clara estructura en anticlinorio con direcciéon E-O y vergencia hacia el
norte. Su flanco norte se halla complicado por una serie de pliegues de
escala decamétrica y hectométrica que presentan la misma vergencia,
direcciones que varian entre NO8OE y N100E, e inmersiones de 10 a 12°0
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Figura 3.17. Esquema evolutivo del movimiento de las fallas del sector occidental de la Cuenca de Cameros
desde el Paleozoico superior hasta el Oligoceno. Las lineas gruesa indican fallas activas, mientras que las dis-
continuas sefialan las fallas cuya actividad ha sido posible. |CF: Falla de Jaramillo-Covarrubias; SLF: Falla de
San Leonardo; QHF: Falla de Quintanilla-Hortigiiela; MT: Cabalgamiento de Moncalvillo (extraido de Platt,
1990).

(Fig. 3.5G). En este sector septentrional se observa cémo se encuentran
afectados también por el plegamiento los materiales paleégenos de las
unidades A2 a A4 que afloran a lo largo de este flanco. Las capas buzan
unos 20° en las inmediaciones de Osma y van poniéndose horizontales al
alejarse del antiforme, pero llegan a situarse con una inclinacién de 70-80°
en varios puntos del contacto con el Cretacico, con el que aparecen ple-
gados conjuntamente. Sobre ellos reposan discordantes las capas nedge-
nas. El flanco sur del anticlinorio presenta una disposicién mas simple. Las
capas cretdcicas tienen una inclinacion de 20°-30° que se mantiene mien-
tras se sumergen bajo los depdsitos nedgenos subhorizontales. No obs-
tante, existen algunas complicaciones de detalle, como pliegues decamé-
tricos y pequenas fallas inversas de vergencia sur, contraria a la vergencia
general de la estructura. El nicleo de esta estructura antiforme se encuen-
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tra roto por una falla inversa de pequeno
salto que hemos asociado a la reactivacion
de una falla extensional con buzamiento
hacia el sur que ha controlado la sedimen-
tacion desde el Jurasico. Esto explicaria el
aumento de potencia de los depdsitos
jurasicos hacia el sur, ya que en el sondeo
Burgo de Osma-1 ubicado en el flanco sur
del anticlinorio se ha determinado que la
potencia de las rocas jurasicas es de 1123
metros, mientras que en San Leonardo de
Yague se ha medido una potencia aproxi-

SOt mada de 400 metros (Morillo y Meléndez,

y B 1972), que aumenta hacia el noreste hasta
Figura 3.18. Representacion estereogrdfica alcanzar una potencia de unos 800 metros
e o e o s do (Vallacares, 1976),

Osmal). A partir de los datos de estratifica- .. . .
cion y estrias de deslizamiento “capa sobre Se observa también la existencia de

;"i,";x :’: ;i’;;i“e":uzllzzgi‘f:; ‘c”;i P,f:: otros anticlinalgs constituidas por materia-
direccion N118E (cuadrado gris). Datos les del Cretacico superior y que son par-
froporcionados por Simgn (1989a). cialmente fosilizadas por los depositos

nedgenos. Caben destacar por la mayor
superficie de afloramiento los anticlinales de Valdenarros, el de Los Llanos
de los Navajos y el de Pedraja de San Esteban. En general son pliegues
flexurales de direcciéon ESE a E, que presentan bien buzamientos de sus
flancos muy suaves (entre 10 y 20°), o una disposicion mas o menos
monoclinal con buzamientos generalizados hacia el norte con repliegues
decamétricos (Fig. 3.18).

2. LA RAMA ARAGONESA

Al este de la Cuenca de Almazan se localiza el extremo norocciden-
tal de la Rama Aragonesa. Esta constituida por los dos grandes aflora-
mientos de materiales paleozoicos, de orientacion NO-SE, con dimensio-
nes aproximadas de 150x10 kildmetros para el macizo nororiental y
100x10 kildmetros para el suroccidental, separados en la mayor parte de
su trazado por los sedimentos nedgenos de la Cuenca de Calatayud. La
estructuracion de este sector de la Cordillera Ibérica tuvo lugar durante el
Pale6geno, con pliegues y cabalgamientos de orientacién general NO-SE
a E-O (Cortés y Casas, 1996). La serie estratigrafica en la zona de estudio
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Figura 3.19. Cartografia geoldgica de la Rama Aragonesa realizada a partir de los datos de Aragonés y
Herndandez-Samaniego (1981); Del Olmo et al. (1983); Lendinez (1991c); Lendinez y Ruiz (1991); y Len-
dinez y Martin (1991). Toponimos utilizados en el texto: 1) Anticlinal de Cardejon; 2) Falla de la Alame-
da; 3) Anticlinal de Berdejo; 4) Debesa Boyal; S) Anticlinal de Torlengua; 6) Falla de Ateca; 7) Anticlinal
de Fuentelmonge; 8) Anticlinal del Manubles; 9) Anticlinal de Visos.
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esta compuesta por (Lendinez, 1991c; Lendinez y Ruiz, 1991; Lendinez y
Martin, 1991): 1) Cambrico inferior-Ordovicico, fundamentalmente cuarci-
tas y pizarras, con una potencia total que supera los 7000 metros. 2) Meso-
zoico: Triasico en facies germanica, con potencia conjunta inferior a los
200 m; Jurasico marino y Cretacico inferior (facies Weald) que desapare-
cen hacia el SE; Formacién Utrillas, con un espesor maximo de 200 metros
y Cretacico superior carbonatado, con 200-400 metros de potencia. 3) Ter-
ciario: el Paledgeno (hasta 2500 metros de potencia) se encuentra plega-
do, mientras que el Nedgeno (500 metros de espesor) aparece subhori-
zontal y discordante sobre los materiales mas antiguos.

La estructura general del macizo suroccidental de la Rama Arago-
nesa es la de un antiforme de nucleo paleozoico cuyo flanco sur esta defi-
nido por la serie mesozoica y los sedimentos paleégenos situados sobre
ellos. En algunos puntos de su limite noreste puede verse el Paleégeno
plegado por debajo de los depdsitos nedgenos de la Cuenca de Calata-
yud, y en otros un cabalgamiento de los materiales cambricos directa-
mente sobre el Nedégeno (Cabalgamiento de Daroca, Colomer, 1987), que
aparece discordante sobre el Paleozoico en la mayor parte del area. Las
capas del Paleozoico aparecen buzando hacia el SO (y con polaridad nor-
mal) en toda la zona estudiada, excepto en las cercanias de Alhama de
Aragén (Fig. 3.19), donde aparece un sinclinal de materiales ordovicicos,
actuaimente con vergencia SO. En conjunto la estructura presenta, al
menos en la zona mas septentrional, inmersion hacia el NO.

2.1. SECTOR BOROBIA-CIRIA-TORRELAPAJA

Este sector se encuentra en las proximidades de la zona de contac-
to con la Sierra de Cameros. Los materiales jurasicos, practicamente
ausentes en el resto de la Rama Aragonesa, presentan en esta zona la serie
completa hasta el Kimmeridgiense. También existen depdsitos del Cretaci-
co inferior localizados en el nucleo de un sinclinal de traza préxima a E-O.
Esta area esta también surcada por fallas de direcciéon E, ESE y ENE, con
una densidad mayor en la zona comprendida entre Ciria y el Anticlinal de
Bigornia, donde se han observado espesores de entre 15 y 20 metros de
brechas de falla asociadas a algunas de ellas (Simén y Casas, 1989). Tam-
bién existen fracturas menores de orientacion NO a N. Las grandes dife-
rencias de espesor, ya mencionadas anteriormente, de los materiales jura-
sicos y del Cretacico inferior de esta zona con respecto al resto de la Rama
Aragonesa sugiere que algunas de estas fallas funcionaron como acciden-
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tes extensionales activos durante tales periodos (Fig. 3.5H), y que se tra-
tan de estructuras heredadas que durante el Terciario rejugaron con com-
ponente inversa direccional y con predominio de vergencia hacia el sur.

La cinematica de este sistema de fallas es compleja. En la figura
3.20 se recogen algunas observaciones realizadas al sur de Borobia y en
las proximidades de Ciria. Un kildmetro al sur de Borobia se localiza una
pequefa cantera en la que se observa la existencia de una falla normal de
direccion NNO y pequefio salto (Fig. 3.21A), afectando a los materiales de
la Formacioén Cortes de Tajuia (estacion 1). Al este de Ciria se observa una
serie de fallas de direccion media E-O que ponen en contacto las calizas
de la Formacion Chelva con las de la Formacion Turmiel. Presentan en uno
de los casos movimientos inversos (estaciones 3 y 5) y en el otros movi-
miento dextrorso (estaciones 4 y 5). En el Barranco de Vallehermoso, unos
3 kildbmetros al sureste de Ciria, aflora una estrecha franja de materiales de
la Formacion Utrillas separada de las rocas jurasicas por dos importantes
fallas a lo largo de las cuales se ha procedido a la toma de datos del sen-
tido de movimiento de las mismas. Las estriaciones observadas en los pla-
nos indican movimientos tanto normales como inversos y direccionales.

Los movimientos normales parecen ser los mas tempranos, y quizas
fueron los responsables del hundimiento durante el Cretacico; aparecen
sobre planos de buzamientos altos que posteriormente son cortados cla-
ramente por fallas inversas de bajo angulo (estacién 7). En la estacion 10,
la geometria del plano de falla inversa con buzamiento SO sugiere igual-
mente que corte a un segmento de un plano anterior de buzamiento con-
trario. Sobre los planos mas verticalizados también se observan movi-
mientos direccionales generalmente dextrorsos (estaciones 6, 8 y 9), asi
como otros en los que no ha podido verse el sentido exacto (estacion 9).

2.2. ANTICLINAL DE CARDEJON

Esta estructura de aproximadamente 4 kildémetros de amplitud se
localiza en el sector mas noroccidental de la Rama Aragonesa (Fig. 3.19).
Presenta orientacién N110E, y ligera inmersion al NO (Fig. 3.22A). Afecta a
materiales del Cretacico superior y la Formacién Utrillas, que se disponen
sobre rocas en facies Muschelkalk y Buntsandstein y del Cambrico inferior
(Fig. 3.24). Su flanco sur presenta buzamientos que varian entre los 30° y
45°, mientras que su flanco norte se encuentra roto y cabalga el Cretacico
sobre los depdsitos terciarios de la UTS A1. El plano de falla presenta una
orientacion NO-SE y buzamiento préximo a los 40°S (Fig. 3.21B). En él se
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Figura 3.21. A) Falla normal de direccion NNW en materiales jurdsicos al sur de la localidad de Borobia B)
Detalle del plano de falla inverso-dextrorso al norte del Anticlinal de Cardejon, que pone en contacto las cali-
zas del Cretdcico superior sobre los depésitos detriticos de la UTS Al. C) Panordmica del Anticlinal de Ber-
dejo, donde las calizas cretdcicas presentan la charnela rota por una falla inversa de pequesio salto, y el flanco
septentrional se encuentra verticalizado y afectado por un falla normal, anterior al pliegue, que fue basculada
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han podido identificar estrias de deslizamiento de clara componente dex-
trorsa (Fig. 3.22B). Los depésitos paledgenos presentan la misma orienta-
cién que las capas cretacicas y fuertes buzamientos al norte (entre 50-60°).
La superficie de afloramiento de estos materiales se restringe a una estre-
cha banda de unos 400 metros de potencia, ya que en las inmediaciones
de Cardejon es fosilizada por los materiales nedgenos subhorizontales, al
igual que el resto de la estructura.

Este pliegue pre- A N B L
senta su charnela sec-
cionada por una falla
normal de salto deca-
métrico, que podria
relacionarse con las
fallas que delimitarian
el borde sur de la
Cuenca de Cameros.
Esta falla presenta

buzamiento elevado y Figura 3.22. A) Orientaci6n de la estratificacion y eje del pliegue
deducido (cuadrado gris). B) Representacion de las estrias encontra-
da |Uga|' a que el flanco das en el plano de cabalgamiento principal al norte del Anticlinal de

septentrional del anti- Cardejon.

clinal se hunda hacia el

norte. Asociadas a este

plano principal se ha localizado y medido numerosas fallas normales cuya
direccion varia entre E-O a NO-SE (Fig. 3.24) y presentan un buzamiento
medio de 50°S, siendo, por tanto, estructuras antitéticas a la falla principal.
Estas estructuras extensionales tienen cierta representatividad en esta
zona, ya que mas al sur, en las proximidades de Sauquillo de Alcazar, se
observa otra importante falla normal de direcciéon NO a NNO y buzamien-
to al oeste, que afecta también a los depésitos del Cretacico superior.

Hacia el norte vuelven a aflorar niveles del Cretacico superior, en las
proximidades de Jaray, constituyendo otro anticlinal de direccion NO-SE,
flancos con buzamientos suaves (el buzamiento medio del flanco norte es
de 10°, mientras que el buzamiento del flanco sur varia entre 20° y 40°),

al generarse la flexion. D) Disposicion de los materiales paledgenos en el contacto con el borde de la Rama
Aragonesa, donde los depésitos basales se disponen paraconformes con los niveles del Cretdcico superior. E)
Panordmica del Anticlinal de Alhama (fotografia cedida por A. Pocovi). F) Pliegue isoclinal al sur de Jaraba,
con flancos verticales que presenta caracteres de colapso en su charnela. G) Panordmica de la estructura anti-
clinal laxa al sur dela localidad de Jaraba que afecta a los depdsitos del Cretdcico superior. H) Panordmica del
flanco este del Monoclinal de Riba de Santiuste.
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aunque con cierta vergencia al sur, y charnela subhorizontal. Al SE el flan-
co sur se encuentra roto y cabalgado por los materiales del Jurasico
medio-superior.

En el sur del Anticlinal de Cardejon puede seguirse el mismo tren de
pliegues que ya han sido descritos en el sector septentrional de la cuenca,
pero que en esta zona presentan una direccion NO-SE. En los materiales
paleozoicos infrayacentes se observan reflectores en los perfiles de sismi-
ca de reflexion (Fig. 3.23) que indican que la estructura de esta serie es
practicamente monoclinal, con buzamientos relativamente bajos, que se
hacen subhorizontales por debajo del Paledgeno horizontal del centro de
la cuenca (Fig. 3.23).
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Figura 3.23. Corte geoldgico del Anticlinal de Cardejon. Ver localizacion en la figura 3.20.
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2.3. SECTOR ALTO DE LA CRUZ-BERDEJO

Los materiales carbonatados del Creta-
cico superior y de la Formacién Utrillas pre-
sentes en el borde de la Cuenca de Almazan
constituyen un monoclinal cuyo flanco occi-
dental se encuentra verticalizado, y el flanco
levantado se dispone subhorizontal. Este flan-
co se inflexiona nuevamente dando lugar a un
sinclinal con un buzamiento medio de su flan-
co este de 20-25°S (Fig. 3.25, corte A-A).
Figura 3.24. Representacion de los Estos depdsitos se disponen en discordancia
planos de fallas normales asociados ~ angular directamente sobre las pizarras de la
@ un plano de falla normal principal £ qrmacion Santed (Ordovicico superior). Estos
que secciona la charnela del Anticli-
nal de Cardejon. niveles constituyen una estructura monoclinal

con repliegues menores y buzamientos que

varian entre 50 y 70°S. Al norte se observa la
existencia de una falla de traza rectilinea en planta que afecta a los dep6-
sitos mesozoicos y repite la serie pizarrosa de la Formacién Santed. Esta
falla, denominada Falla de La Alameda (Navarro, 1991), presenta un plano
muy verticalizado y superpone los materiales del Ordovicico sobre los
mesozoicos. Los planos de estratificacion situados en el contacto con la
falla alcanzan buzamientos préximos a los 80°N y describen un sinclinal
vergente al norte cuyo flanco septentrional buza una media de 25°S (Fig.
3.25, corte A-A’). En el bloque hundido de esta estructura, la serie Cretaci-
ca se dispone sobre materiales del Jurasico inferior (Formacién Cortes de
Tajufa) y sobre el Triasico. Esto hace suponer que este accidente fue una
antigua estructura extensional asociada a la etapa de rifting tridsico con el
bloque hundido hacia el sur, que quizas haya sido ligeramente reactivada
durante la compresion terciaria, pero que fue cortada por el desplaza-
miento de los niveles paleozoicos a favor de los planos de estratificacion,
ya que el plano de la falla que se observa en la cobertera es paralelo a
estas superficies dentro del zécalo (Fig. 3.25, corte A-A’).

Los depdsitos tridsicos del labio sur de la Falla de La Alameda se
disponen en discordancia angular sobre los materiales paleozoicos del
Ordovicico y Cambrico. Estos materiales siguen presentando una estruc-
turacién monoclinal con orientacion NO-SE y buzamientos hacia el sur, que
varian desde 60° hasta verticales. En las proximidades de Carabantes los
materiales pizarrosos de la Formacién Huérmeda cabalgan sobre las cali-
zas cretdcicas y jurasicas y unidades triasicas. De un modo semejante al
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Figura 3.25. Cortés geolégicos de los distintos sectores estudiados dentro de laRama Aragonesa. La situacion
se indica en la Fig. 3.19: A) sector Alto de la Cruz-Berdejo; B) sector Embid de Ariza-Torrijo de la Canada;
C) sector Albama de Aragon-Ateca; y D) sector Nuévalos-Alarba.
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descrito anteriormente, el plano de fractura es paralelo a las capas paleo-
zoicas y en el labio hundido se dibuja una estructura sinclinal de nucleo
paledgeno (UTS A1). Esta estructura sinclinal, paralela a la estructuracion
general NO-SE, presenta su flanco sur con buzamientos superiores a 50°N,
mientras que su flanco norte es mas tendido (=35°). De nuevo cabe desta-
car el hecho de que mientras en el flanco sur no aparece la serie estrati-
grafica completa, en el flanco norte se observa la totalidad de la serie
mesozoica, aflorando las calizas del Cretacico superior, la Formacion Utri-
llas y facies Weald y las calizas del Jurasico y el Triasico. Esto se debe a la
probable existencia de otra falla extensional tridsica, que se localiza en el
nucleo del sinclinal anteriormente descrito, con un salto superior a los 300
metros y que no se ha reactivado durante la compresién, probablemente
por el elevado buzamiento del plano de falla.

Hacia el norte aparece un anticlinal vergente al NE con inmersién al
NO (Fig. 3.26A), cuyo flanco septentrional se presenta vertical o invertido y
fracturado (Fig. 3.21C), observandose dos pequefas escamas cabalgantes
en las que quedan involucrados materiales del Jurasico inferior y de la For-
macioén Utrillas. Los planos de estas estructuras son muy verticales (proxi-
mos a los 80°S) y en uno de ellos se ha observado indicadores de movi-
miento que le asignan un desplazamiento inverso-dextrorso (Fig. 3.26B).

Los ejes de los pliegues descritos hasta ahora son de direccién ibé-
rica (NO-SE), aunque existen otros con distinta orientacion y de dimensio-
nes mas reducidas. Al sur de Bijuesca, complicando la terminacion pericli-
nal del Alto del Prado, se encuentran varios pliegues de escala
hectométrica, isopacos y disarménicos, con direccion E-O y que aparecen
superpuestos al pliegue ibérico. Algo mas al sur de Bijuesca, en la Dehesa
Boyal, también aparece un repliegue anticlinal-sinclinal de la misma direc-
cién que los anteriores (Simon, 1989a) (Fig. 3.27). Del mismo modo, en las
proximidades de Sauquillo de Alcazar, en la Sierra del Constanazo, se
observa una estructura sinclinal-anticlinal de orientacion E-O que separa el
extremo noreste del nucleo paleozoico respecto al antiforma principal.

En la zona de contacto entre la Rama Aragonesa y la Cuenca de
Almazan la orientacién de los materiales terciarios es NO-SE y el buza-
miento de las capas va atenuandose hacia el O. La UTS A4 constituye el
nucleo del Sinclinal de Visos de direccion NO-SE, cuyos flancos presentan
buzamientos de 20° de media. El buzamiento de las capas va atenuando-
se hacia el oeste y hacia depdsitos de edades mas modernas. En el Ne6-
geno se observa con frecuencia una disposicion en onlap sobre el borde
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Figura 3.26. A) Estrias de deslizamiento “capasobre capa”
medidas en el flanco septentrional del Anticlinal de Bijues-
ca. Presentan sentido de movimiento “normal”. B) Repre-
sentacion estereogdfica de las estrias de deslizamiento medi-
das en uno de los planos de falla que se observa en el flanco
norte de esta estructura.

Figura 3.27. Esquema del conjunto de pliegues E-W super-
puestos a los pliegues ibéricos existentes en el Alto del
Prado (extraido de Simén y Casas, 1989).

v 4

Figura 3.28. Modelo en el que bajo una misma direccion de
acortamiento de pueden generarse tanto estructuras parale-
las a las grandes macroestructuras como estructuras obli-
cuas perpendicularea al acortamiento regional (extraido de
Casas-Sainz, 1985).

Adolfo Maestro Gonzailez

de la cuenca, llegando a repo-
sar en discordancia angular
(alrededor de 90°) sobre las
capas paledgenas inferiores
(Fig. 3.21D y 2.25). En los
materiales terciarios, aparte
de los pliegues de direccion
“Ibérica” que ya han sido
mencionados anteriormente,
existen también pliegues de
gran longitud (hasta 20 kilo-
metros) que presentan direc-
cion N110E a N120E al sur de
la localidad de Deza (ej. Anti-
clinal de Torlengua cuyo
nicleo estd constituido por
depositos asignados a las
UTS A2 y A3 y el Anticlinal de
Fuentelmonge que pliega sua-
vemente los niveles detriticos
correspondientes a la UTS A3,
y hacia su extremo oriental los
depdsitos de laUTS A2, en las
proximidades de Embid de
Ariza), y cuya génesis podria
ser semejante a la de los plie-
gues situados en las proximi-
dades de Cuevas de Soria, en
el sector septentrional. Se tra-
taria de pliegues formados en
una situaciéon transpresiva
ligada a la reactivacion inver-
so-dextrorsa de una estructu-
ra de escala kilométrica, loca-
lizada en este sector de la
Rama Aragonesay a la que se
le ha denominado Falla de
Ateca (Fig. 3.25, corte C-C’),
al igual que ocurre en otros
puntos de la Cordillera Ibérica
(Fig. 3.29).
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2.4. SECTOR EMBID DE ARIZA-TORRIJO DE LA CANADA

Se trata de una serie de cuatro anticlinales isopacos de direccion
NO-SE, con vergencia hacia el oeste los tres primeros y vergente al este el
ultimo (Fig. 3.25, corte C-C’). Por lo general presentan su flanco occiden-
tal verticalizado (varia entre 70 y 80°0) y el flanco oriental con buzamien-
tos mas bajos (30-40°E). En las proximidades del Alto de la Zara se obser-
van pliegues menores paralelos a la estructura anticlinal afectando a las
calizas del flanco oeste. Presentan una longitud de onda ligeramente supe-
rior a los 500 metros e involucran materiales del Cretacico superior, For-
macion Utrillas y los niveles basales del Triasico (Muschelkalk y Bunt-
;andstein). Estos depdsitos se disponen en discordancia angular sobre las
pizarras y areniscas de la Formacion Santed, que presentan buzamientos
que oscilan entre los 70-90°S.

La disposicion monoclinal de las capas paleozoicas se mantiene
constante a lo largo de toda la seccién estudiada. Ocasionalmente se
observa la existencia de fallas inversas de gran angulo, paralela a las capas
de Paleozoico, que denotan un mecanismo de flexural slip como respon-
sable del deslizamiento diferencial entre las unidades estratigraficas del
basamento. Dos kildmetros al oeste de Torrijo de la Cafnada los niveles
pizarrosos de las formaciones Embid y Jalén cabalgan sobre las unidades
paledgenas de la Cuenca de Calatayud (Fig. 3.25, corte C-C’). El plano de
cabalgamiento presenta un buzamiento de 75°S, paralelo a las capas pale-
ozoicas, y en él se ha podido observar una estria de deslizamiento que
indican una componente dextrorsa (Fig. 3.29).
Los depdsitos terciarios cabalgados descri-
ben una suave morfologia sinclinal con buza-
mientos medios de 25°. Sin embargo, los
depdsitos mesozoicos situados mas al norte
y afectados por esta estructura, presentan
buzamientos elevados al este (=80°) e incluso
verticales, y dibujan también una estructura
sinclinal cuyo flanco oriental presenta un
buzamiento de aproximadamente 20°O. Los
niveles basales del Triasico que se localizan a

) B muro de la serie del mesozoico se apoyan en
;:f;‘;‘; 3,25 Rebresentacion sstereo discordancia angular sobre los niveles cuarci-
plano de cabalgamiento que pone en ticos de la Formacion Bambola. La discor-
contacto las pizarras paleozoicas con dancia angular es muy suave (1 0° de media),

las calizas del Cretdcico superior al X
oeste de Torrijo de la Cafiada. y en algunos puntos es una paraconformidad.

N
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Los niveles del Cambrico inferior en las proximidades de Torrijo de
la Cafnada describen una estructura anticlinal de charnela plana y vergen-
te al norte, con buzamientos en su flanco oriental que varian entre 30° y
80°N. Esta estructura es fosilizada en este sector por los depdsitos neo-
genos de la Cuenca de Calatayud que se disponen en onlap.

Teniendo en cuenta el espesor medio de la serie de la Formacion
Bambola en la zona analizada (600 metros, Martin Herrero et al., 1989), en
la interpretaciéon propuesta para esta seccidon hemos considerado la exis-
tencia de un pequefo cabalgamiento hercinico que duplica esta serie, dis-
poniéndose en rellano de bloque superior sobre rellano de bloque inferior
(Fig. 3.25, corte C-C’).

El terciario comprende términos paledgenos correspondientes a la
UTS A2 a lo largo del limite de la Cuenca de Almazan con la Cordillera Ibé-
rica. Estos depdsitos se disponen paraconformes sobre el Cretacico supe-
rior, con el cual se hallan plegados conjuntamente. El contacto entre
ambos esta verticalizado o con buzamientos altos. Hacia el centro de
cuenca, tal y como se observa en el corte C-C' (Fig. 3.25), se suceden una
serie de pliegues vergentes al N, de los que solo aflora en superficie el mas
oriental (extremo este del Anticlinal de Fuentelmonge), que presenta una
direccién ESE, oblicua a la estructuracion general de la Rama Aragonesa.
La deformacion va atenuandose progresivamente hacia el centro de la
cuenca y hacia depésitos de edades mas modernas.

2.5. SECTOR ALHAMA DE ARAGON-ATECA

Las calizas cretacicas de este sector se
encuentran plegadas constituyendo un anti-
clinal tumbado hacia el oeste, con inmersion
al NO (Fig. 3.30), que constituye el borde
occidental de la Rama Aragonesa en su con-
tacto con la Cuenca de Almazan (Fig. 3.21E).
Se trata de un pliegue marcadamente asimé-
trico con un flanco occidental vertical y el
oriental buzando 20°N, que enlaza con el sin-
clinal de la Muela, que presenta un buzamien-

! to medio de sus flancos de 20°. Hacia el este
Figura 3.30. Representacion estereo- los niveles del Buntsandstein Yy Muschelkalk
grdfica de la estratificacion del Anti- gq anoyan sobre el zécalo siguiendo una dis-

clinal de Albama vy eje del pliegue Sk i N s,
deducido (cuadrado gris). posicion monoclinal, con direcciéon constante
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N145E y buzamiento préximo a los 50°0O, que hacia el norte describe varios
repliegues de la misma orientacion NO-SE. Se trata, por tanto, del flanco
occidental de una gran estructura antiforme de orientacion ibérica, en la que
el zécalo y la cobertera habrian sido plegados de forma solidaria.

Las pizarras y areniscas de la Formacién Santed, en el contacto con
los materiales mesozoicos, conforman un sinclinal vergente al O y de orien-
tacion N140E (Fig. 3.25, corte D-D’), cuyo flanco occidental muestra buza-
mientos préoximos a los 50°E y el flanco oriental superiores a 70°0. Esta
estructura sinforme se complica por la existencia de pequenos pliegues de
escala decamétrica de vergencia oeste. Enla seccion D-D" de la figura 3.25
se ha interpretado que hacia el sur los materiales paleozoicos forman un
anticlinal vergente al oeste cuya charnela coincide con el sinclinal que se
observa en los materiales mesozoicos de la Muela, pasando gradualmen-
te a disponerse paraconformes a los depdsitos mesozoicos y terciarios en
el centro de cuenca.

En direccidn hacia Ateca, los materiales paleozoicos pierden buza-
miento y constituyen una gran anticlinal del que sélo aflora parte de la
charnela, que llega a disponerse subhorizontal (buzamientos préximos a
los 10° al S) y que en algunas zonas en las proximidades de Moros llegan
a presentar buzamientos hacia el este que varian entre 10 y 50°. El nucleo
de esta estructura anticlinal de direccion NO-SE esta constituido por las
pizarras de la Formacion Embid del Cambrico inferior. Esta estructura ya
habia sido observada por otros autores, asi Aragonés y Hernandez-Sama-

niego (1981) la interpretan como un gran plie-
N gue vergente al E y fallado en su borde orien-
tal, y cabalgante en esa misma direccion,
aflorando unicamente el ndcleo en su borde
oriental. Por otro lado, Capote y Gonzalez
Lodeiro (1983) citan el Anticlinal de Manubles,
refiriéndose a esta estructura como el nacleo
de toda la Cadena Ibérica Oriental. Las rocas
paleozoicas son cubiertas en el sector mas
oriental del corte descrito por los depésitos
nedgenos de la Cuenca de Calatayud. Local-
' mente se observan fallas de componente
Figura 3.31. Representacion de pla-  jnverso-dextrorsa (Fig. 3.31) afectando a los
nos de falla en los materiales paleozoi- - X .
cos coincidentes con la estratificacion ~ MAteriales paleozoicos y cuyo plano de desli-
al oeste de Ateca. zamiento coincide con el de estratificacion.
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2.6. SECTOR DE NUEVALOS-ALARBA

Los materiales mesozoicos del sector occidental del corte analizado
se disponen constituyendo una serie de pliegues de direccioén ibérica con
buzamientos de sus flancos que varian entre 20° y 30° (Fig. 3.25, corte E-
E’). La localidad de Nuévalos delimita el afloramiento de los materiales del
Cretacico superior al oeste, de las dolomias y calizas del Jurasico inferior
y Triasico al este. Estos Ultimos materiales se apoyan en discordancia
angular sobre las pizarras y cuarcitas de la Formacién Santed. El buza-
miento del Buntsandstein en este punto es de 50°0, mientras que el de los
materiales del Ordovicico varian entre 70-80°O.

Las pizarras paleozoicas forman una estructura anticlinal, cuyo flan-
co oriental se encuentra roto por una falla subvertical inversa de pequefo
salto, que desaparece hacia el norte en las proximidades de la localidad de
Carenas. Esta falla pinza materiales triasicos que se hunden hacia el oeste
con un buzamiento medio de 30° y que se apoyan en discordancia sobre
las pizarras de la Formacion Borrachén, que buza en la misma direccién
unos 50°. La serie paleozoica se dispone en una sucesion monoclinal que
hacia el este se inflexiona conformando una estructura anticlinal en cuyo
nucleo afloran las pizarras de la Formaciéon Almunia, y su flanco oriental
esta verticalizado y roto por otra falla vertical que es fosilizada al norte por
los depésitos nedgenos de la Cuenca de Calatayud. Este ultimo pliegue
seria la continuacion hacia el sur del Anticlinal de Manubles. El bloque hun-
dido de esta falla esta constituido por un sinclinal de materiales triasicos
vergente al este cuyo flanco occidental buza aproximadamente 70°E y el
flanco oriental una media de 25°0. Estos se apoyan sobre las pizarras de
la Formacion Borrachdén que describen una sucesion de pliegues sinclinal-
anticlinal de orientacion NO-SE. En la interpretacion propuesta las fallas
enraizan en los niveles pizarrosos de las formaciones Borrachdn y Almunia
que tienen un comportamiento mas plastico durante el acortamiento y pro-
bablemente fueron capaces de absorber la deformacién, impidiendo que
la estructura se propague a niveles inferiores (Fig. 3.25, corte D-D’).

3. RAMA CASTELLANA

El paleozoico aflorante en la Rama Castellana esta constituido por
una serie cambro-devénica con una potencia superior a los 7000 metros.
La litologia predominante son areniscas y lutitas (Adell Argiles et al., 1982).
Las principales estructuras hercinicas presentes en la Rama Castellana
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son pliegues esquistosos con direccion N-S (Gonzalez Lodeiro, 1993), que
pasan a orientarse segun una direccion NO-SE hacia el sur. Las capas del
Pérmico, con espesores superiores a los 2000 metros en algunas seccio-
nes, yacen discordantes sobre las rocas paleozoicas. Los afloramientos
del Tridsico muestran un espesor total de 300 metros y estan formados por
arenas y conglomerados (facies Buntsandstein), calizas y dolomias en la
parte central de la serie (Muschelkalk) y arcillas y yesos en la parte supe-
rior (facies Keuper). El Jurasico se compone de calizas fosiliferas, dolomi-
as y margas de caracter marino, con un espesor de 350 metros (Goy et al.,
1976; Goy y Suarez Vega, 1983). Las arenas del Albiense y las calizas del
Cretacico superior presentan un espesor total de mas de 500 metros.

El borde septentrional de la Rama Castellana en el contacto con la
Cuenca de Aimazan se estructura presentando preferentemente una orien-
tacion E-O, a diferencia del sector de la Rama Aragonesa, donde domina
la direccién NO-SE (Fig. 3.32). El Mesozoico presenta fallas normales E-O
(Falla de Romanillos y Falla de Mifo, De Vicente, 1988), heredadas de esta-
dios extensionales (principalmente del Triasico inferior). La localizacion de
éstas normalmente se refleja por cambios de espesor de las series sedi-
mentarias. Las principales estructuras compresionales estan relacionadas
con el acortamiento terciario, y aparecen pliegues de gran escala (longitud
de onda mayor de 10 kildmetros) con direcciones E-O a NE-SO y pliegues
y fracturas de menor escala (longitud de onda aproximada de un kiléme-
tro) con direcciones NE-SO y NO-SE (Falla de Somolinos, Adell-Argiles et
al., 1982), probablemente relacionados con la reactivacion e inversion de
fallas normales mesozoicas. En general los pliegues son laxos, aunque a
veces los buzamientos que afectan a las unidades terciarias paledgenas
son altos, tal y como ocurre en las proximidades de Jaraba.

Los afloramientos paleégenos son escasos, observandose peque-
fos retazos en el area de Jaraba, ya mencionado anteriormente, y apoya-
dos junto a algun paleorrelieve de materiales cretacicos al norte de Quin-
tanas Rubias. Los depdsitos nedgenos subhorizontales se disponen en
onlap fosilizando los depdsitos mesozoicos y paledgenos del borde de la
cuenca.

3.1. SECTOR DEL RiO MESA

El mesozoico plegado que aparece en este sector corresponde
exclusivamente al Cretacico superior (Fig. 3.33). Las directrices de los plie-
gues son E-O (Figs. 3.32, y 3.33, corte 1-1°). El primero de ellos presenta
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en ambos flancos un buzamiento medio de 60°, aunque su flanco norte
tiende a verticalizarse en la zona donde se hunde bajo los depdsitos ter-
ciarios, dando lugar a que el pliegue tenga cierta vergencia hacia el norte.
El siguiente anticlinal es un isoclinal con sus flancos verticales, probable-
mente afectado por una falla subvertical, por un colapso de charnela o
ambos (Fig. 3.21F). Su eje pasa por el Alto de la Pedriza y se aprecia una
marcada disarmonia entre las dos formaciones calcareas del Cretéacico
superior que aparecen separadas por un tramo margoso. A esta estructu-
ra le sucede otro anticlinal simétrico cuyos flancos buzan aproximada-
mente 30°. Hacia el sur, los materiales cretacicos pasan a disponerse con
suave buzamiento hacia el norte (=10°) describiendo una estructura anticli-
nal laxa con suaves flexiones (Fig. 3.21G) que se hunde hacia el sur deba-
jo de los depdsitos conglomeraticos y arcillosos del Mioceno medio-supe-
rior que se localizan rellenando y el surco de un sinclinal de direccién E-O
que se extiende, desde Villel de Mesa hasta Campillo de Aragén.

En el borde septentrional de este sector, en las proximidades de
Jaraba, se observa una serie conglomeratico-arenosa, paraconforme con
los depdsitos cretacicos, que describen un sinclinal cuyo flanco norte pre-
senta una buzamiento de 50°S. Estos materiales han sido denominados
por Arenas et al. (1987) como unidad UO de edad Paleoceno-Ageniense.
Los depdsitos nedgenos se apoyan en discordancia angular sobre las uni-
dades paledgenas y mesozoicas.

3.2. BARRANCO DE LA HOZ

El contacto entre el Terciario detritico
de la Cuenca de Almazan y el Mesozoico ple-
gado del borde se realiza por medio de una
discordancia angular, y que se observa con
nitidez a lo largo del valle del Jalon entre
Lodares y Somaén. A grandes rasgos se trata
de una superficie relativamente plana, que da
un disefo cartografico irregular acorde con la
topografia, y tiende a fosilizar la estructuras

a estratificacion . .
2 esiia de desiaaients “capa sobr capa” E-O que afectan a los materiales mesozoicos.

@ ¢jedefpliegue

i La edad de los materiales mesozoicos
Figura 3.32. Estereograma mostrando , K
elementos estructurales del anticlinal ~ @flOrantes en esta zona esta comprendida
del Alto de la Pedriza y que permiten  gntre el Triasico y el Lias inferior. En el borde

determinar su eje (datos proporciona-

dos por Simon, 1989a). de la cuenca, las calizas jurasicas se dispo-
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Figura 3.33. Estructura del margen oriental de la Rama Castellana en su zona de contacto con la Cuenca de
Almazdn. El esquema cartogréfico se ha realizado a partir de los datos de Adell Argiles et al.,1981; Bascones
y Martinez Alvarez, 1981; Lendinez, 1991d; y Lendinez y Martin, 1991. Toponimos utilizados en el texto: 1)
Rio Mesa; 2) Anticlinal del Alto de la Pedriza; 3) Barranco de la Hoz; 4) Anticlinal d e Mifo.
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nen subverticales, hundiéndose bajo los depdsitos conglomeraticos neé-
genos. Hacia el sur los buzamientos se suavizan rapidamente y las arenis-
cas del Buntsandstein que afloran en las proximidades de Jubera presen-
tan buzamientos que varian desde 25°N hasta subhorizontales (Fig. 3.33,
corte 2-2’). A partir de este punto los materiales mesozoicos presentan una
estructura subhorizontal.

Cabe destacar la existencia de fallas normales de direccién E-O a lo
largo de la seccién estudiada que compartimentan la estructura. Del
mismo modo, también se han observado estructuras extensionales de
direcciéon N-S al oeste de Jubera, que afectan a los depdsitos triasicos.

3.3. SECTOR DE ROMANILLOS DE MEDINACELI

Los materiales que afloran en este area son mayoritariamente de
edad Triasico-Jurasico inferior (Fig. 3.34). La estructura del borde de la
Rama Castellana en contacto con la cuenca se caracteriza por presentar
direccion E-O y suaves buzamientos (=30°) hacia el norte de los materiales
jurasicos, que se hunden bajo los depdsitos nedgenos subhorizontales.
Hacia el sur, en las proximidades de Romanillos de Medinaceli afloran los
depdsitos tridsicos y jurasicos, perdiendo buzamiento hasta disponerse
subhorizontales (Fig. 3.35, corte 3-3’). Junto al Alto de la Dehesa, las are-
niscas del Buntsandstein se cortan contra una falla de plano subvertical y
componente inversa que superpone estos depdsitos a las carniolas y dolo-
mias de las Formacion Imén y Cortes de Tajuiia. En el bloque inferior, los
materiales jurasicos se disponen constituyendo un sinclinal simétrico
cuyos flancos presentan un buzamiento medio de 35°.

Hacia el sur los depdsitos mesozoicos presentan suaves ondulacio-
nes de direccion E-O, con envolvente horizontal. En las proximidades de
Yelo vuelven a aflorar las rocas tridsicas, con buzamientos hacia el norte
entre 10°y 15°, que se cortan a unos dos kildbmetros de esta localidad con-
tra un falla con buzamiento elevado hacia el norte y componente inversa,
dando lugar a que las arenas del Triasico inferior se situen sobre el Keuper.
Esta falla se amortigua hacia el este y en su lugar se observa un anticlinal
con el flanco norte subhorizontal y el flanco sur con buzamientos de 40-
50° que rapidamente se horizontaliza. En el flanco meridional se han medi-
do fallas normales de escala mesoscoépica de direccion media NO6OE y
con buzamientos entre 60° y subverticales, que presentan en afloramiento
el blogue norte hundido (Fig. 3.36A), pero abatidos segun la estratificacion
se disponen constituyendo dos familias normales conjugadas (Fig. 3.36B).
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Figura 3.34. Mapa estructural del sector occidental de la Rama Castellana, donde se muestran las principales
estructuras que afectan a los depdsitos mesozoicos y paleozoicos. La cartografia se ba elaborado a partir de la
informacion obtenida de Adell Argiles, et al. (1982), Bascones et al. (1982) y Lendinez y Musioz (1991). Topo-
nimos utilizados en el texto: 1) Falla de Romanillos; 2) Falla de Mirio; 3) Falla de Somolinos; 4) Anticlinal de
Galapagares; 5) Arroyo de Fuente Arenaza; 6) Monoclinal de Riba de Santiuste.
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En este sector cabe destacar la existencia de un pliegue monoclinal
de direccién N a NNE que se localiza en las proximidades de la poblacion
de Riba de Santiuste. Este pliegue esta constituido por materiales del Tria-
sico inferior-medio (Fig. 3.21H). Su flanco este presenta buzamientos que
varian entre 45° y 60°E, que pasa a disponerse horizontal en las inmedia-
ciones de la poblacion. Hacia el oeste pierde también buzamiento pasan-
do la estratificacion a presentarse subhorizontal. En el entorno del Alto de
Cabeza Gorda aflora una serie monoclinal Silurico-Devénica. Presentan
orientacion NNO a N con buzamientos al este entre 60° y 70°. La génesis
de esta flexion monoclinal esta muy probablemente ligada a la reactivacion
de los materiales paleozoicos por flexural-slip a favor de los planos de
estratificacion, por el reapretamiento de la estructura paleozoica durante la
compresion alpina, de modo semejante a lo que ocurre en el borde de la
Rama Aragonesa.

3.4. SECTOR DE GORMAZ-GALVE DE SORBE

A grandes rasgos, la estructuracién que presenta el mesozoico en
este sector es el de una serie inclinada hacia el norte, donde los términos
triasicos aparecen al sur, los materiales jurasicos en una franja intermedia
y los depésitos cretacicos en la parte mas septentrional, sumergiéndose
bajo la discordancia de la base del Nedgeno (Fig. 3.36, ver corte 4-4°).

Figura 3.36. Representacion de los planos de fallas normales presentes en el flanco sur del Anticlinal de Mifio:
A) Datos de las fallas medidas en el afloramiento y de 14 estratificacion (representada por cuadrados blancos);
B) Datos abatidos segiin la estratificacion.
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El margen septentrional se caracteriza por la existencia de relieves
calcareos del Cretacico superior. Desde Gormaz, por el este, hasta el NO
de Villanueva de Gormaz, por el oeste, se extiende un anticlinorio de direc-
cion E-O (Fig. 3.34). En su parte occidental es mas amplio y laxo, con
buzamientos de flancos de sélo unos 10°-15° (Fig. 3.35, corte 4-4’). En la
parte oriental los buzamientos de sus flancos alcanzan los 30° y presenta
una charnela anticlinal horizontal cubierta por depdsitos nedgenos.

Al sur de Recuerda vuelven a aflorar las calizas cretacicas constitu-
yendo un anticlinal que presenta un amplio flanco septentrional donde la
estratificacion se presenta subhorizontal o con buzamientos proximos a
10° N, aumentando hacia el sur hasta disponerse por encima de los 40°N,
y termina bruscamente contra una falla vertical que pone en contacto los
materiales del Jurasico, que constituyen el nlcleo, sobre las calizas creta-
cicas (Fig. 3.34, Anticlinal de Galapagares). Estas presentan al sur de la
falla un buzamiento de 60°S. Esta estructura debié de ser un importante
accidente extensional que control6 el depodsito de los materiales jurasicos.
Al norte, en el sondeo Gormaz-1, se ha atravesado una potencia de serie
jurasica proxima a los 800 metros, mientras que los perfiles levantados en
campo, al sur de la estructura, presentan un espesor maximo de los mate-
riales del Jurasico de aproximadamente 200 metros (Comas et al., 1982;
Valladares, 1991).

Un kilémetro al sur vuelven a aflorar los materiales mesozoicos dibu-
jando dos anticlinales vergentes al norte, cuyos flancos meridionales buzan
entre 40° y 60°, y los septentrionales presentan buzamientos superiores a
70°. El flanco sur del anticlinal mas meridional se corta contra una falla
inversa que sitia nuevamente los materiales calcareos jurasicos sobre los
del Cretéacico superior (Fig. 3.35, corte 4-4’). A partir de este punto, los
depositos cretacicos y jurasicos se presentan con buzamientos suaves
hacia el sur, de aproximadamente 25°, o subhorizontales.

Al noreste de Tarancuena se observa un pequeno afloramiento de
calizas de Cretacico superior pinzado entre dos fallas de direccion NO-SE
y buzamiento NE, que superponen los depésitos jurasicos sobre los creta-
cicos en el contacto septentrional, y levanta el bloque meridional en el con-
tacto mecanico que lo limita al sur. Este bloque presenta una disposicion
general de la serie mesozoica con un ligero buzamiento al norte, con
pequenas flexiones, hasta interrumpirse, al sur de Peralejo de los Escude-
ros, contra una falla de orientacion NO de componente inverso-dextrorsa
que se inflexiona al norte hasta adquirir una orientacién ONO. Esta estruc-
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tura ha sido denominada Falla de Somolinos (Fig. 3.34) (Adell-Argiles et al.,
1982) y pone en contacto el Buntsandstein sobre las calizas del Cretacico
superior. El bloque meridional de esta falla se caracteriza por la existencia
de un sinclinal vergente al sur, cuyo flanco norte presenta un buzamiento
que varia entre 40° a 50° S, y el flanco sur presenta un buzamiento suave
de unos 10°N o menos (Fig. 3.35, corte 4-4’). El nicleo de este sinclinal
esta constituido por calizas y margas datadas como eocenas (Adell-Argi-
les et al., 1982) que se disponen en paraconformidad sobre los depdsitos
cretacicos. Estos materiales a su vez estan fosilizados por depésitos con-
glomeraticos nedgenos subhorizontales. Al sur de la estructura sinclinal, la
serie cretacica se apoya directamente sobre las arcillas del Keuper.
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ESTRUCTURA PROFUNDA DE LA
CUENCA. CINEMATICA'Y )
MECANISMOS DE DEFORMACION

1. ESTRUCTURA PROFUNDA DE LA CUENCA DE ALMAZAN

La geometria de conjunto de la Cuenca de Almazan puede ser dedu-
cida del mapa de isohipsas de la base del Terciario construidos a partir de
los datos de sismica de reflexion y sondeos petroiiferos (Fig. 4.1). Las pro-
fundidades de la base del terciario han sido calculadas a partir del punto
medio de cada intervalo analizado (Common Depht Point, CDP) de cada
perfil sismico, y trazando las isolineas de acuerdo con la direccién domi-
nante de las capas en superficie (Fig. 4.2A). Apoyandonos en las observa-
ciones de superficie, se ha realizado una cartografia de las estructuras
existentes (Fig. 4.2B). Se han considerado dos sectores: un sector este (al
este del meridiano de Soria-Almazan) donde la direccién dominante es
NO-SE y un sector oeste (al oeste del meridiano de Soria-Almazan) con E-
O de direcciéon dominante (Fig. 4.2B).

Se han realizado ademas seis cortes mostrando las principales
estructuras y sus relaciones con las unidades sedimentarias del Terciario
(Fig. 4.3). Los cortes 1 al 4 coinciden con los perfiles sismicos a lo largo de
gran parte de su longitud. Los cortes 5 y 6 estan contrastados en profundi-
dad por sus intersecciones con algunos perfiles sismicos. El valor del acor-
tamiento del Terciario (obtenido a partir del techo del Cretacico superior)
varia entre 1 kildbmetro en el corte 1-1’ (Fig. 4.4) y 6-7 kildmetros en el corte
3-3 (Fig. 4.4) y 4-4’ y 5-5’ (Fig. 4.5), con valores intermedios de 4 kildme-
tros en el corte 3-3' y 6-6° (Figs. 4.4 y 4.5). El valor del acortamiento es rela-
tivamente homogéneo, entre 7% y 8% en la mayoria de los cortes.

La estructura de la cuenca estd caracterizada por pliegues, con
direcciones NO-SE a E-O, asociados en algunos casos con cabalgamien-
tos de vergencia norte (Fig. 4.2). Pueden ser distinguidas cuatro areas con
diferentes estructuras dentro de la cuenca:

1) En el centro de la cuenca, al este de Almazan, la principal estruc-
tura es un sinclinal de charnela plana de direccién E-O bordeado por los
monoclinales de Gémara y Almazan (Fig. 4.2). Su anchura es de unos 8
kilbmetros (semilongitud de onda), y presenta una continuidad de aproxi-
madamente 25 kildometros en direccion (Fig. 4.2). El espesor de los dep6-
sitos paledgenos conservados en el nucleo del sinclinal es de unos 3.000

1656



991

*5048J1]04334 S02pu0S 50) ap K PUvdsT-1124S 04 SOpY21yvaL SOI1USIS SINJ43d SOf P UOIIVZYVIOT *[ ' VINSLY

=+ Acazar-1
+

500

500

SONDEOS PETROLIFEROS 1000

[_] TerRciaRi0

[ cretacico superior

I risiense
[o o]

CRETACICO INFERIOR (Weald)

MAPA

Paleozoico, Mesozoico

.. LaCusical

1000 =
500 \w

Emlﬁk‘

+'F

R

Gormaz-1

7 u Befanga
500 e de Duero

1000

500

0 15 30 km
4 Castifriot EE—

a Arcos

purngoad eandnusy

eaewoun £ g




Adolfo Maestro Gonzilez

Figura 4.2. A) Mapa de isobatas (en altura sobre el nivel del mar) deltecho del Cretdcico superior. En él pue-
den observarse las principales estructuras de la cuenca. B) Mapa estructural de la base de los depésitos paled-
genos, realizado a partir de la interpretacion de perfiles sismicos, sondeos, y datos de superficie. Los estereo-
gramas (proyeccion de Schmidt, bemisferio inferior) muestran la orientacion de la estratificacion en los sectores
occidental 'y oriental de la cuenca.
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metros. Hacia el este, este sinclinal pasa a un sinclinorio NO-SE en las pro-
ximidades de la Rama Aragonesa. La prolongacién hacia el oeste es un
sinclinal asimétrico con el flanco sur roto por un cabalgamiento (Fig. 4.2B).
El Monoclinal de Gémara buza 20°-30°, disminuyendo gradualmente hacia
el oeste. Al norte del Monoclinal de Gémara, una serie de pliegues conec-
tan la parte central de la Cuenca de Almazan con el cabalgamiento sur del
Macizo de Cameros. El Monoclinal de Aimazan presenta buzamientos muy
bajos en la parte oriental que pasan a ser mayores de 60° en el sector occi-
dental (Fig. 2.22).

2) El Monoclinal de Aimazan esta separado del Monoclinal de Arcos
(Fig. 4.2B y 4.5) por una zona de capas de buzamiento suave que ocupa
un area de 60x15 kildbmetros. El espesor medio de la secuencia paledégena
en este sector es 1000-1500 metros. Hacia el oeste la serie del Paleégeno
es mas potente y los pliegues se hacen mas apretados. Hacia el este, se
observa un area de suave buzamiento que pasa a un sinclinal de charnela
plana entre el Monoclinal de Arcos y la Rama Aragonesa (Fig. 4.2 y 4.5). En
el flanco sur del Monoclinal de Arcos afloran las rocas del Mesozoico de la
Rama Castellana.

F04W 1955 W
i R ) | NEOGENQ
N 35!|EL”¥)EL is
TR rv‘o ICAYO § A

CRETACIGO

ARASICO
wsico [

PALEOZOICO {1 1]

- 0 G

= w\.;j)
CUENCA -~
DEL DUERO

Burgo de Osma

Figura 4.3. Mapa geoldgico de la Cuenca de Almazdn donde se muestra la localizacion de los cortes geologi-
cos de las figuras 44 y 4.5.
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3) Al oeste de Almazan, la reconstruccion de la estructura por deba-
jo de los depdsitos horizontales nedgenos no es tan precisa, ya que hay
menos perfiles sismicos, y éstos son oblicuos a las principales estructuras
(ver la localizacion de las lineas sismicas en Fig. 4.1). La estructura esta
caracterizada por pliegues E-O, afectados localmente por estructuras
cabalgantes de vergencia norte (Fig. 4.2B). El espesor maximo conserva-
do de Paledgeno es de unos 2000 metros.

4) Al norte del Monoclinal de Gémara (Fig. 4.2), el espesor conser-
vado de Paleégeno es de 1000 metros. En las proximidades con la Rama
Aragonesa, los pliegues forman una banda arqueada con direccién E-O a
NO-SE (Fig. 4.2B), limitando hacia el norte con el sistema de cabalga-
mientos del sur de Cameros. Las longitudes de onda varian entre 2 y 4 kil6-
metros, con una superficie envolvente horizontal 0 con un suave buza-
miento (aproximadamente 10°) hacia la cuenca (Fig. 4.5). Alguno de los
anticlinales presenta doble vergencia (forma domatica), y su flanco sep-
tentrional esta afectado por cabalgamientos de alto angulo. Al este, algu-
nos pliegues estan en continuidad con los anticlinales NO-SE de la Rama
Aragonesa. En el borde norte de la cuenca de Aimazan las estructuras prin-
cipales son el resultado de la inversién de la Cuenca de Cameros, con
cabalgamientos de bajo angulo que involucran al Paleozoico (Guimera et
al., 1995). Estos cabalgamientos E-O muestran segmentos NE-SO y ONO-
ESE, que se corresponden con la orientaciéon de las fallas extensionales
mesozoicas (Clemente y Alonso, 1990).

La informaciéon que aportan los estudios gravimétricos también
resulta muy interesante a la hora de establecer la geometria de la cuen-
ca en profundidad. El mapa de anomalias de Bouger de la zona muestra
un minimo absoluto de orientacion NO-SE que corresponde con el depo-
centro (en las proximidades de la localidad de Almazan) y el depoeje de
la cuenca (Fig. 4.6). Esta zona de minimo absoluto asociada al mayor
espesor de sedimentos terciarios, esta limitada al sur por un gradiente de
orientacion N125E con su maximo asociado que corresponde aproxima-
damente al Monoclinal de Arcos y representa la zona de contacto con la
Rama Castellana; al este, el gradiente presenta una orientacion de direc-
cion N155E que corresponde al borde de la Rama Aragonesa, y que se
inflexiona al norte disponiéndose segun una orientacion N120E, coinci-
dente con el Monoclinal de Gémara. Al oeste se observa un gradiente de
orientacion NO45E que puede estar relacionado con la Falla de Soria y
que podria representar el limite de una zona de mayor espesor de mate-
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actual y la geometria al final del Cretdcico superior Han sido realizados a partir de perfiles sismicos, sondeos

Figura 4.4. Cortes equilibrados y balanceados 1, 2 y 3 de la Cuenca de Almazin, mostrando la estructura
y datos de superficie. Ver localizacion en figura 4.3.
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8.54km

Acortamiento Total
=715 km

Acotemienio Total = 7,

Acortamiento Total = 4,26 km

Perfil sismico AB0-52D

418

Perfil sismico ABO-54D

Figura 4.5. Cortes equilibrados y balanceados 4, S y 6 de la Cuenca de Almazdn, mostrando la estructura
actual y la geometria al final del Cretdcico superior. Han sido realizados a partir de perfiles sismicos, sondeos
y datos de superficie. Ver localizacion en la figura 4.3. La leyenda y escala es la misma que la de la figura 4.4.

171



Estructura profunda y cinemitica

15 km

Figura 4.6. Mapa de anomalias de Bouguer realizado por Shell (1979). Las estaciones medidas fueron 5118 y
se utilizo una densidad de 2,4 grlcm3 para el cdlculo de la anomdlia de Bouguer. El intervalo entre isoanoma-
las es de 1 mGal. Sobre él se ha representado el mapa estructural de la base del terciario.

riales mesozoicos (sobre todo facies Keuper), que se extenderia en la
franja comprendida desde San Leonardo de Yagiie hasta el sur de Ber-
langa de Duero.

2. CINEMATICA Y MECANISMOS DE DEFORMACION

Los principales mecanismos que controlan la geometria de las
estructuras son la inversion de las fallas del Mesozoico, el plegamiento y
fracturacion del “basamento” y la reactivacién de los pliegues hercinicos.

2.1. IMPLICACIONES DE LA TECTONICA DE INVERSION

La inversion tectdnica puede definirse como el cambio que experi-
menta un area al pasar de ser una zona elevada o deprimida a la situacion
inversa. Existen dos modalidades: 1) Inversion positiva, consistente en
que las areas deprimidas o de relieve negativo (que funcionan como cuen-
cas sedimentarias) se convierten en areas elevadas o de relieve positivo;
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2) Inversion tecténica negativa se define como la conversion de una cade-
na de montafas, o parte de ella, en una cuenca sedimentaria.

La inversién tectdnica supone un cambio en el régimen tectdnico,
con las dos posibilidades citadas:

a) de extension a compresion, de modo que las cuencas extensio-
nales sufren acortamiento y se convierten en zonas con relieve positivo. La
geometria de los sistemas de cabalgamientos formados esta fuertemente
controlada por las fallas normales anteriores, y son muy distintos de los
que afectan a zonas con sedimentacién de plataforma,

b) de compresién a extension, de modo que los sistemas de cabal-
gamientos se reactivan como fallas normales y dan lugar a cuencas sedi-
mentarias.

Se habla de inversién paralela, oblicua o perpendicular, segun sea la
relaciéon angular entre las direcciones de extensién y compresion. La inver-
sién tectdnica puede conllevar o no la reactivacién de las fallas heredadas
del anterior estadio, en funcién de sus caracteristicas reolégicas y su orien-
tacién con respecto a los ejes del nuevo sistema de esfuerzos.

2.1.1. CONTEXTO GEODINAMICO DE LOS PROCESOS DE
INVERSION TECTONICA

Aunque existen diversos tipos de inversiones asociadas a diversos
contextos tectdnicos (zonas de transtension y transpresion, de
colisién/subduccién, de levantamiento por rebote isostatico, con fendme-
nos de tipo diapirico, domos térmicos y hot-spots, ver Fig. 4.7), nos cen-
traremos fundamentalmente en las inversiones tectdnicas positivas aso-
ciadas a cuencas intracontinentales.

Las cuencas intracontinentales suelen estar limitadas por fallas nor-
males listricas que dan lugar a una geometria de semigraben rellena por los
materiales de la secuencia sin-rift. Las estructuras que aparecen asociadas
a la tectonica de inversioén varian en funcién del grado de deformacién y de
las condiciones reolégicas del material (Fig. 4.8). En los niveles estructura-
les superior y medio de la corteza (Mattauer, 1976), por encima del frente
superior de esquistosidad, las estructuras de inversion estan asociadas a
la reactivacion en mayor o menor grado de fallas normales y neoformacion
de fallas inversas, que pueden situarse en los limites o en el interior de la
cuenca sedimentaria. A veces el proceso de acortamiento da lugar a un
plegamiento de la cuenca contra la falla normal de su borde, que actua
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como “stress raiser” 1y puede reactivarse o no en funcién del acortamien-
to, dando lugar a un proceso de buttressing 2. La deformacién general de
la cuenca con respecto a la geometria pre-compresional esta condiciona-
da por el depésito de materiales contemporaneos con la inversion.

Las fallas normales también pueden sufrir un proceso de plega-
miento, posiblemente debido a cizalla dictil de componente inversa, con
lo que pueden verticalizarse y cambiar su sentido de buzamiento, y fun-
cionar entonces como fallas inversas. En estas condiciones los bloques
levantado y hundido mantienen su posicion relativa, con lo que la antigua
cuenca sedimentaria sigue funcionando como un relieve deprimido. Este
tipo de inversién es el que algunos autores denominan “inversioén tectoni-
ca sin inversioén estructural”.

levantamiento asociedo inversion de cuencas
al bloque inferior ) de pull-apart en regimen
de fallas normales movimientos transpresivo transporte a ko largo de la

diapiricos ’
falla de cuencas de pull-apart inversidn negafva

por colapso gravitacional

cuencas intrecontinentales
ligeramente invertidas

cuencas intracontinentales
fuertemente invertidas

levantamiento isostatico
de cuencas de antepais

inversion de csencas ligadas
a la flexioncortical
inversion de las cuencas
de mérgenes continentales inversion de cuencas
en 2onas de fuerke
deformacion

Figura 4.7. Contextos geodindmicos en los que puede tener lugar la tectonica de inversion (extraido de Casas-
Sainz, 1996)

1 Efecto de aumento de la magnitud de los esfuerzos en la proximidad de la falla, como consecuencia de
la propia existencia de una anisotropia dentro del medio. :

2 Literalmente, buttressing significa “aplastamiento”. No he utilizado su traduccién por la confusién que
puede crear con los auténticos “pliegues de aplastamiento”. Se utiliza el término para denominar el efec-
to que se produce en la cobertera al apretarse como consecuencia de la existencia de una fala que la
pone en contacto con materiales mas competentes (zécalo).
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Los materiales de la secuencia post-rift pueden seguir el mismo tipo
de estructuracion que la secuencia sin-rift o bien, si existe un nivel de des-
pegue intermedio, acomodarse a un modelo de thin-skinned tectonics, con
pliegues y cabalgamientos independientes del sustrato o en algunos casos
forzados por la reactivacion de las fallas.

2.1.2. INVERSION DE LAS FALLAS NORMALES MESOZOICAS DE LA
CUENCA DE ALMAZAN

El limite sur del Macizo de Cameros esta formado por pliegues de
vergencia sur y cabalgamientos, con direcciones NE-SO, NO-SE y E-O,
controlados por la geometria de la cuenca mesozoica (Fig. 4.9). Algunos
segmentos de las fallas mesozoicas, que presentan buzamientos impor-
tantes hacia el norte, no fueron reactivadas durante la inversion terciaria
(ver corte 3-3’, 4-4’ y 5-5’, Fig. 4.4 y 4.5 y A8014-A8008, Fig. 2.22), proba-
blemente porque su direccidn era aproximadamente perpendicular a la

Almazan e e o

.....

.......... Paleozoico y Mesozoico R Y s

Area con espesor de o o \\ '''''''''''
Mesozoico < 500 m

Figura 4.9. Mapas de las estructuras que afectan al basamento 'y que han controlado el depésito de los mate-
riales mesozoicos. Se ha elaborado a partir de la interpretacion de perfiles sismicos, sondeos y datos de super-

ficie.

176



Adolfo Maestro Gonzilez

compresion terciaria. Sobre estos segmentos se disponen los materiales
del Cretacico superior y Terciario con geometria sinclinal. En el borde norte
de la Rama Aragonesa se observa como la falla normal que limita el mar-
gen meridional de la Cuenca de Cameros se divide en un sistema de fallas
normales de direccién E-O (Fig. 4.9). En borde septentrional de la cuenca
(corte 6-6’, Fig. 4.5) las fallas de direccion ONO-ESE fueron invertidas uni-
camente en los lugares donde éstas buzan hacia el norte, favoreciendo el
cabalgamiento de la Cuenca de Cameros sobre los depésitos terciarios.

En la Rama Castellana el basamento esta plegado en el bloque hun-
dido de las fallas normales, sin aparente reactivacion o inversién de las
fallas del Mesozoico (inversion tectonica sin inversion estructural). Dentro
de la cuenca, pequefios cabalgamientos y pliegues de acomodacion (ver
Fig. 2.22) estan asociados a la inversion de las fallas normales. Estos plie-
gues de acomodacion se propagan hacia techo afectando a las capas del
Paleégeno. En algunos lugares a lo largo de la Rama Aragonesa (corte 2-
2’, Fig. 4.5) la estructura en detalle muestra fallas normales triasicas que
fueron plegadas, y no reactivadas, durante el Terciario.

En algunos cortes (ej. corte 5-5’ en la Fig. 4.6, y Fig. 4.10) las fallas
normales mesozoicas pueden ser deducidas a partir de los cambios de
espesor de los reflectores sismicos correspondientes a los materiales pre-
cretacicos. Las unidades cretacicas y terciarias definen anticlinales asimé-
tricos con vergencia norte con flancos sur rectos de 3-4 kildbmetros de lon-
gitud buzando entre 10° a 13°, y flancos frontales buzando hacia el norte,
de menos de un kilébmetro de longitud y buzamientos que varian entre 28°
y 37°. La geometria de depésito de los niveles terciarios indica que ha exis-
tido rotacién de flancos (Fig. 4.10). Las charnelas de los pliegues que invo-
lucran a materiales cretacicos y terciarios se localizan en la interseccion
entre las fallas y la base del Cretacico. En este caso la deformacion com-
presiva del Terciario puede ser interpretada como condicionada y localiza-
da por las fallas normales subyacentes (ver, por ejemplo, Huntoon, 1993),
invertida o no reactivada de acuerdo con su sentido de buzamiento (Fig.
4.10).

2.2. MONOCGLINALES DE ZOCALO

Los monoclinales son estructuras compresionales relativamente
comunes en los levantamientos del basamento que se desarrollan en los
frentes de los orégenos (Rodgers, 1987; Erslev, 1991; De Celles et al.,
1991; Wise y Obi, 1992; Colombo y Vergés, 1992; Narr y Suppe, 1994;
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Figura 4.10. Relacion entre las fallas mesozoicas y la estructura compresiva. La reactivacion de las fallas nor-
males tridsicas da lugar a rotaciones de flancos que quedan registradas en la geometria de los depésitos. El
esquema se ha realizado a partir del perfil sismico A80-54D, paralelo al corte 5-5’ de la figura 4.5.

McConnell, 1994; Dominic y McConnell, 1994). Aunque éstos pueden estar
asociados con cabalgamientos de bajo angulo (Muioz-Jiménez y Casas-
Sainz, 1997), su desarrollo estd normalmente ligado a deformaciones del
basamento por cabalgamientos de alto angulo. Los mecanismos que inter-
vienen en su desarrollo no son bien conocidos, y han sido propuestos
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Figura 4.11. Modelos donde se representan dos de los prin-
cipales procesos (extension de flanco y rotacion de flanco) a
partir de los cuales se desarrollan los pliegues en la corteza
superior. Los dos modelos muestran distinta geometria de
los depdsitos sinsedimentarios. (a) La extension de flanco se
genera por migracion de kink-band segin el modelo pro-
puesto por Suppe y Medwedeff (1990). (b) El modelo de
rotacion de flanco de Hardy y Poblet (1995) muestra una
progresiva rotacion de los depdsitos 'y un adelgazamiento de
los mismos (extraido de Ford et al., 1997).
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varios modelos para explicar
su formacién, siendo los mas
utilizados los que proponen
extension de flanco y rotacién
de flanco (Fig. 4.11) (Erslev,
1991; Narr y Suppe, 1994;
McConnell, 1994; Epard vy
Groshong, 1995; Ford et al.,
1997; Suppe et al., 1997).

Estos mecanismos estan
asociados al desarrollo de plie-
gues de adaptacién de falla
(Rich, 1934), pliegues de pro-
pagacion de falla (Elliot, 1976;
Williams y Chapman, 1983;
Mitra, 1990; Suppe y Medwe-
deff, 1990) y pliegues de des-
pegue (Jamison, 1987; Poblet y
Hardy, 1995; Epard y Gros-
hong, 1995). Utilizando la geo-
metria de la sedimentacion sin-
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Figura 4.12. Cinco posibles variantes de migracion de kink-band con representacion de las geometrias de los
depdsitos sin-tectonicos. En estos modelos se asume que la tasa de sedimentacion es constante con relacion al
desarrollo del pliegue (extraido de Suppe et al., 1992).
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tectdnica han sido realizados dos tipos modelos geométricos y matemati-
cos en pliegues de adaptacién y de propagacion de falla: 1) mecanismo de
migracion de kink-band (Fig. 4.11a) (Suppe, 1983; Suppe y Medwedeff,
1990) y 2) rotacion de flanco (Hardy y Poblet, 1994; Erslev, 1991) (Fig.
4.11b). El modelo de migracién de kink-band en el desarrollo de pliegues
de propagacion de falla (Suppe et al., 1992) muestra el desarrollo de una
zona triangular en el flanco frontal donde no se observan variaciones en el
buzamiento de los depésitos sinsedimentarios (Fig. 4.12). Una vez que se
sobrepasan las superficies axiales desarrolladas en el flanco frontal (Fig.
4.12), los depdsitos no se deforman y el angulo entre las capas y el plano
axial permanece constante durante el depésito. Por el contrario, en el
modelo de rotacién de flanco (Hardy y Poblet, 1994), para tasas similares
de acumulacion de sedimentos y de deformacion, se observan claros cam-
bios en el buzamiento y espesor de los depdsitos sinsedimentarios.

2.2.1. ESTRUCTURA DEL MONOCLINAL DE ALMAZAN

La existencia de un registro de los materiales sintecténicos, junto
con la calidad de los registros sismicos, permiten el andlisis detallado de
las relaciones geométricas de estos depdsitos en el Monoclinal de Aima-
zan (ver Fig. 4.2), siendo posible de este modo establecer la cineméatica de
la estructura. Con este objetivo, se han analizado los perfiles sismicos A80-
54D, A80-14, A80-05, A80-13, A80-07, A80-12, y A79-01 (Fig. 4.1) La geo-
metria de los depésitos fue determinada a partir de los perfiles migrados
(Fig. 4.13), con una escala horizontal de 1:25.000. Ya que los valores nor-
males de salida de la velocidad (stacking velocity) varian entre 3000 y 4000
m/s, y a lo largo del eje vertical 1 centimetro equivale a 0,1 milisegundos
(en tiempo doble) en los perfiles originales, la escala vertical es ligeramen-
te menor que la horizontal en términos de espacio en las secciones pre-
sentadas.

La estructura del Monoclinal de Almazan muestra dos segmentos con
capas horizontales separadas por un segmento de 2,5 kilometros de anchu-
ra con capas buzando entre 10° y 45° N. El relieve estructural o la subsi-
dencia diferencial creada por el Monoclinal de Almazan es de unos 2000
metros, con unas diferencias maximas de espesor entre ambos flancos hori-
zontales para las unidades A2 y A3. La estructura se estrecha progresiva-
mente desde el este al oeste, presentando i) capas rotadas 15° en la sec-
cién mas oriental (A79-01, Fig. 4.13) sin desarrollo de kind-band, ii) una
estructura monoclinal perfectamente constituida en los perfiles centrales
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(A80-07, AB0-12, A80-13 y A80-14), iii) en la seccion mas occidental pasa a
constituir un cabalgamiento de alto angulo (A80-54D, ver Fig. 4.13). Los
niveles anteriores al desarrollo de la estructura incluyen el basamento Pale-
0zoico, que no esta definido por un reflector claro, la serie mesozoica, que
generalmente se engrosa hacia el sur, y algunos niveles terciarios. Los cam-
bios de espesor dentro de la serie mesozoica pueden ser atribuidos a la
actividad de fallas normales con buzamiento hacia el sur y norte. En algu-
nas secciones sismicas (A80-12, A80-13, A80-14, Fig. 4.13) se puede
observar cémo los niveles pre-terciarios en el flanco horizontal septentrional
desaparecen bruscamente por debajo del flanco inclinado del monoclinal.

La realizacion de cortes paralelos seriados permite reconstruir en
tres dimensiones la estructura del Monoclinal de Almazan (Fig. 4.14). De
acuerdo con los cambios en la geometria que se observan (Fig. 4.14),
puede deducirse una distribucién irregular de las superficies de kink-band
a lo largo del pliegue. El kink-band desaparece bruscamente en la charne-
la anticlinal hacia el oeste (perfil A80-12), y es la rotaciéon el mecanismo
dominante (Fig. 4.14). En la transicion entre A80-07 y A80-14 el kink-band
en la charnela sinclinal se extiende en la totalidad del flanco basculado del
monoclinal. Esto significa que el kink-band comienza antes en el sector
oeste (posiblemente con la sedimentacién de A2) y se propaga gradual-
mente hacia el este. En la seccion A80-13 la terminacién inferior de la
superficie axial vertical (buzamiento abajo) esta dentro de A2, en una posi-
cion intermedia entre los perfiles localizados en ambos lados.

2.2.2. MECANISMOS DE FORMACION DEL MONOCLINAL DE
ALMAZAN

La geometria de los depdsitos permite deducir algunas consecuen-
cias sobre la cinematica del Monoclinal de Aimazan. A partir de modelos
geométricos (Casas et al., 2002) se puede deducir que el principal meca-
nismo involucrado en el desarrollo del Monoclinal de Almazan es la rota-
cion de flanco, y que la migracion del kink-band jugd un papel secundario
en la nucleacion y origen de pliegues y so6lo modifico sus geometrias pre-
vias. Esto permite rechazar un modelo de basamento rigido con pliegues
forzados en la parte superior y dominado por migracion de kink-band (prin-
cipalmente desarrollado por Narr y Suppe, 1994) como el mecanismo para
el origen del Monoclinal de Almazan.

La naturaleza de la serie paleozoica subyacente a la Rama Castella-
na, constituida por mas de 5000 metros de arenas y esquistos cambrico-
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devénicos, puede explicar el importante papel de la rotacion en el desa-
rrollo de la estructura monoclinal, ya que su comportamiento debe ser dife-
rente al de un “verdadero” basamento, que se situaria en un nivel estruc-
tural mas profundo, y que estd probablemente constituido por los
ortogneises hercinicos que se pueden ver aflorar en el limite entre la Rama
Castellana y la Cuenca de Madrid (Escuder-Viruete et al., 1998). El aflora-
miento de rocas paleozoicas, al sur de la Cuenca de Almazan (ver Fig.
3.35), muestra direcciones de plegamiento hercinicas N-S a NO-SE, con
inmersion al norte en el sector septentrional y al sur en el sector meridio-
nal (ver Fig. 3.35). Esta geometria revela un estadio de plegamiento tercia-
rio E-O de los materiales paleozoicos, que concuerda con el suave buza-
miento hacia el norte de las capas mesozoicas que descansan
discordantes sobre ellos. Este plegamiento esta superpuesto a los plie-
gues hercinicos N-S. La perpendicularidad entre las direcciones de los dos
plegamientos, junto con la ausencia de despegues superficiales, proba-
blemente impiden el desarrollo de pliegues apretados en la cobertera
mesozoico/terciaria. La rotacion de la parte superior del Paleozoico y de la
cobertera mesozoica, esta posiblemente vinculada a fallas mas profundas
con cizalla triangular (Erslev, 1991) involucrando a las rocas sedimentarias
paleozoicas localizadas sobre el basamento (Fig. 4.15).

Teniendo en cuenta las caracteristicas del basamento y la cinemati-
ca del pliegue, el desarrollo de los kink-band en el Monoclinal de Almazan
puede estar vinculada a i) la existencia de fallas heredadas mesozoicas
con vergencia sur que atraviesan las series del Paleozoico y Mesozoico,
exceptuando la del Cretacico superior (secciones A80-12, A80-13, A80-14,
fig. 4.13) y ii) la rotacion de algunos segmentos de estas fallas, que pre-
senta el flanco basculado del Monoclinal de Almazan, de aproximadamen-
te 30° pasando de presentar buzamiento hacia el norte a disponerse
buzando al sur (Fig. 4.15). Este cambio en el sentido de buzamiento se
obtendria considerando que en la Cadena Ibérica las fallas tridsicas son
probablemente de buzamiento elevado, al menos cerca de la superficie
(San Roman y Aurell, 1992). Los buzamientos hacia el sur de entre 70 y 80°
se transformarian en buzamientos hacia el norte entre 80 y 70° con un
angulo de rotacién de 30°. Estas fallas de buzamiento elevado, con una
pequena cantidad de desplazamiento en la parte este del pliegue, podrian
nuclear las superficies axiales fijas de los kink-bands, las cuales podrian
luego propagarse hacia la parte alta de la serie (Fig. 4.15). Algunas de esas
fallas constituirian probablemente los cabalgamientos de buzamiento
hacia la parte alta de la serie elevado que se observan en el sector occi-
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Figura 4.14. Reconstrucaon tridimensional del Monoclinal de Almazin a partir de la interpretacion de los per-
files sismicos que se muestran en la Fig. 4.13.

dental del Monoclinal de Almazan. De estaforma, la evolucion cinematica
del monoclinal indica que el estilo de pliegue (pliegues cilindricos o en
chevron por flexural-slip y desarrollo de kink-band) no depende sélo de las
propiedades reoldgicas o mecanicas de la secuencia plegada multicapa
(Suppe, 1985; Boyer, 1986; Ramsay y Huber, 1987; Tanner, 1989) sino tam-
bién de los factores externos con probable reactivacion de las fallas pre-
vias bajo la secuencia plegada.

La cinematica del Monoclinal de Almazan en la seccién A80-14 es
probablemente la mas complicada de interpretar por los elevados buza-
mientos de las capas. Existe una disminucién suave del buzamiento desde
la parte inferior a la superior del flanco basculado, que puede ser relacio-
nada con un componente rotacional anterior al desarrollo del kink-band. Al
oeste de esta seccion las superficies axiales del anticlinal y sinclinal pro-
bablemente convergen hasta desaparecer finalmente contra la falla inver-
sa que se observa en la secciéon sismica A80-54D (Fig. 4.14).
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crevicico speoR 2.3. REACTIVACION DE
Gk oot PLIEGUES HERCINICOS

\ "~~~ Triasico, Jurésico y Cretécico inferior
G \ L Existen numerosos trabajos

que relacionan la deformacién de

N . la cobertera con la reactivacion
== de pliegues preexistentes del
: \ ; \ : basamento, y no por la genera-
: N / \ cién de nuevos pliegues (Ruh-
4 land, et al., 1976; Alonso, 1985,
B i s 1989; Yeats, 1986; Casas et al.,
e ] e 1994; Cortés y Casas, 1997;
L Maestro et al., 1997b). De este
; modo, la geometria de las estruc-
atnd turas de la cobertera estan prede-
terminadas por los pliegues del
OLIGOCENO SUPERIOR (3 basamento. Este control de las
s sy mms estructuras previas sobre los
o taos niveles suprayacentes es habitual
en zonas donde la cobertera pre-
senta espesores pequefios en
relacién con las unidades infraya-
rongc i s centes fracturadas y plegadas.
Figura 4.15. Esquema mostrando la evolucién del Mono- En a|gunas zonas de la

clinal de Almazin durante el Terciario, con el desarrollo , .
secuencial de rotacion de flanco y migracion de kink- Cuenca de Almazan es posible

e o i a £ 55 @plicar los modelos tebricos de

plegamiento de superficies obli-

cuas (Ramsay, 1961, 1962, 1967)
por la reactivacion de pliegues truncados por una secuencia discordante.
En estos casos, la superficie de discordancia, inicialmente horizontal, o
inclinada si existe un paleorrelieve, juega un papel pasivo durante la defor-
macion. Ademas, la cobertera discordante tiene que adaptar su geometria
a los requerimientos de los mecanismos de plegamiento del basamento. A
partir de esta premisa, los modelos tedricos estan construidos basando-
nos en las relaciones geométricas entre el basamento y la cobertera,
dependiendo de varios mecanismos de reactivacion de los pliegues del
basamento. Otros factores a tener en cuenta son el angulo inicial de la dis-
cordancia, o en su caso concreto del paleorrelieve, asi como la variacion
del angulo entre flancos durante la reactivacion.
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Figura 4.16. Diversas relaciones geométricas existentes entre el basamento y la cobertera. A. Anticlinal de
cobertera sobre anticlinal de basamento. B. Sinclinal de cobertera sobre anticlinal de basamento. C. Sinclinal
de cobertera sobre sinclinal de basamento. D. Anticlinal de cobertera sobre sinclinal de basamento. E. Sincli-
nal de cobertera sobre sinclinal de basamento. E’. Pliegues de cobertera causados por bedding faults relacio-
nados con “flexural slip” del basamento en ambos flancos de un sinclinal de basamento. E”. Rejuego de cabal-
gamientos causado por “flexural slip™ de pliegues de basamento. F. Despegues en la cobertera sobre un flanco
de un sinclinal de basamento (extraido de Alonso, 1985).

Se han descrito seis tipos de relaciones estructurales entre el basa-
mento y la cobertera (Alonso, 1985) que se muestran en la figura 4.16,
entre las que llaman especialmente la atencién aquellas en las que se
observa la presencia de sinformes de cobertera sobre antiformes de basa-
mento y viceversa (Fig. 4.16B y D), o las que muestra el desarrollo de plie-
gues en la cobertera presentando el basamento una disposiciéon monocli-
nal (Fig. 4.16E). La existencia de estas geometrias aparentemente

paraddjicas pueden ser explicadas de dos modos (Alonso, 1989):

1) Teniendo en cuenta que cuando se produce el plegamiento de
superficies oblicuas, siempre existen secciones estructurales en donde las
concavidades o convexidades de ambas superficies son opuestas (sec-
cion vertical de la figura 4.17a, y seccién horizontal de la figura 4.17b). Por
otro lado, la relacién antiforme-sinforme sélo depende de la posicion de
ambas superficies respecto a la vertical y ello no supone la presencia de
concavidades opuestas (Fig. 4.17a).

2) Cuando el basamento se pliega, la traza de la discordancia es
desplazada a una nueva posicién (Fig. 4.18). La variacion del angulo inicial
BO entre la traza plegada del basamento y la traza de la discordancia y el
cambio de longitud de la discordancia durante la reactivacién depende de
la deformacion finita de las capas plegadas, la cual es funcién del meca-
nismo de plegamiento. Las capas que se superponen a la discordancia
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seran acortadas, estiradas o plegadas para
equilibrar los cambios de longitud y forma de
la discordancia.

‘ La rotaciéon de una superficie de dis-
T A cordancia puede dividirse en dos compo-
; nentes (Alonso, 1989): una rotacion externa,
(@ cuyos valores son iguales a la rotacién por
flexion en el basamento (A6 en la Fig. 4.18) y
una rotacion interna, la cual es la variacién
del angulo B durante la reactivacion del plie-
gue. La presencia de curvaturas opuestas
entre los pliegues de la cobertera y los del
basamento ocurrira cuando la rotacion inter-
na sea mayor (AB>A0) y con sentido de rota-
cién opuesto a la rotaciéon externa. Si el
| B ~angulo B decrece, o se incrementa menos
e 7. Suberfices besedes 4 que el angulo 0, la curvatura sera en el
curvatura del perfil plegado, (b) sentido  mismo sentido. En la reactivacion de plie-
e i debarl P8 gues truncados por una discordancia el
aumento o disminucién de B tiene lugar en
ambos flancos, mientras que en el caso de
deformaciones de discordancias por la generacion de nuevos pliegues
puede ocurrir que se produzca un aumento en un flanco y una disminucién
en otro, tal y como se plantea en los modelos de Ramsay (1967).

(b)

2.3.1. MECANISMOS DE REAPRETAMIENTO DE PLIEGUES EN EL
BASAMENTO POR CIZALLA PARALELA A LAS CAPAS

Cuando se produce un plegamiento flexural, la cizalla paralela a la
estratificacion puede ser continua (flexural flow) o discontinua (flexural slip)
(Fig. 4.18). En los pliegues con mecanismo de deformacion por flexural
flow la deformacion por cizalla es igual al valor del angulo de buzamiento
(en radianes) (y = 6, Ramsay, 1967). Cuando la cizalla es discontinua, el
valor maximo del deslizamiento entre capas viene dado por d = 6, siendo
t el espesor de la capa. En el caso de la cizalla discontinua es necesario
admitir otro mecanismo para el plegamiento de capas individuales, meca-
nismo complementario que probablemente corresponde mayoritariamente
a la deformacion longitudinal tangencial. Cuando no se produce cizalla
intracapa, la reactivacién por flexural slip da lugar a la formacion de fallas
inversas paralelas a las capas, y basculamientos de la discordancia en la
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zona trasera. En estos casos se mantiene en todo momento el angulo entre
los niveles infrayacentes del basamento y los suprayacentes de la cober-
tera, y el angulo que forma las capas que se sitian sobre la discordancia
es equivalente al aumento de buzamiento del basamento. (Fig. 4.19). Este
comportamiento de los niveles infrayacentes conlleva la deformacion en
las charnelas de cada capa deslizada, ya que el arco externo de una deter-
minada capa tiene una longitud considerablemente diferente al arco inter-
no de la capa adyacente situada en una posicion mas exterior del pliegue.
La deformacién en el interior de las capas debe corresponder a deforma-
cién longitudinal tangencial (Alonso, 1985) y estara controlada por la loca-
lizacion de la superficie neutra, que a su vez controlara la magnitud del
deslizamiento entre las dos capas (Fig. 4.20). Las diferencias de longitud
que pueden llegar a darse entre el arco externo de una determinada capa

B~
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FLEXURAL FLOW FLEXURAL SLIP 4
o8
A8
: B

|
!
./
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Figura 4.18. Reactivacion de un pliegue por flexural flow (flanco izquierdo) y flexural slip (flanco derecho). a.
Estadio inicial de un pliegue truncado por una discordancia sin paleorrelieve (B) o con paleorrelieve (Bp). b.
Estado reactivado (extraido de Alonso, 1989).
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y el arco interno de la capa adyacente situada hacia el exterior del pliegue
se han de solucionar mediante despegues en la zona de charnela, tipico
del mecanismo de formacion de los pliegues chevron, cuyas zonas de
charnela pueden considerarse despegadas.

Cuando se produce cizalla intracapa, el calculo de la superficie obli-
cua de las capas deformada por flexural flow ha sido desarrollado por
Ramsay (1967). Se ha de calcular la posiciéon de la linea de interseccion
entre ambas superficies, cuando las rampas adquieren un buzamiento
determinado. Por otro lado se calcula el cambio de angulo entre ambas
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Figura 4.19. Reactivacion de pliegues paleozoi-
cos por flexural slip y formacion de fallas inver-
sas y cabalgamientos con bu ientos elevados
en la cobertera mesozoica. Cdlculo del salto de las
fallas teniendo en cuenta que se ha sumido un
valor del buzamiento inicial de 30° y final de 70°
(incremento de 40°) para las capas paleozoicas y
un buzamiento inicial de 0° y final de 40° para los
niveles mesozoicos de la Rama Aragonesa (modi-
ficado de Cortés y Casas, 1997).

superficies (AB) en la seccion que
contiene las direcciones de cizalla. La
modificacion del angulo B es la que
corresponde a la deformacién de una
linea cualquiera mediante cizalla sim-
ple (Fig. 4.18). El nuevo angulo des-
pués de la deformacién B’ se obtiene
mediante la expresion

cotB’ =ctg B - y= cotB - A6 (6 en
radianes). Si consideramos

B =180 - a, cota’ = ctga-AB (Fig. 4.21).

Figura 4.20. Reapretamiento de un pliegue mediante
flexural slip. Tres alternativas en cuanto a la expresion
grdfica del flexural slip segin la posicion de la superfi-
cie neutra. Linea continua gruesa: superficie neutra
(SN) en el arco exterior de cada capa. Linea disconti-
nua a trazos: SN en la superficie media de cada capa.
Linea discontinua a rayas y puntos: SN en el arco
interno de la capa (extraido de Alonso, 1985).
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Es posible encontrar en algunos casos que las distintas capas que
conforman la serie paleozoica no presente un comportamiento homogéneo
en su respuesta a la cizalla durante el reapretamiento, presentando algu-
nos niveles mecanismo de deformacion por flexural slip y otros por flexu-
ral flow. Por lo tanto, en los niveles que no presentan cizalla intracapa el
buzamiento de la discordancia corresponde al aumento del buzamiento del
flanco del pliegue, mientras que la discordancia que se localiza sobre uni-
dades que se deformen por flexural flow presenta asi un buzamiento de
acuerdo con el valor de la cizalla entre los materiales paleozoicos, que a su
vez depende de la relaciéon de espesores entre la capa cizallada y no ciza-
llada (Fig. 4.22) y, como ya se ha mencionado anteriormente, del aumento
del buzamiento de estos niveles (Ramsay, 1967; Alonso, 1989; Casas et al.,
1994) segun la ecuacion (Fig. 4.23):

:
cot(180-6—(A6 + HAB }] 0]

u= [1 80 — arcta {

donde p = buzamiento de la primitiva superficie horizontal (positivo cuan-
do es contrario al buzamiento de la primitiva superficie en la capa no ciza-
llada, y negativo cuando buza hacia la misma direccién que la unidad no
cizallada); 8 = buzamiento original de los niveles paleozoicos; A8 = incre-
mento de buzamiento en las capas paleozoicas; H = la relacién entre los
espesores de los niveles competentes e incompetentes.

2.3.2. REACTIVACION DE LOS PLIEGUES HERCINICOS EN LA RAMA
ARAGONESA Y EL SECTOR NORTE DE LA CUENCA DE
ALMAZAN.

En la Rama Aragonesa la estructura se caracteriza, grosso modo,
por el buzamiento hacia el suroeste de los flancos de una antiforma Paleo-
zoica que genera un relieve estructural de unos 3000 metros con respecto
a la Cuenca de Almazan (corte 2-2’, Fig. 4.4, Fig. 4.10). Para interpretar la
deformacion compresional del Terciario de la Rama Aragonesa, deben
tenerse en cuenta varias observaciones:

1) La direccion de las capas y las orientaciones de los pliegues son
muy similares en el Paleozoico y en las unidades Mesozoicas (Fig. 4.25),
con un buzamiento mayor en las capas del Paleozoico (una media de
70°S0). La direccion de los pliegues en las unidades pre-y post-hercinicas
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es probablemente similar bajo la Cuenca de Almazan en el area de Soria-
Gomara (Fig. 4.2B), donde las direcciones estructurales hercinicas pasan

de una direccion E-O en el Macizo de la Demanda a NO-SE en la Rama
Aragonesa.

2) Algunos cabalgamientos que buzan fuertemente en la Rama Ara-
gonesa y afectan a las unidades mesozoicas, son paralelos a las unidades
subyacentes paleozoicas y no implican superposicion o repeticiones de
Paleozoico (ver Fig. 3.20 y 3.26).

0+A0

cota*=cota-A8 (6 en radianes)

d*/d=senao/seno*
100

80

40

acortamiento (d), %
3

20

0 10 20 30 40 50 60 70 80
buzamiento original de la serie paleozoica ()

Figura 4.21. Acortamiento asociado con flexural flow en unidades no competentes pizarrosas. Calculo del
acortamiento de las capas mesozoicas para diferentes valores de b jentos e incr tos de buzamientos en
la serie paleozoica, teniendo en cuenta que se ba asumido un valor del buzamiento inicial de 30° vy final de 70°

(incremento de 40°) para las capas paleozoicas 'y un buzamiento inicial de 0° vy final de 40° para los niveles
mesozoicos de la Rama Aragonesa.
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Cretécico

Paleczoico

y=A0
B (cizalla general de flanco)

H-> 1: 3:1 1:3

H =(espesor de la unidad no cizallad).(espesor de la unidad cizallada)
Figura 4.22. A) Hipdtesis propuesta para la reactivacion de pliegues hercinicos en el sector septentrional de la
Cuenca de Almazdn (simplificado del corte 3-3' de la figura 4.6), con formacin de cabalgamientos de alto
dngulo en la cobertera mesozoica vy pliegues ligados a una alternancia de unidades paleozoicas cizallas y no

cizalladas (modificado de Alonso, 1985, y Casas et al., 1994). B) Diagrama mostrando la relacion entre la ciza-
llay el espesor de las unidades cizalladas y no cizalladas (extraido de Casas et al., 1994).

El levantamiento de la Rama Aragonesa puede estar relacionado
con la reactivacion de los pliegues paleozoicos, debido a un general incre-
mento del buzamiento del flanco del anticlinal hercinico de direccién NO-
SE hacia el SO. Considerando la Rama Aragonesa en su conjunto, el angu-
lo de la discordancia original Paleozoico/Mesozoico es superior a 30° y el
buzamiento aumenta mas de 40° (Maestro et al., 1997b, ver Fig. 3.26). Plie-
gues y cabalgamientos con buzamientos fuertes que aparecen en las uni-
dades mesozoicas pueden ser interpretados como el resultado de la reac-
tivaciéon de las capas del Paleozoico por flexural-slip (de acuerdo con los
modelos propuestos por Alonso, 1985, 1989, Fig. 4.19). En algunas unida-
des pizarrosas (Formaciéon Santed en Figs. 3.20 y 3.26 en capitulo 3) el
acortamiento del Mesozoico, que alcanza valores del 40%, puede ser
explicado por mecanismos de flexural flow en los niveles paleozoicos (Fig.
4.21). El origen de los pliegues del Terciario por la reactivacion de los plie-
gues hercinicos explica la oblicuidad entre la direccién de principal acorta-
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o/
M <0
B >0

u = (180-arctan (1 / (cot (180 - 8)-( 6 + H 8))) - (6 + ©)

Figura 4.23. Buzamiento de las capas paleozoicas en los flancos frontales de los anticlinales (4) como resulta-
do de un incremento de buzamiento de la serie paleozoica (A) consistente en una alternacia de unidades no
deformadas (no cizalladas) y unidades deformadas por flexural flow (cizalladas). p = buzamiento de la primi-
tiva superficie horizontal (positivo cuando es contrario al buzamiento de la primitiva superficie en la capa no
cizallada, y negativo cuando buza bacia la misma direccion que la unidad no cizallada); § = buzamiento origi-
nal de los niveles paleozoicos (dngulo agudo); 8* = valor del angulo agudo después del abatimiento y la ciza-
lla; 6 = buzamiento original de los niveles paleozoicos; A8 = incremento de buzamiento en las capas paleozoi-
cas; o = dngulo original entre la superficie de discordancia y las unidades paleozoicas (dngulo suplementario
de ); y a* = dngulo entre la superficie de discordancia y las unidades paleozoicas después del abatimiento
(angulo suplementario de §*) (modificado de Casas et al., 1994).

miento NNE (Casas-Sainz y Maestro-Gonzalez, 1996) y los pliegues y
cabalgamientos terciarios en la Rama Aragonesa.

Los anticlinales de la parte norte de la Cuenca de Almazan muestran
una zona de charnela horizontal en corte ( 3-3’, 4-4’, Figs 4.4 y 4.5), con
buzamientos de los flancos frontales fuertes (hacia el norte) y flancos tra-
seros amplios con buzamientos suaves (Fig. 4.22). Los sinclinales que se
relacionan con los anticlinales son de tipo kink, con charnelas angulosas y
flancos rectos. En algunos de estos anticlinales los flancos frontales estan
cortados por cabalgamientos que se propagan a través de la serie tercia-
ria (corte 3-3’, Fig. 4.4). Aunque en estos pliegues las relaciones de la
cobertera-basamento no pueden ser establecidas con precisiéon debido a
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RELACION DE ESPESORES ENTRE LAS

ango de valores -
& s con CAPAS CIZALLADAS Y NO CIZALLADAS = 1/2

las observaciones
realizadas en los pliegues

Terciario en los flancos frontales de los anficlinales
Inducidos por la cizalla paralela a las capas en el

u (buzamlento de ks capas del Mesozoico/

Sa Paleozoico
So Mesozoico
N =130 Nz 38 -
L Ci=20% 5
g«
. ) A 2 0 20 Pl 0 80
Figura 4.24. Diagrama de densidades de los 2

i - R 6 bLzamiento odgndl del Rdeozoico
polos de los planos de estratificacion de las uni-

dades mesozoicas y paleozoicas de la Rama Ara- Figura 4.25. Diagrama que muestra 1a relacion entre
gonesa. el buzamiento de los niveles paleozoicos y el buza-
miento de los materiales de la cobertera que se locali-
zan sobe las capas con deformacion por cizalla para

la ausencia de datos de buzamien- diferentes valores de ésta, correspondientes a distintos
to en el Paleozoico, su origen ualpres del im_:remento 421 dngulo de buzar_m‘ento de lfl
X i serie paleozoica. Los cdlculos se han realizado consi-
puede estar relacionado con cizalla  derando que la cizalla es igual al incremento de buza-
simple, debido a flexural ﬂOW en n.tiento (en radifzngs), como se ha mgftcionado ante-
i riormente, multiplicado por la relacion de espesores
algunas de las unidades del Paleo-  entre las capas cizalladas y no cizalladas (Casas et al.,
zoico (Flg 4.22, ver también Casas 1994). Los plfegues dela fxg. 3.26‘de1 capitulo 3.pu‘e-
den ser explicados por incr os de bu 0
etal., 1994). El aumento en el buza-  entre 20°y 30° de la serie paleozoica que inicialmente
miento de las capas del Paleozoico buzaba 35°-40°, considerando una relacion capa ciza-
L X lladalno cizallada = 1/2.
produciria: i) un basculamiento en
el mismo sentido del buzamiento
en los flancos traseros de los niveles mesozoicos en unidades no cizalla-
das y ii) una inclinacién opuesta del flanco frontal cuando se alcanza un
cierto valor minimo de incremento de buzamiento en las unidades cizalla-
das (Fig. 4.23). De acuerdo con este modelo, la existencia de cabalga-
mientos de vergencia norte atravesando los flancos frontales podria ser
debida a desplazamientos mayores por flexural-siip entre unidades Paleo-
zoicas. El angulo de discordancia original entre el Paleozoico y el Meso-
zoico fue superior a 40° por lo que el incremento del buzamiento de los
materiales terciarios es de unos 25° hacia el norte de la Cuenca de Alma-
zan (Fig. 4.25), constatado por lo datos obtenidos en la Rama Aragonesa.

3. RELACIONES TECTONICA-SEDIMENTACION

Como ya ha sido mencionado, las discordancias que limitan las uni-
dades paledgenas de la cuenca se pueden observar en muy pocos pun-
tos, ya que en el margen sur estan cubierta por los depésitos nedgenos
horizontales y en borde norte las discordancias angulares han desapareci-
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do por erosion. Por lo tanto, para realizar el andlisis de las relaciones tec-
ténica sedimentacién ha sido necesario utilizar la informacién proporcio-
nada por los perfiles sismicos.

En el borde norte, la estructura mas importante, contemporanea con
el depésito de los materiales terciarios es el Monoclinal de Gémara. En la
interpretacion de los perfiles sismicos A7901, A8007 y A8014 se observa
la existencia de tres discordancias (Fig. 2.22). La primera de ellas es la que
marca el contacto de la unidad A1 sobre los materiales del Cretacico supe-
rior. Por lo general estos depdsitos presentan una potencia superior de 700
metros, son paraconformes con los materiales mesozoicos, con un buza-
miento medio del flanco basculado de unos 30°, y se acuinan hacia el cen-
tro de la cuenca. El limite entre las unidades A1 y A2 no es reconocible en
este sector, aunque si se puede definir en el borde sur, como veremos pos-
teriormente. Ambas unidades presentan un engrosamiento gradual de sur
a norte. La unidad A3 muestra geometrias de discordancia progresiva,
decreciendo gradualmente el buzamiento de los estratos hacia techo. Por
ultimo, los depdsitos de la unidad A4 se disponen en onlap sobre los mate-
riales de A3.

Igual que ocurria a la hora de realizar la descripcién de la evolucién
de las estructuras monoclinales observadas en la Cuenca de Aimazan, es
en el Monoclinal de Almazan donde mejor se observan las geometrias de
los depdsitos terciarios y su relacion con el desarrollo de la estructura. A
partir de la interpretacién de los perfiles sismicos A80-07 y A80-12 (Fig.
4.13) se han podido definir cuatro discordancias, que limitan las cuatro uni-
dades tectosedimentarias (UTS) paledgenas. En las secciones sismicas
A79-01 y A80-14 sélo se definen tres discordancias, y en la secciéon A80-
13 pueden distinguirse cinco discordancias. Las discordancias pueden ser
correlacionadas entre los diferentes perfiles a partir de otros perfiles sismi-
cos (A80-09, ver situacion en la Fig. 4.1) paralelos al eje de depésito de la
cuenca y subperpendiculares a las secciones estudiadas. Las discordan-
cias estan localizadas en los mismos niveles en las secciones A80-07 y
A80-12, y la tercera estéd duplicada en la seccién A80-13. La primera dis-
cordancia no es reconocible en la seccion A80-14. En la seccion A80-54D
los niveles que subyacen a la tercera y cuarta discordancia estan inclina-
dos en sentido opuesto al del resto de las secciones. Las discordancias
por debajo de la unidad A3 muestran una geometria que se asimila a la dis-
cordancia sintecténica definida por Riba (1976a), con abanicos de capas
con geometria en offlap y abanicos de capas superiores con geometria en
onlap, siendo la longitud de las capas que se disponen en offlap y onlap
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similares por encima y por debajo a la discordancia. El &ngulo del abanico
de las capas en cada discordancia varia entre 5°y 10°.

El Monoclinal de Almazan esta caracterizado en su zona central
(secciones sismicas A80-07, A80-12 y A80-13, Fig. 4.14) por presentar las
unidades terciarias mas antiguas buzamientos de aproximadamente 30° y
las unidades mas altas disponerse horizontales. EI cambio en el buza-
miento y espesor afecta a las unidades terciarias A2, A3 y A4 excepto a las
superiores (Nedgeno horizontal), que se disponen horizontales tanto en las
secciones sismicas como en los afloramientos. Este monoclinal rotacional
desaparece contra un kink-band con capas que buzan homogéneamente.
En la zona inferior de las secciones A80-07 y A80-12 (en el Mesozoicoy en
las unidades A1 y A2 del Terciario) las superficies axiales que limitan el
kink-band son paralelas, lo que indica que el depdsito de A1 y A2 es ante-
rior a la formacién del kind-band (Suppe et al., 1992). En A3 y A4 la super-
ficie axial mas al norte es vertical, indicando una propagacion de los kink-
band. Bl Neégeno horizontal descansa discordante sobre A4.

Cuando el mecanismo de plegamiento principal es la migraciéon de
kink-bands, las relaciones geométricas estan controladas por la migracién
de superficies axiales y no pueden ser directamente correlacionadas con
cambios en la actividad tecténica. Los limites de UTS bajo estas condicio-
nes no representan los maximos de la relacion aporte de sedimentos/sub-
sidencia, como sucede con el plegamiento rotacional. Por ejemplo, duran-
te el depdsito de A3, el onlap/offlap en la base de la unidad, y el offlap (o
contacto erosional) en la parte alta de la unidad, con el subsiguiente onlap
basal de la unidad A4, es indicativo de que las condiciones cambiaron de
una relacion levantamiento/sedimentacion (U/S) mas bajo que 1 (geometria
overlap, Poblet et al., 1997; Storti y Poblet, 1997) a un periodo con una
relacion U/S mayor de 1 (offlap erosional/geometria erosional con onlap de
la subsiguiente unidad). Las variaciones en la geometria de los depdsitos
que suceden a techo de algunas unidades tectosedimentarias (especial-
mente entre la unidad A4 y los depdsitos nedgenos horizontales), antes del
onlap de la subsiguiente UTS son testimonio de periodos en los que la rela-
cién U/S es mayor de 1 al final del depésito de las unidades tectosedi-
mentarias.

Las unidades tectosedimentarias A1 a A4 definidas en este trabajo
a partir de las observaciones realizadas en los perfiles sismicos coinciden
aproximadamente con las unidades tectosedimentarias, de edad Paledge-
no-Mioceno Inferior, definidas por varios autores en la Cuenca de Almazan
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(Armenteros et al., 1989; Carballeira y Pol, 1989; Bond, 1996). La evolucién
vertical de cada unidad tectosedimentaria es una secuencia granodecre-
ciente-granocreciente (Fig. 4.26), excepto para la unidad A4 (sélo decre-
ciente). La datacién de las unidades tectosedimentarias (y la deformacion
sinsedimentaria) no es facil, ya que muchas rocas paleégenas son deposi-
tos aluviales groseros. Sélo A1 y A4 han sido datadas con micromamiferos
(Fig. 4.26) como de edad Eoceno medio/superior (Headoniense) y Oligoce-
no superior/Mioceno inferior (Ageniense) respectivamente (Guisado et al.,
1988; Armenteros et al., 1989; Armenteros, 1994; Cuesta y Jiménez, 1994).
El maximo de deformacion esta situado en ese intervalo de tiempo. La
media de sedimentacion durante este periodo es de 10-30 centimetros
cada 1000 afos (sin considerar el efecto de la compactacion), comparable
con el obtenido en el Surco Riojano (Fig. 4.26), localizado al norte, en el
bloque inferior del Cabalgamiento de Cameros (Mufioz-Jiménez y Casas-
Sainz, 1997). Desde el Mioceno medio, la relacion de la sedimentacion y la
actividad tectonica disminuye, y solo se forman pequenas fracturas y
fallas. Las principales estruturas contemporaneas con el depésito de los
materiales terciarios fueron los monoclinales de Almazan y Arcos en el
borde sur de la cuenca, y el Monoclinal de Gémara en el borde norte (Fig.
4.27).

4. EVOLUCION DE LA CUENCA DE ALMAZAN A PARTIR DE LOS
DATOS MACROESTRUCTURALES

La Cuenca de Almazan era un area de muy baja subsidencia duran-
te el estadio extensional Mesozoico si se compara con las cuencas situa-
das en sus proximidades al este de Iberia. Probablemente no emergié por
encima del nivel de depdsito durante este periodo, excepto en algunos
intervalos temporales en el Cretacico inferior, cuando los abanicos aluvia-
les procedian del margen sur de la Cuenca de Cameros (Clemente y Pérez-
Arlucea, 1993). Durante el resto del Mesozoico, las facies terrigenas y mari-
nas son similares en los diferentes margenes de la Cuenca de Almazan y
muy posiblemente no constituyd un macizo elevado. El relleno general tuvo
lugar sélo durante el Albiense-Cretécico superior, coincidiendo con la
maxima extension de estas facies en la parte este de Iberia. Al sur (Rama
Castellana), y al norte (Cuenca de Cameros) se desarrollaron importantes
cuencas sedimentarias durante el Triasico-Jurdasico y Jurasico-Cretacico
inferior, respectivamente.
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Figura 4.26. Perfil estratigrdfico sintético del Paleégeno del borde septentrional de la Cuenca de Almazin 'y
del Surco Riojano, mostrando la evolucion vertical de las unidades tectosedimentarias. Litologia: C: calizas
lacustres; L: lutitas; A: arenas; Co: conglomerados. Yacimientos de micromamiferos: All: Mazateron; Al2:
Deza; Al3: Cetina; Al4: Ariza; AlS: Radona en la Cuenca de Almazadn (Guisado et al., 1988; Armenteros et al.,
1989; Armenteros, 1994; Cuesta y Jiménez, 1994), y Ril: Bergasa; Ri2: Autol-Valbhondo; Ri3: Quel; Ri4:
Carretil; RiS: Islallana; Ri6: Fuenmayor; Ri7: Los Agudos; Ri8: Badardn; Ri9: Cellorigo (Santafé et al., 1982;
Cuenca, 1983, 1985; Martinez-Salanova, 1987; Alvarez-Sierra, 1987; Alvarez-Sierra et al., 1987; Agusti et al.,
1988; Lacomba y Martinez-Salanova, 1988; Cuenca et al., 1992; y Musioz, 1992).

El graben Triasico estuvo limitado principalmente por fallas norma-
les de basamento con buzamientos predominantes hacia el norte (Arche y
Lopez-Gémez, 1996). La profundidad del despegue triasico es dificil de
precisar. Arche y Lopez-Gomez (1996) proponen un despegue superficial
asociado con fallas normales listricas. Las fallas del Jurasico superior-Cre-
tacico inferior probablemente despegan, de acuerdo con la reconstruccion
geométrica, en un nivel medio-cortical entre 10 y 15 kildmetros de profun-
didad (Casas-Sainz, 1993; Guimera et al., 1995; Casas y Gil, 1988). Las
principales diferencias de la extension del Triasico y del Cretacico inferior
en el Macizo de Cameros, la Rama Aragonesa y Rama Castellana, que
apuntan hacia una mayor profundidad de la superficie de despegue de las
fallas triasicas, son: i) la existencia de magmatismo alcalino de origen man-
télico durante el Tridsico y ii) la diferente configuracion geométrica del gra-
ben, mas estrecho y con cambios mas rapidos entre areas de depdsito y
no-depésito durante el Tridsico (Sopefa et al., 1983; Van Wees et al., 1998).
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Figura 4.27. Actividad de las principales estructuras observadas en la Cuenca de Almazdn, en ambos bordes,
determinada a partir de sus relaciones con las unidades tectosedi arias definidas.

El adelgazamiento medio de la corteza continental durante el Mesozoico
en areas de cuenca dentro de la Cadena Ibérica puede ser estimado,
teniendo en cuenta el espesor y asumiendo un modelo de cizalla pura
(Salas y Casas, 1993), en B= 1,31, que concuerda con la tasa de extension
obtenida para la Cuenca de Cameros (Casas y Gil, 1998). El célculo del
espesor de la corteza mesozoica es especulativo, porque el espesor inicial
post-hercinico, no es conocido. Salas y Casas (1993), suponiendo un
espesor de corteza post-hercinica de 32 kildmetros, proponen un espesor
entre 22 kildbmetros en el depocentro de cuenca y de 27-30 kildmetros en
los margenes, al final del Mesozoico.

Durante el Terciario, con una direccién de acortamiento predomi-
nante NNE-SSO (Guimera y Alvaro, 1990; Casas-Sainz y Maestro-Gonza-
lez, 1996), la polaridad sedimentaria y las cuencas mesozoicas se invier-
ten, convirtiéndose en areas fuente elevadas con respecto a la Cuenca de
Almazan. Tipos de inversion similares se encuentran en areas adyacentes
a las cadenas orogénicas, donde blodues de basamento fueron individua-
lizados por fallas normales durante la extensiéon (De Graciansky et al.,
1989; Hayward y Graham, 1989). La principal estructura desarrollada
durante este estadio fue el Cabalgamiento de Cameros, sobre el antepais
del Surco Riojano, localizado al norte (Figs. 4.28 y 4.29). Dentro de la
Cuenca de Almazan tiene lugar la sedimentacién sin-inversion.

En el corte a escala cortical presentado (Fig. 4.30) consideramos la
posibilidad de que el cabalgamiento neoformado atraviese la totalidad de
la corteza continental (hipotesis propuesta por Salas y Casas, 1993), la dis-
continuidad de Mohorovicic (Moho) actua de despegue, taly como ha sido
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interpretado con anterioridad en el levantamiento de cadenas montafosas
en el frente de los orégenos en otra areas (Cook y Varsek, 1994). Puesto
que no existen perfiles sismicos de profundidad que alcancen la Moho, la
profundidad de esta discontinuidad solamente puede ser determinada
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Figura 4.28 Mapa de contornos mostrando la profundidad de la base del terciario en el Surco Riojanoy en la
Cuenca de Almazdin (mapa de contornos del Surco Riojano posterior a Mufioz- Jiménez y Casas-Sainz, 1997).
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mediante datos gravimétricos (Salas y Casas, 1993), correlacionables con
datos de refraccion sismica del este de la Cadena Ibérica (Zeyen et al.,
1985).

Las facies y las distribuciones de espesores de la primera unidad
tectono-sedimentaria, A1, (ver la Fig. 2.28) indican que tanto el centro de
la cuenca (localizado por la apariciéon de calizas lacustres y yesos) como el
depocentro de la misma, estaban al noreste del borde de la actual Cuen-
ca de Almazan (o desplazado hacia €l norte). EIl ambiente tectonico de A1
no es facil de determinar, ya que no hay discordancias progresivas o sin-
tectdnicas con las cuales definir su relacion con el plegamiento de los bor-
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Figura 4.29. Estructura del Cabalgamiento de Camerosy delSurco Riojano. La localizacién de los cortes geo-
l6gicos se muestra en la figura 4.28.
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des de la cuenca. Algunas fallas normales basculadas en el borde norte
estan asociadas con cambios de espesor de esta unidad. Estas fallas nor-
males también se observan a escala de afloramiento afectando al Cretaci-
co superior y a la unidad A1. Estas observaciones parecen indicar un régi-
men extensional en la Cuenca de Almazan durante el depdsito de A1,
probablemente relacionado con la flexura cortical de la litosfera Ibérica
durante el emplazamiento de los cabalgamientos pirenaicos (en torno a
150 kilémetros al norte de la Cuenca de Almazan) durante el Eoceno infe-
rior-medio.

Los afloramientos de la segunda unidad tectosedimentaria, A2, en el
borde norte de la cuenca muestran facies distales (ver Fig. 2.26), el depo-
centro se encuentra también cerca del borde norte de la cuenca, y las dis-
cordancias progresivas sélo se encuentran en el borde sur, sobre el Mono-
clinal de Almazan. Para las unidades A3 y A4 la situacion es
completamente diferente, ya que el depocentro de las dos unidades coin-
cide con el centro de la cuenca en la actualidad (Fig. 2.22), y las facies pro-
ximales se encuentran hoy en dia en el borde norte de la cuenca. Tanto en
los limites norte y sur de la cuenca, las dos unidades muestran discordan-
cias progresivas y sintecténicas, que indican que estas unidades proba-
blemente no se extendieron mucho mas alla de su limite norte de aflora-
miento en la actualidad. La migracién hacia el sur del depocentro de la
cuencay la erosién del sector norte de las unidades mas antiguas del Oli-
goceno al Mioceno, concuerda con la hipotesis de considerar la cuenca de
Almazan como una cuenca de piggy-back a escala cortical del cabalga-
miento de Cameros (Guimera et al., 1995). La profundidad a la que se
encuentra la base del Terciario, 1500 a 2000 metros mas profundo en el
Surco Riojano que en la Cuenca de Aimazan (ver Fig. 4.28), también corro-
bora esta hipétesis.

La comparacion entre la edad, espesor y la evolucién tectosedi-
mentaria de las unidades del Surco Riojano y la Cuenca de Almazan (ver
Figs. 4.26 y 4.28) esta de acuerdo con un desarrollo simultaneo del ante-
pais (Surco Riojano) y la cuenca de piggy-back (Cuenca de Almazan) en el
Cabalgamiento de Cameros. El principal periodo de deformacion se situa,
en ambas cuencas, entre el Eoceno superior y el Mioceno inferior, y las dis-
cordancias que limitan las unidades A4-R4 pueden ser correlacionadas en
ambas cuencas. La principal diferencia es el mayor espesor de las series
del Nedgeno (Aragoniense-Turoliense) en el Surco Riojano, favorecido por
la actividad del frente cabalgante de Cameros hasta el Vallesiense (Mufioz-
Jiménez y Casas-Sainz, 1997). La erosién de las discordancias sintectoni-
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La anomalia de Bouguer regional (que refleja la estructura profunda de la corteza) fue obtenida a partir de los
mapas gravimétricos de Salas y Casas (1993) y la anomalia residual (de cardcter superficial, es decir, solo esta-
blece la estructura cortical situada a < 20 kilémetros) de Rivero et al. (1996).
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cas entre A3 y A4 en el borde norte de la Cuenca de Almazan puede ser
atribuida a esos ultimos movimientos.

El desplazamiento hacia el norte (unos 25 kilémetros) del bloque de
Cameros sobre la Cuenca del Ebro (junto con el acortamiento asociado al
cabalgamiento hacia el sur y el plegamiento en el margen norte de la Cuen-
ca de Almazan) implica también un transporte hacia el norte de la Cuenca
de Almazan durante su desarrollo (Fig. 4.30B). El desplazamiento maximo
tiene lugar durante el depdsito de A2 y A3, en el Eoceno superior-Oligoce-
no superior (unidades R1 a R3, en el Surco Riojano, Muhoz-Jiménez y
Casas-Sainz, 1997), que concuerda con la localizacién de los depocentros
de las unidades A1 y A2. El desplazamiento durante el depésito de la uni-
dad A3 seria mucho mas pequenio, pero suficiente para erosionar el mar-
gen de la cuenca con su discordancia sintecténica asociada (por encima
de la topografia actual).

De acuerdo con la reconstruccion geométrica realizada en este tra-
bajo (Fig. 4.30B), la cuenca terciaria de piggy-back se localiza 20 kiléme-
tros por encima de una rampa de suave buzamiento. Las variaciones en el
buzamiento de este cabalgamiento pueden estar relacionadas con la reu-
tilizacion de algunos segmentos de las fallas normales mesozoicas. Debi-
do a que las trayectorias de las fallas normales mesozoicas que limitan la
Cuenca de Cameros y el cabalgamiento terciario son diferentes (Fig.
4.30B), deberia quedar bajo el plano de cabalgamiento principal un bloque
de corteza media, individualizado por fallas, que se localizaria debajo de la
Cuenca de Aimazan y el Macizo de Cameros. La existencia de tal bloque
concuerda con un minimo elongado de direccién E-O (-12 a -14 mGal) que
se observa en el mapa gravimeétrico residual de la zona de Cameros (Rive-
ro et al., 1996, Fig. 4.30B).

El desplazamiento hacia el norte del bloque levantado a lo largo de
la rampa del Cabalgamiento de Cameros seria el responsable de la migra-
cion del depocentro de la cuenca terciaria y de la erosion de los margenes
septentrionales de las unidades A1y A2. Guimera et al. (1995) proponen un
modelo de plegamiento de acomodacion en la parte norte de la Cuenca de
Almazan sobre una rampa de bloque inferior que buza unos25°Sy se loca-
liza entre 12-15 kildbmetros de profundidad. Sin embargo, sélo un pequefio
sector del borde norte de la cuenca (el Monoclinal de Gémara, que pre-
senta una continuidad de unos 20 kildmetros) muestra una geometria que
concuerda con ese posible pliegue de acomodacién, y ademas esta pro-
bablemente vinculado a la reactivacién de pliegues hercinicos. Los plie-

204



Adolfo Maestro Gonzéleé

gues neo-formados, la reactivacion de pliegues y cabalgamientos paleo-
zoicos en el bloque superior del cabalgamiento de Cameros en el actual
borde de la Cuenca de Almazan parecen haber jugado un papel importan-
te durante la compresion terciaria.
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DETERMINACION DEL CAMPO DE
ESFUERZOS TERCIARIO

El objeto que se ha perseguido en la elaboracién de este capitulo es
el de reconstruir el campo o campos de esfuerzos existentes en la Cuen-
ca de Almazan durante la tectogénesis alpina, y durante épocas mas
recientes. El primer paso para ello es inferir, mediante los métodos de ana-
lisis estructural fragil, los estados de esfuerzos en estaciones de toma de
datos repartidas en los materiales terciarios, asi como en los materiales
mesozoicos de los bordes de la cuenca. Ademas, se determinan la rela-
ciones cronolégicas de los esfuerzos que dieron lugar a la formacién de la
estructuras fragiles, su caracter primario o secundario y qué accidentes
han sido la causa de sus desviaciones.

1. INTRODUCCION AL ANALISIS DE LAS ESTRUCTURAS FRAGILES

A partir de los modelos que relacionan los estados de esfuerzos con
los sistemas de fracturas y discontinuidades naturales, se dispone de una
serie de métodos que permiten, a partir de las observaciones de las
estructuras fragiles, inferir los estados de esfuerzo responsables de su
génesis. Esto es lo que se conoce como analisis dinamico de la deforma-
cion.

Las estructuras fragiles pueden clasificarse en cuatro categorias,
segun el tipo de desplazamiento relativo que se advierta entre los bloques
que quedan a un lado y otro de las mismas.

1) DIACLASAS, si no existe movimiento relativo entre los bloques.
Se ha de tener en consideracién la direcciéon, buzamiento, sentido de
buzamiento de los planos de diaclasa, asi como el estilo arquitectoénico, la
relacién de corte entre planos de distintas familias, y la existencia de
estructuras plumosas o escalones en los planos.

2) GRIETAS DE EXTENSION, si los bloques se separan. Cuando en
ellas se observan crecimientos fibrosos de calcita subperpendiculares, se
ha medido la direccién, buzamiento y sentido del buzamiento de los pla-
nos.
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3) JUNTAS ESTILOLITICAS, si los bloques se aproximan. Un caso
especial es la formacion de picos estiloliticos y acanaladuras en las super-
ficies de cantos carbonatados en conglomerados, generadas también por
presiones dirigidas. Estan caracterizadas por la direccidn, inmersién y sen-
tido de la misma y su geometria.

4) FALLAS, si los blogques deslizan uno sobre otro. Se caracterizan por
seis parametros: direccion del plano, buzamiento, sentido de buzamiento,
cabeceo de la estria, sentido del cabeceo y sentido del movimiento.

El que aparezca uno u otro de estos tipos de mesoestructuras
depende de la magnitud de los esfuerzos, del tipo de roca y de la orienta-
cién del plano de discontinuidad respecto a los ejes del elipsoide de
esfuerzos (Fig. 5.1). Si, tras producirse la rotura, la intensidad de los
esfuerzos decrece y no se produce desplazamiento en las discontinuida-
des formadas, estas permanecen como diaclasas. Si, por el contrario, los
esfuerzos se mantienen, o bien actian esfuerzos de suficiente magnitud
sobre discontinuidades preexistentes, estas evolucionan a juntas estiloliti-
cas, juntas de extension o fallas. Si en la representacion del circulo de
Mohr, el punto correspondiente a dicho plano de fracturacién se situa den-
tro del campo de esfuerzos normales negativos, sera una junta de exten-
sién. Si no se situa por encima de la linea de resistencia intrinseca, pero
soporta un esfuerzo normal positivo elevado, y la roca es suficientemente
soluble, aparecera una junta estilolitica. Si lo hace por encima de la linea
de resistencia intrinseca de la discontinuidad o de la roca, dentro del
campo de esfuerzos normales positivos, se reactiva como falla.

1.1. METODOLOGIA DEL ANALISIS DE DIACLASAS

Las diaclasas se han definido clasicamente como fracturas sin des-
plazamiento relativo de las partes
separadas. Desde principio de

LiNE;lzifNEiiTAENC‘A los afios ochenta existe una ten-

dencia a interpretar aquellas que
muestran patrones de orientacioén
sistematicas a escala regional
como producto de campos de

o  esfuerzos tecténicos (Engelder y

Figura 5.1. Situacion en el circulo de Mobr de las dis- Geiser, 1980, Holts Yy Foote, 1981 s

tintas estructuras frdgiles analizadas en este trabajo: 1) Engelder, 1 982, 1085; Bevan y

Diaclasas; 2) Grietas de extension; 3) Juntas estiloliti-

cas; 4) Fallas. HanCOCk, 1986). ASi, a partir de

T
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(@

Figura 5.3. (A) (1) Fotografia de fracturas en échelon asociadas a un plano de diaclasa (Estacion 53). (2) Blo-
que diagrama de la disposicion de las superficies de diaclasa con escalones. (B) Joint spectrum de la Estacion 54.
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que Hancock (1985) utilice éstas en zonas que no presentan otras estruc-
turas tecténicas para poder inferir el campo de paleoesfuerzos, se comien-
zan a suceder estudios con este fin (Stauffer y Gendzwill, 1987; Liotta,
1990; Bergerat et al, 1991; Hancock et al., 1984; Hancock y Endelger,
1989). En Espana es a finales de los afos ochenta cuando se comienzan a
estudiar las diaclasas regionalmente, fundamentalmente en la Cordillera
Ibérica y Cuenca del Ebro (Simén, 1989b; Hancock y Engelder, 1989; Han-
cock, 1991; Arlegui y Hancock, 1991; Arlegui, 1992a y b; Arlegui y Simén,
1993; Arlegui, 1996), existiendo también algun trabajo en la Cordillera Béti-
ca (Galindo y Gonzalez, 1990).

Una de las primeras propuestas para el estudio de las diaclasas
dentro de un contexto tectdnico, en el que se pretendia identificar y corre-
lacionar las familias de diaclasas dentro de una investigacion regional es la
de los elementos de estilo o “style elements” (Wheeler y Stubbs, 1979). La
idea basica es el establecimiento de una serie de criterios que sirvan para
definir cada familia de diaclasas: orientacion, dimensiones y geometria de
las diaclasas, caracter de la roca e intensidad de la fracturacion. De este
modo se pretendia desarrollar un método que pudiera combinarse con el
tratamiento estadistico de los datos, para que los resultados que se obtu-
vieran fueran objetivos y cuantitativos. Esta metodologia resulta, pese a
sus objetivos, bastante laboriosa, por lo que Arlegui (1992a) propone que
un primer paso a la simplificacién del proceso seria la identificacion del
modelo de fracturacién, asimilando su estilo arquitecténico a la forma esti-
lizada de algunas letras: “¥Y KT I H +y V X A” (Hancock, 1985). Asi, el esti-
lo en “Y “ se presenta en diaclasas columnares de formacion basaltica; la
“T “indica dos familias de extension ortogonales entre si; la “I” una Unica
familia de diaclasas, perpendiculares por tanto a o3; los estilos en “y V X
A” son caracteristicos de diaclasas de cizalla, donde los planos de fractu-
ra forman dos familias conjugadas cuya bisectriz del diedro minimo coin-
cide con la direccién de o4, 0 bien una situacion intermedia representada
por planos hibridos de cizalla y tension o “hibrid shear joint” (Hancock,
1985; Dunne y Hancock, 1994). Para Price y Cosgrove (1990) el andlisis
mediante el circulo de Mohr del diaclasado revela la existencia de una tran-
sicion desde términos puramente tensionales hasta fracturas puras de
cizalla (con angulos diedros cercanos a 60° entre pares conjugados),
pasando por términos intermedios de pequefio angulo diedro que serian
las fracturas hibridas de tension y cizalla. La posibilidad de interpretar
pares conjugados con pequefo angulo diedro como pertenecientes a la
transicion fractura tensional-fractura de cizalla ya fue puesta de manifiesto
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por Muehlberger (1961). El angulo entre las fracturas conjugadas tipicas
suele estar entre los 60°. Este autor encontré angulos diedros entre dia-
clasas conjugadas que iban de 0° a 20°. Dado que el esfuerzo principal
debe ser tensional, Muehlberger deduce que las fracturas extensionales
deben ser un fenémeno superficial, siendo la profundidad maxima a la que
puede aparecer dependiente del tipo de roca. La formacién de fracturas
con bajo angulo diedro se debera a un ligero incremento en el esfuerzo
diferencial 61-03, que trasladara el circulo de esfuerzos hacia la derecha
(Fig. 5.2A); asi, el punto de tangencia del circulo de Mohr y la linea de resis-
tencia intrinseca dejara de ser el punto 1=0 y habra dos puntos simétricos
que corresponderan a sendas fracturas conjugadas de bajo angulo diedro.

Ademas, Arlegui (1992a) propone considerar otras caracteristicas de
los planos de diaclasas, contemplados por Wheeler y Stubbs (1979):

a) La existencia de estructuras plumosas y su morfologia. Es impor-
tante, del mismo modo, observar la disposicion de la pluma (eje horizontal
o vertical en las de tipo “chevron” o “herringbone™) y la disposicion de los
F-joints (“fringe joints” o diaclasas de margen u orla, segun la clasificacion
de Hodgson, 1961) en ambos margenes (Fig. 5.2B). La mayor parte de los
autores (Woodworth, 1896; Hodgson, 1961; Hancock, 1985) asocian las
estructuras plumosas a diaclasas de origen tensional, y admiten que la
Unica informacién que aportan es la concerniente a la propagacion de la
fractura (el eje de la pluma representa la direccién de propagacion y el sen-
tido de apertura de las barbas indican el sentido de la misma). Hancock y
Engelder (1989) afirman que la direccion de propagacién es normal al eje
de esfuerzos o3 y paralela a 64 0 al esfuerzo maximo horizontal (Arlegui,
1996). Segun Roberts (1961) y Pollard y Aydin (1988) cada tipo de orna-
mentacion es reflejo de una determinada velocidad y modo de propaga-
cién. Algunos interpretan las marcas plumosas como indicios de cizalla
(Syme-Gash, 1971; Bergerat et al., 1991), aunque la existencia de diacla-
sas con estructuras dobles que se abren en sentidos opuestos a partir de
un punto central parece contradecir que la forma de la pluma tenga que ver
con esa supuesta cizalla (Hodgson, 1961; Pocovi et al., 1992), siendo
necesario para su explicaciéon el considerar la existencia de una ligera
componente rotacional.

b) La presencia de “escalones” planos, compuestos por pequenas
fracturas en échelon, andlogas a las fracturas de Riedel. Estos “escalones”
son importantes dado que indican que nos encontramos ante fracturas
hibridas de tensién y cizalla, que tienen una relacién geométrica con los
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ejes de esfuerzos distinta de las diaclasas sensu stricto. La existencia de
escalones puede sugerir en principio un criterio de cizalla, siempre y cuan-
do muestre una total coherencia con el modelo de Riedel. A partir de ellas
se puede deducir que la bisectriz del diedro constituido por las dos fami-
lias conjugadas, que presentan sentidos de cizalla contrarios, contiene la
direccién de o, (Fig. 5.3A).

c) Los joint spectra. Hancock (1986) observé en algunos afloramien-
tos que las diaclasas sistematicas pueden no pertenecer a una familia bien
definida, sino a un continuum de direcciones que cortan segun una linea
vertical (Fig. 5.3B). Estos sistemas son interpretados como abanicos com-
puestos por diaclasas tensionales puras y diaclasas hibridas de tension-
cizalla de angulo 6 variable. Teéricamente un joint spectrum podria pre-
sentar un angulo de hasta 60° e incluir como términos extremos fracturas
de cizallas puras. Sin embargo, las observaciones de Dunne y Hancock
(1994) y Arlegui (1996) indican que esta circunstancia practicamente no se
da, y los angulos 26 maximos raramente alcanzan los 45°. Para la génesis
de estas estructuras Hancock et al. (1987), de acuerdo con las ideas de
Engelder (1985), sefiala que segun el momento de generacién de fracturas
dentro del ciclo tecténico es logico esperar ciertas variaciones en el valor
de los esfuerzos principales. Estas variaciones modificarian el tamafio del
circulo de Mohr y, junto con variaciones en la presion de fluidos, harian que
los puntos de tangencia del circulo y la linea de resistencia intinseca de la
roca fueran diversos. Se formarian asi planos hibridos de tensién-cizalla
con diferentes angulos 6 que darian el continuum de direcciones.

d) Por ultimo, las relaciones entre los planos de diferentes familias,
que determinan la pertenencia del sistema a una u otra de las categorias
definidas por su estilo arquitecténico y su cronologia relativa.

Currie y Reick (1977) y Wise y McCrory (1982) proponen para el tra-
tamiento de los datos la utilizacién de histogramas suavizados con el obje-
to de eliminar el ruido estadistico introducido por el muestreo. Arlegui
(1992a), aplicando las técnicas propuestas por estos autores, determina
que, desde el punto de vista de la conservacién de los parametros esta-
disticos de la poblacién, se deben tomar un minimo de 35 datos por esta-
cién. Aunque, para contar con un mayor margen de seguridad, Arlegui y
Simdn (1993) consideran que es adecuado un nimero minimo de 50 datos.
Este nimero minimo posibilita la caracterizacion de cada familia en cada
afloramiento, aunque cuando el patron de fracturacién es claro el nimero
de datos puede ser inferior.
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1.2. ANALISIS DE PICOS ESTILOLITICOS Y GRIETAS DE EXTENSION

Aunqgue en el resto de los apartados que componen este capitulo se
describiran las distintas estructuras tecténicas que se han utilizado para la
determinacion de paleoesfuerzos de un modo individualizado, hemos crei-
do conveniente agrupar la informacion que aporta el andlisis de los picos
estiloliticos y las grietas de extensién en un mismo apartado, ya que muy
frecuentemente aparecen asociados, debido a que ambas pueden respon-
der en realidad a dos aspectos complementarios de un mismo proceso.

Los estilolitos o picos de disolucidon por presiones dirigidas en cali-
zas han servido en algunos casos como guia a la hora de interpretar los
resultados del andlisis de fallas, o como unico indicador de direcciones de
esfuerzos en los puntos carentes de otras mesoestructuras. Arthaud y
Mattauer (1969) demostraron el origen tecténico de la mayoria de los esti-
lolitos frente al pensamiento clasico de atribuirlos Unicamente a procesos
diagenéticos. El analisis de los estilolitos por si mismos y en relacion con
otras estructuras ha revelado que los picos son paralelos al esfuerzo prin-
cipal maximo (1), aunque puede existir un cono de dispersién, que es fun-
cién del angulo de rozamiento interno de la roca, en torno a la direccién de
dicho eje de esfuerzo. Por lo tanto, la representacion de las orientaciones
de los picos estiloliticos en una proyeccién estereografica equiareal permi-
te identificar donde se concentran las medidas, el eje c1.

Las grietas de extension son discontinuidades cuyos labios se han
separado (Arthaud y Chroukroune, 1972) y normalmente se rellenan por
calcita o cuarzo. Cuando el relleno es fibroso, las fibras indican la direccién
de 63, que no ha de ser necesariamente perpendicular al borde de las jun-
tas. Por ello hay que tener mucho cuidado a la hora de determinar las
direcciones de extension a partir de estas mesoestructuras. También pue-
den observarse las fibras de calcita oblicuas a las grietas cuando a lo largo
de estas se ha dado una componente de cizalla. En el caso de zonas de
cizalla semifragil, las juntas de extensién no se disponen aisladamente,
sino que muestran una geometria en relevo (Ramsay, 1967; Roering, 1968;
Hancock, 1972, Robert, 1976; Bless, 1981).

1.3. ANALISIS DE CANTOS IMPRESOS

A las estriaciones e impresiones estiloliticas desarrolladas en los
cantos de los conglomerados se les atribuye un origen tecténico debido a
compresiones dirigidas. Su estudio sistematico ha realzado su valor en la
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determinacioén de direcciones de esfuerzos (Estévez et al., 1976; Campre-
don, 1977; Estévez y Sanz de Galdeano, 1980; Sanz de Galdeano y Esté-
vez, 1981; Estévez y Sanz de Galdeano, 1983; Petit et al., 1985; Giner,
1993; Rodriguez Pascua, 1993).

También se han realizado estudios sobre la distribuciéon de los
esfuerzos en la superficie de los cantos situados dentro de una matriz
sometida a compresion y de las distribuciones de los esfuerzos en la pro-
pia matriz que rodea a un canto (Hoeppener, 1964; Jaerger, 1969; Durney,
1972; Strébmgard, 1973; Ramberg, 1975; Hossain, 1978; Gratier, 1979;
Hoeppener et al., 1983; Schrader, 1988; Ramsay y Huber, 1983).

Estévez et al. (1976) enumera varios factores que intervienen en la
formacion de estrias y picos estiloliticos en la superficie de los cantos:

a) La litologia, tanto del canto como de la matriz, que debe implicar
una solubilidad diferencial entre los diversos componentes del conglome-
rado, asi como un suficiente contraste de viscosidades.

b) La relacion de tamarios entre elementos gruesos y finos y el grado
de penetracion entre unos y otros, que condicionan la abundancia de estri-
as y estilolitos.

c) La presencia de agua intersticial bajo una suficiente presién con-
finante en capas de con-
glomerados permiten la

A B disolucién diferencial en
los puntos de contacto
entre granos y facilitan el
deslizamiento entre los

GJ-PX mismos.

La distribucion e
intensidad de los esfuer-
zos en la superficie del
canto se puede deducir de
las férmulas de Stromgard
(1973) y Hossain (1978),

- donde se demuestra que

) } ) o las trayectorias del esfuer-
Figura 5.4. (A) Trayectorias de los esfuerzos principales 61 y 63 s P
alrededor de un inclusion rigida circular bajo compresion unia- Z0 prlnC|pal (61) se situan

xial Px. (B) Dimension de mdximo esfuerzo principal alrededor subparalelas a la direccién
de una inclusion bajo compresion uniaxial Px. (segin Sanz de

Galdeano y Estévez, 1981). l’egiona| de maxima com-
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presion. Esto da lugar, por lo tanto, a que en la superficie del canto apa-
rezcan dos polos, uno en la que la intensidad de 64 es maxima, que coin-
cide con la direccion regional de compresion, y otro que se sitla en posi-
cién ecuatorial, donde los esfuerzos pueden incluso hacerse tensionales
(Fig. 5.4).

En los sectores donde 64 es perpendicular a la superficie, los granos
de cuarzo y otros insolubles penetran en los cantos calizos y dan disolu-
ciones de tipo estilolitico. Conforme nos separamos de los polos, la tra-
yectoria de 6y se hace tangente a la superficie y como consecuencia los
granos de la matriz tienden a resbalar sobre ella, produciendo disolucién
bajo presion y desgaste mecanico, con aparicién de estriaciones que se
dispondran de modo centrifugo a partir de los polos, ya que el sentido del
desplazamiento sobre el canto viene determinado por gradientes de com-
presion-tension.

Sin embargo, tanto las trayectorias de las estrias como las disolu-
ciones estiloliticas pueden complicarse por la superposicion en el tiempo
y en el espacio de varios campos de esfuerzos. Sanz de Galdeano y Esté-
vez (1981), hacen constar que puede llegar a producirse rotaciones de can-
tos, pero consideran que si el nUumero de medidas es suficientemente alto
el hecho no plantea un problema grave de cara a la interpretacion de cam-
pos de esfuerzos.

Schrader (1988), enfoca el
andlisis desde el punto de vista
de la deformaciéon. Considera
que los cantos se comportan
como cuerpos rigidos rodeados
de un material mas ductil, que al
ser sometido a esfuerzos tectd-
nicos genera mesoestructuras
de presion-disolucion y estrias.
Este mismo autor deduce la geo-
metria triaxial del elipsoide de
deformacion definiendo tres ejes
perpendiculares entre si (Fig.
5.5): el eje de divergencia (AD),
paralelo al cual se produce la
maxima disolucién; el eje de
Figura 5.5. (A) Los ejes AD, AC y Al son ortogonales y convergencia (AC), en donde la

coinciden con los ejes de deformacién ¢1 3, 3. (B) Proyec- . = L
cion. (segtin Schrader, 1988). disolucién es minima, y un tercer
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eje (Al), denominado eje intermedio, definido por la interseccion de dos pla-
nos perpendiculares entre si: el plano de convergencia (PC) que contiene al
eje de convergencia y el plano de divergencia (PD) que contiene a eje de
divergencia. Cuando los tres ejes son perpendiculares entre si, es decir, pre-
sentan la simetria de la cizalla pura, Schrader (1988) lo denomina simetria
ortorrombica o coaxial (Fig. 5.6).

En este caso el eje de divergencia (AD) coincide con &1 (2), el eje
intermedio (Al) con &2 (Y) y el eje de convergencia (AC) con g3 (X). La sime-
tria ortorrémbica (e1>e2>€e3) presenta dos casos especiales. Si el eje inter-
medio y el convergente son iguales la deformacién es debida a compre-
sién uniaxial (e1>e2=€3). Si el eje divergente y el intermedio son iguales la
deformacion es causada por una extensiéon uniaxial (e1=e2>e3). Como
estos ejes coinciden con las direcciones de deformacion X, Yy Z, la linea-
ciones determinadas por el movimiento de las particulas son congruentes
con el elipsoide de deformacion.

Para medir las orientaciones de las mesoestructuras que aparecen
sobre los cantos, Behrens y Wurster (1972) y Behrens (1977) proponen
establecer un sistema espacial de coordenadas cuyo origen coincida con
el centro de gravedad del canto, midiendo todas las mesoestructuras que

aparezcan como linea-

S ciones, orientadas res-
M SION  pecto al norte y a un
SIME CIZALLA PURA NIAXIAL plano horizontal. Schra-

SION C ICA ,Eg>53 :
U“;'L.TE)[(EIAL Ef’,"éigs der (1988) aconseja la
E1>EZ—E proyeccion esférica para

eliminar las diferencias
existentes en aquellas
lineaciones que son

€ representadas como si
fueran paralelas.

En el area de estu-
dio se han encontrado

Abmm.
b) /‘iﬂ- ‘E/?_ %

grid j ATO cantos con superficies
PROL . rpe .

= 5 estiloliticas y estrias en

c) pLAN varias de las estaciones

BLATO analizadas en el borde

Figura 5.6. Simetria coaxial. a) Lineaciones; b) Proyeccion;
¢) Simetria del elipsoide de deformacion. (segsin Shrader, 1988)

este de la cuenca (esta-
ciones 67, 69 y 84, ver
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figura 5.7), y en margen noreste (estaciones 37, 38, 41 y 42, ver figura 5.8).
En estos cantos el nimero de impresiones estiloliticas observadas en su
superficie es mucho mayor que el de estriaciones. En las estaciones 37 y
38 se ha observado varios casos en donde los cantos presentan indicios
de compresion radial, que en términos de deformacion, utilizados por Sch-
rader (1988), quedarian clasificados dentro del grupo de simetria coaxial

®32 0 ' 2000 m.

L

e33 .30534

®36

N\
BUBEROS

LEYENDA:
®29Q  NUMEROS DE LAS ESTACIONES

1 SINCLINAL
4 e

# ANTICLINAL

LEDESMA

Figura 5.8. Situacidn de las estaciones localizadas en el entorno de la poblacién de Gomara. Situacién en la
figura 5.7.
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como de extension uniaxial. Estos cantos presentan picos estiloliticos dis-
puestos en abanico en su periferia, en los que no se observa indicios de
sobreimposiciéon de unos sobre otros, lo que hace suponer la existencia de
un campo constrictivo en la horizontal.

1.4. ANALISIS DE POBLACIONES DE FALLAS

Una falla es una discontinuidad entre bloques de roca que se han
desplazado uno con respecto al otro en direccién paralela a la discontinui-
dad. La direcciéon y sentido del movimiento entre ambos bloques quedan
reflejados por marcadores cinematicos descritos por nhumerosos autores
(Mattauer, 1976; Petit et al., 1983; Means, 1987; Petit, 1987).

Se ha de intentar en todas las estaciones medir el maximo nuamero
de fallas con el objeto de disminuir el error muestral (De Vicente, 1988), evi-
tando de este modo los condicionantes subjetivos que todo investigador
encuentra a la hora de abordar el andlisis de un determinado conjunto de
datos en una poblacion cualquiera. Estos condicionantes segun Calvo
(1985) pueden ser:

a) La eleccién por parte del investigador de los elementos mas faci-
les 0 mas a mano.

b) La eleccion dirigida por parte del investigador hacia aquellos ele-
mentos de mayor representatividad o que se crean mas representativos.

c) La seleccion de un niumero concreto de elementos representati-
vos de la poblacién.

De todos modos, tal y como expone Casas Sainz (1990), es bastan-
te corriente el hecho de que las fallas direccionales con sentidos de movi-
mientos opuestos se distribuyan en sitios diferentes, ya que dos familias
conjugadas no pueden moverse simultaneamente y cortarse entre si
(Freund, 1974). Por lo que a veces es necesario intentar encontrar esas
fallas con sentido de movimiento contrario a las anteriormente encontra-
das, “violando” en cierta medida la supuesta aleatoriedad de la toma de
datos.

Casas Sainz (1990) y Casas et al. (1990), proponen la realizacion de
otro tipo de observaciones dentro del proceso de toma de datos, que se
encuentran estrechamente relacionadas con los supuestos teéricos de los
que parten los modelos dinamicos de fallas. Estas observaciones se ven
condicionadas en gran medida por las caracteristicas del afloramiento. En
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SUPUESTOS SOBRE UN VOLUMEN EL ESTADO DE EN CADA PLANO LA

DEL MODELO | pE ROCA ACTUA UN ESFUERZOS ACTIVA ESTRIA ES PARALELA
ESTADO DE ESFUERZO UN NUMERO ALTO DE A LA COMPONENTE DE
HOMOGENEO PLANOSALEATORIOS | { CIZALLA

CONDICIONES: Los movimientos

sobre unos planos
y ofros son
independientes

No existe perturbacion
de esfuerzos por
estructuras mayores

def?'mac:lon no se noes
continua cortan simultaneo
R

No existen
rotaciones
de blogues

) Los Su
No existe planos movimiento

l ,,

OBSERVACIONES /REALIZAR UN CROQUIS ) MEDIR MUCHOS (" IDENTIFICAR )
DE CAMPO: DEL AFLORAMIENTO PLANOS DE, MOVIMIENTOS
SITUANDO TODASLAS ORIENTACION CONDUCIDOS
\ FALLAS NUMERADAS VARIADA
( \  (comProBARQUELAS D
4 planos paralelas
DISTINGEN RLLAS ESTRIAS SEAN LARGAS ala nea de
L ) Y RECTAS interseccion
de ambos
( COMPROBAR QUE )
NO SON FALLAS 2) Estrias con
CONJUGADAS EN curvaturas
\_ SENTIDO ESTRICTO | \ bruscas p

Figura 5.9. Condiciones y supuestos que deben cumplirse para el anilisis de fallas mediante los métodos dini-
micos (extraido de Casas Sainz, 1990).

el presente estudio este hecho es de gran importancia ya que se ha pre-
tendido localizar el mayor nimero posible de estaciones en materiales ter-
ciarios. Estos, al presentar una constitucién litolégica poco adecuada para
la generacion de indicadores cinematicos, dificultan en gran medida tanto
la toma de datos, cuando existen, como la realizacion de estas observa-
ciones que a continuacién pasamos a enumerar (Fig. 5.9):
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1) Observaciones encaminadas a verificar la homogeneidad del
estado de esfuerzos que ha actuado sobre el volumen rocoso. Para ello es
necesario detectar la presencia de accidentes “mayores” en relacién con
las estructuras que analizamos, que pueden desviar las trayectorias de los
esfuerzos. Se aconseja la elaboracion de un croquis del afloramiento sobre
el cual se han de colocar las fallas que se han medido numerandolas tam-
bién sobre el terreno, con el propdsito de que puedan ser revisadas, si es
necesario, después de analizadas, asi como para comprobar las medidas
que pudieran ser anémalas. Etchecopar y Mattauer (1988) desaconsejan
mezclar en un mismo analisis fallas de distintas escalas, asi como fallas
tomadas a distancias de escala diferente a las de las propias fallas.

La longitud y rectilinearidad de las estrias también estan estrecha-
mente relacionadas con la homogeneidad del campo. Etchecopar (1984)
advierte que las estrias curvas sobre un plano de falla corresponden a
estados variables en el tiempo.

2) Observaciones para determinar que el campo de esfuerzos activa
un alto numero de discontinuidades aleatorias ya existentes en la roca.
Para ello es necesario comprobar que las fallas medidas no son conjuga-
das sensu stricto, ya que en este caso no es posible calcular la relaciéon R
del tensor, porque sobre estas fallas la estriacion es perpendicular a 6, sea
cual sea el valor de R.

3) Observaciones encaminadas a comprobar que en cada plano la
estria es paralela al maximo esfuerzo tangencial y no se trata de movi-
mientos conducidos. Para ello, Casas Sainz (1990) propone como criterio
identificatorio la localizaciéon de diedros formados por dos mesofracturas
con una arista comun, en los que las estrias en los dos planos son parale-
las entre siy a la linea de interseccion.

Como ya se ha citado anteriormente, hay que tener en cuenta que
algunas de las estaciones se encuentran localizadas en materiales detriti-
cos terciarios. Por ello, los indicadores cinematicos son de baja calidad,
debido al factor litolégico, que limita en gran medida su génesis. Hemos
considerado que la informacion que proporcionan es importante y por ello
las hemos incluido en nuestro analisis a falta de datos mejores.

Existen varios principios distintos en los que basan los métodos de
analisis de fallas, correspondientes a otros tantos modelos que tratan de
explicar las relaciones entre estas y los esfuerzos. Casas Sainz (1990) esta-
blece cuatro categorias:
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1. Modelo de fallas conjugadas de Anderson (1951), basado en el
criterio de fracturaciéon de Coulomb.

2. Modelos basados en criterios geométricos o cinematicos simples
acerca de la compatibilidad entre ejes de esfuerzos y movimientos de
fallas:

* Modelo de la “deformacion global discontinua” de Arthaud (1969).
Es un método grafico cuya aplicacion en proyeccion estereografica es sen-
cilla, aunque a partir de la ecuaciéon de Bott puede demostrarse que sdlo
es aplicable para casos en que el elipsoide de esfuerzos es de tipo unia-
xial (Carey, 1976) (Fig. 5.10). Aleksandrowski (1985) propuso una modifica-
cién del método de Arthaud que permite su aplicaciéon a elipsoides de
esfuerzos triaxiales, para lo que es preciso observar los patrones de distri-
bucién de los polos de movimiento M.

* Criterio de los Diedros Rectos, ideado por Pegoraro (1972) y difun-
dido y puesto en practica mediante ordenador por Angelier y Mechler
(1977) (Fig. 4.11)

* Criterio de los Triedros Rectos. Lisle (1987,1988) propone una
mejora al método de los Diedros Rectos mediante la introduccién de dos
condiciones adicionales: a) Ambos ejes de esfuerzos, compresivo y exten-
sivo, deben ser perpendiculares; y, b) ambos ejes deben estar contenidos
en parejas opuestas de diedros que, para cada falla, quedan definidas por
su plano y por el plano de movimiento. Al método resultante de introducir
estas nuevas condiciones se le ha denominado de los Triedros Rectos.

3. Métodos basados en la ecuacion de Bott (1959), que determina la
orientacion de la componente de cizalla sobre un plano determinado en
funcién de dos parametros: la
orientacioén de éste respecto a
los ejes de esfuerzos y la rela-
cion entre los valores de los
esfuerzos principales. La
ecuacion de Bott viene defini-
da por: tan 6 = (n/Im) (m?-(I-
n)’R), donde R = (62 - 6x) / (Oy
- oy); |, m, n son los césenos
directores de la normal al
de los planos M en relacion con los planos de falla de defor- plano de falla; 6 es el Cab,eceo
macion. B: procedimiento grifico (extraido de Simon, 1982). d€ la componente de cizalla

Figura 5.10. Méto-
do de Arthaud
(1969) para el cdl-
culo de la orienta-
cion de los ejes X,
Y, Z de la deforma-
cién global discon-
tinua. A: esquema
de la disposicion
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N N N

/\\ Figura 5.11. El método de los diedros rectos (Ange-
lier y Mechler, 1977). A: el plano de falla (f) y el
+ -— ) plano auxiliar (a) definen cuatro diedros rectos: dos
e de compresion (C) y dos de extension (E). B: proce-
dimiento grdfico. En oscuro estin los campos de
compresion; en punteado claro, los de extension

B (extraido de Simdn, 1982).

sobre el mismo, o; es el valor del esfuerzo principal en la vertical, oy es el
esfuerzo principal mayor en la horizontal y oy es el esfuerzo principal
menor en la horizontal.

Los métodos que han tomado como principio basico la Ecuacién de
Bott (1959) son (Fig. 5.12):

* Método de Etchecopar (Etchecopar, 1984; Etchecopar et al., 1981)

* Diagrama y-R (Simon, 1982, 1986), inspirado en el método analiti-
co propuesto por Armijo (1977), que se basa en el calculo para cada falla
de los valores de la relacion R compatibles con todas las posibles direc-
ciones de oy (eje de maxima compresion horizontal).

Fry (1992) propone una nueva forma de representacion del Diagra-
ma y-R (Simén, 1986) basado en la proyeccion esférica. En este tipo de
representaciones las soluciones que se obtienen difieren de las del diagra-
ma y-R en que (Fig. 5.13):

a) el angulo que representa la orientacion del tensor de esfuerzos en
la representacion esférica es 26y (oy tiene el mismo significado que en el
diagrama y-R).

b) la relacién de esfuerzos R se transforma en una funcién angular,
F, a partir de la férmula:

F=arctan [(2R-1) V3 ]

Una vez transformados los datos a coordenadas esféricas, Fry
(1992) realiza una revision de los valores de R correspondientes a los dis-
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METODO DE LOS DIEDROS RECTOS

Il MAXIMO EXTENSIVO
] MAXIMO COMPRESIVO
METODO DE ETCHECOPAR

c 4 ESTACION 94
TENSOR 1
N
Re= 0.01
1 R= 001

NUMERO DE FALLAS

.1 03055 0. 2 3
DESVIACION ANGULAR (RADANES )

» o 05450W
0 14400
oy 05440E
oEtaEmKED 0 10
FAUAS E PUEAD3S 17119
WHOIYEDEC£LDAD 048
0302 a

D Método del Diagrama y-R

Método del Diagrama y-R
Estacién 84

Estacion 34 ABPLANO ABAT. 140/54W

Direccion de oy

Direccién de oy

Figura 5.12. Ejemplo de andlisis de una poblacion de fallas
mediante los métodos utilizados en este trabajo. A: Estereograma
de planos ¥y estrias de falla (proyeccion de Wulff, hemisferio infe-
rior). B: Diedros Rectos. Las isolineas representan el porcentaje de
las fallas compatibles con un eje de extension; trama oscura: mdxi-
mo extensivo; trama clara: mdximo compresivo. C: Método de
Etchecopar: bistograma de desviaciones angulares entre estrias tec-
ricas yreales (las tres clases tramadas representan las fallas que se
consideran explicadas por el tensor solucion); representacion en el
circulo de Mobr de los planos de falla explicados; orientacion de
los ejes y relacion de esfuerzos del tensor solucién. D: Diagrama y-
R; y es el azimut del eje mdximo de esfuerzos en la horizontal.

tintos regimenes de esfuer-
zos en funcién de los valo-
res de F (Fig. 5.14). Partien-
do de las divisiones
realizadas por Armijo et al.
(1982) y Simén (1986) este
autor distingue (Fig. 5.15):

*Método de inversion
de esfuerzos (Reches,
1987; Reches et al., 1992).
Este método permite obte-
ner la orientacion y magni-
tudes relativas de los ejes
principales del tensor de
esfuerzos teniendo en
cuenta el criterio mecanico
de Navier-Coulomb, y pro-
porciona la friccion media
bajo la cual se produjo el
deslizamiento de los planos
de falla bajo ese tensor de
esfuerzo. Para ello se asu-
men las siguientes premi-
sas:

i) El deslizamiento
sobre un plano de falla se
produce en la direccién de
maximo esfuerzo de cizalla,
resuelto, o de un modo
equivalente, perpendicular
al eje de cizalla nulo (Bott,
1959);

i) Los esfuerzos de
cizalla y normales en la falla
satisfacen el criterio de
rotura: |t|= no, donde t vy
O, son las magnitudes de
los esfuerzos de cizalla y
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D

IN\W727/8

aye140

Figura 5.13. a) Representacion grdfi-
ca de una bhipotética estacion de
fallas segtin el método y-R propuesto
por Simon (1986). El punto de inter-
seccion y=070 y R=-1. b) La misma
representacion con las mismas fallas
representadas como ciclogrdficas en
un estereograma (E20), donde la
inmersion de F representa la relacion
de esfuerzos. El punto de intersec-
cion de las fallas muestra una inmer-
sion F=-60° y un azimut 26=140. c)
Representacion del polo de intersec-
cion de las fallas. Las fallas con com-
ponente inversa, se representan en el
hemisferio inferior (extraido de Fry,
1992).
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Figura 5.14. a) Regimenes tecto-
nicos propuestos por Bott
(1959), donde se muestran su
equivalencia con la funcion de la
relacion de esfuerzos angular E
b) Del mismo modo Fry (1992)
propone trece denmominaciones
para distintos regimenes de
esfuerzos en funcion también del
valor F (extraido de Fry, 1992).

normal en la direccion
del deslizamiento, y u
el coeficiente de fric-
cién. La cohesion y la
presion de fluidos no
se tienen en cuenta
durante la inversion.

El deslizamiento
se produce bajo con-
diciones relativamente
uniformes: las fallas
fueron activas bajo el
mismo estado de
esfuerzos, y la friccién
de éstas se puede
representar como su
valor medio. Se
asume que la cuantia
del deslizamiento y las
rotaciones de las
fallas son bajas.

4) El modelo de
Reches (1978, 1983),
que considera el pro-
ceso de fracturacion
bajo unas condiciones
limites determinadas
por la deformacion vy
no por el esfuerzo (Fig.
5.16).

La descripcion de los métodos citados ha
sido ampliamente desarrollada por otros autores
en publicaciones, tesis doctorales y tesis de
licenciatura (Simoén, 1982; Casas Sainz, 1985;
Simon, 1986; De Vicente, 1988; Guimera, 1988;
Casas Sainz, 1990; Liesa 1993; Mufoz Martin,
1993; Giner, 1993; Rodriguez Pascua, 1993,
etc.), por lo que para una descripcidn detallada
de los mismos remitimos al lector a alguno de
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R F REGIMENES de REGIMENES de
ESFUERZOS ESFUERZOS
(Armijo et al., 1982) (Simén, 1986)
+o0 90° Distension radial o Distension radial
multidireccional
<+o0 @ >+2 <90° a >60° Distension triaxial sin
restricciones
+2 60° Distension triaxial Distension triaxial
<+2 a >+1 <60° a >30° Distension triaxial restringida
+1 30° Distension uniaxial Distension uniaxial
<+1a>+05 <30° a >0° Desgarre extensional
+0,5 0° Desgarre Desgarre
<+0,5a >0 <0°a>-30° Desgarre compresional
0 -30° Compresion uniaxial Compresion uniaxial
<0a>-1 <-30°a> -60° Compresion triaxial restringida
-1 -60° Compresion triaxial Compresion triaxial
<=1 a>- <-60°a>-90° Compresion triaxial sin restricciones
o0 -90° Compresion radial o constriccion Compresion radial o

constriccion

Figura 5.15. Tabla de equivalencia entre los valores de relacion de esfuerzos F y R y las denominaciones con
las que se definen segiin Armijo et al. (1982) y Simon (1986) establecida en base al trabajo de Fry (1992).

los trabajos citados. De todos los métodos de analisis de fallas a los que
se ha hecho referencia en este apartado, en el presente trabajo se han
empleado tres: el Método de los Diedros Rectos, el Método de Etchecopar
y el Diagrama y-R. Estos han sido considerados por otros autores (Casas
Sainz, 1990; Liesa, 1993) suficientes para determinar la direccion de los
tensores de esfuerzos con una elevada fiabilidad.

1.4.1. INDICE DE CALIDAD PARA LA EVALUACION DE TENSORES DE
ESFUERZOS

Una de las cuestiones mas importantes que se plantea tras la deter-
minacién de un tensor de esfuerzos a partir del analisis poblacional de
fallas es el de cualificar la solucién obtenida. Esto resulta aun mas impor-
tante si se quiere a partir de los tensores obtenidos determinar el campo
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Figura 5.16. Comparacion entre la simetria de fracturacion de Anderson (A) y Reches (B), y su relacion con
los ejes de esfuerzos (s) y deformacion (e) (tomado de Reches, 1983). C: Curvas de relacion esfuerzo-deforma-
cion en las experiencias de Reches y Dietrich; obsérvese como en el estadio 11 se produce un intercambio de
los ejes borizontales sq y sy (tomado de Reches y Dietrich, 1983).

de esfuerzos de una zona concreta en un tiempo determinado, ya que sera
necesario que la calidad de los resultados sea 6ptima.

Delvaux (1994) propone un indicador de la calidad relativa de los
tensore calculados mediante la aplicaciéon de la siguiente formula, que él
denomina Tensor Rank, pero que nosotros vamos a hombrar en este tra-
bajo como indice de Delvaux (ID):

Donde N es el numero de fallas con las que se han definido el ten-
sor de esfuerzos, Ny es €l total de la poblacién analizada y o es el angu-
lo entre la estria real y tedrica obtenida en el andlisis. Este autor considera
un valor 6ptimo de o debe situarse alrededor de 10° como maximo, asi
como que la calidad de la solucién es controlada por el nimero de datos
del afloramiento estudiado: con poblaciones con un nimero alto de datos
el valor del ID es elevado, mientras que para poblaciones de pocos datos
el valor de ID es bajo.
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Del mismo modo Simén et al. (1995) proponen la utilizacion de otro
indice de calidad al que estos autores denominan IQ. En principio, este
indice es una funcion polindmica consistente en el producto de cuatro fac-
tores, cada uno de los cuales tiene en cuenta un parametro distinto:

ol (3]

Designando asi a cada uno de los cuatro factores:

e

Q=

7

A= |[—
o

5
e

Las variables involucradas son:

o= angulo medio entre las estrias tedrica y real.
t = nimero de fallas explicadas por el tensor.

n = numero de fallas de la poblacién que no son explicadas por
ningun tensor.

¢ = nimero de fallas explicadas de acuerdo con el criterio meca-
nico de Mohr-Coulomb.

Esta ecuacion podria escribirse también en la forma simplificada

)

Q=S

En este trabajo se va ha utilizar el indice 1Q, ya que hemos conside-
rado que el indice de Delvaux simplifica en exceso algunas de las consi-
deraciones a tener en cuenta a la hora de determinar la calidad de un ten-
sor. El indice ID expresa el parametro de calidad simplemente con el
cociente del niumero de fallas explicadas dividido por el nimero total de la
poblacion. Esto permite comparar en igualdad de condiciones sélo las
poblaciones monofasicas. Por ejemplo, un tensor de calidad excelente que
tenga que coexistir con un segundo tensor dentro del afloramiento puede
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ver reducido su indice final a la mitad o a la tercera parte del que tendria
en caso de estar sélo. Del mismo modo, creemos importante que el indice
de calidad tenga en consideracién el comportamiento mecanico de las
fallas de acuerdo con el criterio de rotura de Coulomb, ya que en ocasio-
nes puede ocurrir que aunque el numero de fallas explicadas por un ten-
sor sea elevado, su posicion en el circulo de Mohr sea tan mala que haya
sido improbable que estas hayan sido capaces de moverse bajo la influen-
cia del mismo.

Criterios generales para el diseino del indice 1Q

(1°) Los parametros tenidos en cuenta son la dispersion media de la
solucién (factor A), la proporcién de fallas explicadas respecto al total de
la poblacion (factor N), el nimero absoluto de fallas explicadas por el ten-
sor (factor T) y la calidad del tensor desde el punto de vista mecanico (fac-
tor C). Este ultimo factor no es tenido en cuenta en el indice de Delvaux
como ya se ha mencionado anteriormente.

(2°) Se ha buscado que todos los parametros que intervienen en la
calidad tengan un peso equilibrado en el indice final. Por ello, cada factor,
excepto el primero (A), varia teéricamente entre 0 y 1. Sin embargo en el
area de estudio, los tensores analizados presentan un rango de valores del
factor A mayores; los valores extremos estan en torno a 0.6 y 2.3, res-
pectivamente, aunque los habituales oscilan entre 0.6 y 1.4. Asi, tomado
cada factor por separado, el valor que daria siempre para un tensor de cali-
dad éptima seria del orden del doble de otro que fuera de mucha peor cali-
dad. Esto garantiza el equilibrio al que aludiamos antes.

(8°) Se ha buscado que el rango final de variacién del indice este
entre 0 y 1, ya que asi resulta mas facil de interpretar. Esto se podia con-
seguir dejando los factores N, T y C tal cual y haciendo que el factor A
fuese simplemente 1/a.. Sin embargo, en ese caso el producto de los cua-
tro factores da valores muy bajos. Incorporando en el numerador del fac-
tor A un valor 7 se consigue que los indices obtenidos por los mejores ten-
sores se acerquen a 1. En nuestro caso en concreto el valor del indice 1Q
oscila entre 0,02 y 0,8.

Criterios para el disefio de cada factor. Discusion
1. El factor A: angulo de dispersién: A = 7/
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El angulo a se situa en el denominador, y va expresado en grados. El
numerador con valor 7, ya que como hemos indicado anteriormente, esto
sirve solo a los efectos de obtener un resultado final de IQ entre Oy 1.

2. El factor N: proporcion de fallas explicadas: N=t/(t+ n)

Como se ha indicado anteriormente el indice ID penaliza excesiva-
mente la poblaciones polifasicas. De todos modos es cierto que un tensor
obtenido de una poblaciéon polifasica siempre debe contemplarse con
menor confianza que uno monofasico, ya que aumentan las probabilidades
de coincidencia casual de fallas para dar tensores falsos (las posibilidades,
reales y ficticias, de cortes entre haces de curvas en un diagrama y-R ilus-
tra graficamente este problema). Sin embargo, la penalizacién de los ten-
sores de poblaciones polifasicas debe ser menor a la que se produce apli-
cando el indice de calidad de Delvaux. Una forma de solucionarlo es
comparar el nimero de fallas explicadas por el tensor solucién (t) con el
numero de fallas no explicadas por ningun tensor (n). Estas ultimas repre-
sentan ese “residuo poblacional” que verdaderamente puede perturbar la
solucion final, y que cuanto mayor sea, menor fiabilidad concede a la o las
solucién/es.

3. El factor T: nimero absoluto de fallas explicadas: T = 1 - (4/1)

El nimero absoluto de fallas explicadas por el tensor () no debe
aparecer sin mas en el indice, dando lugar a una relacién lineal entre
ambos. Es conveniente hacer que el indice aumente mas rapidamente para
nameros t pequenos y lo haga mas lentamente para nimeros mas altos. La
experiencia parece indicar que la calidad aumenta de forma decisiva al
pasar, por ejemplo, de 5 a 15 fallas explicadas, mientras que es practica-
mente irrelevante una subida de 40 a 50 (Arlegui y Simén, 1998).

Por otra parte, el nimero t tiene un limite inferior (t = 4) para el cual
la solucién queda determinada algebraicamente y pierde su validez y posi-
bilidad de contrastacion desde el punto de vista estadistico. Para t = 4, 1Q
debe ser 0, e interpretarse como un criterio de eliminacion automatica de
la solucion.

Laexpresion T = 1 - (4/t) es la mas sencilla de las que cumplen estas
condiciones, aparte de dar lugar a un rango de variacion dentro de la pauta
establecida al principio (habitualmente entre 0,5 y 1).

4. El factor C: proporcion de fallas explicadas segun el criterio de
Coulomb: C=c/t
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Las fallas que pueden considerarse explicadas de acuerdo con el
criterio de rotura de Coulomb no pueden identificarse al no conocer la linea
de resistencia de la roca o de las discontinuidades reactivadas. Por tanto,
cualquier criterio que pueda establecerse no pasara de ser un convenio
mas o menos razonable. No obstante, es evidente que muchas soluciones
deben ser rechazadas con frecuencia, o su fiabilidad cuestionada, en vir-
tud de una mala adecuacion al criterio de Coulomb.

Una forma sencilla, y a la vez poco restrictiva, de cuantificar este
factor consiste en trazar desde el extremo izquierdo del circulo una recta
que forme con la horizontal un angulo de 30°. Un angulo de rozamiento de
30° parece razonable como promedio (Fig. 5.17). Por otra parte, la cons-
truccion grafica propuesta implica suponer que 63 es similar a la resisten-
cia a la traccidn de la roca, lo cual puede ser bastante realista, sobre todo
en términos de esfuerzos efectivos cuando existe una presiéon de fluidos
apreciable.

El formato de este factor hace que, en los casos en que ninguna falla
tenga una colocacién aceptable en el circulo de Mohr (c=0 => C = 0), el
indice Q sea 0 y la solucion deba rechazarse.

Condicion de Angulo de
Tipo de Rocas bumedad fricaon (grados)
Arenisca Seca 26-35
Arenisca Humeda 25-33
Arenisca Humeda 29
Arenisca Seca 31-33
Arenisca Seca 32-34
Arenisca Hameda 31-34
Arenisca Humeda 33
Lutitas Humeda 27
Limolita Humeda 31
Limolita Seca 31-33
Limolita Humeda 27-31
Coglomerado Seca 35
Calizas Blancas Humeda 30
Caliza Seca 31-37
Caliza Humeda 27-35

Figura 5.17. Angulos de friccion de varias rocas no meteorizadas, obtenidos en superficies planas vy residuales
(Barton y Choubey, 1977).
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Valoracion del indice I1Q

Queda por discutir, una vez definidos de forma cuantitativa los valo-
res del indice 1Q, cual es la valoracion final que puede hacerse de ellos. El
primer problema que surge es la asignacion de categorias de calidad a los
valores de IQ, para que a partir de las mismas descartar los tensores cuyo
valor de IQ sean de baja calidad.
Apoyandonos en la distribucion de
frecuencias de los valores obtenidos =
de la determinacion del indice en los
tensores hallados en la Cuenca de §

]

2 1 1 1 1 1 i 1 1 1

Almazan (Fig. 5.18) se observa que
una mayoria se situa entre 0,1 y 0,3. -
Este intervalo podria ser considera-
do como un estandar de calidad que
se obtiene con mucha frecuencia, 0 02 04 0s 08 1
debido al tipo y condiciones de aflo-
ramiento, tamano de las poblacio-
nes, etc. de que habitualmente se ha
dispuesto en el area estudiada.

Figura 5.18. Histograma de frecuencias de los valo-
res de IQ obtenidos en el drea de estudio

Con todo ello se ha establecido las siguientes categorias de calidad
de los tensores de esfuerzos:

CATEGORIA VALOR DE IQ

(E) RECHAZABLES 0

(D) MEDIOCRES (su credibitidad es muy cuestionable y sélo de-
berian aceptarse en casos con autentica escasez de datos,

siempre que sean coherentes con el entorno regional) 0<IQ<0.1
(C) BUENOS (estandar de calidad) 0.1<1Q<0.3
(B) MUY BUENOS 03<1Q<06
(A) EXCELENTES 1Q20.6

2. DESCRIPCION DE LOS RESULTADOS OBTENIDOS DEL ANALISIS
MESOESTRUCTURAL

Para la descripcion de los resultados obtenidos se ha dividido el
area de estudio en cuatro zonas: (1) Sector septentrional de la Cuenca de
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UTM. Litologia/ crono. exror azi- % no tipo relacién oy ervor azima-
Eded So estruct, LA a o, Re(R) relativa o/N [ moal oy explicado tensor plicgue inicial Q 1al oy imidial Autores
1) J0TWM499294  calias
Jurisicomedio  090/34S  falls 051776 251113 16005 079(1.26) 3 3 7 9 5 D POST 160105 0.48 9 Maestro (1994)
12~ bl 17083 35207 08100 028 (3.57) s s 1 - D POST 03100 0.16 4 Macstro (1994)
161 fallss 16907 26329 16907 0.47(047) - a4 9 [ 20 € POST 16507 0.11 4 “Macstco (1994)
Sy WTWMA01S9  alisas MWW  falas 01403 20402 01403 0.90(0.90) 2137 5 5 € POST 01403 027 S Samday Casas (1989)
Creticico inferior Maescro (1994)(°)
sei fals 21885 00204 09203 047(212) = v 9 ] 2 D POST 05203 0.9 Simday Casas (1989)
Maestro (1994)(*)
6 3J0TWMS98271 calizas Cretd- -
ccoinferior  100/22N  fallas 21076 02114 11202 0.05 (20.0) 814 45 28 43 D PRE 112002 033 45 Macstro (1994)
7y 30TWM625267  calitas Crecd
deoinferior  110/30N  fallas 07413  237/53 074136 056 (:2.27) e 030 8 4 . c PRE 06220 0.0 4 Maestro (1994)
7. fallas 02028 11509 02028  0.55(055) - 1030 4 2 E] c PRE 20000 026 2 Maestro (1994)
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Jurésico superior  080/0SS  fallas  0S4/17 320115 054/17 0.8 (0.58) g 88 4 1 : c POST 05417 - 1 Marqués et al (1996)
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%) Glls 35581 0105 10102 024(417) 4 %8 9 - 2% D POST 10102 - Marquact al (1996)
101)  30TWMS637254 alizas
Judsicomedio  135/62N  fallas 349723 207/61 349123 0.67(:2.0) 1 e 7 7 ¢ PRE 355005 0.6 7 Maestro (1994)
10 flls 29215 - 165/66 292115 0.90(9.0) r T 7 I3 C POST 29215 003 7 Macsoro (1934)
11 3TOMIN2I7 calizas
Jurdsicosuperior  16222W  falles 21830 315112 21830 0.6 (0.6) . 59 6 3 - c PRE 22111 3 Marqués etal (1996)
i) fllss 34716 07703 34716 0.47(047) B 0/ 9 3 C POST 347716 3 Marqués etal (1996)
1o falls 0417 30772 04117 0.96 (0.96) - 15/ 11 440 C POST 04117 440 Marqués et al (1996)
11 fallls 0370 23019 14005 0.31(322) 192 8 B8 D RE 1433 - Marqués et al (1996)
120) 30TWM462235  aalams 095/4SN  fallas 30431  059/35  30A/31 045 (0.45) T n3 5 3 - 3 PRE  316/04 027 3 Simén y Casas (1989)
Creticico superior Maestro (1994)°)
120 Thils  03M04  279/81  03%04  0.74(:28) b3 4 8 12 35 C POST 03304  0.06 12 Siméa y Casas (1989)
Macmro (1994)(°)
123 estilolitos 33308 - = - - 3 B C POST 33308 - ) Samdn y Casas (1989)
Maestro (1994)(*)
20 NTWMA6S  alzm 095ASN odolms 04213 - - - - 3 - - 3 POST 04213 - Sinda y Camss (1989)
Cretbcico saperior Maesro(19%4)(*)
129 estilolitos 10005 - - - - 1 = - - € POST 10005 - - Simm y Cases (1989)
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13 3O0TWMA429223 conglomerados  080/60S  fallas  343/40  130/44 237/17  0.61(1.63) - 16/26 7 13 46 D PRE 055/14 0.5 13 Maestro (1994)
Oligoceno sup.-
Mioceno inf.
140 30TWMA400215 calizas 055/S2N  fallss  289/02 01903 289/02 021 (0.21) - 20/30 8 1 kx] C POST 28902 0.2§ 1 Simén y Casas (1989)
Creticico supefior Maesao (1994)(*)
142 estilolitos  275/04 - - B - 3 - - - C POST 275004 - - Siméa y Casas (1989)
Maestro (1994)(*)
143 estilolitos  321/15 - . - . 3 - . . Cc POST 32118 - - Siméoy Casas (1989)
Maestro (1994)(*)
17 30TWM690223 calaas
Creticico supetior  115/60N diaclasas 050 140 050 - - n - - - D - 050 - - Maestro (1994)
18 30TWM&33218 calizas
Creticico superior 1407255 diaclasas 030 120 030 - - 50 - B - D - 030 - - Maestro (1994)
1% WTWMT4154 calizas
Jurisico medio 032185 fallas 187712 046775 187/12  0.04(0.04) L 42784 12 9 . C POST 187/12 - 9 Marqués et a1 {1996)
192 0TWM734154 calizas
Jurdsico medio 032/185  fallas  160/S4  061/07  326/37  0.93(0.93} - 15/84 8 73 - PRE 150739 - 7 Marqués etal (1996)
193) Gllss 14834 24307 14834 039 (0.39) - 14/84 9 9 15 Cc PRE 144/18 - 9 Marqués et al {1996)
1% eailolitos 18025 - - - - 4 - - - C PRE 17515 - B Marquss et al (1996)
21 30TWM400215 calizas
Creticico superior  073/585  fallas  236/10  133/53  236/10 097 (0.97) - 15728 7 30 47 Cc PRE 056/10 0.1 30 Maestro (1994)
21) emilolitos 33707 - - - - 45 - - - C POST 37007 - - Maestro (1954)
213 30TWM400215 calizas
Creticico superior  073/585 estilolitos  153/66 - - - - 5 - - - c PRE 155/04 - - Maestro (1994)
214 grietas extensién - 07718 . - - [ = - - D PRE 000/00 - Maestro(1994)
218 retas cxentidn - 2007 - - - 1 - - - D POST 05100 - - Maestro (1994)
24 30TWL738124 calizas 0364SN  fllas 00622 09703 006422 0.94(0.94) - 13126 7 1 50 C SIN 005/00  0.21 1 Siméa (1989b)
Creticico superior Macstro (1994)(°)
P10 eailons 337736 - - - - 9 - - - C [ 1] 16007 - - Simde {1989b)
Maestro (1994)°)
243 calizas 086/45N  emilobiros  007/14 - - - - 5 - - - C SIN 187/08 - - Siméo (1989b)
Cretdcico superior Maestro (1994)(*)
244 estilolitos 03001 - . . - 5 - - C POST  030/01 - - Simén (1989b)
Maestro (1994)(*)
25m  30TWM753119 calizas 002723W 327133 - - I 7 - - - [ PRE 2703 - - Simém (1989b)
Creicico superior  119/36N  extensién - Maestro (1994)(*)
25021 estilolitos  030/03 - - - r 20 - - - C POST 030/03 - . Siméo (1989b)
Maestro (1994)(*)
261y 30TWM911127  dolomiss 120205  falls 14205 240059 14205  0.19(0.23) 3 1339 10 6 - Cc POST 14205 018 6 Simén (1989b)
Tridsico superior Maestro (1994)(*)
26(2) follas 09206 182/05 05206 0.28 {0.28) - 14/26 7 3 - Cc POST 092/06  0.36 3 Simén (1989b)
Maestro (1994)(*)
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2613) fallas 19503 104/24 19503  0.14(0.14) . 62 4 0 15 POST 19503 0.4 0 Simon (1989b)
Maestro (1994)(*)
261) exilolime 18809 - - - - 10 - - - C POST 18809 - Siméa (1989b)
Maestro (1994)(%)
34 W0TWME68119  comglameradas
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3 30TWM666108  amglamerados
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373) estilolivos  099/06 - 7 - - C SIN 090/15 - . Msaso (1994)
3% 30TWM665105  conglomerados
Oligocen 142358 estilolitos  153/16 - 15 - - - C PRE 160007 - - Macuro (1994)
38y 30TWM665105 cmglamerado
Oligoceno 142358 exilolims 111/12 - - - - 1n - - - C POST  09V12 - - Macuro (1994)
383 edilolras 32015 - - - “ - - - C PRE 31m . - Msestro (1994)
384 ostilolitos 34109 - . . 10 - - - C POST 34009 - - Maegrro (1994)
38(5) ediloliras 253736 - - - s - - - C PRE 24903 . - Mseso (1994)
4N 30TWM6S8097 comglameradan
Oligoceno 135/25N  exilolizas 35840 - - - - 29 - - - C PRE 008720 - Msestro (1994)
412 disdams - 135000 - - 28 - - - D PRE 045/00 - - Msestro (1994)
4201 0TWM6570% conglareradm
Oligoceno 10829N extilolisos 34824 - - - - 14 - - - C PRE 17100 - - Maaro (1994)
42 disclazas 10800 018729 - B 14 B - - D PRE 018000 - Marmmo (1994)
34436437+ - conglamerados extilolivos 8 - - - 053/00 Maestro(1994)
38441442 Oligoceno disdams - - - - 104
34436437+ - fallas - sn - 358/04 Maestro (1994)
38441442 estilolitos 68
diaclasas 14
34436437+ eatilolios - 8 - - 13703 Maestro (1994)
38441442
34436437+ atlolive - - - - - 18 - - - - - 05013 - - Macaro (1994)
38441442
4 I0TWME31091  cmglamerados
Olignomo
Mioceno inf. 146/59N  diaclasas - 146/00  058/59 - = 25 - = = D PRE 057/00 - - Maestro (1994)
461)  30TWM650095 conglameradas
Oligocno 125/605  fallas 06410 16444 06410  0.67 (1.49) = 33 10 28 £ D PRE 286009 0.31 46 Marzmo (1994)
462) falls 17211 01777 17211 043 (0.75) = 3 9 15 % Cc POST 17211 005 15 Maezro (1994)
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4700 30TWM637086 conglomerados
Oligoceno 134/5SN fallas  339/06  076/47  339/06  0.12 {0.12) - 37/44 10 9 15 Cc PRE 156/14  0.52 9 Maestro (1994)
47 evulolitos  347/32 - - - . 16 - - . Cc PRE 179/04 - . Maegro (1994)
49 JTWMAS036 cxglamerede
Oligoceno 0700¢N  filas 179005  337/8S 17905 023 (-0.30) - 94 9 4 35 C POST 17905  0.14 4 Maestro (1994)
S0 OTWLAAWST  arwmisas
Oligoceno-
Mioceno inf. 140/SIN  fallas  303/06 040/49  303/06  0.86 (0.86) = 3 9 8 - C PRE 31417 019 8 Maestro (1994)
50021 fallas  058/61 15001 24029  0.41 (0.41) i 923 9 9 26 C PRE 05410  0.08 9 Maestro (1994)
51 30TWM663083  conglomerados
Oligoceno 140208 fallas  206/11 05477 206/11  0.31(0.45) . m n 4 0 C PRE 026007 0.15 4 Maestro (1994)
57 WTWME74057 caglameredes.
ol
Mioceno inf, BYBN  disdasas - 13400 4423 - 28 - - - D PRE 044/00 - - Macstro (1994)
58 30TWMS75035  arenbas
Oligoceno-
Mioceno inf. 091/25S  diaclasas - 091/00 181725 . ¥ 31 - 4 - D PRE 181/00 - = Maestro (1994)
59 30TWUM638015  comglamerados
Oligoceno-
Miocenoinf. 121275 diaclasas - 12000 21077 . i 0 - & A D RE 2000 - . Maestro (1994)
60y J0TWM467053 Mioceoo superior  150/14W  diaclasas - 08500 35500 - - 59 - - - D - 35500 ® - Conés y Maestro
1997)
6012) & fallss 03307 14168 03307 0.37(-0.58) - 56 15 19 16 C - 03307  0.07 19 Cortés y Maestro
(1997)
62 30TWM688051 calizas
Creticico superior093/63S fallas 187/44  008/46  097/01 0.02(-0.22) - 32 8 13 34 C PRE 006/19 046 13 Maestro (1994)
630 30TWMSST083  caluas
Ceeticico supetior  168/18W estilolitos  346/15 - 5; - = 3 - - - Cc PRE 34113 - - Maestro (1994)
632) estilolitos 249721 = - - - 3 - - - C PRE 25101 - - Maestro (1994)
633) emiklis 21807 - - - - 6 - - - C PRE 03402 - - Macstro (1994)
63i4) estilolitos  109/15 - - . - 1 - - - C POST 10915 - - Maezmro (1994)
635 168/18W
1SWSOE  falls 05918 146/11  0S%18 027 (0.27) 1 14/45 10 3 . Cc PRE 05918 0.27 3 Masto (1994)
63(6) fallss 13407  043/10 13407 0.20{0.20) kH 9131 9 4 - Cc PRE 13407 012 4 Macstro (1994)
(3] fallss 1804  089/16  180/04  0.44 (0.44) > 1022 9 7 26 C PRE 180/04 013 7 Maestro (1994)
6511  30TWM726031 calizas
Paleoceno-Eoceno  150/SSS  fallas  047/43 056709  140/03  0.07 {14.2) - 23/45 8 30 - D PRE 147/10  0.39 30 Maestro (1994)
fallas 01748 127721 05V34  0.01(100) - 822 9 34 kY3 D PRE 053120 0.12 344 Macstro(1994)
65220 30TWM726031 calizas
Pakaceno-Eoceno  107/87N fallas  348/58  178/32  085/04 0.57(-1.32) - 1114 9 149 21 C SIN 00206 039 149 Maestro (1994)
650) 30TWM726031 aatizas 150/558  fallas  030/47 23345  134/12  0.07-0.01 30044 - - k7] D PRE 15120 - - Maestro (1994)
Pakeoceno-Eoceno  107/87TN (14.2-100)
65y fallas  348/58  178/32  085/04 0.57 (-132) - 1114 ] 149 2 (] SIN 00206 - 149 Maatro (1994)
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67 30TWM668020  canglomerados
Oligoceno 099/25S  estilolitos 220405 - - - 40 - - - Cc POST 220105 - Maestro (1994)
n” 30TW421975 Plioceno horizontal diaclasas 135000  045/00 - - 53 - - - D - 04500 - Cortés y Maestro
(1997)
73 30TWM662000 conglomerados '
ofi
Mioceno inf. 15278 diaclasas 115/00 204727 28 . D PRE 204000 - Macstro {1994)
7 30TWLS32945  conglomerados .
Plioceno 0702SN  disclagas - 07000 34025 - - 20 - - D PRE 340/00 - - Maestro (1994)
m” 30TWL931927  dalomias 15420W emilolr 15007 - - 17 - - C - 15007 - - Simén (1989b)
Creticicosuperior Maestro (1994)(*)
78 30TWMS12912) agglmerde
Otigocemo V4N okl 201/17 - - - 10 - - - C POST  201/37 - Maexro (1934)
M ATWL316914 calizas
Paleoceno 158/71W estilolitos  002/19 - - . 2 5 - - . C POST 002/19 - Maestro (1994)
7% extlolims 149724 - . - ® 5 - - - C PRE 180716 - Msano (19%4)
U 30TWLI04504
Mioceno medio  090/10S  estilolisos  173/29 - . 27 - - C PRE 173119 Maestro (1994)
822 emlolros  219/13 - 1 B C PRE 21805 - Maestro (1994)
823 estiloliros  144/35 - [ - (5 PRE “mn7 Maestro (1994)
B estiloliros  105/15 - = . 1 . C 105115 Msexro (1994)
8 30TWL863816  conglomerados
Paleoceno 14079 emibolitos  267/55 - . - - 20 - - C PRE 071116 - - Maestro (1994}
851  J0TWL868821 calizas M8/38E  fellas 200009 29102 20109  0.02(0.02) 2 1716 9 6 35 C PRE 20109 036 6 Maestro (19%4)
Crevécico superior  140/S0W
85Q) 148/38E  emiolen 01823 - - - . 18 - - Cc PRE 20107 - - Maextro (1934)
85(3) ctibolems  171/12 - - - 2 - - - C POST 17172 - - Maestro (1994)
854 axlolme  154/17 - - - - 7 - - Cc - 154/17 - - Maesro (1994)
850 emiloltos  129/01 = o - - 1 G - C POST 12901 - - Maegro (1934)
85t6) estilolitos  314/62 - . - - 1 - - - C PRE 26332 - - Maatro (19%4)
86 30TWL36480S alizss 15220E  fallas 22703 133/55 22703 0.18(-0.21) 7 10 15 29 c POST  227/03 033 15 Simén (1989
Crevdcico superior) Maestro (1994)(°*)
8612) extilalits  203/06 7 C POST 203006 - Sinbm (198%b)
Macstio(1994)(*)
87 30TWL356804 calizas 097/21N  fallas 20527 10714 205127  0.27(0.27) 115 4 5 23 C POST 0527 070 ¥ $Simén (1989b)
Paleoceno Maestro (1994)(*)
8kn  30TWLA98788 alizas 102165  fallas 24602 35885 246002 0.4 (0.78) - 13136 3 4 - C POST 24602 073 4 Siméa (1989b
Mioceno medio) Maestro {1994)(*)
8% Gllss 20404 000/85 21404 0.021(0.01) - 1422 9 1 25 C POST 21404 033 1 Simén (1989b)

Maestro (1994)(*)

01112393 50Z33nJys2 3p odwe))




6¢C

89 30TWLE7580S calizas horizontal fallas  verical 080700  170/00 (2.0 - 5I5 - - - - 177100 - - Simoén (1989b)
Mioceno med.-inf. Maestro (1994)(*)
91  30TWL648716 Mioseno superioc horizontal falls  101/86  238/03  328/03  0.02 (50.0) - 16124 10 322 - - 32803 043 322 Cortés y Maestro (1997)
900 fallas  288/63 14023 045/13  0.11(9.09 - 54 10 52 12 - 045113 0.03 52 Corfs y Mactro (1997)
9Ly 30TWL780775 calizas borzooml  fallas 27282 07007 16003  0.51 (1.96) - 1124 74 3 - - 16003  0.11 3 Simda (1989b)
Miocenoinferior Maestro (1994)(*)
91(2) fallas 017724 10702 01724  0.85 (0.85) - 7m 10 2 2 . 01724 0.11 2 Simén (1989b)
Maestro (1994)(*)
93 30TWL758737 calizas 140/09W  fallas  060/85 24005  150/00 - - 33 - - - - 150/00 - - Siméa (1989b)
Mioceno inferior Maestro (1994)(*)
94 30TWLS41741 dolomias 150/54W  fallas  234/50  054/40 144700  0.01(-0.01) - 1719 10 33 1 PRE 057/04 048 33 Simbn (1989b)
Tridsico medio Maesteo (1994)(*)
S42)  FTWIMITH dalomfas 15U34W enidiitrs  223/%0 - - - - L] - - - mE B4%14 - - Sambo {15896)
Tridsico medio Macuo (1994K°}
95 3ATWUI0666 Mioceno sopni@  barizantal diachsn - 05000  140/00 - - 43 - - - - 140 - - Cortha y Maexro (1997)
9 JOTWLBH659 Miocrno superior
Plioceno 136/35E  fallas  108/66  201/02  292/24  0.16 (6.25) - 5is 18 70 0 - 292 0.07 70  Cortés y Maestro (1997)
970  30TWL933600 calizas 085/2IN estilolitos  146/00 - . . - 4 - » - POST 146/00 - - Siméa (1989b)
Credcicosuperior Maestro (1994)(*)
970 estilolicos 045729 - - - - 4 - - - PRE 03%/13 - - Siméa (1989b)
Maesao (1994)(*)
970y estilolites . 009/31 - . - . 4 - - - PRE 011/04 - - Siméa (1989b)
Maestro (1994)(*)
98101 30TW1.933600 calizas 069/13N estilolitos  306/07 - - - 1 4 - - . PRE 125100 - - Siméa (1989b)
Creticico superior Maestro (1994)(*)
98.12) estilolitos  359/08 - - - 2° 2 & . - PRE 178005 - . Siméa (1989b)
Maestro (1994)(*)
98.143) picas - 02491 - - 1 8 - - - PRE 12500 - - Simbe (1989}
A Macuo (19941°)
9821y  ITWL933600 calizas 0332IN estilobrs 343718 - - . - 6 = - - PRE 16303 - - Samba (1989b)
Cracico superior Maestro (1994)(*)
98.22) grictas - 353108 . - - 1 - - . PRE 084/00 - - Siméu (1989b)
extension Maestro (1994)(*)
983  30TWL933600 cahzas 005/07W estilolitos 273/16 - - . 5 3 - - - PRE 274007 - - Siméu (1989b)
Creticico superior Maestro (1994)(*)
98.312) estilalitos 01107 - - - - 3 - - - PRE 00807 - - Siméa (1989b)
Maestro (1994)(*)
98.3(3) grietas - 203/00 - - - 3 - - - POST 10700 - 2 Simba (1989b)
extension Maestro (1994)(*)
98.4  30TWL933600 calizas 1157208 estilolitos 22216 = . - - 4 g . - PRE 041/04 = - Siméa (1989b)
Creticico superior Maestro {1994)(*)
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98 30TWL933600 calizas - estilolitos - - - - 3 1 - - C PRE 176/00 - - Simon (1989b)
Cresécico superior Macesto (1994)(*)
98 . oulolime - - - . 4 - - . C PRE 04104 - . Siméa (1989b)
Maestro (1994)(*)
98(3) - estilolitos - - - 12 - C PRE 290/04 - Simén (1989b)
Maestro (1994)(*)
984 grietas - . . 1 D PRE 105/00 - Siméo (1989b)
extension Maestro (1994)(*)
9 s - - - - 3 - - - D POST  107/00 - . Simbe (1989b)
extension Maestro (1994)(*)
9% 0TWLIS45%4 afing 067M8N  ailolire 24007 - - . r 3 - - . (o} ME 2510 - - Sambo (193%)
Gretiico superior 118735 Marsro (1994X°)
%) csdalers 11209 - - 1 7 - - - C ME 14702 - - Siené (1989b)
Maestro (1994)(*)
100  30TVM986124 Pliocwwraario bonzoaml disdases - 085 355 53 - - - D - 355 - - Conés y Macuro
(1997)
104y 30TWM182088 calizas 065175 fallas  0SOM4 14001 05004  0.16 (0.16) - 1222 8 12 45 o} POST 05004 032 12 Simén (1989b)
Creticico superior Macstro (1994)(*)
10402) estilobros  204/12 - - - 10 . C PRE 20200 Simén (1989b)
Maestro (1994)(*)
1040 grietas 097/18 - - 4 - D PRE 011/00 Simébo (1989b)
extension Maestro (1994)*)
105(1)  30TVMB820030 Mioceno superior hoczontal fallas 13808 04800 13808  0.93 (0.93) - 28140 11 15 C 138 0.34 15 Conts y Maestro
(1997)
1052)  30TVM820030 Mioroo superior harizontal  fallss  248/33  185/14 24833 0.52(0.52) - 640 13 15 C 248 0.12 15 Cortés y Massro
(1997)
1050} falls 20454 0802 33827 0.70(1.42) - SHo 1 1 2 D - 338 119 i Coreéa y Macsro
(1997)
1060 30TWM13%070 calizas 07S7N  hlls 19819 10120 19819  0.40 (0.40) 1324 10 12 46 C POST 19819 020 1 Siméa (1989%)
Creadcico superior Maesvo (1994)(*)
10602) eilolime  224/06 - - - 3 - - - (o} POST  224/06 - Simée (1989b)
Maestro (1994)(*)
107 30TWL1899%0 Plioceno barizoatal diaclasay - 115/00 025000 54 - D 025 Corvés y Macsro
(1997)
110 30TWMO020068 calizas 07572SN  fallas 01112 104/16 011/12  0.20(0.20) 26/43 8 6 39 (o} POST  oOi/i2 039 6 Siméa (1989b)
Cretacico superior Maestro (1994)(*)
110 estilolitos  002/03 - - - 17 - C POST 00203 - - Siméa (1989b)
Maestro (1994)(*)
11013 estilolitos  337/07 - - - - 10 - o} POST 33707 - - Siméa (1989b)
Maestro (1994)(*)
11051 107/15N  etilolire  047/10 - - - - 3 - - (o} PRE 03101 - - Simda (1989b)

Maestro (1994)(°)




[§44

11066 096/7IN estlolitos  063/57 - - - 2 - - - C PRE 039/04 - - Simén (1989b)
Maestro (1994)(*)
1131)  30TVM884002 Mmcrro supetior  137/04N  fallas 144086 327/04  237/00  0.34(2.%4) 66 1 6 0 D - 237 020 6 Cortés y Maestro (1997)
13) - 130 040 - 37 - - - D - 040 - - Cartts y Mazstro (1997)
extensifin "
1140)  30TWM933028 calizas 10022N  fallas  053/21 316218 05321  0.82(0.82) 1525 8 19 40 C PRE 050,04 0.38 19 Simén (1989b)
Creticico superior Maestro (1994)(*)
114 alizay 10022N  estilofitos 23400 - - - 50 - - - C POST 234100 - - Siméa (1989b)
Creticico superior Maestro (1994)(*)
14 estilolitos 35701 - - . ] - - - C POST 35701 B - Simda (1989b)
Maestro (1994)(*)
114(4) estilolitos  180/64 - - - 1 - - - C PRE 17204 - - Siméa (1989b)
Maestro (1994)(*)
15 30TVMS872005 alizay 035/30N  falls  21%19 31213  219/10 066 (0.66) 21730 6 12 33 C POST 219/10 053 12 Maestro (1934)
Crescico superior
116)  OTWLO41985 Phocuaremario  013/15W  fallas  136/67  256/12 35019  0.00 (4=c) 98 9 - 2 D - 350 035 20 Cona y Macstro (1997)
11612) fallas ~ 139/02  047/50 13%02  0.10 (0.11) m 1 6 1 C - 139 021 6 Cortés y Maestro (1997)
1170 30TWL158974 calizas 075/4SN  fallas 282104 190/16 282/04  0.14(0.14) [ 11 3 14 C POST 28204 006 3 Simén (1989b)
Crericico superior Maestro (1994)(*)
e estilolitos 10103 - - - 12 - - - C POST 10103 - - Siméa (1989b)
Maestro (1994)(*)
118 30TWLIS7968 calizas 095255 fallas 20212 074/72 20212 0.01(-0.01) 1n4 7 15 2 c POST 202712 050 15 Simén (3989b)
Cretéc ico superior Maestro (1994)(*)
182 30TWL157968 alizas 0957255 estilolitos 120405 - - - 1 - - B C POST 120/05 - - Siméa (1989b)
Cretic'sco superior Maestro (1994)(*)
183 anlolas 186206 - - - 9 - - - C POST 186/06 - - Siméa (1989b)
Maestro (1994)(*)
125m  30TWL175928  dolamias 090/08S  fallis 20703 297/08 20703  0.22(0.22) 1013 4 6 23 C POST 20703 0.1 6 Simén (1989b) -
Creticico superior Maestro (1994)(*)
1250 estilolitos 01602 - - - 13 - - - C POST 01602 - - Siméa (1989b)
Maestro (1994)(*)
126 30TWL264898 Mioceno superior  horizontal diaclasas - 160/00  070/00 B n - - - D - 070 - - Cortés y Maestro (1997)
127 30TW1328894 Mioceno superior  horizonta) diaclasas - 13500 045000 - 53 - - - D - 045 - - Cortés y Massmro (1997)
128 30TWL177854 Miocenosuperior horizontal diaclasas - 130/00  040/00 - 51 - - - D - 040 = - Cortés y Maestro (1997)
129 30TWL253883 Plioceoo horizontal  fallas  086/04  356/11  086/04  0.00(+=s) 10/12 193 16 D - 086 063 193 Cortés y Maestro (1997)
1301)  30TWL329854 Plioceno hocizontal  fallass  206/00 11601  206/00  0.14(0.14) 814 10 10 - C - 206000  0.25 10 Cortés y Maestro (1997)
1302) falls  105/85 292005 20201  0.01(100) 16 2 20 7 D - 20201 0.07 20 Cortés y Macstro (1997)
1310)  30TVL924817 calizay 105/30N  Gllas 14310 23407 14310 0.29 (0.29) 1419 9 34 33 C PRE 32308 039 M Simén (1989b)
Jurisico inferior ~ 072/25S Maestro (1994)(°)
131a) \ 105/30N estilolitos  317/14 - - - 14 - - - C FRE 318100 - - Siméo (1989b)
. Maestro (1994)(*)
13103) 07255 estilolitos  119/16 - - - 3 - - - C PRE 31800 - - Simén (1989b)

Maestro (1994)(°)
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Esradoa UTM. Litologia/ crono. error azi- % no 1ipo elacion ay error azimy-
Edad So estruct, LA G 6, Re (R) teadva N a mmalcy  aplad teasor pliegoe mical Q wloyimidal Autoses
1314 105/30  estilolitos  027/18 - - 2 - = C PRE 206/04 - - Simén (1989b)
Maestro(1994)(*)
13200 30TVLI7S84S calizas BY43N estiloliros 255/11 - - 9 = - C POST 25511 - - Simén (1989)
Creticico superior Maestro (1994)(*)
1320) exiloliros 32907 = £ - 7 = » C POST 32907 = - Siméa (1989)
Maestro (1994)(*)
1323) emilolzos 20007 N S 1 - - - C 20007 . - Siméo (1989)
Maestro (1994)(*)
134 30TVLO004835 calizas 107/325  estlolitos  041/10 - - - [ - - C POST 04110 - - Maestro (1994)
Creticico superior
13700 30TWL924817 calizas 095/12N  fallas  186/02  276/01 186/02  0.09 (0.09) 28 11/30 5 4 C POST 186/02  0.49 4 Simén (1989b)
Jurésico inferior Maestro (1994)(*)
137 fallis ~ 310/04 041/18 31004  0.15 (0.15) 1 12730 9 1 23 Cc PRE 13006 027 11 Siméo (1989b)
Maestro (1994)(*)
1370 estlotisss 00000 - 000/00 - 6 - = = C POST 000/00 - C Samdo (1989b)
) Macstro (1994)(*)
138 30TWL176793 calizas 0%0/35N aslobrm 12504 “ 2 - 10 w C POST 12504 - - Simén (1989b)
Creda aperar Macro (1954K°)
1411y 30TWL185779 calizsa 086/14N  fallas 151733 243/03  151/33  0.90(0.90) 1 2435 10 bt} - C POST 15133 033 14 Siméo (1989b)
Jurasico inferior Maestro (1994)(°)
14102) allas  183/37  091/03  183/37  0.14(0.14) 2 mni 10 7 14 C POST 18337  0.19 7 Simén (1989b)
Maesteo (1994)(*)
142 30TWIL241797 Plioceno barizostal disclams 110 020 - 53 - n - D - 020 - - Conés y Maestro (1997)
s 30TWL447784  alizashorizantal hllss 01876 20213 11201 0.12(8.33) 515 8 4 0 D s 11000 0.10 4 Maestro (1994)
Mioceno medio-
Plioceno
147 30TWL435739 calizas 070/s6N  fallas  005/15 272/10  005/15  0.08 (0.08) - 1218 § 15 3 C PRE 00402  0.57 15 Simén (1989b)
* Creticico superior Maestro (1994)(*)
148 30TWLA69698 calizes borizontal fallas 06404 15402 06404  0.42(0.42) 5i5 3 4 0 Cc . 064/04  0.46 4 Simbn (1989b)
‘ Plioceno Maestro (1994)(*)
14%1) . 30TWL432683 caliras /678 hllas 21201 11877 21201 0.03(-0.03) - 17135 8 3 C PRE 21201 039 3 Simén (1989b)
Jurisico inferior ~ 045/108
167/10E
084/16N
023/23W Maestro (1994)(*)
149) fllss 32903 23908 32903  0.31(0.31) 118 10 7 20 C PRE 32903 025 7 Siméa (1989%b)
Maestro (1994)(°)
14301 calizas WUTE csdlolin 16300 - - - 9 - - C  POST 1600 - Siméa (1989b)
Jurisico inferior Maestro (1994)(*)
14941 cmilols 052605 - - - 1 - 3 POST 0505 - - Siméo (1989b)
Maestro (1994)(*)
1495 atlobre 10604 » - - 3 = « C POST 106/04 - - Siméo (1989b)

Macmro (1994K*)
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14%6) estilolitos 16234 - - - - 1 - - - C PRE 179/04 - - Simén (1989b)
Maestro (1994)(*)

150y 30TWL475655 calizas 115/45N  estilolivos 07223 - - - 1 9 - - - Cc PRE 246/06 - - Sim6a (1989b)
Jurdsico inferior Maestro (1994)(*)
150y estilolitos  196/09 - - - - [3 - - - C POST 196/09 - . Simén (1989b)
Maestro (1994)(*)
1503} estilolisos  117/14 - - - - 2 - - . C POST 11714 - - Simén (1989b)
Maestro (1994)(*)
1520 30TW1599655 calizas horizontal fallas  018/82  274/02  184/08  0.16 (6.25) - 8 6 21 27 D - 184/08  0.42 21 Simén {1989b)
Mioceno medio Macstro {1994)(*)
1520 extilolitos 211703 - 5 E - i < - E C - M3 - P Simda (1989b)
Maestro (1994)(*)
183 30TWI253704 _ calizas —
Juwasicomnferior 130255 fallas - - 089 (0.2) - 23 - - 42 [ - 089 - - De Viceaar (1988}
1532) 1307255 fallas - - 43 -17) - 25 - - 4 Cc - 143 - - De Viceate (1988)
154 30TV1269728 aliss
Jurdsico infevior  130/20S  fallas - - 159 3.0 - 35 - - 90 D - 159 - - De Vicente (1988)
155 30TW247688 alazss
Jurdsico inferior - fallas - - 056 {0.3) - 29 - - 87 (o] - 056 - - De Vicente (1988)
1561 30TWLI1906%  calas
Jurasico ferior . fallas - - 140 0.3) - 29 - - 43 (& - 140 - - De Vicente (1988)
156(2) fallas - - 053 (2.0) - 18 - - 30 D - 053 - - De Vicente (1988)

Figura 5.19. Resultados del andlisis de paleoesfuerzos a partir de las mesoestructuras medidas en la Cuenca de Almazan. I.as estaciones se localizan en las figuras 5.7
y 5.8. Se ha indicado la litologia de los depésitos donde se ha realizado la toma de datos, asi como la edad asignadas a estos materiales. So: orientacion de la estrati-
ficacion en la estacion: direccion/buzamiento. Estructuras: EST, estilolitos; E, fallas; DIA, diaclasas; G, grietas de extension. El tensor de esfuerzos estd definido por
el azimuth y la inclinacion de 61, 03 y 0, y el valor de R, = (03 - G3) / (01 - G3); en el caso de tratarse de estilolitos solamente se define la direccién de oqy 0y, y en el
caso de tratarse de grietas de extension o diaclasas se indica la orientacion de o3 y 0,. Donde ha sido posible se ha determinado la cronologia relativa entre las direc-
ciones de esfuerzos obtenidas del andlisis mesoestructural. n/N: nimero de datos utilizado para definir cada estado de esfuerzos/nimero total de la poblacion fallas
medidas en el campo. o desviacién media entre la estria tedrica y real. El error en el azimut de o, ha sido estimado de los resultados obtenidos del Método de Etche-
copar. % Porcentaje de fallas no explicadas en cada estacion. Tipo de tensor de esfuerzos: C, compresivo; D, Distensivo. Relacion con el pliegue: PRE: los tensores
hallados son anteriores al basculamiento de las capas donde la estacion ha sido tomada; SIN: se generaron durante el basculamiento de los estratos; POST: son pos-
teriores al pliegue. Si no se indica la relacion con el pliegue es debido a que se desconoce, ya que los tensores se sitian paralelos al eje del pliegue o bien presentan
cierta inmersion pero esta no estd aparentemente relacionada con el pliegue, o bien los estratos se disponen horizontales. En situaciones con el tensor de esfuerzos
basculado y contenido en el plano de estratificacion, es decir, los tensores pre-plegamiento o sin-plegamientos, se ha restituido a la posicion inicial la orientacion del
eje 0,y se ba indicado a su vez el valor del error azimutal. 1Q: Indice de Calidad establecido por Simon et al. (1995). La informacion aqui presentada ha sido publi-
cada con anterioridad, y se ha indicado el autor o autores de la misma. (*) Los datos de Simon (1989b) y Simon y Casas (1989) fueron posteriormente reanalizados
por Maestro (1994) en la elaboracion de su Tesis de Licenciatura.
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Campo de esfuerzos terciario

Almazan; (2) Sector de la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica; (3) Sec-
tor de la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica; y (4) Sector occidental
de la Cuenca de Almazan. En las figuras 5.7 y 5.8 se sefialan estos secto-
res con las estaciones donde se han obtenido tensores de esfuerzos. Los
datos obtenidos del analisis mesoestructural fragil quedan representados
de una forma sintética en la figura 5.19.

2.1. SECTOR SEPTENTRIONAL DE LA CUENCA DE ALMAZAN

Este dominio comprende el area que se extiende desde la Sierra de
San Marcos al oeste, hasta la Sierra de la Pica al este. El limite norte com-
prende los materiales mesozoicos del sur de la Sierra de Cameros y los
depésitos terciarios de la Cuenca de Almazan. Al sur el limite geografico
viene determinado por un meridiano imaginario que pasa por la localidad
de Almenar de Soria (Fig. 5.20).

La mayor parte de las fallas se encuentran afectando a materiales
del Jurasico inferior y medio, Cretacico inferior (“Grupo de Oncala” de Tis-

W
S

-
Nz
iy

Figura 5.20. Tensores encontrados en las estaciones del sector septentrional de la Cuenca de Almazdin. Para
cada tensor, el circulo indica la posicion de 03, el cuadrado la de &, y el trigngulo la de o; (todas las proyec-
ciones estdn realizadas en diagrama de Schmidt, hemisferio inferior); Re=(0,-03) / (01-03) es aqui la relacion
entre los esfuerzos principales obtenida mediante el método de Etchecopar, y N el nimero de fallas explicadas
por el tensor. También se ban representado los diagramas con picos estiloliticos y de diaclasas, indicindose en
este ultimo caso la direccion de cizalla, si ha sido posible encontrar algin criterio cinemdtico que permitiera
determinarlo. El mimero de la estacion se corresponde con el de la figura 5.19.
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cher, 1966), y Cretacico superior, a excepciéon de una estacion que esta
localizada en depésitos terciarios de edad Oligoceno superior-Mioceno
inferior (UTS A4).

Las direcciones de 61 y o, deducidas del analisis de las mesoes-
tructuras en este sector coinciden y se caracterizan por mostrar una con-
siderable diversidad: NNO a NNE, NE, ESE y NO. Estos maximos estan
bien definidos (Fig. 5.21), observandose en el caso de 61 como la direccién
“Guadarrama” (NO-SE) aparece claramente separada del maximo compre-
sivo N-S y de su dispersion normal (NNO a NNE) en la estacién 12, y de la
direccion “Ibérica” (NE-SO) en las estaciones 8 y 21, aunque hay que des-
tacar que en esta Ulti-
| ma estacién la direc-
| cion NO esta obtenida
a partir de picos estilo-
liticos. Los tensores
con orientacion de o4
ESE pueden estar aso-
ciados a la desviacion
del campo de esfuer-
zos en las proximida-
des de cabalgamientos
que limitan el margen
sur de la Sierra de
Cameros de la Cuenca
Nop = 21 Noj(pre) =9 Noy(post) = 12 de Almazan (estaciones
10y 14).

Figura 5.21. Diagramas en rosa de las direcciones de oy y o1 del sec-
tor septentrional. Se ha representado también los diagramas de direc-
ciones pre-plegamiento y post-plegamiento. El radio de la circunfe- Los tensores de
rencia equivale al 20% de los datos. esfuerzos compresivos

obtenidos correspon-
den en su gran mayoria al régimen de esfuerzos del décrochement (G, ver-
tical), aunque existen algunos préximos a la distensién uniaxial (c1=02,
R=1) en las estaciones 5, 10 y 21 (Fig. 5.22). Otros cinco de los tensores
de esfuerzos obtenidos estan dentro del campo de compresion triaxial,
pero dos de ellos (estaciones 8 y 9) muy préximos a la compresién uniaxial
(62=03, R=0).

En tres casos ha sido posible establecer una cronologia relativa
entre las estructuras ocasionadas por cada una de las direcciones de com-
presidn, observandose en la estacion 10 como la direccidon de o1 N175E es
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T T —— anterior a la N112E, mientras que
o g° ez 1* | en la estacion 12 la direccion de

0 214 o1 N136E es anterior a la compre-
0 go| sion NO33E, y en la estacién 21 la
4 4 - direccion de 61 NO56E es anterior
a la direccién N157E definida por
24 *g . picos estiloliticos. En todos los
L casos los ejes de los tensores de

12 esfuerzos N y NO estan bascula-

[STT T I T T I T T T T r T Td

0 20 40 60 80 100 120 140 160 180 dos segun la estratificacion, y por
y .
Figura 5.22. Diagrama y-R del sector septentrional lo tanto son anteriores al plega-
donde se ha representado los tensores compresivos obte-  miento, mientras que los ejes
nidos en el andlisis mesoestructural con indicacion de la P
estacion a la que corresponde cada dato. prlnCIpaIes. de . los tensores de
direccion ESE y NNE se
sitlan en posicion sub-
horizontal.

Se han encontra-
do también once tenso-
res de esfuerzos en
régimen distensivo (o4
vertical) en las estacio-
nes 1,5, 6,8, 913, 18,
17 y 21, aunque soélo
siete ha sido obtenidos
a partir de fallas, estan-

Figura 5.23. Diagramas en rosa de las direcciones de 03 del sector sep- do el resto definidos a
tentrional. Se ba representado también el diagrama de direcciones de partir de diaclasas y
G3 este tensor en funcion de su relacion con el pliegue (preplegamien- . ..

to o postplegamiento) . El radio de la circunferencia equivale al 20% gl'letas de extension.

de los datos. Existe un claro predomi-

nio de la direccion de 63
en NNE, aunque existen dos minimos relativos con direcciones subper-
pendiculares: NO y ENE (Fig.5.23). Los tensores de esfuerzos suelen tener
una relaciéon de R dentro del campo de distension triaxial, aunque dos de
ellos se sitian muy préximos a la distension radial o multidireccional (esta-
ciones 6 y 8). En la estacion 1 ha sido posible establecer por la superposi-
cion de estrias una cronologia relativa de los tensores de esfuerzos dis-
tensivos, en la que el tensor de esfuerzos con 63 en de direcciéon ENE es
posterior al de direccion NNO. En el extremo oriental del sector, las esta-
ciones 17 y 18 presentan en algunos de sus planos de diaclasa escalones

Nog = 10 Nogfpre) = 3
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Figura 5.24A. Tensores encontrados en las estaciones del sector de la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibéri-
ca. Se ha utilizado la misma simbologia que en la figura 5.20. El nimero de la estacion se corresponde con el
de la figura 5.19.

que denotan la existencia de una componente de cizalla en sentido sines-
trérsum, por lo que se ha determinado la direccion del eje 6, del tensor de
esfuerzos en NO15E y NO50E respectivamente. Ambos resultados son con-
gruentes con la direccion del plegamiento en el caso del segundo tensor y
con los datos del analisis de mesoestructuras en una estacién préxima
(estacidn 19) en el caso del primero de ellos. La direccidn de extensién que
se han determinado en las estaciones 1, 5, 6, 8, 9 y 13 se sitllan subper-
pendiculares a la direccion del pliegue donde han sido tomados los datos
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Figura 5.24B. Tensores encontrados en las estaciones delsector de la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibéri-
ca, en las proximidades de la localizacion de Gomara. La edad de los depGsitos es PaleGgeno. Su situacion con
respecto al resto de las estaciones de este sector se ba indicado en la figura 5.24A. Se ha utilizado la misma
simbologia que en la figura 5.19.

de las mesofallas, por lo que se puede pensar en tensores locales debidos
a que la génesis de las fallas que los determinan estan ligadas a la defor-
macioén de charnela externa del pliegue.

2.2. RAMA ARAGONESA

Los materiales mesozoicos que constituyen la Rama Aragonesa, y
los depdsitos terciarios que estan representados en este sector se encuen-
tran afectados por pliegues de direccion NO-SE. En este sector se ha podi-
do determinar el estado de esfuerzos en 43 estaciones (Fig. 5.24A y B).

En este area la distribucion de las direcciones de esfuerzos de o1 y
oy son muy semejantes a los sectores anterior, aunque se puede distinguir
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Noy, = 111

v Ncy (pre) = 83

Ncy (posh) = 26

Noy =78 Noj(pre)=49 Noy (post) = 25

Figura 5.25. Diagramas en rosa de las direcciones de o,y 0y del sec-
tor de la Rama Aragonesa. Se ha representado también los diagramas
de direcciones preplegamiento y postplegamiento. El radio de la cir-
cunferencia equivale al 20% de los datos.

NG'l :20

Ncy = 39

Figura 5.26. Diagramas enrosa delas direccionesde 61y oydelas
estaciones localizadas en las proximidades de Gémara (sector de
la Rama Aragonesa). El radio de la circunferencia equivale al 20%
de los datos

una mayor diferencia-
cion de las orientacio-
nes de o, donde persis-
ten las direcciones
anteriormente defini-
das: N-S, NE-SO, E-O
y NO-SE (Fig. 5.25).

Al norte de la
Rama Aragonesa, las
estaciones 24, 25, 34,
36, 37, 38, 41, 42, 44,
46, 47, 49, 50, 51, 59,
57, 62, 65, 67 y 73 son
sin duda las de mayor
complejidad e interés
por la variedad de esta-
dos de esfuerzos que
han sido hallados en
ellas, asi como por la
edad de los materiales
donde se localizan
(Paleoceno-Qligoceno).
Se ha realizado un
detallado analisis de las
estructuras observadas
a lo largo de las carre-
teras que unen las
localidades de Buberos
y Almenar de Soria con
Gomara, en los paleo-
canales conglomerati-
cos que son disecados
por las carreteras y que
describen una estruc-

tura plegada con una direccion media aproximada N130E. Se ha observa-
do la existencia de un diaclasado sistematico, asi como de picos estiloliti-
cos en la superficie de los cantos y fallas. El andlisis de estas estructuras
han permitido establecer la orientacion de los esfuerzos que las generaron
en diecinueve estaciones (34, 36, 37, 38, 41, 42, 46, 47, 49, 50, 51, 57, 58,
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1B - i” o 1 59, 65:1,65?.2, 67,73y 72).
M . Las direcciones de com-
50 « 2 .
15"’..26‘87 °63 %6 2o 1 ;; 63 presion registradas se
L]
0 P TR 5 agrupan fundamentalmen-

62 86 26 1] teentorno aun maximo de
direccion N175E, que osci-
la entre N140-190E, aun-
o 65.2 que es posible diferenciar
también un maximo relati-
P ———— vo de orientacion NO45E.

0 20 40 60 80 100 120 140 160 180 Las orientaciones de Gy
y presentan tres maximos de

Figura 5.27. Diagrama y-R del sector de la Rama Aragonesa direccion N-S (y Ssu diSpel’-
donde se ha representado los tensores compresivos obtenidos en sién normal NNO y NNE),

el andlisis mesoestructural con indicacion de la estacion a la que

corresponde cada dato. NE-SO Yy NO-SE (Flg 5.26)

La relaciéon R de los tenso-
res de esfuerzos compresivos obtenidos se situa dentro del campo de des-
garre (estaciones 36, 47 y 50) y de la compresion triaxial (46, 49, 51 y 65.2),
aunque varios de ellos se situan cerca de la compresién uniaxial (estacio-
nes 36 y 47) (Fig. 5.27). Entre las localidades de Buberos y Gémara se han
localizado cantos con marcas de disolucién que muestran los picos estilo-
liticos dispuestos en abanico sobre su periferia. En ellos no se observa nin-
gun tipo de sobreimposicion de unos picos sobre otros, lo que apunta a
determinar su posible origen como debido a un régimen constrictivo en la
horizontal (Fig. 5.28).

88' 46°

Por otra parte, los tensores de esfuerzos hallados en materiales
mesozoicos (Triasico y Cretacico inferior-superior) de las estaciones 11, 19,
24, 25, 26, 62 y 63, presentan una gran variedad en las direcciones de los
tensores de esfuerzos que se obtienen de su andlisis, al igual que ocurria
en las estaciones del entorno de la localidad de Gémara, aunque las orien-
taciones de 01 Y Gy presentan tres direcciones dominantes N-S y su des-
viacion NNO, NE-SO y NO-SE (Fig. 5.29). Las estaciones 26 y 63, al igual
que en las situadas al noroeste de este dominio, anteriormente descritas,
se encuentran registradas todas las direcciones compresivas predominan-
tes en la totalidad de la Cuenca de Almazan, aunque predominan los
esfuerzos con o4 de direccion N-S y NO-SE. Los valores de R de las esta-
ciones 11, 19, 24, 26, 62 y 63 se situan siempre en el campo de décro-
chement, pero en una posicion préxima a la comprexién uniaxial, a excep-
cion de uno de los tensores obtenidos en las estaciones 11y 19, y el de la
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Figura 5.28. Cantos con marcas de disolucion dirigi-
da. Se observa como los picos estiloliticos se disponen
en abanico sobre su periferia. No se existen evidencias
de sobreimposicion de unos picos sobre otros. El
canto de la fotografia A ha sido localizado en la esta-
cion 38, mientras que los cantos By C) se hallaban en
el afloramiento 37.

Adolfo Maestro Gonzilez

estacion 24 que se sitian cercanos
a la distension uniaxial (Fig. 5.27). A
partir de los datos cronolégicos
establecidos en la estaciéon 11 para
el tensor de orientacion NE se
puede establecer una evolucion en
el régimen de esfuerzos del mismo
desde el campo de desgarre al de
distension. En la estacion 21 ha
sido posible establecer la relacién
cronolégica relativa entre los tenso-
res de compresion obtenidos, sien-
do el primero en generarse el de
direccién NE-SO, seguido a conti-
nuacion por los de direccion N-S 'y
NO-SE. Para la estacion 63 la rela-
cion cronoldgica se ha establecido
por criterios de campo, asi como a
partir de su relacién con el plega-
miento. Los resultados obtenidos
son idénticos a los de la estacién
anterior, determinandose una pri-
mera compresion NE-SO, seguida
de una compresion N-S, y por ulti-
mo una compresion en direccién
NO-SE.

Las direcciones de extensién
determinadas fundamentalmente a
partir del andlisis de diaclasas
(estaciones 34, 36, 41, 42, 44, 57,
58, 59, 72 y 73), y muy raramente a
partir de grietas de extensién (esta-
cioén 25) y fallas (estaciones 11, 46 y
65), presentan una orientacién pre-

dominantemente NO-SE (Fig. 5.30). La edad de los materiales en los que
se localizan estas estaciones es mesozoica y paledgena. Cerca de la loca-
lidad de Bonices (Estacion 58) han sido observadas diaclasas con estruc-
turas plumosas en las superficies de sus planos, que indican una orienta-
cién de oy paralela a la direccion de éstos (N103E) y de 63 perpendicular a
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dichos planos (Hancock y Engelder,
1989), por lo que se deduce una
direccion de extension NO13E, per-
pendicular a la estructura y supuesta-
mente asociada a la extensién de
charnela externa.

En el sector central de la Rama
Aragonesa resulta mas dificil localizar
estaciones para el analisis de meso-
estructuras en materiales terciarios.
Figura 5.29. Diagramas en rosa de las direcciones Se han estudlac.io Sve, F:uatro de
de 01y 0, de las estaciones localizadas en el drea €llas en materiales paleégenos y
septentrional de la Rama Aragonesa. El radio de cinco en depc')sitos del Mioceno infe-
la circunferencia equivale al 20% de los datos. . ) i

rior-medio. En tres de ellas ha sido
posible realizar el analisis de las fallas
por medio de métodos estadisticos
~(estaciones 87, 88, y 91) y en cuatro
se ha determinado la direccion de
compresion por medio de picos esti-
loliticos (estaciones 78, 79, 82 y 84).
En las dos restantes (estaciones 89 y
93), y sélo en algunos planos, se han
podido observar estrias de desliza-
miento que presentan cabeceos altos
NGS = 22 . o ] .
y sentidos de movimiento normal. Sin
Figura 5.30. Diagrama en rosa de las direcciones embargo debido a la buena defini-
de 03 del sector de la Rama Aragonesa. El radio de y ’ o .
la circunferencia equivale al 20% de los datos. cion de dos familias ConJUQadaS se ha
inferido las orientaciones de los ejes
de esfuerzos de acuerdo con el
modelo de Anderson (1951). Se observan en estas estaciones dos direc-
ciones de compresion predominantes segun N a NE y NO-SE, aunque si
observamos las orientaciones del esfuerzo maximo en la horizontal los
maximos se distribuyen segun dos direcciones claramente diferenciadas
N-S y NE-SO (Fig. 5.31). Los valores de R observados para los tensores
compresivos se situan tanto en el campo del desgarre como de la com-
presion triaxial, aunque algun tensor se sitia préximo a la compresion
uniaxial (estacién 88) o a la distensién uniaxial (estacion 91) (Fig. 5.27).

En las estaciones localizadas los materiales del Triasico y Cretacico
superior de la zona central de la Rama Aragonesa (estaciones 77, 85, 86 y
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Figura 5.31. Diagramas en rosa de las direcciones
de 61y 0y de las estaciones localizadas en el drea
central de la Rama Aragonesa. El radio de la cir-
cunferencia equivale al 20% de los datos.

Adolfo Maestro Gonzilez

94) vuelven a hacerse patentes las
tres - direcciones de compresion
caracteristicas en el area: N, NE y NO.
El valor de R de los tensores obteni-
dos en estas estaciones muestra un
régimen de esfuerzos que se distribu-
ye preferentemente entre el campo de
la compresion uniaxial a triaxial (Fig.
5.27).

En las estaciones situadas en
materiales del Cretacico superior del
borde sureste de la Cuenca de Alma-

zan (estaciones 97, 98 y 99) se vuelve a repetir el patron de direcciones
anteriormente descrito. Estas direcciones han sido definidas por maximos
de picos estiloliticos. A partir de las relaciones de corte entre las juntas

ladgeno
retacico superior
rasico marino

Figura 5.32. Tensores encontrados en las estaciones del sector de la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica.
Se ba utilizado la misma simbologia que en la figura 5.20. El nimero de la estacion se corresponde con el de

la figura 5.19.
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estiloliticas ha podido realizarse una datacion relativa de la cronologia de
actuacion de los esfuerzos. Asi, en la estacion 98 se ha observado como
los picos de direccion N125E son cortados por picos de direccion N178E.
Del mismo modo, en la estaciéon 99 se pudo apreciar como los picos de
orientacion N147E eran cortados por los de direccion NO55E. Con base en
ello, en este sector se puede determinar que el tensor NO-SE es anterior a
los de orientaciéon N-S y NE-SO.

En el zona central y meridional de este sector se han detectado
cinco direcciones de extensién establecidas a partir de fallas (estaciones
89, 91, 93 y 96) y diaclasas (estacion 95) que presentan una orientacion
media ENE. La edad de los depésitos es Mioceno inferior-medio.

En resumen, en todo el sector, pese a que la direccién principal de
plegamiento es NO-SE, existe un importante numero de tensores de
esfuerzos de direcciéon N-S, superior a los de orientacion NE-SO. Los valo-
res de la relacion R para las direcciones de o se sitian mayoritariamente
dentro del campo de décrochement. Los tensores de esfuerzos distensi-
vos presentan dos modas claras en funcion de la edad de los depdsitos en
las que se localizan las estaciones de medida. Los materiales de edad
mesozoica y paledgena presentan una orientacion de oz NO-SE paralela a
la macroestructura de este borde de la cuenca, mientras que en los dep6-
sitos de edad Mioceno inferior-medio la orientaciéon de o3 de los tensores
distensivos es ENE.

2.3. RAMA CASTELLANA

Este sector comprende los materiales Jurasicos y Cretacicos de la
Rama Castellana y los depdsitos nedgenos situados en sus proximidades
(Fig. 5.32). En él se han tomado 12 estaciones de fallas, diaclasas y juntas

estiloliticas.

En conjunto, las
direcciones de 61 y Oy
que caracterizan este
sector son muy seme-
jantes (Fig. 5.33) y se
observan tres direccio-
nes de compresion N-S,

Na, =22 Noy = 14 Nog =8 )
NE-SO y NO-SE, sien-

Figura 5.33. Diagramas en rosa de las direcciones de 6,, 61y 03 de i
las estaciones localizadas en el sector de la Rama Cz:;stellana. El dO las dos PSS las
radio de la circunferencia equivale al 20% de los datos. mas relevantes. Las
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Figura 5.34. Diagrama y-R del sector de la Rama Castellana
donde se ha representado los tensores compresivos obtenidos en
el andlisis mesoestructural con indicacién de la estacion a la que
corresponde cada dato.

direcciones de extension
obtenidas del analisis meso-
estructural se localizan fun-
damentalmente en los
depdsitos nedgenos y pre-
sentan predominantemente
un maximo con amplia dis-
tribucion entre NO50E vy
N100E.

En los materiales
mesozoicos del borde de la
cuenca (estaciones 147,
149, 150 y 154), existe un
claro predominio de la com-
presion N a NNE sobre el
resto de direcciones. Cabe

destacar que el valor de la relacién R en los tensores de esfuerzos com-
presivos de direccion NNE es muy préxima a la compresién uniaxial, mien-
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Paledgeno
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Figura 5.35A. Tensores encontrados en las estaciones del drea norte del sector occidental de la Cuenca de
Almazadn. Se ba utilizado la misma simbologia que en la figura 5.20. El mimero de estacion se correstionde con

el de la figura 5.19.
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Figura 5.35B. Tensores encontrados en las estaciones del drea sur del sector occidental de la Cuenca de Alma-
zdn. Se ha utilizado la misma simbologia que en la figura 5.20. El nimero de estacion se corresponde con el
de la figura 5.19.

tras que el unico tensor de direccion “Guadarrama” (NO-SE) obtenido a
partir de falla (estacién 149) presenta un valor de R dentro del campo de
décrochement (Fig.4.34). En el analisis de las estacion 154 se ha obtenido
un tensor de esfuerzos en régimen extensivo de direccion NOB9E, con
R=3,0.

En las nueve estaciones localizadas en materiales de edad Mioceno
medio-Plioceno, se observa la existencia de una direccién de compresion
NE, determinada a partir de fallas y picos estiloliticos (estaciones 60, 130,
148 y 152). El valor de la relaciéon R corresponde a un régimen de desga-
rre. También se han hallado siete tensores de esfuerzos distensivos que
presenta una distribucion del eje o3 en direcciones NE-SO, E-O y NO-SE,
y que en los casos en que ha podido determinarse el valor de la relacion R
(estaciones 90, 145, 152 y 154) ésta esta dentro del campo de la extension
radial o proxima a él. En algun caso ha sido posible estimar la orientacion
del eje de esfuerzos distensivo gracias a la existencia de familias conjuga-
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das (estaciéon 145), al igual que ocurria en algunas de las estaciones de
sector de la Rama Aragonesa.

Con los datos obtenidos en este estudio se observa cémo en este
sector existe un claro predominio de la compresién NNE-SSO y NE-SO
con valores de R dentro del campo de desgarre, pero proximos a la com-
presion uniaxial. Las direcciones de extension presentan orientaciones E-O
con valores de R dentro del campo de la extension triaxial. Las direcciones
de extension predominantes son ENE-ESE con valores de la relacion de
ejes de esfuerzos cercanos a la distensién radial.

2.4. SECTOR OCCIDENTAL DE LA CUENCA DE ALMAZAN

Este sector comprende el area situada al oeste de la Cuenca de
Almazan y de la Rama Castellana (Fig. 5.35A y B). Se han realizado una
toma sistematicas de mesoestructuras en un total de 26 estaciones.

Todas las estaciones estudiadas se situan en afloramientos de mate-
riales mesozoicos (Jurasico y Cretacico superior) y terciario (Paleégeno y
Nedgeno). Aparecen tres grandes grupos de direcciones de compresion y
de maximo esfuerzo en la horizontal claramente diferenciables (Fig. 5.36):
NOO0O0-030E, N040-060E y N130-160E. Se han determinado dos tensores
correspondientes a las estaciones 117 y 153 con direccién de compresion
E-O. Otro detalle destacable es como por lo general los tensores de orien-
tacion NE-SO y NO-SE son anteriores al plegamiento de los materiales en
los que se localizan las estaciones, mientras que los de orientacion mas
norteada son posteriores al plegamiento (Fig. 5.37).

;\
N
[

Noy = 42 Ncy =54 \‘ Noy (pre) = 11 No, (post) = 25

Figura 5.37. Diagramas en rosa de las direcciones de
Figura 5.36. Diagramas en rosa de las direcciones de G, del sector occidental de la Cuenca de Almazdn. Se
01y 0, del sector occidental de la Cuenca de Almazdn.  ha representado los diagramas de direcciones preple-
El radio de la circunferencia equivale al 20% de los  gamiento y postplegamiento. El radio de la circunfe-
datos. rencia equivale al 20% de los datos.

2567



Campo de esfuerzos terciario

0

11

.
14

K

el2

°
10
1

°
11

0

=0 g 3 Fd

20 40 60 80

N T R O

100 120 140 160

T
180

Los tensores de
esfuerzos correspondientes
a la compresion NO0OO-035E
estan incluidos dentro del
campo de desgarre, aun-
que en bastantes casos se
sitian muy préximos a la
compresion uniaxial (esta-
ciones 118, 137 y 141). Los
del segundo y tercer grupo
se aproximan en unos
casos a la compresion unia-

y

Figura 5.38. Diagrama y-R del sector occidental de la Cuenca de
Almazdn donde se ha representado los tensores compresivos

obtenidos en el andlisis mesoestructural con indicacion de
cion a la que corresponde cada dato.

xial (estacion 104 con o4
NO50E, y estaciones 116 y
137 para o4 NO-SE) y en
otros a la distensién uniaxial
(estaciones 114 y estacio-
nes 105 y 141 respectiva-

la esta-

mente). Se ha determinado un tensor compresivo de direccion NO-SE con
un valor de R=-20, préximo a la compresion radial. Los dos tensores con
o4 en direccion E-O, aun situandose dentro del campo de décrochement,

como el resto, presentan un valor de la
uniaxial (Fig. 5.38).

relacion R préximo a la compresion

Se ha determinado también la existencia de doce tensores exten-

sionales que presentan una orientacion

preferente de o3 E a SE. Los valo-

res de la relacién R de estos tensores esta dentro del campo de la exten-
sién triaxial, aunque con una cierta tendencia a la radialidad.

Ney =17 No, = 24

Figura 5.39. Diagramas en rosa de las direcciones de
0y y 0y delas estaciones localizadas al norte del sector
Occidental de la Cuenca de Almazdn. El radio de la
circunf erencia equivale al 20% de los datos.
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Figura 5.40. Diagramas en rosa de las direcciones
de 01y 0, de las estaciones localizadas al sur del sec-
tor Occidental de la Cuenca de Almazdin. El radio
de la circunferencia equivale al 20% de los datos.
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Se observa como en este sector existe una clara zonacion espacial
en el reparto de las direcciones de compresion. En general, al norte existe
un evidente predominio de las direcciones NE-SO y de las N a NNE (esta-
ciones 104, 106, 110, 114 y 115) (Fig. 5.39). Al sur, en la zona de contacto
entre la Rama Castellana y la Cuenca de Almazan, se observa un mayor
numero de tensores de esfuerzos que presentan direcciones NO-SE y N a
NNE (estaciones 118, 125, 131, 132, 137, 138, 141 y 156) (Fig. 5.40).

3. RESUMEN DE LOS ESTADOS DE ESFUERZOS

Se han representado en proyeccion estereografica las orientaciones
de 64, 63y oy de todos los tensores de esfuerzos obtenidos del analisis

o

N=171
Qeoem CQhoomox lhsero W o Csae O 0 Peooso Wa oo

N= 212 e
a u 0 ném'-‘zs vl B 1

Figura 5.41. Representacion estereogrdfica de todas las orientaciones de 31, 03 y 0, de las direcciones de los
ejes de esfuerzos obtenidas del andlisis mesoestructural.
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Figura 5.42. A) Diagrama y-R resumen de los estados de esfuerzos deducidos a partir del andlisis mesoestruc-
tural. Para la representacion de los tensores con ejes inclinados se ha considerado como vertical el mds proxi-
mo a esta direccion. En la proyeccion se indica el nimero de la estacion correspondiente. B) Representacion
de los tensores en funcion del Indice de Calidad (A: Excelente; B: Muy Bueno; C: Bueno; y E: Mediocre). B)
Representacion diferenciando los sectores en los que se localiza cada uno de los tensores (tridangulos: sector sep-
tentrional; cuadrados huecos: sector de la Rama Aragonesa; circulos: sector de la Rama Castellana; rombos

buecos: sector occidental).
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mesoestructural de todas las
estaciones localizadas en el area
de estudio (Fig. 5.41). Se han
incluido las direcciones del
maximo esfuerzo en la horizon-
tal, compresion y distension
determinadas tanto por el anali-
sis de fallas, como por el analisis
i T » D r de picos estiloliticos, grietas de
Nimero de fallag por tensor extension y diaclasas. En la
Figura 5.43. Histograma de la distribucion de tensores representaci()n de los ejes Oy Y
en funcion del mimero de fallas que explican empleado  Gq S€ observa como los maximos
e donde e i s S@ sitian formando n abanico
en los que se ha subdividido la Cuenca de Almazin (figu- que se extiende desde la direc-
ra $.420). cion NO-SE a N-S y a NE-SO.
Por otra parte la representacion
de los tensores de esfuerzos extensivos muestra Unicamente un maximo
claro de o3 que se localiza en direccion ESE-ONO.
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Del mismo modo, se ha elaborado un diagrama y-R resumen (Fig.
5.42) de los tensores de esfuerzos obtenidos. En su realizaciéon se han uti-
lizado simbolos diferentes en funcién del dominio o sector en que se loca-
liza y el numero de fallas con que se ha definido dicho tensor. La separa-
cién segun el nimero de fallas se ha realizado a partir de la distribucién
que se observa en el histograma de la figura 5.45, distinguiéndose cuatro
grupos que comprenden los siguiente intervalos de clase en funcion del
namero de fallas explicadas por cada tensor: de 5 a 15; de 15 a 25; de 25
a 40; y de 40 a 45. Cabe destacar el hecho que en el intervalo comprendi-
do entre 6, NOOOE a NO70E existe una distribucion homogénea de los ten-
sores compresivos obtenidos, diferenciandose claramente del otro maxi-
mo de densidad existente entre 6, N130E a N160E. Otro carécter a
destacar es el amplio abanico de direcciones que presentan los valores de
oy dentro del campo de la distension, y como existe un numero importan-
te de tensores con valores de R préximos a la distension radial.

Para observar la distribucién espacial de las direcciones de oy
(esfuerzo maximo en la horizontal), 61 y o3 se han representado en un
mapa sintético del area (Fig. 5.44A y B; 5.45A y B; y 5.46A y B, respecti-
vamente). En estas figuras no se han representado los tensores obtenidos
a partir de fallas con valor IQ<0,1, los hallados por el analisis de estilolitos
y grietas de extension cuando el niumero de datos que lo determinan es
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inferior de cinco, ya que se ha considerado que su credibilidad puede ser
cuestionada. En la figura 5.47 también se muestra la distribucién de las
direcciones de oy donde se destaca la calidad de los tensores obtenido a
partir del andlisis poblacional de fallas. También la frecuencia de direccio-
nes de oy, 01 y 03 se representan en forma de histograma y de diagrama
en rosa en la figura 5.48. Se puede observar como la representacién del
namero de fallas explicadas es muy semejante al de nimero de tensores,
pero con los maximos exagerados. En las representaciones de oy y 61 se
aprecia de un modo claro la existencia de un maximo absoluto de direc-
ciones de compresion entre NOOOE y NO30E y de dos maximos relativos
entre NO30-070E y N130-170E. La transicion entre esta direcciéon NNE y la
direccion “Ibérica” es continua, mientras que el maximo de direccién “Gua-
darrama” aparece mas claramente diferenciado del resto. Este hecho,
puesto también de patente en la representacion del diagrama y-R, plantea
el dilema de si la direccién de compresion NE-SO es independiente de la
N-S y han podido llegar a actuar simultaneamente, o podria tratarse de una
desviacién de esta ultima. En las representaciones de las direcciones de

FUW 155 W
I \ | SECTOR

SECTOR T
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oy

37
NeoGeNo [
utsas [ ]
uTsA2 [y
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Figura 5.44A. Resumen de las orientaciones del mdximo esfuerzo en la horizontal obtenidas a partir del and-
lisis mesoestructural en la Cuenca de Almazdn.
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Figura 5.44B. Resumen de las direcciones del mdximo esfuerzo en la horizontal obtenidas a partir del andlisis
mesoestructural en las proximidades de la localidad de Gomara. Su situacién dentro del marco de la Cuenca
de Almazin se indica en la figura 4.44A.

extension obtenidas en la Cuenca de Almazan, se observan, grosso modo,
dos direcciones predominantes, aunque algo dispersas: una mayoritaria en
torno a NE a ENE y una menos relevante que la anterior NNE.

Se ha realizado histogramas de frecuencias de la relacién R para las
direcciones de oy de los tensores de esfuerzos obtenidos en el analisis de
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Figura 5.45A. Resumen de las direcciones de compresion obtenidas a partir del andlisis mesoestructural en la
Cuenca de Almazan.

las mesoestructuras en la distintas estaciones (Fig. 5.49). Se han subdivi-
do las orientaciones en cuatro familias que presentan direcciones N170-
030E; N030-070E, NO70-120E y N130-170E. En las columnas de la izquier-
da la frecuencia aparece expresada en numero de tensores de esfuerzos,
mientras que en la derecha se representa el numero de fallas. Para los
valores de o, entre NNO a NNE se observa un maximo absoluto, tanto en
numero de fallas explicadas como de tensores obtenidos, situados dentro
del campo de desgarre, pero muy proximo al campo de la compresion
uniaxial. Se observan a su vez otros dos maximos relativos cercanos a la
distensién uniaxial y radial respectivamente. Para las direcciones del maxi-
mo esfuerzo en la horizontal comprendidas entre NO30-070E el resultado
obtenido es muy semejante al anterior, al igual que sucede para las direc-
ciones de 6, N130E a N170E, observandose en este ultimo intervalo la
existencia de un tensor compresivo cuyo valor de R se corresponde con el
de la compresion radial. En conjunto, como es de esperar, los valores de R
para oy se distribuyen en tres maximos, dos de ellos dentro del campo de
décrochement, pero con tendencia a la compresion y distensién uniaxial
respectivamente, y un tercer maximo en el ambito de la distension radial.
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Figura 5.45B. Resumen de las direcciones de 0; obtenidas a partir del andlisis mesoestructural en las prw;i:
midades de la localidad de Gomara. Su situacion dentro del marco de la Cuenca de Almazan se indica en la
figura 5.45A.

Se ha llevado acabo la misma representacion para las relaciones de
R y orientaciones de los tensores de esfuerzos compresivos, subdividien-
do los datos de direcciones también en cuatro familias con los mismos
intervalos de direcciones que para las orientaciones de oy (Fig. 5.50). En el
caso de las direcciones de o1 entre N170E a NO3OE se observa la existen-
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Figura 5.46A. Resumen de las direcciones de o3 obtenidas a partir del andlisis mesoestructural en la Cuenca
de Almazan.

cia de un maximo absoluto para R = 0,0-0,3, dentro del campo de desga-
rre, pero muy proximo a la compresion uniaxial, y dos maximos relativos
paraR =-0,3a-0,6 y 0,8 a 0,9. Para las direcciones de compresién com-
prendidas entre NO30OE y NO70E existe un maximo importante entorno a
R=0 pero dentro del campo de la compresion triaxial. Se mantiene la ten-
dencia general de que la gran mayoria de los tensores presenten el eje 65
en la vertical. Aunque el numero de tensores de esfuerzos que presentan
direcciones de o4 entre NO70E y N110E es muy bajo, se puede apreciar
coémo el maximo se sitia en el campo de décrochement, siendo el valor
mayoritario de R entre 0,1 y 0,3, aunque existe también un nimero impor-
tante de ellos dentro del campo de la compresion triaxial, con una cierta
tendencia a la radialidad. En el histograma de la relacién para las direccio-
nes de compresion obtenidas entre N120E y N170E se observa un maxi-
mo absoluto entre 0,8 y 0,9 y un maximo relativo en R = 0,1 y 0,5. De un
modo global, para todas las direcciones de ¢4 obtenidas, quedan claros
dos maximos para los valores de R situados en el campo de desgarre,
cada uno de ellos tendente a la compresion y distension uniaxial respec-
tivamente.
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Figura 5.46B. Resumen de las direcciones de extension obtenidas a partir del andlisis mesoestructural en las
proximidades de la localidad de Gomara. Su situacion dentro del marco de la Cuenca de Almazin se indica en
la figura 4.46A.

Por ultimo, se han utilizado este tipo de graficos para representar el
valor de R en los tensores de esfuerzos distensivos (Fig. 5.51) para los
siguientes intervalos de las orientaciones del eje o3 : N160-020E, NO50-
060E y N110-160E. Debido al escaso numero de datos, los tensores que
presentan direcciones comprendidas entre NNO y NNE, en funcién del
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Figura 5.47. Representacion de las direcciones de o, en funcion del Indice de Calidad determinado a partir del
andlisis de fallas.

namero de tensores de esfuerzos, presentan una dispersion muy elevada
dentro del campo de la distension triaxial, aunque uno de ellos se situa
préoximo a la distension radial. Sin embargo, si atendemos al niumero de
fallas, se observa un maximo absoluto para valores de la relacion R entre

1,6 y 1,7. En el caso de los tensores que presentan orientaciones de G3
entre NE a E se aprecia cémo el maximo absoluto se sitia préximo a la dis-
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Figura 5.48. Histogramas y diagrama en rosa de las
direcciones del: A) esfuerzo mdximo en la horizontal;
B) esfuerzo compresivo; y C) esfuerzo extensional
encontradas del andlisis mesoestructural de la Cuenca
de Almazin. La frecuencia estd determinada en fun-
cion del nimero de tensores y del nimero de fallas a
partir de las cuales se han obtenido dicho tensor para
cada direccion del eje de esfuerzo representado. Para
los diagramas en rosa, el radio de la circunferencia
equivale al 10% de los datos.

funcién del numero de tensores
obtenidos se situa dentro del campo
de la distension radial, mientras que
si nos centramos en el niumero de
fallas explicadas, el maximo se loca-
iza en el campo de la distensién
triaxial con valores de R en torno a 3.
En general, los tensores de esfuer-
zos distensivos presentan un maxi-
mo absoluto para R préoximo a +eo
(distension radial).

4. EDAD DE LOS ESTADOS DE
ESFUERZOS Y RELACIONES
CON LA MACROESTRUCTURA

4.1. PALEOESFUERZOS Y EDAD
DE LOS MATERIALES

A partir de los datos de campo
y con los resultados obtenidos tras el

Adolfo Maestro Gonzilez

tension radial, aunque también se
observa un maximo, en funcién del
namero de fallas, para valores de R
proximos a 2. En los tensores con
orientaciéon ESE a SE el maximo en

s
i &
= 1o
3 " : s
A e e S R A S s S ]
. B s W T T
Histograma de valores de la relacion R para los tensures cuyo s c. tiens una
dicection comprendida enre N170-1
5 T i
H
H H
1 1
. L)
1
i : i
- -
‘ 3 2 1 T
Nirwero de benowres Nimera de falles
His de valores de it R e cr, bene una
direcaon comprendida entre N130-170E
g T T *§
H 3
H + H
L B smmmanna 1
3 1
(e et [
b 1 b 1 -
a I } T
1 “? 3 . et (58 2
3 e e e e
4 3 2 1 )
Hrmers o tenoores Nimar do oy
Histograma de valores de I relacion R pasa los tensares cuyo e . biena una
- deecaon camprendida entre N170-000E
P A S SIS S o BERRE AR SSs Y "t
H : =] 1
t 5 1
o
0 —1 0
1 i
3 T e o s IV
o i i e P ]
. 3 1 0 " L] 0

? E N )
Nermero de temares. Mimaro da foles

Histograna de valores de [n refscion R para los tensores cuyo eje .
se situa en la horzontal
sy

@ o 9w w
‘Nemero de flas
Figura 5.49. Histogramas de frecuencias de valores
de la relacion R para los tensores cuyo eje o, presen-
ta una direccion comprendida entre N030-070E,
N070-120E, N130-170E, N170-030E y para todas
las direcciones de o, en general. En la columna de la
izquierda la frecuencia aparece expresada en nimero
de tensores, en la derecha, en numero de fallas.

269



Campo de esfuerzos terciario

Histograma de velores de la relacion R para los tensores auyo sje o4
tiene una dreccion comprendida entre NO30-070E

“g T T T T T ] =iy 4
1 : I e 1
: v —
| b L e gy
o i ; v
P i =
i e o 1 4
ol i i { 2
[} 8 4 3 H 1 L] ] L) L] L] 0
Numeca de tenesres Nimere e fole
Histograme de valores de la refecidn R pars logtensores cuyo eje G4
$ene unsdireccioncomprendida entr eN070-110€ -
] 2
i =1 1
1 e r—
e o e
4 — =t }
o 3
4 ) 2 1 ] 10 ) % “ % L]
Namero de Reweres Mamero de et
Histograma de valores de le relaciénR pare los tensores cuya efe @4
g tiene una direccion comprendida entre N120-1 i

n ] ) 1 o 1 X N 6 % ® N
Nomers de snseres Numers de hiiae
Histograma de valores de I relaciin R pare lo s tensores cuyoepe G4

lsne una direccion comprendida entre N170-030

e

H = |

vl e —— 3
1 4 3 = [
1 S o Fem—; ip—
! =
[] ]

4 e
k! S S et e i
4 ] H 1 ] 0 » %W 0 % W

Nam oo de tensorme Nanero de ok
Histograma de velores de le relecidn R pare los lengores cuyo sje &
L s Tyt anhboneelal .

i = o o o e v — e
P ot ks et s 48 = }‘ - . ’;i = f + S |
14 - o i ? } L I - o

i —=
T B s o L
04— = =&

4 o e = = = L o

= —— pe

-0 % ; T - 1' -y
' 7 8 5 4 3 2 % 0 % K & % 10 120

Numero de tsneores Nuriers do fakee

Figura 5.50. Histogramas de frecuencias de valores de la rela-
cion R para los tensores cuyo eje o; presenta una direccion
comprendida entre N030-070E, N070-120E, N130-170E,
N170-030E y para todas las direcciones de 6, en general. En
la columna de la izquierda la frecuencia aparece expresada en
numero de tensores, en la derecha, en niimero de fallas.

270

analisis de las mesoestructu-
ras, resulta bastante compli-
cado asignar edades a los
tensores de esfuerzos halla-
dos. De todos modos, gra-
cias a las relaciones de corte
entre las distintas estructu-
ras analizadas y a la disposi-
cion de éstas y de los ejes
de esfuerzos con respecto a
la geometria de los niveles
donde se han tomado los
datos (capas basculadas,
plegadas, etc), es posible
establecer una cronologia
relativa de las direcciones de
esfuerzos. Posteriormente,
para la asignacion de eda-
des, resulta imprescindible
basarse en las relaciones de
las unidades terciarias con
las macroestructuras, y a la
vez de éstas con los estados
de esfuerzos obtenidos.
Sélo asi se puede establecer
la secuencia de actuacion
de los tensores de esfuerzos
en el tiempo.

Atendiendo a las ma-
croestructuras mas impor-
tantes, se observa como los
pliegues de mayores dimen-
siones y continuidad afectan
a los materiales paleégenos
(unidades tectosedimenta-
rias A1, A2, A3 y A4) situa-
dos fundamentalmente al
norte y este de la cuenca.
Estos pliegues forman un
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en niimero de tensores, en la derecha, en niimero de fallas.
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arco continuo que
pasa de una orienta-
cion NE-SO al oeste
de la localidad de
Soria y en las proximi-
dades de Quintana
Redonda, a una direc-
cion E-O al sur de la
capital soriana. Hacia
el este, en el entorno
de la poblacién de
Gdémara, comienzan
a inflexionarse hasta
adquirir la orientacion
NO-SE cerca de Deza
y Embid, caracteristica
de la Rama Aragone-
sa. Al sur de Gémara
se observan también
dos pliegues trans-
versos de direccion
NE-SO que, atendien-
do a la geometria de
superposicion que
presentan serian pos-
teriores a los pliegues
principales  (Simén,
1989a). Cabe destacar
también que al este
del area de estudio, en
las proximidades de
Deza, los materiales
de edad Oligoceno
superior-Mioceno infe-
rior se ven afectados
por pliegues de direc-
cion ESE a SE. Al

oeste de la cuenca se observa, en la localidad de Burgo de Osma, cémo
los materiales de edad Eoceno-Oligoceno se encuentran afectados por un
pliegue de direccion E-O que presenta un flanco vertical.
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Figura 5.52. Representacion de las direcciones de esfuerzos en fun-
cion de la posicion estratigrifica de los materiales en los que se
sittia las estaciones de mesoestructuras. El tamafio del cuadrado es
en funcion directa del mimero de tensores que se encuentran en el
mismo intervalo de direcciones para una determinada edad de los
depésitos. El mimero de tensores que representa cada cuadrado se
refleja en el margen derecho de cada figura. a: direcciones de oy; b:
direcciones de o3 y c: direcciones de o,

Por lo tanto, se
puede afirmar de un
modo general que los
pliegues arqueados exis-
tentes al norte y este de la
Cuenca de Almazan, asi
como el pliegue de Burgo
de Osma, afectan a mate-
riales de edad compren-
dida entre el Paleoceno y
el Mioceno inferior. En el
transito entre los depdsi-
tos plegados y los que se
sitian horizontales se ha
encontrado fauna de ver-
tebrados (yacimiento de
Cetina, situado en la mar-
gen izquierda del rio
Henar) datada por Daams
(1976) como biozona
MN2 (Ageniense). La
etapa de deformacién
mas importante se produ-
jo, por lo tanto, en el inter-
valo de tiempo compren-
dido entre el Paleoceno y
el Ageniense.

El tema de la data-
ciéon se complica mucho
mas a la hora de asignar
edades a los estados de
esfuerzos. En la figura
5.52 se representan las
direcciones de esfuerzos

en funcion de la posicion estratigrafica de los materiales en los que se situ-
an las estaciones de fallas, estilolitos, grietas de extension y diaclasas. Se
observa que en los materiales mesozoicos y en los de edad comprendida
entre el Paleoceno y Oligoceno medio es donde se ha obtenido el mayor
numero de direcciones de esfuerzos. Cabe destacar también que el nime-
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ro de tensores de esfuerzos obtenidos en el Mesozoico es mayor que en
los depdsitos terciarios. Ello obedece a que los depdsitos carbonatados
son mas favorables a la formaciéon de indicadores de paleoesfuerzos que
los detriticos, y por lo tanto el nUmero de estaciones donde se han halla-
do indicadores cinematicos es mucho mayor en estos materiales.

En la figura 5.52a se observa que a medida que ascendemos en la
serie estratigrafica las direcciones de compresion N a NNE, NE-SO se
mantienen, asi como a excepcién de algun intervalo temporal las direccio-
nes E-O y NO-SE. En los tensores obtenidos en materiales de edad Paleo-
ceno y Eoceno-Oligoceno no aparece la direccion NO40E y N150E. La
causa de su inexistencia es, sin lugar a dudas, debida al escasisimo nume-
ro de tensores obtenidos en este segmento de serie, ya que en materiales
posteriores vuelven a aparecer de nuevo. En los depdsitos del Oligoceno
superior-Mioceno inferior se observa la existencia de las cuatro direccio-
nes de esfuerzos compresivos determinados en el area estudiada durante
la orogenia alpina: N, NE, E y NO. Esta tendencia se mantiene hasta el Oli-
goceno superior-Mioceno inferior. A partir de este momento dejan de
detectarse el tensor de orientacion E a ESE, manteniéndose las tres orien-
taciones restantes hasta el Plioceno superior.

Del mismo modo, se ha realizado un diagrama de las direcciones de
o3 de los tensores de esfuerzos distensivos, en funcién de la posicion
estratigrafica de los materiales donde se encuentran localizadas la esta-
ciones de estructuras fragiles, a partir de las cuales se han obtenido los
tensores (Fig. 5.52b). En el se observa como los materiales mesozoicos se
encuentran afectados por las tres direcciones de extensién predominan-
tes, la N-S, la ENE a E y la NO. A partir de este momento los tensores dis-
tensivos obtenidos presentan una gran diversidad de orientaciones, aun-
que de un modo general se localizan en un amplio abanico de direcciones
comprendido entre NO60OE a N150E.

Por ultimo, se ha representado en el mismo tipo de grafico las orien-
taciones de oy (Fig. 5.52c). La tendencia general es la misma observada
con las direcciones de 61, donde se observa la existencia de cuatro direc-
ciones de maximo esfuerzo afectando los depdsitos comprendido entre el
Jurasico hasta el Oligoceno superior-Mioceno inferior. A partir de este
momento se aprecia como la direcciéon de esfuerzos E-O tiende a presen-
tar paulatinamente una orientacion proxima a SE-NO, quedando por lo
tanto patentes en los materiales mas recientes las orientaciones de oy N a
NNE, NE y NO.
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4.2. RELACION DE LAS DIRECCIONES DE ESFUERZOS
CON LOS PLIEGUES

Otra herramienta utilizada para establecer la cronologia relativa de
las direcciones de esfuerzos es su relacion con el plegamiento. Se consi-
deran que los tensores son anteriores al plegamiento cuando dos de los
ejes de esfuerzos estan contenidos en el plano de estratificacion. Por el
contrario, cuando dos de los ejes de esfuerzos son horizontales, las fallas
compatibles con ese estado de esfuerzos son posteriores al pliegue. Se ha
realizado un grafico donde se pone de manifiesto la relacién entre las
orientaciones de 61,063 Y 6y que son anteriores al plegamiento de las capas
y aquellas que se producen en una etapa posterior a éste (Fig. 5.53a, b y
c). Para ello se han separado las direcciones de esfuerzos contenidas en
el plano de estratificacion basculado, y por lo tanto anteriores al pliegue,
de aquellas que se presentan horizontales. En éste Ultimo caso no se han
tenido en consideracioén las direcciones de esfuerzos, localizadas en capas
horizontales o subhorizontales.

Partimos del planteamiento que la mayor parte de los pliegues son
compatibles con una compresién N-S, tal y como se ha reflejado en el
capitulo de macroestructura, por lo que se puede establecer que la mayo-
ria de los pliegues, se han generado bajo un mismo estado de esfuerzos
con sus variaciones y perturbaciones locales. De este modo podemos rea-
lizar una primera generalizacién comparando las direcciones de esfuerzos
obtenidas del andlisis mesoestructural entre si y diferenciandolas uUnica-
mente por su caracter post- y preplegamiento.

En el caso de las direcciones de esfuerzos correspondientes a esta-
dos compresivos o con ¢, horizontal (Fig. 5.53a), se observan claramente
cuatro orientaciones diferenciadas: NNE, NE, ESE y NO; las cuatro son
pre- y postplegamiento. Las direcciones compresivas anteriores al plega-
miento de las capas presentan dos maximos absolutos con orientacién NE
y NO y dos maximos relativos E-O y N-S. Para las direcciones de o1 post-
plegamiento se puede observar que los cuatro maximos son determinados
por practicamente el mismo niumero de observaciones y que ademas que-
dan claramente delimitados.

En las direcciones de esfuerzos distensivos (Fig. 5.53b) se aprecia
claramente que la orientacion mas norteada puede ser tanto pre- como
postplegamiento, mientras que la orientacion E-O a SE-NO es preplega-
miento.
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Figura 5.53. Histograma de frecuencias de las direcciones de los tensores de compresion (a), de extension (b),
y de mdximo esfuerzo en la horizontal (c) en funcion de su mimero. En la columna de la izquierda se reflejala
frecuencia de los tensores pre-plegamiento y en la de la derecha la frecuencia de tensores post-plegamiento

obtenidos del andlisis mesoestructural.
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Representando las direcciones del
esfuerzo maximo en la horizontal (Fig.
5.53c) queda patente la existencia de cua-
tro maximos claramente diferenciados: N,
NE, ESE, y NO, tanto preplegamiento como
postplegamiento. Cabe destacar la existen-
cia de un maximo de direccién N100-110E
postpliegue que coincide con la inexisten-
cia de datos en la situacion prepliegue.

Manteniendo el planteamiento inicial
de este subapartado, se ha realizado un
Figura 5.54. Diagrama en rosa de las €Studio desglosado de la relaciéon temporal
direcciones de la estratificacion de todas de los tensores de esfuerzos en funcion de
las estaciones donde se ba realizado la . ., .
toma de datos mesoestructurales. la direccion de los pliegues. Para ello se

han representado las orientaciones de los
ejes de esfuerzos 64, 63y Oy pre- y postplegamiento segun las orientacio-
nes de los pliegues en que han sido medidos los datos de mesoestructu-
ras fragiles a partir de las cuales se han obtenido. Se han diferenciado cua-
tro direcciones de plegamiento (Fig. 5.54): NO30-060E, N060-090E,
N090-120E y N130-170E.

N =100

En el caso de los pliegues de direccién NE-SO (Fig. 5.55a), a pesar
que el numero de datos es pequefio, cabe destacar, tanto en el caso de las
direcciones de o1 y oy, que los tensores de orientacién NO a N han actua-
do tanto antes como después del plegamiento, mientras que los tensores
de direccién NE y E son posteriores a éste. En los graficos realizados para
las restantes direcciones de los pliegues (Fig. 5.55b, ¢ y d), se aprecia de
forma general la existencia de cuatro maximos de direcciones de esfuer-
zos, ya determinadas en analisis anteriores, que quedan representadas de
manera mas o menos patentes segun los casos: N a NNE, NE, ESE y NO.
De los resultados obtenidos es destacable que la direccion de esfuerzos
ESE para o4 y o, es posterior al plegamiento y que la orientacién de o3 ESE
a NO es anterior a la generacion de los pliegues.

Como conclusién, las direcciones de compresiéon y del maximo eje
de esfuerzos en la horizontal N a NNE, NE y NO se mantienen en el tiem-
po, tanto durante la formacién de los pliegues como con posterioridad,
mientras que la direccién ESE es por lo general siempre posterior a la
etapa de plegamiento. Por otra parte, la direccion de extensiéon ESE a NO
es anterior al plegamiento. Hay que tener en cuenta que los datos aqui
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analizados son los que se han localizado en materiales plegados y por lo
tanto la edad de estos materiales es pre-Ageniense, tal y como se ha
comentado al principio de este apartado. Por ello, a los tensores definidos
como preplegamientos se les puede datar como pre-Agenienses, mientras
que los definidos como postplegamientos pueden ser datados como post-
Ageniense.

4.3. CRONOLOGIA RELATIVA DE LOS TENSORES DE ESFUERZOS

Por ultimo se ha establecido una cronologia relativa de las distintas
direcciones de esfuerzos a partir de criterios puramente mesoestructura-
les: relaciones de corte entre juntas estiloliticas, superposicién de estrias
sobre un mismo plano de falla, etc (ver Fig. 5.56). Para una mayor como-
didad hemos realizado una subdivisién de la cuenca en cuatro sectores tal
y como ya se establecieron en el primer apartado de este capitulo.

4.3.1. SECTOR SEPTENTRIONAL DE LA CUENCA DE ALMAZAN

En la estacion 12 se observa que la direccién de compresiéon NO-SE
es anterior a la NE-SO. Del mismo modo, en la estacion 4 el tensor com-
presivo de orientaciéon NO es también anterior a otro de disposicion ESE.
Sin embargo, en las estaciones 7, 9y 21 los tensores de direccién NE son
anteriores a los de direccion NNE en la primera, y a los de orientacion NO
en las otras. La estacién 8 muestra como la direccién de compresiéon NNO
es anterior a la NE, determinadas ambas a partir del analisis de fallas. En
la estacién 10 se ha obtenido un tensor con 64 de direccién NNO anterior
a la direccion N112E.

Los tensores de esfuerzos distensivos obtenidos presentan en su
mayoria 63 con direccidon N-S. Se ubican en los materiales mesozoicos del
borde norte de la cuenca, a excepcioén de la estacion 58, localizada al sur
del sector, en materiales de edad Oligoceno inferior-medio. Estos se dis-
ponen perpendiculares a las macroestructuras del borde, por lo que pue-
den relacionarse con procesos extensionales ligados a la charnela externa
de los anticlinales, de igual modo que el tensor con 63 NOS5E de la esta-
ciéon 13. Existe ademas un tensor de esfuerzos distensivo con o3 orienta-
do E-O (estacién 1). En esta estacion se localiza también uno de los ten-
sores distensivos con 63 de direccion N-S que, por relaciones de corte
entre las estrias de los planos de falla, puede comprobarse que es anterior
al E-O.
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ESTACIONES PRIMERO SEGUNDO TERCERO CUARTO
SECTOR
SEPTENTRIONAL
1 000 (pliegue) 169 (F)
4 141 (Est) 109 (F)
(S 138 (pliegue) 014 (F)
7 062 (F) 020 (F)
8 174 (F) 054 (F)
9 076 (F) 130 (F) 028 (pliegue)
10 175 (F) 045 (pliegue) 112 (F)
12 136 (F) 033 (F)
SECTOR DE LA
RAMA ARAGONESA
11 042 (F) 167 (F)
19 147 (F) 007 (F)
21 056 (F) 000 (pliegue) 15 7(F)
24 161 (F) 005 (F) 030 (Est)
47 154 (F)
179 (Est) 044 (pliegue)
50 134 (F) 054 (F)
63 059 (F) 000 (F) 134 (F) 109 (Est)
67 009 (pliegue) 060 (Est)
79 000 (Est) 068 (pliegue) 002 (Est)
85 021 (F) 083 (Est) 171 (Est)
154 (Est)
129 (Est)
86 047 (F) 023 (Est)
88 034 (F) 066 (F)
97 011 (Est) 038 (Est) 146 (Est)
98 125 (Est) 178 (Est)
99 147 (Est) 055 (Est)
SECTOR DE LA
RAMA CATELLANA
149 032 (F) 163 (Est)
106 (Est)
150 066 (Est) 016 (Est)
117 (Est)
SECTOR OCCIDENTAL
104 016 (Est) 050 (F)
110 035 (F) 011 (F)
114 050 (F) 177 (Est)
131 140 (F) 026 (Est)
137 130 (F) 006 (F)
138 000 (pliegue) 125 (Est)
141 151 (F) 003 (F)

Figura 5.56. Tabla de tensores en los que se a podido establecer su cronologia relativa, bien por su relacion
con los pliegues, bien por existir relaciones de corte entre mesoestructuras (juntas estiloliticas, Est, que se cor-
tan y estrias de falla, F, que se superponen unas a otras).
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En general, en este sector se observa que la compresién NE-SO es
coetanea con la N-S y, éstas, a su vez, también contemporaneas a la NO-
SE. Con respecto a los tensores de esfuerzos distensivos se observa la
presencia predominante de ejes o3 en direccion N-S, que como hemos
indicado anteriormente estan ligados a esfuerzos secundarios debidos al
plegamiento. La distension E-O es posterior, probablemente de edad post-
Mioceno medio por correlacién con otras areas de la cuenca.

4.3.2. RAMA ARAGONESA

En algunas de las estaciones analizadas (11, 63 y 86) se observa que
la compresion N042-059E es anterior a las direcciones de 61 NNO a NNE,
y estas a su vez (estacion 63) anteriores a las de orientaciéon NO y ESE.
Este hecho ya habia sido inferido por la interferencia de pliegues existen-
tes al sur de Gomara (Simén, 1989a). Sin embargo, en las estaciones 18,
24, 47 y 98 la direccion N147-161E es anterior a la direccion de compre-
sién N a NNE, y del mismo modo, en las estaciones 50 y 99 la direcccién
NO es también anterior a la compresion NO55E.

En este sector también se ha detectado la existencia de tensores de
esfuerzos con el eje 64 de direccion N a NNE (estaciones 79, 85, 88 y 97)
anteriores a la compresion NE, y éstos a su vez anteriores a la compresion
NO (estaciones 85 y 97). Estarelacion es clara porque los ejes 6 de direc-
cion N-S son anteriores al plegamiento de las capas en unos casos, y por-
que las de direcciéon de compresion NE-SO se registra sobreimpuesta a los
pliegues de direccién E-O en otros.

Parece evidenciarse que las compresiones N-S y NE-SO han coe-
xistido en el tiempo; sin embargo, la direccion “Guadarrama” es posterior
a las anteriores. Como se ha mencionado en las estaciones 37 y 38 se han
encontrado cantos con estilolitos dispuestos en abanico, rodeando toda la
periferia del canto, y en los que ademas no se aprecia ningun tipo de
superposicion. Este hecho hace suponer la actuacién de un campo cons-
trictivo en la horizontal. La existencia de este campo no ha sido constata-
da en el andlisis realizado de las fallas, posiblemente debido a los proble-
mas geométricos y de espacio que supone la generacion de fallas bajo un
campo de esfuerzos de este tipo. Un campo de compresion radial supone
la existencia de un valor de la relacién R préximo a --, en donde 61=0>,
ambos horizontales. Este campo puede ser el resultado de la actuacion de
dos compresiones perpendiculares o subperpendiculares entre si simulta-
neas en el tiempo y en el espacio, y cuya suma tensorial dé como resulta-
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do una compresion radial, o bien de una variaciéon gradual del valor de R
hasta alcanzar el régimen constrictivo bajo una unica direcciéon de com-
presion.

Se han obtenido en este sector tensores de esfuerzos distensivos
que afectan tanto a las rocas mesozoicas como terciarias. En la estacion
25, localizada en materiales cretacicos, la extensién esta definida por grie-
tas de extension basculadas al igual que la estratificacion, representando
una direccién de extensién N152E. Esta estacion, asi como las fallas nor-
males localizadas en las proximidades de Borobia y Cardejon, que afectan
a materiales de edad Jurasica y Cretéacica respectivamente, puede quizas
atribuirse a una etapa tecténica mesozoica, que probablemente se prolon-
gara hasta el Cretacico superior, superando el limite de edad Albiense que
proponen Salas y Casas (1993). En los depositos terciarios las direcciones
de extensién que se observan presentan aproximadamente orientacion
ENE-OSO y afectan a materiales de edad comprendida entre el Paleoceno
y el Mioceno medio, por lo que pueden ser datadas como posteriores a
esta edad.

En este sector se observa que la direccion de compresion NNO a
NNE es mayoritariamente anterior que las NE, ESE y NO, con situaciones
en que estas Ultimas son también anteriores a la primera. Por lo tanto, tam-
bién se sigue manteniendo el comportamiento general de simultaneidad
temporal en las actuaciones de las direcciones de compresion NO, NE y
ESE, aunque cabe destacar como los tensores de orientacién ESE son por
lo general anteriores a los de direccion NO.

4.3.3. LA RAMA CASTELLANA

En este sector sdlo se han observado relaciones cronoldgicas en
dos estaciones. La estacion 149 presenta una direccion de compresion
NO32E anterior al basculamiento de las capas por un pliegue de direccién
N145E, a la que posteriormente se suceden una compresiones N163E y
N106E, post-plegamiento, determinadas por el analisis de picos estiloliti-
cos. En la estacién 150 se observa cémo la direccion de compresion
NOG6E es anterior a la NO16E, muy probablemente responsable de las
estructuras de direccién E-O existentes, y a la N117E, todas ellas definidas
también por picos estiloliticos.

Los materiales nedgenos se encuentran surcados por sistemas de
fracturas penetrativas relacionadas con los procesos distensivos que
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caracterizan la evolucion tectonica tardia de la Cordillera Ibérica y de la
Meseta (Simén, 1984, 1986, 1989; Guimera, 1984; Gracia y Simon, 1986).
Se han obtenido tensores de esfuerzos distensivos en este sector con los
ejes 63 con orientaciones que varian desde E-O a NO-SE (estaciones 60,
72, 74, 90, 126, 127, 145, 152 y 154). Esta extension actuaria a partir del
Mioceno medio, ya que se han localizado en las proximidades de Blocona
y Arcos de Jalén fallas sinsedimentarias con orientaciéon analoga a las de
estas estaciones en depésitos de esta edad (Simén, 1989).

Debido al escaso numero de relaciones entre tensores de esfuerzos
existentes en este sector resulta aventurado realizar una cronologia relati-
va de actuacién de cada uno de ellos, aunque queda patente que la direc-
cion de compresion NE es anterior a las otras orientaciones (N, NO y ENE)
determinadas en este sector. A esta etapa compresiva le sigue, a partir del
Mioceno medio, un régimen predominantemente distensivo. Esto no impli-
ca la desaparicion del régimen compresivo, tal y como lo demuestra la
existencia de pliegues afectando a depdsitos del Mioceno superior-Plioce-
no. Las direcciones de extension obtenidas presentan orientacion NO a O,
similar a la del o3 del campo compresivo, y en general se encuentran den-
tro del régimen de distension triaxial. Esto sugiere cierta vinculacién entre
el campo compresivo y distensivo, con un posible transito de un régimen
a otro por intercambio de 61 y o2, al igual que ocurre en otros puntos de la
Cordillera Ibérica y de la Cuenca del Ebro (Simén, 1982; Gracia y Simén,
1986; Guimera, 1988).

4.3.4. SECTOR OCCIDENTAL DE LA CUENCA DE ALMAZAN

En la estacion 104 se observa que un tensor de direccion NO24E
pre-plegamiento, determinado por fallas, es anterior a otro NOSOE post-
plegamiento, determinado por picos estiloliticos. Por el contrario, en las
estaciones 110 y 114 la orientacion de o; NE-SO definida por fallas es
anterior a la N-S, establecida a partir del analisis de fallas y picos estiloliti-
cos. En esta zona, por lo tanto, puede seguir hablandose de una cierta
simultaneidad de las compresiones NNE-SSO y NE-SO .

En el area SO de este sector existe un claro predominio de pliegues
de direccion E-O que afectan a los materiales mezoicos. En las estaciones
131, 137 y 141, la direccion N130-150E es anterior a una compresion NNE,
por lo que se deduce que la direccién N-S y NO-SE también han podido
llegar a alternarse o ser simultaneas en el tiempo y en el espacio.
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En resumen para el conjunto de la region estudiada, tal y como se
puede observar en la figura 5.57, se aprecia que los tensores compresivos
de direccion NE-SO son en seis estaciones anteriores a los NNO a NNE, y
por el contrario, estos ultimos son en cuatro estaciones anteriores a los pri-
meros. Este hecho denota la simultaneidad en el tiempo y en el espacio de
estos dos tensores casi desde el principio de su actividad. La direccion de
o1 NO-SE es en siete casos anterior y en cuatro y seis ocasiones posterior
a las direcciones de compresion N y NE, respectivamente, por lo que tam-
bién puede ser considerada contemporanea con ellas. Las direcciones de
compresion ENE a ESE son por lo general posteriores a las direcciones
NNE, NE y NO, aunque también han llegado a coexistir con ellas.

5. EL MODELO DEL CAMPO DE ESFUERZOS TERCIARIO EN LA
CUENCA DE ALMAZAN

Para establecer el modelo de ANTERIORES
campo de esfuerzos de la Cuenca de
Almazan hay que partir de la deter-
minacién del campo o los campos
de esfuerzos compresivos primarios.
A partir de ahi pueden interpretarse
sus desviaciones espaciales y su
evolucion temporal. Al abordar este
problema hay que tener en cuenta
que la visién del campo de esfuerzos
que se obtiene del analisis mesoes-
tructural en un trabajo de este tipo
p 6s una VI8|on'puntuaI del Sanpo Figura 5.57. Tabla comparativa en base a los datos
de esfuerzos en un momento de la  expuestos anteriormente (ver figura 5.56).
historia geolégica, como puede ser
el actual. Lo que obtenemos es una
panoramica de los campos de esfuerzos que han actuado a lo largo de
aproximadamente 60 millones de afos. Esta dimensién del tiempo intro-
duce un factor de indeterminacién en el andlisis, que se intenta solventar a
partir del analisis de macroestructuras y su relaciéon con la sedimentacion,
tanto a escala local como regional. Bajo este punto de vista, los estados
de esfuerzos, tanto compresivos, como distensivos (Fig. 5.44A y B; 5.45A
y B; y 5.46A y B, respectivamente) suponen una visién diacrénica de los
estados de esfuerzos, simultaneos y sucesivos, que han actuado en la
Cuenca de Almazan.

170-030 | 030-070 | 070-110 [ 115-170
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030-070

070-110

OomMmXO~2XXTmM—-=A0nO T

115-17

283



Campo de esfuerzos terciario

5.1. EL CAMPO DE ESFUERZOS PALEOGENO

En los materiales mesozoicos y paledgenos se ha detectado, a
escala mesoestructural, una gran variabilidad en las orientacién de los ten-
sores de esfuerzos compresivos, presentando un abanico N-S a NE-SO,
ademas de la direccion ESE y SE. En la Figura 5.48A y B se observa que
la direccién de compresiéon NO-SE parece corresponder a un campo regio-
nal claramente diferenciado de los dos anteriores. Este campo ya fue
detectado por otros autores en areas mas meridionales a la Cuenca de
Almazan (Alvaro, 1975; De Vicente, 1988). A escala del interior de la Placa
Ibérica, la intensidad e importancia de esta direccién de compresién en la
génesis de macroestructuras fue mas relevante que los otras dos direccio-
nes de compresion, por lo menos hasta el Oligoceno, y en algunas areas
incluso hasta el Mioceno medio-superior (Gémez y Babin, 1973; Alvaro,
1975; Manera, 1981; Capote et al., 1982; Guimera, 1984; Casas Sainz,
1985, De Vicente, 1988, Muioz Martin, 1993; Rodriguez Pascua, 1993). Sin
embargo, esta direccién de compresion en la Cuenca de Almazan sdlo ha
generado mesoestructuras y pequenos pliegues.

La principal problematica que plantea el intento de establecer el
campo de esfuerzos primario reside en saber si las direcciones de com-
presion N-S y NE-SO son ambas primarias o si por lo menos, en esta zona
(norte de la Cordillera Ibérica), la direccion NE-SO puede tratarse de la des-
viacién del tensor N-S por grandes fallas o estructuras tardihercinicas que
afectan el basamento. En el sector occidental se ha descrito la existencia
de la Falla de Soria, de orientaciéon NE-SO y buzamiento hacia el NO, que
durante el Cretacico inferior limitd y controlé la sedimentacién de la Cuen-
ca de Cameros en el sur (Clemente y Alonso, 1988). La longitud de esta
falla no puede precisarse, si bien hacia el norte su continuidad debid ser
pequena, ya que el control sobre el espesor de los depdsitos del Cretaci-
co inferior se limita al margen, y hacia el sur se encuentra fosilizada por los
materiales terciarios que rellenan la cuenca. En el sector oriental cabe des-
tacar la estructuraciéon de direccion NO-SE definida por la orientaciéon de
los niveles paleozoicos. Como ya se ha descrito con anterioridad, los
materiales paleozoicos se disponen, grosso modo, constituyendo una
serie monoclinal con buzamientos elevados (60-70°) hacia el SO. El estu-
dio macroestructural ha permitido observar como la reactivacion de esta
anisotropia durante la etapa compresiva terciaria a controlado la estructu-
ra de los depdsitos mesozoicos y terciarios suprayacentes. Ambas estruc-
turas, la Falla de Soria al oeste y la marcada anisotropia del basamento
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paleozoico al este, ha podido perturbar la orientacién del campo de esfuer-
zos primario durante la orogenia alpina.

Es significativo el hecho de que la direccion de compresion NE, rela-
cionada con el plegamiento principal de la Cordillera Ibérica (Simoén, 1982),
no se halle mas representada en las mesoestructuras fragiles de la zona de
estudio. Sin embargo, la direccién de compresion N a NNE es mucho mas
comun e incluso en algunos casos se superpone (anterior, contemporanea
y posterior) a los pliegues NO-SE.

Estudios anteriores realizados por Casas Sainz (1987, 1990) en
areas adyacentes parecen corroborar que la direccion del campo de
esfuerzo principal durante la mayor parte de la evolucion tecténica en el
norte de la Cordillera Ibérica y Cuenca del Ebro es N-S a NNE-SSO (N005
a 025E), y que actua al menos desde el Eoceno-Oligoceno (Guimera, 1984;
Fontbote et al., 1985; Casas Sainz, 1990). Esta direccién de compresion,
que determina el campo de esfuerzos principal, se corresponderia con el
31% de los tensores de esfuerzos compresivos y con el 29% de las direc-
ciones del esfuerzo maximo en la horizontal obtenidos del analisis meso-
estructural en la zona de estudio. Segun Casas Sainz (1990), la existencia
de un abanico de direcciones distintas separadas aproximadamente 20°,
se puede relacionar con el hecho de que al norte de la Cordillera Ibérica
nos encontramos con la zona de unién entre el borde sur del Macizo
Vasco, de direccion E-O vy las Sierras Pirenaicas, de direcciéon mas bien
ONO-ESE.

Tal y como se observa en la figura 5.44Ay B y 5.46A y B en el sec-
tor nor-occidental de la Cuenca de Almazan las direcciones del maximo
esfuerzo en la horizontal y de compresion obtenidas presentan predomi-
nantemente direccion NNE a NE. En el area sur-occidental, concretamen-
te en la zona situada en los materiales mesozoicos de la Rama Castellana,
las orientaciones de oy y o1 son NO a NNE. Esta distribucién se asemeja al
modelo de desviaciones de esfuerzos propuesto por Anderson (1951)
(Fig.5.58). Este autor traza el disefio de las trayectorias de esfuerzos modi-
ficadas en los alrededores de una falla activa, donde en cada labio el
esfuerzo principal compresivo tiende a hacerse paralelo al plano de fractu-
ra en el extremo compresivo de ésta, y perpendicular en el extremo exten-
sivo. Al oeste de la Falla de Soria, por lo tanto, los tensores de esfuerzos
compresivos pasan de tener, en el norte, una direccién NNE (campo pri-
mario), a presentar, hacia el sur, una orientacion NE. Por el contrario, al este
de la falla los tensores de esfuerzos adoptan una orientacién NNE a NE al
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norte, mientras que hacia el sur la direccién es NO (Fig. 5.59). En el borde
este de la zona estudiada ocurre algo semejante con la reactivacion de los
planos de anisotropia (estratificacion y fallas) de los materiales paleozoicos
de la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica. El hecho que en algunos
estadios de su actividad estas estructuras hayan podido actuar como
cabalgamientos o fallas inversas, da lugar a que existan tensores de
esfuerzos cuya direccioén se sitlie perpendicular al plano de falla, presen-
tando direcciones de compresién en algunos casos NE-SO en el caso de
la directriz de la Rama Aragonesa o NO-SE en el de la Falla de Soria. Esta
desviacién no se ajusta de un modo estricto al modelo teérico de Ander-
son para accidentes direccionales, pero parece comprobada por observa-
ciones de campo de distintos autores (Casas Sainz, 1993).

En algunas estaciones se
observa una superposicion de
distintas direcciones de o, y o1,
que pueden explicarse median-
te dos etapas de formacion de
mesoestructuras. Una bajo los
ejes de esfuerzos primarios y
otra durante el funcionamiento
de las fallas direccionales o
rampas que desviarian las tra-
yectorias de dicho campo. Del
mismo modo, como hemos
mencionado al principio del
apartado, los tensores con los
que definimos el campo de
esfuerzos se sitian en materia-
les de distinta edad, desde el
Jurasico hasta el Plioceno supe-
rior. Por lo tanto, la representa-
cion de las trayectorias del
campo de esfuerzos no refleja la
situacién en un momento deter-

minado de las direcciones de oy
Figura 5.58. Modelos de perturbacion modificados de los ' _
propuestos por Anderson (1951). (a) Perturbacion de un y G1, Sino que muestran, en re.a
campo de desgarre por una falla vertical con movimiento lidad, estados de esfuerzos dia-
direccional. (b) Perturbacion de un campo de desgarre por croénicos a lo Iargo de la oroge-
una falla inversa con una ligera componente dextrorsa

(extraido de Simon et al. 1999). nia alpina.
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Gran parte de las direcciones de esfuerzos compresivos obtenidos
mediante el andlisis mesoestructural de las estaciones de la Cuenca de
Almazan pueden ser explicadas mediante un mecanismo geotectdnico
unico, en el que el campo primario o regional presenta una trayectoria de
oy y 61 entre N-S a NNE-SSO con valores de la relacién R entre el campo
de desgarre y la compresién uniaxial. Las perturbaciones de este campo
primario corresponden a zonas de extremo compresivo de grandes fallas
del basamento, donde las trayectorias de los esfuerzos (oy y o4) llegan a
hacerse paralelas a las fallas, y a zonas de extremo extensivo, donde las
trayectorias se sitlan perpendiculares a éstas.

De todos los tensores obtenidos en este trabajo, el 56% se explica-
rian dentro del modelo de campo de esfuerzos presentado en la figura
5.59. Existen, no obstante, direcciones de compresiéon que no crean meso-
estructuras contemporaneas en el espacio y en el tiempo con el campo
principal, que no encajan dentro del modelo de campo uUnico con desvia-
ciones de esfuerzos, y que pueden corresponder, por tanto, a estos cam-
pos primarios con orientacion: 1) NO-SE, que representan el 24%, y, que
como ya se ha mencionado al principio del apartado, corresponderian al
campo regional “Guadarrama”; 2) NE-SO, seguramente correspondientes
al campo regional “Ibérico”, representado por el 12% de lo tensores; y 3)
E-O, que serian el 8% restante del total, y que podria asimilarse al campo
“Altomira”.

5.2. EL CAMPO NEOGENO Y RECIENTE

El conjunto de mesoestructuras existentes y los estados de esfuer-
zos obtenidos mediante su estudio muestran un régimen tectonico gene-
ral de caracter distensivo a escala de cuenca, con estados compresivos
menos frecuentes y de caracter local. En cualquier caso, el esfuerzo hori-
zontal maximo (oy) es relativamente homogéneo a gran escala y parece
estar controlado por un campo de esfuerzos regional (Fig. 5.60). A partir de
los resultados del analisis de paleoesfuerzos se ha intentado establecer un
modelo de campo de esfuerzos nedgeno para la Cuenca de Almazan. De
la misma manera que para el campo de esfuerzos paledgeno, establecido
anteriormente, no se puede mostrar el campo de esfuerzos que ha actua-
do en la misma en un momento determinado de su historia geolégica, sino
dar una vision global que permita relacionar de la manera mas simple y
coherente el conjunto de deformaciones a distintas escalas que aparecen
desde el Mioceno a la actualidad.
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Figura 5.59. Trayectorias supuestas del eje o, trazadas suponiendo un campo primario NNE. Las desviacio-
nes en los extremos extensivos y compresivos de las posibles fallas direccionales se han trazado siguiendo el
modelo de Anderson (1951). Se ha considerado también que las trayectorias tienden a colocarse perpendicu-
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Figura 5.60. Mapa geolégico de la Cuenca de Almazdn en el que se representan las direcciones de extension y
compresion obtenidas del andlisis mesoestructural de las estaciones localizadas en depdsitos de edad com-
prendida entre el Mioceno a la actualidad.
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Mediante la utilizaciéon del programa de interpolacion LISSAGE (Lee
y Angelier, 1994) aplicado a los tensores de esfuerzos obtenidos en mate-
riales nedgenos se ha procedido a la construccién de un mapa de trayec-
torias del esfuerzo horizontal maximo (o) para el campo de esfuerzos
regional dominante durante el Mioceno superior-Cuaternario (Fig. 5.61).
Este mapa, que explica la mayor parte de las direcciones obtenidas del
analisis mesoestructural, muestra una clara tendencia NNE a NE de las tra-
yectorias de oy. Esta interpretacién coincide con la propuesta anterior-
mente por Cortés et al. (1996) para el conjunto del NE peninsular. En ese
modelo se observa como las trayectorias de maxima compresion N a NNE,
muy homogéneas en la Cuenca del Ebro, se desvian en la Cordillera Ibéri-
ca y pasan a NE, para hacerse perpendiculares a las grandes estructuras
de direccion NO-SE que forman la Rama Aragonesa de esta cordillera y el
borde oriental de las Sierras de Cameros. Al igual que se describe en el
ultimo trabajo citado, en la Cuenca de Almazan existen también algunas
direcciones (E-O a NO-SE) que no son explicadas por ese campo regional,
por lo que deberiamos relacionarlas con la existencia de perturbaciones
ligadas a estructuras mayores, intercambios 0 permutaciones en los ejes
de esfuerzo o con la presencia de otro campo de esfuerzos primario per-
pendicular al anterior.

La presencia en la zona estudiada y en areas adyacentes de dos
direcciones de maximo acortamiento horizontal subperpendiculares (NE y
NO) durante el Nedgeno y Cuaternario ha sido puesta de manifiesto ante-
riormente en diversos trabajos y explicada segun diferentes modelos
(Pérez Lorente, 1987; Giner, 1993; Cortés et al., 1996; Giner et al., 1996a,b;
De Vicente et al., 1996a; Rincén et al., 1996). En estos trabajos, las modas
NE y NO fueron obtenidas tanto a partir de datos mesoestructurales (ana-
lisis poblacional de fallas fundamentalmente) como del andlisis y determi-
nacion de mecanismos focales de terremotos en el sector central y noro-
riental de la Peninsula Ibérica.

6. RELACION DEL ESTADO DE ESFUERZOS DURANTE EL
TERCIARIO EN LA CUENCA DE ALMAZAN CON LOS ESTADOS DE
ESFUERZOS OBTENIDOS POR OTROS AUTORES EN LA
CORDILLERA IBERICA

Existen interpretaciones confrontadas sobre la compleja variedad de
direcciones estructurales y de esfuerzos originados durante la compresiéon
terciaria en la Cordillera Ibérica (Fig. 5.62). Segun Simén (1990) pueden
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diferenciarse dos tipos de modelos
geotectonicos: a) los que suponen la
sucesion de varias fases con diferen-
tes direcciones de esfuerzos; y b) los
modelos que tratan de explicar todas
las estructuras bajo un Unico meca-
nismo. Dentro del modelo de fases
tecténicas cabe destacar a Alvaro
(1975), que fue el precursor del plan-
teamiento de esta hipétesis, a partir
de los primeros estudios de mesoes-
tructuras fragiles en la Sierra de Alto-
mira y en la zona de conexion de la
Rama Castellana y el Sistema Cen-
tral. En esta misma linea Capote et
al.(1982) y Capote (1983) reconocen
tres direcciones de compresion (NO-
SE, NE-SO y E-O) y Simén (1984) y
Casas y Simén (1986) otras tres, lige-
ramente diferentes (ejes de maxima
compresiéon horizontal en direccio-
nes ESE-ONO, NNE a NE y NO a
NNO). Entre los modelos de meca-
nismo geotecténico unico caben
destacar en primer lugar los pro-
puestos por Viallard (1979) y Canérot
(1981). Guimera (1988) propone que

Figura 5.62. Esquema de distintas fases alpinas en la
Cordillera Ibérica definidas por: (1) Gomez y Babin
(1973), en Valencia; (2) Alvaro (1975), en Sigiienza; (3)
Manera (1981), en Altomira; (4) Capote et al. (1982);
(5) Simon (1982), en el Sector Centro-Oriental; (6)
Guimera (1984) en el Enlace de la Cordillera Ibérica
con la Cadena Costero Catalana; (7) Casas Sainz
(1985) en el Sector Norte; (8) Capote et al. (1982) en
la Zona Sur; (9) De Vicente (1988) en el Sector de
Enlace del Sistema Centraly la Cordillera Ibérica; (10)
Casas Sainz (1990) en el Frente Norte de la Sierra de
Cameros; (11) Liesa (1993) en el Sector Oriental; (12)
Muisioz Martin (1993) en el Sector de enlace entre la
Sierra de Altomira y la Cordillera Ibérica; (13) Rodri-
guez Pascua (1993) en el AltoTajo; (14) Maestro
(1994) en la Cuenca de Almazdn; y (15) Murioz Mar-
tin (1997) en borde oriental de la Cuenca del Tajo.
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la tectogénesis de la Cordillera Ibérica, Catalanides y su zona de enlace
estaria causada por una compresion unica de direccion NNE-SSO produ-
cida por la convergencia de las placas Ibérica y Europea.

Simén (1990) propone que el modelo sintesis que aspire a la resolu-
cion del problema, debe incorporar una serie de elementos que aporten la
informacion valida de cada una de estos modelos. Estos elementos deben
sustentarse a su vez en una serie de principios condicionados por la diver-
sidad de las estructuras observadas en la zona de estudio:

1) La disposicion oblicua de la Cordillera Ibérica en el interior de la
subplaca Ibérica.

2) La variacion espacial de las intensidades de los esfuerzos, que
temporalmente evolucionaria hacia un intercambio de los ejes.

3) La existencia de discontinuidades previas que afectan a las tra-
yectorias de los campos de esfuerzos, generando campos secundarios
(Anderson, 1951; Chinnery, 1956; Ricou, 1978; Liu, 1983; Dresen, 1991).

4) La superposicion de varios campos de esfuerzos que pueden lle-
gar a actuar simultaneamente en el espacio y en el tiempo (De Vicente,
1988; Mufioz Martin, 1993; Rodriguez Pascua, 1993; Maestro, 1994; Maes-
tro et al., 1994).

6.1. ETAPA PALEOGENO-MIOCENO INFERIOR

Conlos resultados obtenidos durante el desarrollo de este apartado,
se puede realizar una primera sintesis de los estados de esfuerzos que se
han sucedido en la Cuenca de Almazan durante su evolucion:

1) Etapa compresiva de direccion NE-SO desde el Eoceno superior-
Oligoceno inferior (Capote et al., 1982, Guimera, 1984; Simén, 1982), y que
llega a detectarse hasta el Plioceno superior, aunque su maxima intensidad
se sitle posiblemente en el Oligoceno. Esta hipdtesis es apoyada por los
datos de Adell Argiles et al. (1982), y coincide con la Fase Castellana defi-
nida por Pérez Gonzalez et al., (1971) y con las observaciones realizadas
por otros autores (Viallard y Grambast, 1970; Aguirre et al., 1976; Adrover
et al., 1983). Esta etapa también ha sido definida con esta edad en otras
areas de la Cordillera |Ibérica (Gémez y Babin, 1973; Alvaro, 1975; Manera,
1981; Simén, 1989b).
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2) La compresion N a NNE coexiste con la NE-SO, y comienza a
actuar antes del Oligoceno. Casas Sainz (1990) data estructuras plegadas,
proximas al borde norte de la Sierra de Cameros, de direcciéon E-O, como
de edad, al menos, Eoceno superior. Segun Guimera y Alvaro (1990) la
deformacion pirenaica progresa hacia el sur desde el Eoceno. Esta direc-
cién de compresion se prolongaria hasta el Mioceno inferior, e incluso hasta
el Mioceno medio-superior (Casas Sainz, 1993). La compresién N-S es
correlacionable en otras areas préximas, como son el borde norte del blo-
que formado por las Sierra de Cameros y el sector occidental de la Depre-
sion del Ebro (Gracia y Simén, 1986; Casas Sainz, 1987), con materiales
fracturados del Mioceno inferior. También en la Rama Castellana se localiza
una compresion N-S de la misma edad (Capote et al., 1982). Paricio y
Simoén (1986) en otras areas de la Cordillera Ibérica detectan direcciones de
compresion N-S de edad Mioceno medio-superior que relacionan con las
etapas compresivas béticas de esa misma edad. Cortés y Maestro (1998) al
sur de San Esteban de Gormaz, en la Depresion del Duero, detectan tenso-
res de orientacién norteada afectando a depdsitos del Mioceno superior.

3) Durante el Oligoceno superior se produce la aparicion de una
compresioén de direccion NO9OE a N110E. Este campo compresivo ha sido
denominado “Altomira” (Mufoz Martin, 1993; Mufioz Martin et al., 1994).
Estos autores proponen que el origen de estos esfuerzos estaria relacio-
nado con la superposicién de los esfuerzos ibéricos-pirenaicos, con los
esfuerzos NO-SE de origen bético que alcanzaria el centro peninsular en el
transito Oligoceno-Mioceno. Esta hipotesis, anteriormente formulada por
Calvo et al. (1991), esta basada en datos microestructurales y observacio-
nes macroestructurales realizadas en el extremo septentrional de la Sierra
de Altomira y su enlace con la Cordillera Ibérica. Este campo actuaria hasta
el Mioceno inferior. Aunque Mufoz Martin (1997) limita su distribucién geo-
gréafica al borde oriental de la cuenca del Tajo, pensamos que esta afirma-
cién no se basa mas que en los aspectos macroestructurales definidos por
una clara disposicién de las estructuras con una orientaciéon N-S, pudién-
dose determinar su existencia en areas mas septentrionales, como es el
caso de la Cuenca de Almazan, donde no se observa este tipo de estruc-
turaciéon seguramente debido a la inexistencia de accidentes de basamen-
to con una orientacién favorable para su reactivacion, tal y como ocurre en
la Sierra de Altomira.

4) Durante el Oligoceno superior comienza a actuar una compresion
de direccién NO-SE que permanece hasta la actualidad (Cortés y Maestro,
1997; Jurado y Miiller, 1997). La maxima actividad del campo de esfuerzos
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de direccion “Guadarrama” se desarrolla en el Aragoniense medio, duran-
te la formacién de los cabalgamientos terciarios de direccion NE-SO del
Sistema Central (Calvo et al., 1991). Esta compresion es responsable de
las estructuras de direccién Guadarrama en el area de Siglienza (Alvaro,
1975). Posteriormente fueron detectadas en otros puntos de la Rama Cas-
tellana y de la Sierra de Altomira (Capote et al., 1982; Manera, 1981; Alfa-
ro, 1987; Muioz Martin, 1997).

4) Etapa distensiva terciaria (posterior a los pliegues en general), de
direccion o3 predominante E-O, que sugiere cierta vinculacién al campo
compresivo NNE y un posible transito de un régimen a otro por intercam-
bio de oy y 02, al igual que ocurre en otros puntos de la Cordillera Ibérica
y de la Cuenca del Ebro (Simén, 1982; Gracia y Simén, 1986; Guimera,
1988).

6.2. ETAPA MIOCENO-PLIOCENO

La existencia a partir del Mioceno de uno o mas campos de esfuer-
zos primarios de caracter compresivo a escala de placa asi como su inter-
pretacién geodinamica es objeto de controversia (Cortés et al., 1996). Si a
esto unimos el régimen de distensiéon casi generalizado que se observa en
el NE de la Peninsula Ibérica en el Plioceno-Cuaternario (Simén, 1989b,
1990; Sanz de Galdeano, 1996; De Vicente et al., 1996b) la interpretacion
se hace todavia mas compleja. De esta manera, y para intentar explicar el
origen de los estados de esfuerzos recientes en la zona estudiada en un
contexto de deformaciones intraplaca, se debe incluir la actividad tecténi-
ca durante este periodo en los cuatro margenes principales de la Placa
Ibérica (pirenaico al norte, bético al sur, atlantico al oeste y mediterraneo al
este). Asi mismo, debe tenerse en cuenta la intensidad de los esfuerzos
que se transmiten hacia el interior de la mismay la posibilidad de que pre-
sente variaciones al alejarse del margen activo. El contexto geodinamico
en el que encuadrar la discusion se puede ampliar todavia mas, ya que
existen datos del Mapa de Esfuerzos del Mundo (World Stress Map,
Zoback, 1992) que indican dos direcciones de compresién general en
torno a N y NO para la Peninsula Ibérica. Sin embargo, a partir de datos
que se pueden extraer del World Stress Map y de ovalizaciones de sonde-
os (borehole breakouts, Jurado y Mdller, 1996) muestran una consistencia
en la direccién NNE y NE en el NE de la Peninsula Ibérica, salvo en el Sis-
tema Central (con direccion NO), que difiere notablemente de la direccion
NO tipica de la Placa Euroasiatica en la actualidad (Fig. 5.63).
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En un intento de comparar el modelo propuesto para la Cuenca de
Almazan y los existentes para sectores cercanos (Cuenca de Madrid, Cor-
dillera Ibérica, Cuenca del Ebro) encontramos que los campos de esfuer-
zos regionales definidos para cada sector son notoriamente diferentes
entre si. Sin embargo, la explicacion de muchos de los estados de esfuer-
zos locales obtenidos en cada una de estas zonas, que no se ajustan a las
direcciones regionales, debe hacer referencia a los modelos propuestos en
las zonas adyacentes, o explicarse mediante perturbaciones, permutacio-
nes o efectos cualesquiera de caracter puntual que no siempre tienen facil
comprobacion.

En la Cuenca de Madrid, al SSO de la zona estudiada, los tensores
de esfuerzo obtenidos a partir del andlisis poblacional de fallas en mate-
riales del Mioceno superior y Cuaternario (De Vicente et al., 1996c), tanto
de caracter distensivo como direccional, muestran una orientacion relati-
vamente constante del maximo acortamiento horizontal. Estos autores
presentan modelos de campos de esfuerzos con oy (esfuerzo horizontal
maximo) de direccién NO-SE. En la misma linea, Giner et al. (1996b) con-
sideran que el estado de esfuerzos actual en el centro peninsular esta defi-
nido por un tensor regional principal de caracter direccional con una orien-
tacién NO-SE para el maximo esfuerzo horizontal. El tensor de esfuerzos
principal coexiste con un tensor secundario de caracter normal-direccional
con el maximo esfuerzo horizontal orientado segun NE-SO, lo que impli-
caria una extension subparalela a la compresion regional deducida. La
coexistencia de dos direcciones ortogonales del esfuerzo horizontal maxi-
mo ha sido interpretada como una permutacion de los ejes de esfuerzo
debido a la presencia de una flexura cortical ligada a la compensacion
isostatica del movimiento de la falla del borde sur del Sistema Central.

En la Cordillera Ibérica oriental (Simon, 1989b), la distensiéon multidi-
reccional generalizada a partir del Mioceno superior ha sido relacionada
con el desarrollo de sistemas extensionales en el este de la Peninsula Ibé-
rica (apertura de la Cuenca de Valencia y aparicion de los domos de Gudar

Figura 5.63. Mapa de esfuerzos dela Peninsula Ibérica donde se ha representado los diagramas en rosa de la
direccion del esfuerzo maximo en la horizontal para el total de datos de la peninsula y para los localizados en
el sector NE serialado en el mapa. Leyenda: Régimen: FN: Falla Normal; FD: Falla Direccional; FI: Falla Inver-
sa; D: Desconocido; Calidad (Zoback, et al., 1989; Miieller et al., 1992): A: la orientacion de sy presenta una
desviacion standars de £10°-15° en la direccion representada; B: o, varia en £15°-20°; C: G, varia en +25% y
D: la desviacion standard de o, es >25° (se considera una direccion de esfuerzos cuestionable). La figura y los
datos que en ella se han representado ha sido extraidos de la World Wide Web Homepage: http:/lwww-
gpi.physik.uni-karlsrube.de/pub/wsm.
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En el borde norte de la Sierra de Cameros el cabalgamiento sobre
los materiales terciarios de la Cuenca del Ebro perdura hasta el Mioceno
medio-superior. Pérez Lorente (1985, 1987) propone que posteriormente a
la actividad cabalgante existe una fase compresiva de direccién N-S, pro-
bablemente durante el Plioceno-Cuaternario, que afecta a los depédsitos de
edad Pontiense. Segun este autor, la actividad tecténica iria decreciendo
en intensidad hasta el Villafranquiense. Para Casas Sainz (1990) la activi-
dad compresiva se mantiene en esta region al menos hasta el Mioceno
superior.

En la Cuenca de Almazan existe un campo de esfuerzos regional de
caracter distensivo (extension de direccién ESE a ENE) similar al que apa-
rece al final del Neégeno en distintos puntos del NE de la Peninsula Ibéri-
ca (e.g.: Simoén, 1984, 1989b, 1990; Gracia y Simon, 1986; Moissenet,
1989), al que se le superpone dos campos primarios compresivos con
direcciones de 61 segun NNE a NE y NO a NNO, procedentes de los mar-
genes activos de la Placa Ibérica. Estos campos compresivos son los que
controlan las direcciones del esfuerzo horizontal maximo.
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Moda |

(1) (1

Figura 5.65. Orientacion delas trayectorias del esfuerzo mdximo en la horizontal (a,) en el noreste de la Penin-
sula Ibérica desde el mioceno hasta la actualidad. A: modelo I (campo de esfuerzos N-S a NE-SO), B: mode-
lo II (campo de esfuerzos NW-SE). Flechas: orientacion local de o, obtenida del andlisis de mesoestructuras
fragiles. Areas grises: materiales de edad Neogeno-Cuaternario. BAR: Barcelona, MAD: Madrid, ZAR: Zara-
goza (datos de: [1]: Rebai et al., 1992; [2]: Jurado y Miiller, 1997; [3]: Massana, 1995; [4]: Arlegui, 1996; [5]:
Simon, 1989; [6]: De Vicente et al., 1996; [7] Paricio y Simon, 1986; [8]: Cortés'y Maestro, 1998. (figura extra-
ida de Cortés y Maestro, 1998).
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No existe un modelo geodinamico claro que explique la distension
en la Cuenca de Almazan dentro de un contexto compresivo complejo a
escala de placa, que origina mesoestructuras compresivas en areas cer-
canas (Sistema Central, Cuenca de Madrid) y terremotos actuales con
mecanismos focales que indican un régimen general de desgarre en el
centro de la Peninsula Ibérica (Giner, 1996). La existencia de una impor-
tante extension en el margen oriental de la Peninsula, que dio lugar a
macroestructuras desde el Mioceno medio-superior hasta la actualidad
(Catalanides, Maestrazgo-Cuenca de Valencia, fosas de Teruel, etc.),
podria explicar la aparicion de mesoestructuras en la zona estudiada. Una
disminucién hacia el oeste de la intensidad del esfuerzo distensivo pudo
hacer que éste no fuera capaz de producir grandes estructuras cartografi-
cas, pero si una importante fracturacion a escala de afloramiento (fallas
normales de escaso desplazamiento y fracturas tensionales).

La Cuenca de Almazan se encuentra relativamente alejada de los
dos margenes de placa activos desde el Mioceno superior a la actualidad:
los Pirineos y las Béticas. La intensidad de los esfuerzos compresivos que
éstos transmiten hacia el interior de la placa disminuye en el mismo senti-
do. Segun el modelo de Sassi y Faure (1977), la variaciéon espacial de inten-
sidades se traduce en una zonacion de los esfuerzos, pasando de regime-
nes de compresion triaxial a desgarre y distension triaxial, a medida que
nos alejamos del margen de placa, como consecuencia del intercambio de
ejes (cambio en la posicion relativa de los mismos al cambiar su magnitud,
manteniéndose la coaxialidad) (Fig. 5.64). Esto daria lugar a la aparicion de
un campo de esfuerzos regional distensivo con una orientaciéon de los ejes
principales controlada por el campo compresivo dominante en cada
momento a escala de placa (NNE a NE procedente del Pirineo y NO a NNO
procedente del margen bético) (Fig. 5.65). Un aumento de la intensidad del
campo compresivo 0 una disminucion de la intensidad del distensivo (de
caracter temporal o espacial) implicaria la aparicion de estados de esfuer-
zos compresivos locales.
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ANALISIS DE LA FRACTURACION

1. METODOLOGIA DEL ESTUDIO DE LA FRACTURACION

Las fracturas de distintos tipos y las estructuras de presion-disolu-
cion son las estructuras mas abundantes en el nivel estructural superior. Su
andlisis permite obtener informacién sobre los esfuerzos que han actuado
sobre los cuerpos rocosos, y por ello se han desarrollado métodos de
estudio que podemos encuadrar en dos tipos:

1) Los que tienen en cuenta fundamentalmente las orientaciones de
picos estiloliticos y planos estriados con movimiento de cizalla entre los
bloques (fallas). Su objetivo fundamental es la determinacién de los ejes
principales y de la componente desviatoria del estado de esfuerzos res-
ponsable de la génesis o reactivacion de las fracturas (Pegoraro, 1972;
Carey, 1976; Armijo, 1977; Angelier y Mechler, 1977; Etchecopar et al.,
1981; Simoén, 1986; Angelier, 1994). Estos métodos ya se han descrito en
el capitulo anterior de este trabajo.

2) Los métodos basados fundamentalmente en el analisis de densi-
dades, dimensiones y orientaciones de las fracturas, con o sin movimien-
to de cizalla entre los bloques. Su objetivo no es tanto la determinacién de
los paleoesfuerzos causantes de su movimiento como la caracterizacion
en detalle de su geometria y el establecimiento de modelos que expliquen
esta ultima en relacion con campos de esfuerzos primarios y perturbados
(Engelder y Geiser, 1980; Holts y Foote, 1981; Engelder, 1982, 1985; Han-
cock, 1985; Bevan y Hancock, 1986; Hancock y Engelder, 1989; Hancock,
1991; Arlegui y Hancock, 1991; Rives, 1992; Arlegui y Simén, 1993; Arle-
gui, 1996), asi como con pliegues y otras estructuras de mayor escala
(Hobbs et al., 1976; Price y Cosgrove, 1990; Rives, 1992).

La caracterizacion precisa de la fracturacion, en cuanto a su geo-
metria, densidad, distribucién y relaciones entre estructuras de distintas
escalas, es un aspecto de gran importancia en trabajos de investigacion
pura encaminados a determinar la génesis de las discontinuidades en los
macizos rocosos. Asimismo, desde el punto de vista aplicado, la caracte-
rizacién y prediccién de los patrones de fracturas y la modelizacién de las
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propiedades fisicas que se derivan de ellos (resistencia mecanica del maci-
zo, conductividad hidraulica, etc.).son objetivos importantes en la pros-
peccion y gestion de almacenes de fluidos subterraneos y en el disefio y
ejecucion de obras de ingenieria civil.

1.1. EL ANALISIS DE ORIENTACIONES

En el estudio cuantitativo de los datos de orientaciones en fracturas
hay dos cuestiones que creemos necesario puntualizar: el tipo de mues-
treo y el numero de medidas a realizar.

A la hora de elegir una metodologia de toma de datos en diaclasas
los investigadores se dividen en dos grandes grupos, aquellos que se incli-
nan por una toma de datos selectiva y aquellos que prefieren el método “a
ciegas”.

Los partidarios del método selectivo consideran sélo un pequefio
numero de datos, entre 15 y 20 medidas en cada estacion, elegidos en fun-
cion de criterios que no son siempre fiables (Gutiérrez Claverol et al., 1992);
asi algunos solo miden fracturas bien desarrolladas (Parker, 1942; Hodg-
son, 1961), mientras otros prestan atencion Unicamente a las agrupadas en
conjuntos de tres o0 mas unidades (Rehring y Heidrick, 1972, 1976). Este
método se revela insuficiente cuando se quiere disponer de unos resulta-
dos que tengan verdadero valor estadistico; a lo sumo puede servir para
determinar la direccion preferente de una familia dada, pero no caracteri-
zarla de forma completa y poder detectar su variabilidad (Arlegui, 1996).

El muestreo ciego convencional consiste en elegir un afloramiento
de buena calidad y, comenzando por un punto cualquiera del mismo,
seguir una trayectoria, por lo general paralela a las capas, a lo largo de la
cual se miden todas las discontinuidades que el observador va encontran-
do. El proceso se termina cuando se considera que el numero total de
medidas es suficiente. Otro procedimiento distinto de muestreo ciego des-
crito en la literatura es el del método del circulo inventario (Davis, 1984;
Gutiérrez Claverol, et al., 1992; Arlegui, 1996), que consiste en medir todas
las diaclasas que aparezcan en el interior del circulo de radio establecido,
independientemente de su tamafio u otras caracteristicas. Davis (1984)
propone que el radio del circulo sea igual a la potencia de la estratificacion,
ya que segun se desprende de diversos trabajos, para una litologia dada,
la concentracion de fracturas esta relacionada inversamente con el espe-
sor de los estratos (Harris et al., 1960; Sowers, 1973; Ladeira et al., 1981).
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De todas formas, en la concentracion de fracturas no solamente influye la
potencia de los estratos, sino también el grado de deformacién, ya que
para un area determinada se concentra un mayor nimero de fracturas en
las zonas con mayor grado de curvatura (Harris et al., 1960). Por todo ello
y para no alargar excesivamente el tiempo de trabajo en la toma de datos,
Gutiérrez Claverol et al. (1992) proponen la utilizaciéon de un radio del cir-
culo inferior a 1,5 metros. Unicamente se ha utilizado este método en algu-
nas estaciones del entorno de Gémara (estaciones 29, 30, 32 y 38) ya que
no ha resultado posible llevarlo a la practica en otras, bien porque los aflo-
ramientos presentaban resaltes importantes, bien porque las estaciones se
sitlan sobre pequefos escarpes en la ladera creados por la alternancia
decimétrica de niveles de diferente competencia. La considerable laborio-
sidad del método del circulo inventario, los deficientes resultados que
puede arrojar en algin caso, asi como la imposibilidad de su aplicacion
generalizada (y la consiguiente carencia de un procedimiento homogéneo
de toma de datos en toda la region), tal y como comenta Arlegui (1996),
hacen preferible el empleo del método de muestreo ciego convencional.
En la figura 6.1 se observa la diferencia entre los resultados obtenidos por

el método del circulo inven-

tario y el muestreo ciego.

s ; ' : ' En la estacién 32 se pro-
RUTH | p— Lo, yectaron de modo aleatorio
'%40- " 15 puntos en los que se
2. | centraron circulos de 1,5
=] metros de radio. Mediante
2 90- /e i % A\ | latoma de datos aplicando
2 L el sistema convencional o

104 / % | de muestreo ciego se han

identificado de un modo

0 ; e . 1 mas claro varias familias de

0 40 80 120 160 fracturas menores (NO50E

Direccion y NO9OE) que no se definen

Figura 6.1. Comparacion entre las medidas tomadas con el = |OS 'datc')’s obtenld(’)s ol
método del circulo inventario y las tomadas mediante un mues- la utilizacidon del circulo
treo ciego. Los datos de direccion han sido procesados median- inventario
te curvas de frecuencia suavizadas. 1 )

1 Las Curvas de Frecuencia Suavizadas se han elaborado mediante la técnica propuesta por Wise y
McCrory (1982). Este método permite eliminar el ruido estadistico introducido por el muestreo gracias a
la utilizacién del concepto de promedio de ventanas rodantes o medias mdviles. En nuestro caso hemos
adoptado un tamano de ventana de 15°, dentro del rango propuesto por los autores citados anterior-
mente.
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Con el fin de determinar el nimero ideal de medidas que se debe-
rian tomar en cada estacion, Arlegui (1996) confronta los parametros esta-
disticos resultantes de varias submuestras de una poblacién real, obser-
vando que:

El valor absoluto de la desviacion estandar () tiende a aumentar al
disminuir el nimero de medidas. Los valores de & en el intervalo entre 100
y 55 datos son relativamente similares, mientras que para poblaciones
inferiores a 30 datos los valores de & aumentan mucho, por lo que las
muestras de ese tamano no pueden considerarse representativas.

Las variaciones de las direcciones dominantes son minimas hasta
alcanzar valores extremadamente bajos en el nimero de medidas. En
algun caso las direcciones observadas coinciden con la direccion patrén
hasta para valores menores de 25 datos, y no se observan variaciones
apreciables hasta alcanzar por lo menos los 30-35 datos. Los resultados
muestran que por encima de 60 datos los resultados son exactos, entre 25
y 60 son buenos, y por debajo de 25 datos puede haber problemas en la
definicion de la orientacion.

A partir de esta informacién, en este trabajo consideraremos las
estaciones con un numero de datos no menor a 30, aun teniendo la con-
fianza, en aquellos casos en que esto no ha sido posible, de que la solu-
cion es también aceptable.

1.2. EL ESPACIADO DE LAS FRACTURAS

Otra de la caracteristicas importantes a destacar en el andlisis de la
fracturacion es la regularidad de las distancias entre planos de una misma
familia. La distancia entre fracturas de una misma familia, medidas per-
pendicularmente a sus planos, se agrupan en torno a un valor medio deno-
minado espaciado (Arlegui, 1996). Un parametro de gran utilidad a la hora
de comparar datos de espaciado provenientes de diferentes estaciones es
el denominado indice del Espaciado de Fracturas o FS| (Fracture Spacing
Index) establecido por Narr y Suppe (1991) y que se define como el cocien-
te entre el espesor de la capa y la mediana de la distribuciéon del espacia-
do.

La calidad de los afloramientos no siempre permite realizar un deta-
llado andlisis del espaciado por lo que ello sélo se ha realizado en algunas
estaciones del area de Gémara (estaciones 30, 31, 32, 33, 36, 45, 48, 49,
51, 52 y 54). En estos casos, como nuestro interés se centra en el analisis
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de la regularidad de la fracturacién como herramienta que nos permita pre-
cisar aspectos genéticos del diaclasado tales como su desarrollo mecani-
coy el grado de desarrollo alcanzado, el indice que mejor se ajusta a nues-
tros propésitos es el espaciado tal y como ha sido definido en el primer
parrafo, con el empleo del indice FSI.

Para obtener conclusiones Uutiles sobre la génesis de fracturas,
sobre su distribucion y las posibles variaciones de las mismas a escala
regional, la toma de datos debe hacerse con fracturas de una misma fami-
lia, ya que de lo contrario se introduce tal cantidad de factores adicionales
que resultaria imposible llegar a una conclusion fiable sobre sus mecanis-
mos genéticos (Arlegui, 1996).

El factor que mayor control ejerce sobre el espaciado de las fractu-
ras es la potencia de la serie que se ve afectada por la fracturacion (Mas-
tella, 1972; McQuillan, 1973; Ladeira y Price, 1981; Verbeek y Grout, 1982,
1984, 1991). Aunque, ademas de éste, se han invocado controles adicio-
nales como son las caracteristicas reoldgicas del material (McQuillan,
1973; Verbeek y Grout, 1982, 1984, 1991) y la situacién tecténica (Wheeler
y Dixon, 1980; Pohn, 1981). La relacién entre el espaciado y el espesor de
la serie estratigrafica afectada se ha explicado a partir de numerosos
modelos tedricos (Hobbs, 1967; Pollard y Segall, 1987), los cuales
demuestran que se produce una reduccion del esfuerzo alrededor de cada
fractura neoformada, que evita la formacion de otras en sus proximidades
hasta una distancia que se relaciona directamente con el espesor de la
capa mecanica 2 afectada.

Diversos autores han planteado la relacién existente entre el espa-
ciado y el desarrollo del diaclasado, o por denominarlo de otro modo, el
grado de madurez de la fracturacion (Rives et al., 1992; Wu y Pollard, 1992;
Dunne y Hancock, 1994; Simén et al., 1988) o grado de saturacion de la
fracturacion (Narr y Suppe, 1991; Wu y Pollard, 1995). Se puede definir el
maximo grado de madurez o de saturacidon cuando la situacion es tal que
la reduccion de los esfuerzos existentes debido a la ya existencia de frac-

2 El espesor de la capa que ha controlado realmente el espaciado de las diaclasas no tiene por qué corres-
ponder al espesor de una capa individual medido con un criterio estratigrafico convencional, sino lo que
Narr y Suppe (1991) denominan mechanical layer, es decir, el espesor de roca que se ha comportado
como unidad frente a la fracturacion. Gross (1993) define capa mecanica controlada por la litologia (/it-
hology-controlled mechanical layer) como la unidad de roca que se comporta homogéneamente en res-
puesta a los esfuerzos y cuyos limites se localizan en cambios de litologia que marcan contrastes en las
propiedades mecanicas. Es decir, la capa que hemos de considerar y medir en el campo puede com-
prender varios estratos cuando no hay un nivel incompetente separandolos (Arlegui, 1996).
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turas inhibe la formaciéon de otras nuevas. Rives et al. (1992) propone que
la relaciébn moda/media de la distribucién de espaciados podria represen-
tar un Indice del Grado de Saturacién de una familia; una relacion baja, cer-
cana a 0, indicaria un desarrollo pobre de la familia, en tanto que un valor
cercano a 1 corresponderia a un estadio préximo a la saturacién. Arlegui
(1996) denomina a este indice IR. La madurez del diaclasado puede ser
cuantificada mediante el empleo del indice de Periodicidad del Diaclasado
JPI (Joint Periodicity Index) establecido por Dunne y Hancock (1994). El JPI
es el cociente entre la desviacion estandar del espaciado y la media arit-
mética, es decir, el coeficiente de variacion del espaciado expresado en
tanto por uno. Un valor 0 significa un grado alto de regularidad en el espa-
ciado (las distancias entre diaclasas son todas iguales) y un valor 1 indica
que no existe ninguna regularidad. Dado que el modelo de Rives et al.
(1992) implica que la mayor regularidad de espaciado se da en situaciones
de saturacion, el JPI nos informara, en cierto modo, sobre lo cerca que nos
encontramos de ese estado.

2. ANALISIS DE LAS ORIENTACIONES DE FRACTURACION EN LA
CUENCA DE ALMAZAN

Los depdsitos terciarios de la Cuenca de Almazan, desde el punto
de vista estructural, se encuentran densamente fracturados y, a su vez,
esta fracturacion tiene una distribucién areal homogénea en toda la cuen-
ca. Se ha realizado una cartografia sintética donde se han representado las
direcciones de fracturacion de 145 estaciones repartidas por toda la super-
ficie de la Cuenca de Almazan, tanto en materiales mesozoicos como ter-
ciarios (Figs. 6.2 y 6.3). En total se han medido cerca de 5700 planos de
fracturas, de los cuales 1461 corresponden a fallas, y el resto a planos en
los que no se han observado indicadores de movimiento. Presentan una
gran heterogeneidad en las direcciones, observandose un maximo absolu-
to entre NO40-050E, un maximo relativo entre N110-140E, subperpendicu-
lar al anterior, y un minimo absoluto comprendido entre NO80-090E (Fig.
6.4A). Del mismo modo, al separar fallas y diaclasas, se observa que las
orientaciones de los planos de fractura sin signos de desplazamiento son
similares a las del conjunto, aunque los maximos estan mas definidos,
situandose en N0O40-050E y N120-140E (Fig. 6.4B). Esto es debido, funda-
mentalmente, a que el numero de diaclasas es considerablemente mayor
que el de fallas. Sin embargo, en los planos de falla se observa cémo el
maximo absoluto se sigue manteniendo aproximadamente en NO50-060E,
mientras que los maximos relativos pasan a tener orientaciones entre
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Figura 6.2. Diagramas en rosa mostrando la orientacion de las fracturas medidas en la Cuenca de Almazin a
escala de afloramiento (el circulo exterior representa el 20%). El niimero indica la referencia de la estacion de
datos y el niimero entre paréntesis indica la cantidad de medidas realizadas en la estacion correspondiente. Se
han representado las rosas en distinto color segiin el material donde se localiza la estacion se encuentra defor-

mado (fondo blanco) u horizontal (fondo gris).
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Figura 6.3. Diagramas en rosa mostrando la orientacion de las fracturas medidas en el entorno de Gémara.
La simbologia utilizada es la misma que en la figura 6.2.

N160-010E y NO80-110E, a la vez que el minimo absoluto se situa entre
N120-140E (Fig. 6.4C). Cabe destacar, por lo tanto, que aun manteniéndo-
se una orientacion predominante NE, dividida en dos maximos de direc-
cion NNE y NE, tanto para los planos de diaclasas como para los de fallas,
existen dos maximos relativos de las orientaciones de las fallas E-O y

308



N=1416

L

Figura 6.4. Rosas de direcciones de fracturacion: A) Repre-
sentacion conjunta de todos los datos; B) Representacion de
los planos de fracturas sin evidencias de movimiento; C)
Representacion de los planos de falla y D) Representacion de
los planos de grietas de extension. El circulo exterior repre-
senta el 20%.

Frecuencias relativas

0 LY & 120 160 180

Figura 6.5. Comparacion entre las orientaciones de fallas
y diaclasas. Los datos de direccion han sido procesados
mediante curvas de frecuencia suavizadas.
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NNO, que coinciden con los
minimos en las direcciones de
las diaclasas, y por el contra-
rio, existe un maximo de
direcciéon NO determinado por
el analisis de las orientaciones
de diaclasas, que correspon-
de con un minimo en las
orientaciones de las fallas
(Fig. 6.5). Por otro lado, tam-
bién se han analizado las
direcciones de los planos de
las grietas de extension. Aun-
que el numero de datos que
se dispone es mucho menor
que en las otras estructuras
(aproximadamente 70 datos
con respecto a los 1400 de los
planos de falla y 4200 de las
diaclasas) se observa la exis-
tencia de dos direcciones cla-
ras: un maximo absoluto con
una orientacion NO030-040E y
un maximo relativo en N110-
120E (Fig. 6.4D), mantenién-
dose el patrén de direcciones
que definen las fracturas sin
desplazamiento aparente.

Como se ha menciona-
do en el apartado introducto-
rio, numerosos autores inter-
pretan las diaclasas que
muestran patrones de orienta-
cion sistematicas como pro-
ducto de campos de esfuer-
zos (Engelder y Geiser, 1980;
Holts y Foote, 1981;...; Arle-
gui, 1996). Sin embargo, exis-
ten también evidencias de la
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estrecha relaciéon de estas estructuras con pliegues y fallas (Suppe, 1985;
Twiss y Moores, 1992). Por ello, a la hora de interpretar la geometria de la
fracturacion y establecer su relacion con las macroestructuras y con los
campos de esfuerzos regionales, se pueden establecer dos situaciones
dentro de la zona estudiada: 1) planos de fracturas medidos en flancos y
charnelas de pliegues, fundamentalmente en materiales mesozoicos y
paleégenos, que se localizan en los bordes de la misma y en pequefios
paleorrelieves, los primeros, y en el sector oriental de la Cuenca de Alma-
zan, los segundos, y 2) fracturas situadas sobre materiales neégenos, nor-
malmente en posicion horizontal, distribuidas por toda la cuenca.

2.1. ANALISIS DE LA FRACTURACION EN MATERIALES PLEGADOS

Los materiales plegados se localizan en los bordes mesozoicos que
limitan la cuenca y en los margenes septentrional y oriental. Los sectores
norte y sur presentan una directriz estructural de direccién E-O, aunque el
margen del borde sur de la Sierra de Cameros presenta irregularidades que
dan lugar a que las estructuras presenten también orientacién NE-SO (Sie-
rra de la Pica al este) y NO-SE (Sierra de San Marcos al oeste). El area
oriental de la cuenca se caracteriza por presentar pliegues y fallas de
direccion NO-SE. Se ha considerado adecuado, por lo tanto, proceder al
analisis de la fracturacién de estos sectores por separado teniendo en
cuenta como criterio: 1) la homogénea orientacion de las macroestructu-
ras; 2) un patrén similar en las orientaciones de fracturacion de las distin-
tas estaciones englobadas; y 3) la localizacidon geografica de los aflora-
mientos, donde se ha realizado la toma de datos, dentro de la cuenca. La
division resultante es la misma que en el capitulo anterior (Fig. 6.2).

2.1.1. SECTOR SEPTENTRIONAL

En este sector, las orientaciones preferentes de las fallas presentan
tres direcciones predominantes: NE-SO, E-O y NO-SE. Los planos de dia-
clasas se disponen segun las orientaciones NNE-SSO, NE-SO, ESE-ONO
y NO-SE (Fig. 6.6). El patron de direcciones que muestran las diaclasas
con respecto las fallas es relativamente parecido, ya que ain mantenién-
dose en ambos casos las direcciones NE y NO, el maximo de orientacion
NNE que definen las diaclasas coincide con un minimo de datos en la
direccién de los planos de fallas, y el maximo relativo E-O definido por las
fallas corresponde con un minimo en la orientacion de las diaclasas (Fig.
6.6).
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Figura 6.6. Comparacion entre las orientaciones de fallas y fracturacion esta definido por
diaclasas del sector septentrional de la zona de estudio. Los la existencia de familias con-

z;::tcc:‘i 'z‘i:' :;::::;;rxgn sido procesados mediante curvas de juga ee (es taciones 2, 3 y 1 6)
cuya interseccion
coincide con el polo
de estratificacion (ver
Fig. 6.7). Esta situa-
ciéon se puede rela-
cionar con el modelo
de Anderson (1951)
para fallas direccio-

nales, con 61 y 63
Figura 6.7. Este.reogramfz‘s de las esta.a"ones 23 3y 16, c.ionlde se observa contenidos en el
que el punto de interseccion de las familias conjugadas coincide con el polo

de estratificacion (cuadrado negro). plano de estratifica-

ciéon y oo perpendi-

cular. Por lo general,
los planos de falla se situan paralelos a las macroestructuras (direccion
NE-SO en las estaciones 13 y 21 en la zona occidental y ESE-ONO en las
estaciones 5y 7 en el sector oriental), por el contrario las diaclasas se dis-
ponen perpendiculares (orientacion NO-SE en el area occidental de este
sector, estacién 5, y con direccién NE-SO en el sector oriental, tal y como
se presenta en las estaciones 16, 17 y 18) (ver Fig. 6.2).

Estavion 2 Estaion 3 Esteion 16

Analizando las orientaciones de la fallas y diaclasas en funcién de la
edad del material al que afectan podemos observar ciertas diferencias y
similitudes. Las fallas direccionales e inversas son compatibles, grosso
modo, con dos direcciones de compresion NE-SO y SE a SSE (Fig. 6.8A 'y
C). Del mismo modo las fallas normales pueden asociarse genéticamente
a dos direcciones de extension N-S y E-O (Fig. 6.8A y C). Si comparamos
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Figura 6.8. Representacion de las orientaciones de
fallas y diaclasas del sector septentrional en funcion de
la edad de los materiales a los que afectan. A) Compa-
racion entre las direcciones de las fallas con movimien-
to dextrorso y sinestrérsum 'y de las fallas con compo-
nente normal e inverso en materiales mesozoicos. B)
Orientacion de las diaclasas en rocas mesozoicas. C)
Comparacion entre las direcciones de las fallas norma-
les e inversas que afectan alos depdsitos paleégenos. D)
Orientacion de las diaclasas que se localizan en rocas
paledgenas. Los datos de direccion han sido procesados
mediante curvas de frecuencia suavizadas.

las fallas y diaclasas mesozoicas,
se observa cémo estas Ultimas
presentan dos maximos claros en
NO30E y NO60E, mientras que las
fallas muestran un maximo comun
con las diaclasas, NE-SO, pero los
otros dos se sitian en ESE-ONO y
NO-SE (Fig. 6.8A y B). Sin embar-
go, si comparamos las fallas y dia-
clasas paleégenas vemos una gran
similitud en su distribucién, pre-
sentando tres maximos: NO3OE,
NO60OE y N130-150E (Fig. 6.8C y
D).

2.1.2. RAMA ARAGONESA

Los planos de las fracturas
forman dos familias subperpendi-
culares entre si, presentando
orientaciones NE-SO y NO-SE
(Fig. 6.9A). Se disponen perpendi-
culares a la zona de contacto
entre la Cordillera Ibérica y la
Cuenca de Almazan (estaciones
45, 54, 76 y 79), paralelas (estacio-
nes 65, 68, 75y 71) o bien pueden
coexistir ambas situaciones (esta-
ciones 30, 31, 32, 38, 55, 58, 61,
66 y 67, ver figura 6.9A). En este

sector, también se han observado estaciones donde las fracturas se dis-

ponen siguiendo el modelo de Anderson (1951) para fallas direccionales
(estaciones 36, 50, 51, 53 y 59, ver figura 6.9B).

Existe una mayor semejanza entre las direcciones de los planos de
diaclasas y las fallas, aunque estas Ultimas presentan los maximos de
direccién, citados anteriormente, divididos en dos familias claramente
diferenciadas. Asi, el maximo de orientacion NE-SO se encuentra consti-
tuido por una familia de direccién aproximada NNNE-SSO y otra NE-SO.
El maximo de orientaciéon NO-SE, esta constituido por otras dos familias
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Figura 6.9. A) Fracturas paralelas y subperpendiculares a
un pliegue en materiales paleégenos. Estas fracturas pue-
den interpretarse como juntas tensionales. La fotografia
ba sido tomada al este de la localidad de Minana, proxima
al borde oriental de la Cuenca de Almazin, en su contac-
to con la Rama Aragonesa. B) Diaclasas y fallas conjuga-
das, cuyo patron se asemeja al propuesto por Anderson
(1951) para fallas direccionales. La imagen ha sido toma-
da a un kilometro al este de la localidad de Gomara.

N
33
L

FRECUENCIA RELATIVA
3

80 120
DIRECCION

Figura 6.10. Comparacion entre las orientaciones de fallas
y diaclasas del sector de la Rama Aragonesa. Los datos de
direccion ban sido procesados mediante curvas de frecuen-
cia suavizadas.

de fracturas con una direccion
muy proxima entre si: N100E vy
N120E (Fig. 6.10).

Las fallas direccionales e
inversas en este sector, tal y
como se observa en los graficos
de la figura 6.11A y B, y se ha
expuesto en el capitulo anterior,
se han podido generar bajo la
actuacion de cuatro direcciones
de compresiéon: NNE-SSO, NE-
SO, ESE-ONO y NO-SE. La
génesis de las fallas normales
ha podido deberse a la actua-
cion de cuatro direcciones de
extension ya descritas anterior-
mente: N-S, NE-SO, ESE-ONO y
NO-SE. Si comparamos las
fallas y diaclasas en funcion de
la edad de los materiales a los
que afectan, observamos que
en los de edad paledgena las
direcciones de ambas estructu-
ras son muy semejantes, obte-
niéndose dos maximos subper-
pendiculares: NE-SO y NO-SE
(Fig. 6.11 By C).

En este sector se ha
seleccionado un area de aproxi-
madamente 25 km? alrededor de
la localidad de Gomara (Fig.
6.12), que por la calidad de los
afloramientos ha permitido reali-
zar un estudio mas detallado de
la fracturacion. En esta zona,
ademas de medir la orientacién
y buzamiento de los planos de
fractura, se ha procedido a
determinar su morfologia y las
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Figura 6.11. Representacion de las orientaciones de fallas y diaclasas del sector de la Rama Aragonesa en funcion de la edad de los materiales a los que afectan.
A) Comparacion entre las direcciones de fallas con movimientos dextrorso y sinistrérsum vy de las fallas con componente normal e inverso en materiales mesozoicos.
B) Comparacion entre las direcciones de fallas con movimiento dextrorso y sinestrorsum vy de las fallas de componente normal e inverso en materiales paleégenos.
C) Orientacion de las diaclasas que afectan a los depdsitos paledgenos. Los datos de direccion han sido procesados mediante curvas de frecuencia suavizadas.
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LEYENDA:
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DE LA ESTRATIFICACION
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PRIMERA LEDESMA
\ DIRECCION DE FRACTURACION
SEGUNDA

Figura 6.12. Situacion de las estaciones analizadas vy sintesis de los resultados obtenidos. El diagrama en rosa
representa la distribucion del total de fracturas medidas (excluidas las fallas con estriaciones).

relaciones de corte, siguiendo la metodologia descrita al comienzo del
capitulo. En esta zona, las diaclasas dibujan un denso entramado en casi
todos los bancos conglomeraticos (ver Fig. 6.9.B). El conjunto de los datos
de direcciones de estas fracturas (Fig. 6.12 y 6.13A) muestra dos maximos
principales NE-SO y NO-SE, si bien en el primero de ellos pueden identifi-
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carse dos maximos relativos
segun NO15E y NO40E. Compa-
rando los diagramas en rosa de las
figuras 6.12 y 6.14, correspondien-
te a un afloramiento situado a 12
kildbmetros al norte de Gémara, se
comprueba que las familias de
fracturas son las mismas a escala
macro- y mesoestructural.

"1 1628 FRACTURAS

RELA TIVA

3 .

FRECUENCIA

L3 3T £ 3F 8T
IO BT o »
DIRECCION El estudio sistematico de

o e TR 176 relaciones de corte observa-
FRACTURAS SEGUNDAS das entre las distintas fracturas
176 RELACIONES DE CORTE permite afirmar que la familia NNE

a NE fue la primera en desarrollar-
se, mientras que los planos NO-SE
. se formaron después, ya que ter-
- minan sistematicamente contra los
" anteriores (Fig. 6.12 y 6.13B). En la
mayoria de los casos, las fracturas
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Figura 6.13. A: Curva de frecuencia suavizada para
el conjunto de las fracturas medidas. B: Idem para las
fracturas en las que se ha establecido una relacion
cronoldgica entre una familia primera'y una segunda

con una orientacién entre N y ENE
son anteriores a las fracturas de
orientacion E a SSE. En la figura
6.15A se muestra un diagrama en
el cual se representan las 176 rela-

en virtud de sus relaciones de corte.

ciones de corte entre los pares de
fracturas en funcién de su orienta-
cion. El 94% de las relaciones de corte (136 datos) muestran que las frac-
turas de orientacion NOOOE a NO75E son anteriores a las de direccion
NO9OE a N165E (Fig. 6.15B).

En aquellos afloramientos en los que la familia NE no se encuentra
subdividida en dos, el patrén de fracturacion presenta estilo arquitectonico
en H (Hancock, 1985). En aquellos otros en los que se diferencia una sub-
familia NNE y otra NE (estaciones 36, 38, 43, 49, 51 y 53) la familia SE se
interrumpe indistintamente contra una u otra de las anteriores, dando lugar
a un estilo arquitectonico en A (ver ejemplos de ambos tipos en Fig. 6.12).

No todas las familias de fracturas presentan los mismos caracteres
morfoldgicos e indicadores cinematicos. Ya hemos sefalado que algunas
de ellas (66 observaciones en total) tienen componentes de movimiento en
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Figura 6.14. A) Fotografia aérea de la zona de Tozalmuro y Ojuel (ver situacion en el mapa). B) Cartografia
fotogeoldgica de la fracturacion, realizada a partir de la fotografia aérea. Los circulos serialan zonas donde se
observan ejemplos de estilos arquitectonicos en Ay H. C) Diagrama en rosa de las fracturas cartogrdficas en
el mapa adjunto ponderada en funcion de la longitud.

direccion registradas en el desplazamiento de cantos (Fig. 6.16A). Su
correspondiente diagrama en rosa es el representado en la Fig. 6.16D, en
el que se superponen la rosa de frecuencias total y las rosas parciales
correspondientes a las fracturas con sentido de movimiento dextrorso y
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Figura 6.15. A) Cronologia relativa de las direc-
ciones de fracturas a partir de las 176 relaciones
de corte observadas en campo. En el extremo
superior derecho de cada celda se representa el
niimero de datos y en el extremo inferior izquier-
do el porcentaje con respecto a su relacion contra-
ria (localizada en la celda simétrica respecto de la
diagonal en negro). Las celdillas en gris suponen
la no existencia de datos de relacion de corte entre
esas direcciones. Por ejemplo, entre fracturas de
direcciones N135-150E y NO30-045E se han
observado un total de 12 relaciones de corte. De
ellas, 10 (83%) indican que las N030-04SE son
anteriores a las N135-150E, y 2 relaciones (17%)
indican la cronologia contraria. Para direcciones
N135-150E y N045-060E, en el 100% de los
casos observados (11 relaciones) las fracturas
135-150 son posteriores. B). Diagrama sintético
basado en el anterior, donde se representa las rela-
ciones de corte entre las fracturas de orientaion
NO090-165E (familia NW-SE) y N000-07 SE (fami-
lia NE-SW).
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sinistrérsum, respectivamente. El dia-
grama es claramente bimodal, y se
observa cémo el maximo préximo al
norte corresponde mayoritariamente a
fracturas de sentido dextrorso, mien-
tras al maximo NE pertenecen la
mayoria de las fracturas con sentido
de movimiento sinistrérsum. Este
esquema representa, por tanto, un
claro sistema de fallas direccionales
¢onjugadas compatibles con un eje
de esfuerzo maximo o4 orientado en
la bisectriz de ambas (en torno a
NO25E). Aunque en numero mas
pequeno, también algunas de las frac-
turas ESE a SE muestran este tipo de
desplazamientos, si bien aqui no
estan tan claramente definidas las dos
familias conjugadas.

Hay otro tipo de fracturas que,
aunque no desplazan cantos, si tienen
planos lisos que los cortan (Fig.
6.16B), caracteristica comun con los
del tipo descrito en el parrafo anterior.
La distribucion de frecuencias (Fig.
6.16E) es muy similar a la anterior: dos
maximos principales NO15E y NO40E
y una familia minoritaria ESE a SE. Ello
sugiere que este segundo tipo de
fracturas puede tener el mismo signi-
ficado que el primero (fracturas de
cizalla de tipo direccional), con la
Unica diferencia de que su salto es
practicamente nulo.

Figura 6.16. Tipologia de fracturas en los conglomera-
dos de Gomara y su correspondiente distribucion de
orientaciones: A y D) Fracturas que desplazan cantos; B
y E) Fracturas que cortan cantos sin desplazarlos; Cy F)
Fracturas que rodean cantos. N: Niumero de datos
correspondientes a cada tipo de fracturas.
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Analisis de la fracturaciéon

Finalmente, existe un ter-
cer tipo de superficies de fractu-
ra de caracter mas irregular que
rodean los cantos del conglome- BUBEROS &
rado sin atravesarlos (Fig. 6.16C). »
La gran mayoria de ellas se iden-
tifica con la familia SE, si bien
también aparece un maximo rela-
tivo en NO35E (Fig. 6.16F). Este « 7
dltimo se situa dentro del diedro e i
que forman las dos familias de
fracturas de cizalla NNE y NE.
Esta ultima circunstancia se
observa no sélo en el conjunto
global de los datos expresados
en el diagrama, sino también en
varias de las estaciones indivi-

‘ALIUD %

LEDESMA ¢
(]

0 - 2000 m.

duales analizadas (estaciones 30,
36, 42, 49, 52) En cada una de Figura 6.17. Localizacion de las estaciones donde se ha
ellas, las fracturas que rodean fzj:iziou;izti;:::nn:rf::i;/;fores de espaciado entre fractu-
cantos tienen direccién préoxima

a NO3OE, mientras las que cortan cantos (incluidas algunas que, ademas,
los desplazan) forman sendas familias NO15-020E y N040-050E. El mismo
esquema se observa también en algunas estaciones (30, 31, 42, 52, 53)
para las fracturas NO-SE, si bien en este caso las direcciones de los maxi-
mos son menos persistentes. Todas las caracteristicas descritas mueven a
interpretar este tercer tipo de fracturas como superficies de rotura tensio-
nal subparalelas al eje de esfuerzos 1.

Dentro de esta zona se ha intentado establecer también la relacion
existente entre el espaciado de las familias principales de fracturacién con
el grado de madurez o desarrollo alcanzado por la misma. Para este fin se
ha estudiado un total de 13 estaciones, en las que se han medido 419
datos de espaciados de las fracturas NE-SO y 142 datos de las NO-SE,
tomando asimismo en consideracion la potencia de la capa o capas afec-
tadas. La distribucién de estas trece estaciones se muestra en la figura
6.17.

Si proyectamos las medidas de los espaciados obtenidos para las
dos familias estudiadas en cada estacion frente al espesor de la capa afec-
tada, observamos una clara tendencia a aumentar el espaciado a medida
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Figura 6.18. Relacion entre los espaciados del las
fracturas NE-SO (A) y NO-SE (B) y la potencia de
las capas.

Figura 6.19. Distribucion de frecuencias de la rela-
cion espaciadolpotencia de las familias NE-SO (A) y
NO-SE (B).

que aumenta el espesor de las capas, aunque no deja de ser apreciable la
dispersion de los valores (Fig. 6.18). La media de los cocientes entre el
espaciado y la potencia en la globalidad de las estaciones es 0,54 para la
familia NE y 0,62 para la NO. Si elaboramos un histograma de frecuencias
de la relacion espaciado/potencia de las estaciones analizadas obtenemos
una distribucion sesgada hacia los valores mas bajos de la relacion, que
tiende a hacerse asintotica hacia los mas altos (Fig. 6.19). El numero de
estaciones donde ha podido caracterizarse el espaciado de la familia NO
es bajo, debido fundamentalmente a la orientacién de los afloramientos,
que mayoritariamente son paralelos a esta direccion. Como consecuencia
de ello, los datos obtenidos no son suficientes para caracterizar estadisti-
camente esta familia, y por lo tanto a lo largo de este subapartado uUnica-
mente describiremos las fracturas de orientacion NE.

Aplicando a los datos obtenidos de la relacion espaciado/potencia
el indicador de Rives et al. (1992), IR, obtenemos un valor promedio de
0,99 para la familia NE, que significaria un alto desarrollo de las fracturas
con esta orientacion. Los valores de JPI varian entorno a una media de
0,59, que corresponde también a un estadio de desarrollo medio-alto. El
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indice FSI (Narr y Suppe, 1991), como se ha mencionado anteriormente en
los apartados metodoldgicos, también puede considerarse un indicador
del grado de madurez de la fracturacién. En las estaciones analizadas, el
valor medio de éste es 2,83, que indica un grado de desarrollo medio de la
fracturacion, alcanzando en algunas zonas practicamente el estadio de
saturacion (estaciones 31 y 33) (ver Fig. 6.20).

Con los datos disponibles, se ha planteado analizar las variaciones
regionales en el espaciado de la familia NE-SO, y por lo tanto el grado de
madurez dentro del ambito geografico estudiado. El analisis de la variacion
de este parametro dentro de un marco regional se ha acometido desde el
punto de vista geoestadistico 3, mediante la aplicacion de los diferentes
métodos de estudio de variables regionalizadas 4, es decir, variables distri-
buidas en el espacio de forma que presentan una estructura espacial de
correlacion. El método utilizado es el llamado krigeado® (Samper y Carre-
ra, 1990), basado en procedimientos de medias rodantes. Las variables
que vamos a emplear como indices de desarrollo de la familia NE son el
indice de Rives et al. (1992) al que Arlegui (1996), como ya se ha mencio-
nado anteriormente, denomina IR, el cociente entre la desviacion estandar
de los espaciados y la media, definido por Dunne y Hancock (1994) como

3 La geoestadistica emplea una aproximacion a la realidad en cierta medida opuestaa la de la estadistica
convencional (Ingram, 1996). En ella se asume que los puntos adyacentes estan correlacionados entre si
espacialmente. Esta continuidad se mide y se emplea para la estimacién de la variable en un punto o blo-
que. La relacion particular que expresa la extension de esa correlaciéon o continuidad se mide a través de
una funcién llamada funcién variograma o simplemente variograma. El valor de la variable en un punto
dado esta relacionado con los valores en los puntos vecinos, y esta influencia disminuye cuanto mas ale-
jados estan los puntos. Es posible que el grado de influencia sea diferente en direcciones diferentes, es
decir, exista una anisotropia en el valor de los datos en funcién de su distribucion espacial. Para expre-
sar estas variaciones se define un vector de distancias con una orientacién especifica. El grado de rela-
cién entre puntos situados a una distancia dada sobre este vector puede expresarse por la covarianza.

4 Una variable distribuida en el espacio de forma que presenta una estructura espacial de correlacion se
dice que esta regionalizada (Samper y Carrera, 1990). Lo caracteristico de este tipo de funciones es que
se pueden concebir como la suma de una componente estructurada y otra aparentemente erratica. La
primera es la que permite asegurar que, si nos encontramos en una zona en que se han realizado varias
medidas por encima de lo normal, lo mas probable es que las medidas adicionales también sean altas.
La componente erratica es la que impide precisar con exactitud el valor de dichas hipotéticas medidas.
Las variaciones o fluctuaciones erraticas de la variable regionalizada impiden su tratamiento o descrip-
cién mediante una funcién continua. Por tanto, es necesario una formulacién del problema que tenga en
cuenta los dos aspectos de tal manera que sea posible una representacion simple de la variabilidad
espacial.

5 El krigeado (en francés se denomina krigeage, y en inglés kriging, el término krigeado esta acunado por
Samper y Carrera, 1990 y aparece en el Diccionario Internacional de Geoestadistica) es el proceso de
estimar el valor de una variable distribuida espacialmente a partir de valores adyacentes y del criterio de
interdependencia obtenido en el variograma. El krigeado es el mejor método de estimacién ya que invo-
lucra la construccién de una ecuacién de medias mdviles ponderadas que se empleara en la estimacion
del valor de la variable en localizaciones especificas. Esta ecuacion esta disenada de forma que minimi-
za el efecto de la elevada varianza de las muestras al incluir el conocimiento de la covarianza entre el
punto estimado y otros puntos con muestras dentro del rango.
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DESV. MEDIANA DESV. MODA
AFLORAMIENTO  MODA ESP. MEDIAESP. MEDIANA ESP. STAND. ESP. MODAPOT.  MEDIA POT. POT. STAND, POT. ESPAPOT
30 60,000 106,000 68,000 82,826 75,000 112,000 85,000 57,428 0,875
311 45,000 69,594 51,500 45,505 45,000 85,000 77,500 35,687 1,125
31.2 85,000 107,180 93,000 56,971 90,000 108,400 110,000 31,074 1,125
31.3 75,000 100,940 86,000 63,321 75,000 116,920 94,000 60,694 0875
32 67,500 119,550 96,000 60,686 230,000 225,910 230,000 103,400 0375
33 105,000 143,880 149,000 38,688 145,000 145,000 145,000 0,000 1,125
36 65,000 148,270 107,500 110,970 305,000 249,230 286,000 73,896 0,375
45 125,000 84,520 96,000 40,177 205,000 223,600 225,000 24,175 0,625
48 115,000 109,610 115,000 86,656 195,000 221,240 195,000 46,582 0,625
49 175,000 124,080 115,000 68,473 365,000 252,870 235,000 84,073 0,375
51 87,500 97,407 63.000 66,618 200,000 200,000 200,000 0,000 0,375
52 25,000 44,946 37,000 31,743 450,000 450,000 450,000 0,000 0,125
54 37,500 81,391 70,000 56,627 275,000 303,480 300,000 63,799 0,125
AFLORAMIENTO  MEDIA ESP/POT MEDIANA ESPPOT  DES.STAND.ESPPOT  JPIESP Ir ESP JPI ESP/POT Ir ESP/POT Fsl
30 0,828 0,813 0,343 0,781 0.566 0,414 1,056 1.647
31.1 0.868 0,965 0,416 0,654 0,647 0,479 1,295 1,650
31.2 0,968 1,023 0,386 0,532 0,793 0,399 1,162 1,166
31.3 0,885 0,857 0,331 0,627 0,743 0.374 0,988 1,360
32 0,771 0,496 0,784 0,508 0,565 1,016 0,486 2,353
33 0,992 1,028 0,267 0,269 0,730 0,269 1,134 0,973
36 0,595 0,468 0,437 0,748 0,438 0,734 0,630 2,318
43 /0379 0,359 0,180 0,475 1,479 0,474 1,647 2,329
48 0,496 0,564 0,269 0,608 1,049 0,543 1,261 1,924
49 0,490 0,453 0,208 0,552 1,410 0,425 0,768 2,199
51 0,467 0,415 0,333 0,684 0,898 0,684 0,770 2,410
52 0,100 0,082 0,071 0,706 0,556 0,706 1,251 12,162
54 0,277 0,200 0,211 0,696 0,461 0,760 0,451 4,335

Figura 6.20. Tabla de los distintos pardmetros obtenidos del andlisis del espaciado de la familia de fracturas
de orientacion NE-SW en distintas estaciones, utilizados para obtener los distintos indices de madurez a los
que se hace referencia en el trabajo.

JPI, y el cociente entre el espesor de la capa afectada y la media del espa-
ciado (indice FSI de Narr y Suppe, 1991). Cada estacion ha sido situada
dentro de un sistema de coordenadas cartesianas cuyo eje X es paralelo a
la direcciéon E-O y su eje Y a la direcciéon N-S.

Los mapas de contornos obtenidos para las dos variables muestran
patrones comunes. En ambos se observa que las zonas con un mayor
desarrollo de la fracturacion se localizan en los sectores occidentales y
noroccidentales del area estudiada (Fig. 6.21), que coinciden con zonas
donde se localizarian el nucleo de dos pliegues sinclinales. Estas zonas no
corresponde con las zonas mas elevadas topograficamente (ver Fig.
6.21F), pero si se trata de los puntos mas altos de la serie estratigrafica.
Este hecho ya fue observado por Arlegui (1996) en el sector central de la
cuenca del Ebro, donde la mayor madurez de la fracturacion coincidia con
las zonas mas elevadas topograficamente, y dado que la estratificacion era
horizontal, coincidia por lo tanto con las partes altas de la serie.
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2.1.3. RAMA CASTELLANA

Los planos de falla se
orientan segun dos direccio-
nes: NO y NNE. Aparece
también una  direccion
menos relevante que las
anteriores, pero claramente
diferenciada, ESE-ONO. Los
planos de las diaclasas pre-
sentan tres direcciones muy
marcadas: NNE, NE y NNO
(Fig. 6.22). Se observa por lo
tanto, que existe una cierta
similitud entre las direccio-
nes de fallas y diaclasas,
aunque existen dos excep-
ciones: la direccién de dia-
clasado NE coincide con un
minimo relativo en las orien-
taciones de fallas, y la orien-
tacion ESE corresponde a un
maximo relativo en la direc-
cion de las fallas.

Igual que en los secto-
res anteriores, las direccio-
nes de estos planos de frac-
tura se disponen en los
bordes de la cuenca perpen-
diculares y paralelas a las
macroestructuras alli locali-
zadas (estaciones 150 vy
151). El analisis de la fractu-
racion unicamente se ha lle-
vado a cabo en los depdsi-
tos mesozoicos, donde ésta
se orienta segun tres direc-
ciones preferentes NNE, ESE
y NO para las fallas, mientras
que las diaclasas lo hacen
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segun dos orientaciones predominantes N y E (Fig. 6.23A y B). Las fallas
direccionales e inversas son compatibles con una direccion de compresion
N-S. El patrén de orientacion de las fallas normales sigue una moda prin-
cipal de direccion NO-SE (ver Fig. 6.23A).

2.1.4. SECTOR OCCIDENTAL DE LA CUENCA DE ALMAZAN

En este sector las direcciones principales de diaclasado son NO,
NNE y NE, mientras que las orientaciones de los planos de falla son por lo
general N, NE y E (Fig. 6.24).

. A ! L Mientras en los otros

[$%3
a

—FALLAS
T hicasas]|  tres sectores las fracturas se

w
(=)
1

disponian en su gran mayoria
paralelas y perpendiculares a
las macroestructuras exis-
tentes, en este sector no
ocurre lo mismo de una
manera tan generalizada,
aunque en algunos casos si
: ’ . que se mantiene esa relacion
Brecoion? 160 (estaciones 104, 106, 109,

Figura 6.22. Comparacion entre las orientaciones de fallas y 114, 115, 117, 118, 137 y
diaclasas del sector de la Rama Castellana. Los datos de direc- 141), Asi, existen estaciones
ci6n han sido procesados mediante curvas de frecuencia sua- .
izad s, en las que no se aprecia el

control, en la direccion de
fracturaciéon, de las grandes estructuras presentes en los bordes de la
cuenca, mostrando generalmente i) dos direcciones subperpendiculares
entre si, y oblicuas a la estructuracion de los bordes, NO y NE (estaciones
121, 124, 125, 135 y 136), ii) dos direcciones predominantes oblicuas entre
si (estaciones 110 y 134), y iii) una Unica direccién de fracturacién (esta-
ciones 113 y 133).

FRECUENCIAS RELATIVAS
o 8 B

-
o
1

A partir de los graficos de frecuencia de las fallas direccionales e
inversas que afectan a los materiales mesozoicos de este sector, y que se
muestran en la figura 6.25A, se puede inferir que éstas pudieron generar-
se bajo la accién de una direcciéon de compresion N-S. Las direcciones de
las fallas normales que afectan a estos mismos depdsitos presentan tam-
bién cuatro direcciones preferentes: NNE, NE, ESE, SE (Fig. 6.23A), y su
génesis puede asociarse a la acciéon de dos direcciones de extension con
a3 en direccion NE y NO. Si comparamos los datos de orientaciones de
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fallas y diaclasas, se observa que en los materiales mesozoicos existe una
gran disparidad entre los datos de orientaciones obtenidos (N y E en el caso
de fallas y NE y NO en el de las diaclasas, ver figura 6.25A y B). Para finali-
zar, cabe destacar que el nimero en las orientaciones de diaclasado
aumenta desde los materiales de edad mesozoica a los paledgenos, carac-
terizandose los primeros por un patron de fracturacién constituido por dos
direcciones preferentes (NE y NO) y presentando los segundos, ademas de
las dos orientaciones anteriores, la direccion NNE (Fig. 6.25B y C).

2.2. RELACIONES DE LOS SISTEMAS DE FRACTURAS CON PLIEGUES
Y EL CAMPO DE ESFUERZOS

Los planos de fractura medidos en flancos y charnelas de pliegues
se disponen subparalelos y subperpendiculares a estas estructuras, por lo

A FALLAS EN MATERIALES MESOZQICOS
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Figura 6.23. Representacion de las orientaciones de fallas y diaclasas del sector de la Rama Castellana en fun-
cion de la edad de los materiales a los que afectan. A) Comparacion entre las direcciones de fallas con movi-
mientos dextrorso y sinistrérsum y de las fallas con componente normal e inverso en materiales mesozoicos.
B) Orientacion de las diaclasas que afectan a los depésitos mesozoicos. Los datos de direccion han sido pro-
cesados mediante curvas de frecuencia suavizadas.
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0 _DMCL'ASAS| ' - ' ] Que puede dgducirse una depen-
SEALLAS “ %] dencia espacial mas que temporal

en la variacion de la orientacién de

la fracturacion en estas areas. Las
fracturas pueden interpretarse
entonces como juntas tensionales
i paralelas y perpendiculares a los
ejes de los pliegues, y a su vez
. perpendiculares a los planos de
160 estratificacion (ver figura 6.26A y
B). Dentro de este patrén ortogo-

Figura 6.24. Comparacion entre las orientaciones de  Nal s€ pueden presentan dos esti-
e e o i e los. diferentes, ya_descritos por
mediante curvas de frecuencia suavizadas. Rives et al. (1 994) El primero es el
llamado fracture grid lock (Han-

cock et al., 1987); en él aparecen dos familias de diaclasas perpendicula-
res entre si que se intersectan y terminan indistintamente unas contras
otras, indicando que ambas son coetaneas (Hancock et al., 1987; Pollard
y Aydin, 1988; Simén et al., 1988; Simén, 1989b; Caputo, 1995). B segun-
do patrén es el que Hancock (1985) denomina arquitectura en H, ya citado
con anterioridad. En este caso, una de las familias presenta superficies
planas, continuas y sistematicas, en tanto que la otra presenta planos cor-
tos e irregulares que terminan siempre contra la primera. Esta segunda
familia es a la que Hancock (1985) denomina cross joints. El origen de las
fractures grid lock puede explicarse mediante la existencia de repetidos
intercambios entre los ejes 6, y 03 (Hancock, 1985; Simén et al., 1988;
Simén, 1989b; Caputo, 1995), probablemente debido, en el caso concreto
de las areas plegadas, a la propia cinematica del pliegue. En estos casos,
las condiciones del régimen de esfuerzos se asemejan a la que se esta-
blece en la distension radial. Cuando los ejes o, y o3 presentan valores
muy semejantes, la aparicién de una fractura perpendicular al eje 63 pro-
duce en su entorno una relajacion de la tensiéon normal a la misma, mien-
tras se mantiene la tensién en direccion paralela. Esto provoca un inter-
cambio en la posicién de los eje 0> y 03, que dara lugar a que la nueva
fractura se propague perpendicular al nuevo eje o3, y por tanto perpendi-
cular a la fractura previa. Este proceso de intercambio puede repetirse
varias veces en un sentido u otro. En el caso de presentar la fracturacion
una arquitectura en H, donde, como se ha mencionado anteriormente, una
de las fracturas es claramente anterior a la otra, la formacion de esta
segunda puede ser independiente del campo de esfuerzos que dio lugar a
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Figura 6.25. Representacion de las orientaciones de fallas y diaclasas del sector dela Rama Castellana en fun-
cion de la edad de los materiales a los que afectan. A) Comparacion entre las direcciones de fallas con movi-
mientos dextrorso y sinistrorsum y de las fallas con componente normal e inverso en materiales mesozoicos.
B) Orientacién de las diaclasas en rocas mesozoicas. C) Direccion de las diaclasas que afectan a los depésitos
paledgenos. Los datos de direccion ban sido procesados mediante curvas de frecuencia suavizadas.

la primera, aunque es evidente que ha existido un cierto control por parte
de la familia primaria. La presencia de una familia de fracturas previas reo-
rienta el campo de esfuerzos posterior de tal manera que las nuevas tra-
yectorias de g3 tienden a hacerse ortogonales a las fracturas en sus extre-
mos y paralelas a la discontinuidad en su parte central (Simon et al., 1988;
Simon, 1989b; Olson y Pollard, 1989; Petit y Barquins, 1990; Rives, 1992;
Rives et al., 1994; Auzias, 1995).

También es comun observar la existencia en las zonas plegadas de
fracturas conjugadas de cizalla o hibridas de tension y cizalla (Fig 6.26C y
D). En el caso de las diaclasas conjugadas, se ha observado una disposi-
cion de los planos de éstas semejante a la propuesta en el modelo de
Anderson (1951) para fallas direccionales, donde o1 se situa en la bisectriz
del angulo agudo, o3 en la bisectriz del angulo obtuso y 62 en la intersec-
cién de los dos planos. En el caso concreto del entorno de Gémara, donde
se ha realizado el analisis de la fracturacion de una forma mas detallada,
las familias determinadas se agruparian en dos sistemas genéticos que se
desarrollaron en el orden cronolégico siguiente:

(1°) Un sistema formado con o4 horizontal NO30E y o2 vertical; esta
compuesto por una mayoria de fracturas de cizalla conjugadas, de direc-
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ciones medias NO15E (dextrales) y NO40OE (sinestrales), y una minoria de
fracturas tensionales NNE.

(2°) Un sistema formado con un eje mayor horizontal (616 o2) en
torno a N120E y un o3 horizontal NO30E; estad compuesto por unas pocas
fracturas de cizalla conjugadas con bisectriz entre ESE y SE (compatibles
con un o{horizontal en esa direccién) y una clara mayoria de fracturas ten-
sionales, también orientadas alrededor de N120E, para las que no puede
determinarse si o1es horizontal o vertical.

Los sistemas conjugados con bisectriz tanto NNE como SE tienen
en comun algunos rasgos que refuerzan, desde el punto de vista mecani-
co, la coherencia de la interpretacion expuesta. En primer lugar, el angulo
diedro 2a entre las familias de fracturas de cizalla puras es bastante cons-
tante y se encuentra comprendido entre 25° y 40°. Ello permite calcular un
angulo aparente de rozamiento interno para los conglomerados entre 50°
y 65°. Este valor, mas elevado que el que se obtiene normalmente a partir

Figura 6.26. A) Fracturas asociadas a pliegues. La proyeccion estereogrdfica muestra las orientaciones de las
fracturas, representdndose la fracturas con ciclogrdficas en linea continua vy la estratificacion, cuando la capa
no es horizontal, en linea discontinua (extraido de Twiss y Moores, 1992). B) Tipica relacion de fracturas
extensionales en un pliegue. Se muestra la orientacion de 03 en diferentes estadios. C) Orientacion tipica de
las fracturas de cizalla en una capa de poco espesor, donde se muestra ademds el sistema de esfuerzos asocia-
do. D) Orientacion tipica de fallas normales e inversas en una capa plegada por encima y debajo de la super-
ficie neutra respectivamente. B, C y D ban sido extraidos de Price y Crosgrove (1990).
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de ensayos de compre-
sion simple en el labo-
, o=0 ratorio sobre muestras
e T de conglomerado
(aproximadamente 35°;

Barton y Choubey,

1977), encaja bien con

?) otros hechos: (a) coe-
r\ xisten fracturas tensio-
LU 2a nales y fracturas de
o cizalla; (b) muchas de

las fracturas de cizalla

muestran asimismo una

cierta componente de
Figura 6.27. Interpretacion mecdnica de los sistemas de fracturas de _
tension (1) vy cizalla (2), de acuerdo con el criterio de rotura de Mobr- apertura, y (C) hay fl.'aC
Coulomb. (a: angulo entre el plano de fractura y el eje a;). turas de caracteristicas

hibridas cuyas direccio-
nes tienden a mezclarse con las familias principales. Todo ello sugiere que,
en conjunto, estamos ante una fracturacion hibrida de tensién-cizalla pro-
ducida bajo condiciones de esfuerzo desviatorio pequefio y escasa carga
litostatica (Fig. 6.27). Valores de presion de fluidos relativamente altos jus-
tificarian que la mayor parte de los planos soporten probablemente com-
ponentes de esfuerzo normal efectivo de signo negativo (Secor, 1965;
Engelder, 1985). El esquema es en todo andlogo al interpretado para los
sistemas de diaclasas que afectan al Mioceno calcareo y detritico de la
Cuenca del Ebro (Arlegui y Simén, 1993).

(1 S

La relacién entre el primer sistema de fracturas y los campos de
esfuerzos regionales en la Cuenca de Almazan no ofrece ninguna dificul-
tad. La compresion NO3OE con la que aquél es compatible se correspon-
deria con el campo regional principal, representando una direccion inter-
media entre la propia del campo principal N a NNE y la Compresion Ibérica.
Por otro lado, la disposicion geométrica de los planos de fractura (subper-
pendiculares a las capas) y de los indicadores cinematicos (paralelos a las
mismas) sugiere que el sistema de fracturas N a NE es esencialmente ante-
rior al plegamiento y esta basculado con las capas. Todo ello induce a pen-
sar que, dentro de la etapa orogénica, la fracturacion se habria desarrolla-
do fundamentalmente en los primeros estadios, bajo una direccién de
compresion proxima al campo NNE. Mas tarde se habrian formado los
pliegues con una orientacion oblicua a dicha compresién, condicionados
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probablemente por la reactivacion de las estructuras de zécalo NO-SE pro-
pias de la Rama Aragonesa. Esto conlleva que no haya una relacién geo-
métrica clara entre fracturas y pliegues (ambos en general son oblicuos
entre si), si bien en ultima instancia si existe entre ellos una relacién gené-
tica indirecta. El hecho de que las fracturas N a NE se generaran es esta-
dios previos a la formacion del pliegue se ve corroborado por la localiza-
cion en los niveles mas altos de la serie estratigrafica de la mayor densidad
de fracturacién (Fig. 6.21), ya que, como se ha mencionado anteriormente,
en zonas sin deformacion, es en las zonas mas elevadas, y por tanto, en
los niveles estratigraficos superiores donde se observa la mayor madurez
de la fracturacion (Arlegui, 1996).

Por otro lado, existen varias posiblidades en cuanto al origen y la
interpretacion tectdnica de las fracturas NO-SE:

(1) Que el conjunto de fracturas tensionales y de cizalla (estas ulti-
mas, recordemos, muy minoritarias) representen un sistema analogo al for-
mado por las N a NE, y tengan su origen en la compresion regional NO-SE
ya citada en esta regién por distintos autores (Simén, 1989a; Maestro Gon-
zélez y Casas Sainz, 1995a; Casas Sainz y Maestro Gonzalez, 1996). Ade-
mas se han observado en campo estructuras fragiles (fallas en la estacién
47, y picos estiloliticos en las estaciones 37 y 38) de cuyo andlisis se han
obtenido direcciones de compresion subhorizontales de orientaciéon NO-
SE, que corroboran la existencia de este campo de esfuerzos en el sector
estudiado. Esta posibilidad explica tanto las fracturas de cizalla como las
tensionales.

(2) Que sdlo las fracturas de cizalla tengan ese origen compresivo, y
que las tensionales (la inmensa mayoria) correspondan a cross-joints
secundarias (Hancock, 1985) vinculadas al desarrollo de las fracturas N a
NE. De este modo, su origen no estaria en otro campo de esfuerzos dis-
tinto, sino en perturbaciones internas del campo principal. Concretamen-
te, podria tratarse de un intercambio de los ejes 61 y 62 al decrecer la com-
presion horizontal, al que seguiria otro intercambio entre o2 y 63 inducido
por la presencia de las propias fracturas primarias N a NE (Simén et al.,
1988). Los estilos arquitectonicos en Hy A como los observados en el sec-
tor Ojuel-Tozalmoro (Fig. 6.14B) son tipicos de estas situaciones.

(3) Que las fracturas SE (tensionales y de cizalla) sean en realidad
una consecuencia secundaria del plegamiento flexural, posibilidad que
puede contemplarse a la vista del paralelismo que en muchos afloramien-
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tos mantienen con relacion a los ejes de los pliegues. Las fracturas tensio-
nales podrian relacionarse con la extension propia de la charnela externa,
e incluso las de cizalla podrian explicarse asimismo mediante el mecanis-
mo de anticlastic bending (Ramsay, 1967), que conlleva un acortamiento
paralelo al eje del pliegue en esa misma charnela externa. Esta tercera
hipotesis es menos probable y se fundamenta sélo en el paralelismo par-
cial que existe entre las bisectrices de los diedros de fracturas NO-SE y las
trazas de los pliegues. Sin embargo, la edad anterior o temprana de esas
fracturas respecto a dichos pliegues es un argumento en contra de la
misma. Ademas, esta explicacidon unicamente serviria para la zona de
charnela de los pliegues; seria necesaria una informacién mas detallada
acerca de la distribucién de la fracturacion a lo largo de los flancos y char-
nelas de los pliegues para evaluarla realmente. Dicha informacion es dificil
de conseguir debido a la falta de continuidad de los afloramientos.

2.3. ANALISIS DE FRACTURACION EN MATERIALES HORIZONTALES

El estudio de la fracturacién que afecta a los materiales horizontales
nedgenos de la Cuenca de Almazan se ha llevado a cabo aplicando técni-
cas de trabajo muy diferentes y complemetarias. Ademas de la toma de
datos de orientacién de diaclasas y fallas en numerosos afloramientos (ver
Fig. 6.2), se ha procedido al andlisis de lineamientos a partir de la imagen
satélite.

La imagen satélite proporciona una visiéon sindptica del terreno que
nos permite identificar alineaciones fisiograficas (Sabins, 1987; Jutz y Cho-
rowicz, 1993; Drury y Berhe, 1993). Aunque en muchas ocasiones los linea-
mientos observados en las imagenes de satélite se corresponden a fallas,
fracturas o diques identificables en el campo, existen muchos que no pue-
den localizarse en las zonas estudiadas, ya que el detalle de las observa-
ciones in situ no permite determinar la lineariedad de determinadas estruc-
turas por presentar una mayor escala. De ahi la conveniencia de completar
los estudios geoldgicos usuales con un andlisis de imagenes obtenidas por
satélite. La significacion tecténica de los lineamientos ha sido muy debati-
da, pudiéndose distinguir dos tendencias entre los distintos autores que la
discuten:

1) Los lineamientos son discontinuidades lineales en relacion direc-
ta con fallas y fracturas, con exclusién de otros fendmenos (Cazabat,
1975).
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2) Los lineamientos son discontinuidades lineales que tienen un
caracter compuesto. Estan asociados a elementos morfolégicos del pai-
saje y a fendmenos tectonicos variados (Scanvic, 1975; Chukwun y Nor-
man, 1977).

Esta segunda definicion es la que se aproxima mas a la realidad, ya
que casi siempre puede establecerse una relacion entre el rasgo lineal y la
morfologia del terreno, pero la identificacion de las alineaciones con dis-
continuidades o estructuras geolégicas soélo en contadas ocasiones. Algu-
nos lineamientos, especialmente los de grandes dimensiones, representan
manifestaciones superficiales de elementos estructurales diversos a lo
largo de su recorrido, pudiendo agrupar fracturas, depresiones topografi-
cas, limites de dominios litolégicos o estructurales, etc. (Scanvic, 1989). En
zonas plegadas o con cabalgamientos, los lineamientos pueden corres-
ponder a varios tipos de estructuras o a lineas de capa (Sanderson y
Chinn, 1989; Heddi y Eastaff, 1995), sin embargo, en zonas tabulares las
estructuras lineales usualmente corresponden con fracturas (Arlegui y
Soriano, 1996; Cortés et al., 1998; Maestro y Cortés, 1999).

2.3.1. METODOLOGIA DEL TRATAMIENTO DE IMAGENES SATELITE
PARA LA CARTOGRAFIA Y ANALISIS GEOMETRICO DE LINEA-
MIENTOS

Elaboracion de la cartografia de lineamientos

La cartografia de lineamientos en los depdsitos nedgenos de la
Cuenca de Almazan se ha realizado siguiendo un procedimiento acorde
con la metodologia de la teledeteccion aplicada a la cartografia estructural
(Arlegui et al., 1994; Arlegui y Soriano, 1996; Cortés et al., 1998; Maestro y
Cortés, 1999). La base del trabajo ha sido una imagen del satélite Landsat
5 (200-31) obtenida el 12 de septiembre de 1984 a las 10:19 (hora solar).
Las coordenadas del centro de la imagen son 41.78157°N de latitud y
1.93449°W de longitud. Este satélite lleva a bordo el sensor Thematic Map-
per, que permite el registro simultaneo de siete bandas. Sus intervalos de
longitud de onda abarcan el espectro visible (bandas 1,2 y 3), zonas del
infrarrojo préximo (bandas 4, 5 y 7), asi como un intervalo de longitud de
onda que corresponde a la zona del infrarrojo térmico (banda 6). La esca-
la de trabajo es funcién de la magnitud de la superficie de terreno cubier-
ta por la unidad elemental a la que se denomina pixel. En el caso del sen-
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sor Thematic Mapper, la unidad elemental cubre una superficie cuadrada
de 30 metros de lado, a excepcién de la banda 6 que es de 120 metros.

Una imagen consiste en una distribucién bidimensional de datos
numéricos comprendidos entre 0 y 255, que representan la energia elec-
tromagnética asociada a la unidad superficial correspondiente en el inter-
valo de longitudes de onda en el que opera el sensor. En el visible y el infra-
rrojo cercano, se trata de energia reflejada, a la que se afade una
componente de energia dispersada por la atmésfera. Los nimeros digita-
les de una imagen se traducen visualmente en distintos tonos de gris sien-
do el 0 el negro y el 255 el blanco. El ojo humano sdlo es capaz de distin-
guir 32 niveles de gris diferentes, de modo que el tratamiento de imagenes
persigue poner de manifiesto por medio de manipulaciones numéricas y
asignaciones de colores a distintos valores, rasgos o delimitaciones de
superficies que un intérprete sélo dotado de visién humana no seria capaz
de distinguir. La mayor parte de los sensores que operan en el visible y el
infrarrojo cercano recogen datos simultdneamente en distintos intervalos
de longitudes de onda. Cada una de estas series de datos o bandas cons-
tituye una imagen registrable geométricamente con las otras, aunque con
valores de numeros digitales distintos. Las distintas bandas pueden some-
terse a distintas manipulaciones, estadisticas o meramente visuales,
expresables en color por medio de un sistema de tratamiento de imdgenes.

El histograma de frecuencias de aparicion de nimeros digitales es la
expresion descriptiva mas sencilla de una imagen. Su forma indica el con-
traste y la homogeneidad de la escena. Por ejemplo, una imagen oscura 'y
poco contrastada produce un histograma estrecho y concentrado en valo-
res bajos de numeros digitales, o un histograma con varios picos indica
varias superficies (agua, suelo y vegetacion).

Ya que el histograma de frecuencias de los nimeros digitales indica
el contraste, alterando el histograma podemos modificarlo. El realce del
contraste se consigue estirando el intervalo inicial de valores hasta cubrir
la totalidad de los valores posibles entre 0 y 255. El estiramiento puede rea-
lizarse de modo que la relacion entre el intervalo del valor inicial y final sea
lineal, es decir, describible por medio de una recta. Asi se realza por igual
cualquier intervalo de valores. En otras ocasiones, cuando existan interva-
los de valores que no sean de interés, se realiza un estiramiento parcial, en
el que los valores mas bajos se comprimen, mientras que se estiran los
restantes. La relacion entre los valores de entrada y salida se describe por
medio de una linea quebrada. Mediante la ecualizacion, el histograma final
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reproduce una distribucién de valores en que cada intervalo contiene un
porcentaje parecido de frecuencias. Es un histograma muy plano con el
que se disminuye el contraste en las areas mas oscuras y claras, y se
aumenta en los niveles intermedios de gris. El contraste final de la imagen
ecualizada suele ser muy fuerte. Otros estiramientos reorganizan los nime-
ros digitales de acuerdo con una distribucién normal o gaussiana de acuer-
do con parametros estadisticos.

El programa utilizado para el tratamiento informatico de las image-
nes es el Geo-Jars, y el equipo un IMCO 1000 de Kontron, conectado a un
MicroVax2 como ordenador central. Las observaciones de las imagenes se
han realizado con un monitor de alta resolucion (1280x1024 pixels). A par-
tir de la imagen original se seleccioné la ventana de interés, con un tama-
no de 4772 x 2847 pixels (142 x 85 kildbmetros). Debido a que las dimen-
siones de la imagen son demasiado grandes para su estudio, se dividié en
24 subimagenes (4 filas y 6 columnas), facilitdndose asi su manipulacion.

La escasez de la vegetacién de la zona permite observar con facili-
dad la respuesta espectral del terreno. Se realizaron diversas combinacio-
nes de tres bandas, eligiéndose finalmente la de falso color que resultaba
de utilizar las 2, 4 y 5 (en azul, verde y rojo, respectivamente), cuya tonali-
dad facilitaba el andlisis visual de las mismas (White, 1993). Las bandas 4
y 5 son especialmente efectivas para la determinacion de lineamientos con
expresion morfolégica. Ademas, al corresponder a regiones del infrarrojo
proximo se evitan efectos atmosféricos, obteniéndose asi una gran nitidez.
Las combinaciones en falso color proporcionan informacion sobre cam-
bios texturales, cambios en los usos del suelo y contactos entre unidades
geoldgicas, completando asi la vision del terreno. La calidad visual de la
imagen ha sido realzada modificando el contraste mediante un estiramien-
to lineal. Se asignoé al 1% de los valores de los numeros digitales inferiores
el color negro (0) y al 1% de los valores superiores el color blanco (255), y
se distribuy6 linealmente el resto de los valores de los pixels entre estos
dos extremos. No se aplicé la correccidon geométrica, aunque si se calcu-
|6 su valor, en 10° levogiro respecto al norte.

El andlisis detallado de la misma se llevdé a cabo mediante un pro-
grama de tratamiento digital de la imagen sobre monitores y copias impre-
sas de sublimacién, con subescenas a escala 1:100.000. Asimismo se
obtuvo una copia de la zona completa a escala aproximada 1:485.000, con
el fin de tener una vision de conjunto (Fig. 6.28).
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Andlisis cuantitativo de los lineamientos

Con el fin de completar el estudio de los lineamientos cartograficos,
hemos realizado un analisis cuantitativo de las orientaciones y longitudes
de los mismos a partir de un tratamiento digitalizado. Se emple6 para ello
un programa de exploracién automatica elaborado en el Centro de Trata-
miento Digital de Imagenes de la Universidad de Zaragoza. El andlisis
necesita un tratamiento previo que se inicié con un adelgazamiento de las
lineas hasta una anchura de un pixel, con objeto de facilitar el seguimien-
to posterior de las mismas en el siguiente paso del proceso. El documen-
to que contiene las lineas reconocidas se guardé en formato vectorial y se
abrié con el programa de exploracion.

La exploraciéon automatica se inicia en un origen de coordenadas
que, en nuestro caso, se sitia segun el norte geografico. El programa barre
la imagen, primero en el eje X y luego en el Y, hasta que se detiene en el
primer punto de la linea. Posteriormente se procede al seguimiento de la
misma considerando los pixels que estén dentro de una ventana cuyo
tamano puede ser fijado. El tamafio de ventana escogido sera menor cuan-
to menor espaciado tengan las fracturas, es decir, cuanto mas proximas
estén unas de las otras. Una vez que en el seguimiento de una linea nin-
gun pixel queda dentro de la ventana establecida, el programa sigue
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S

Figura 6.28. Imagen satélite en falso color (banda 2 color azul, banda 4 color uerde y banda S color rojo) de
la zona de estudio.
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barriendo a partir del pixel siguiente al inicial de la linea anterior, comen-
zando de nuevo el proceso. El programa de seguimiento de lineas genera
un fichero que proporciona los siguientes parametros: las coordenadas XY
inicial y final (para un sistema de coordenadas arbitrario), la orientacion en
grados (en sentido horario respecto al norte establecido) y la longitud en
metros (obtenida por comparacion con una linea determinada de longitud
conocida). Los datos de este fichero fueron tratados por ordenador
mediante programas estadisticos para establecer diagramas de frecuencia
de orientacion, longitud, relaciones orientacién/longitud, etc. Liesa y Arle-
gui (1996) han evaluado la fiabilidad de los resultados e identificado los
posibles problemas analiticos que presenta el proceso descrito, centran-
dose en la calidad de los valores obtenidos en cuanto a la orientacién y
longitud de las lineas.

Ademas, teniendo en cuenta las coordenadas XY del primer y ultimo
punto de cada linea, pueden separarse dominios para estudiarlos y anali-
zarlos por separado y poder establecer comparaciones entre ellos. La
separaciéon de estos dominios o celdas a partir de las cuales se puede
generar el mapa de densidades de lineamientos puede plantear algin pro-
blema.

2.3.2. RESULTADOS OBTENIDOS DEL ANALISIS DE LOS
LINEAMIENTOS

El analisis detallado de la imagen de satélite ha permitido identificar
mas de 2300 lineamientos en las rocas nedgenas de la Cuenca de Alma-
zan que han sido cartografiados sobre una base geoldgica esquematica
(Fig. 6.29). La identificacion de los lineamientos esta condicionada en gran
medida por el tipo de afloramiento de las rocas a las que afectan, siendo
especialmente dificil determinarlos cuando existe una cubierta vegetal
importante (bosques de coniferas en el sector norte y noroeste de la cuen-
ca) o en zonas de depdsitos cuaternarios (terrazas del rio Duero).

La mayor densidad de lineamientos se sitla en el sector central y
oriental de la cuenca, concretamente en las proximidades de la Rama Ara-
gonesa, y decrece hacia los margenes septentrionales y meridionales. En
las proximidades del Rio Duero el numero de lineamientos también es bajo,
posiblemente debido a la presencia de terrazas cuaternarias que dificultan
su observacion. Del mismo modo sucede al norte de El Burgo de Osma,
donde la presencia de un denso manto de vegetaciéon impide la identifica-
cién de los lineamientos.

337



Anilisis de la fracturacién

15 km

/‘%},ﬂi\\:\/
Qe
2

=

- Paleogeno, Mesozoico
yPaleozoico

[ ] Neogeno

Figura 6.29. Mapa de li jentos determinados a partir de la imagen satélite.
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La litologia es uno de los factores que aparentemente controla la dis-
tribuciéon de los lineamientos esta controlada, ya que se observa que su
namero es elevado en zonas con predominio de arcillas, como ocurre al
noreste de Santa Maria de Huerta, y de areniscas, al sur y norte de la
misma poblacién. No obstante, la densidad de los lineamientos es peque-
fna en areas con preponderancia de calizas, como se aprecia al sur de
Almazan, o de areniscas, al norte de la misma localidad, o conglomerados,
en el entorno de Morén de Almazan. Por otro lado, si consideramos la
edad de los depdsitos, se observa un decrecimiento en el nimero de line-
amientos en los materiales Pliocenos, mientras que la concentracién es
maxima en los sedimentos del Mioceno inferior-medio.

El analisis cuantitativo de los lineamientos ha permitido determinar
las direcciones preferentes que afectan a los materiales nedgenos a esca-
la regional. La longitud de los lineamientos identificados oscila entre 95 y
7098 metros. Se observa una moda en torno a 600 metros y una distribu-
cion logaritmico-normal en la frecuencia de longitudes (Fig. 6.30a). La
direccién de la totalidad de los datos fue analizada considerando (1) el
namero de lineamientos en cada direccion y (2) la longitud de la traza de
cada lineamiento. El resultado de los analisis estadisticos realizados con-
siderando uno u otro método no mostraban diferencias significativas en la
distribucion de las orientaciones (Fig. 6.30b): se observa un maximo abso-
luto en direccion ENE-OSO (N065-070E) y maximos relativos destacados
en N100-105E, N125-130E, NO10-015E, N020-025E, N155-160E y N165-
170E. Esta amplia diversidad en las direcciones de los lineamientos ha sido
simplificada utilizando el método estadistico propuesto por Wise y
McCrory (1982). Las curvas de frecuencia suavizadas muestran un maximo
absoluto alrededor de NO66E y dos maximos relativos en N100E y N132E
(Fig. 6.30c). Las otras direcciones subsidiarias no estan bien definidas en
este tipo de representacion grafica.

La relacion entre la orientacién y la longitud de los lineamientos (Fig.
6.30d) muestra que la mayor densidad corresponde a los de orientacion
ENE-OSO y longitudes comprendidas entre 400 y 1000 metros. Los linea-
mientos de direccién ENE son dominantes en el intervalo de longitudes
comprendido entre 0 y 3000 metros. Los lineamientos mayores a 3000
metros muestran varias direcciones preferentes (Fig. 6.30d). Es importante
destacar el hecho, extraido de las observaciones que se obtienen del ana-
lisis del grafico que relaciona la longitud y la orientacién de los lineamien-
tos, que las alineaciones que presentan direccion ESE a SE disminuyen de
importancia a medida que también disminuye la longitud.
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2.3.3. VARIACION ESPACIAL Y DENSIDAD DE LINEAMIENTOS

El andlisis sectorial a partir de la division del area estudiada en cel-
dillas cuadradas, tal como se ha indicado anteriormente, muestra que los
lineamientos presentan una direccién ENE dominante en la parte central de
la Cuenca de Almazan, aunque se aprecia la existencia de otros maximos
relativos, mas o menos representados, en la casi totalidad de las celdillas.
La mas relevante de las variaciones observadas respecto a la tendencia
general se observa en las proximidades de la Rama Aragonesa, donde
dominan los lineamientos con una orientacion NO-SE, y a su vez se apre-
cia la existencia de un maximo relativo de direcciéon NE-SO. Por el contra-
rio, el borde sur de la cuenca no muestra grandes variaciones con respec-
to a la zona central (Fig. 6.31). Es destacable también cémo en las
proximidades del borde norte la orientacion dominante de los lineamientos
presenta dos maximos de direccion NO55E y NO8SE, cuya bisectriz corres-
ponde al maximo principal de la zona central.
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Figura 6.30. (a) Histograma mostrando la distribucion de longitudes de los lineamientos cartografiados.
(b) Histograma indicando la frecuencia relativa de la orientacién de los lineamientos. (c) Curva de frecuencia
suavizada de la orientacion de los lineamientos. (d) Relacion entre la orientacion de los lineamientos y su lon-
gitud. Los diagramas en rosa de la derecha indican la orientacion de los lineamientos en funcion de los inter-
valos de longitud indicados (el circulo externo representa el 20%).
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Figura 6.31. Diagramas en rosa mostrando la orientacion de los lineamientos dentro de cada celdilla cuadra-
da de 300 x 300 unidades arbitrarias (su equivalencia en unidades métricas es de 8,97 x 8,97 kilémetros). El
circulo externo representa el 20% de los lineamientos en cada celda. El nimero de lineamientos existente en
cada celda se indica en su borde inferior izquierdo.

La densidad de lineamientos se ha representado usando la longitud
acumulada de los lineamientos por kildmetro cuadrado. Para establecer la
red mas adecuada se ha aplicado el método de triangulacién de Delauney
a los puntos medios de los lineamientos (Fig. 6.32), asi obtenemos el valor
medio de la distancia entre lineamientos préximos. Los valores de estas
distancias medias para la totalidad de los datos presenta una distribucion
log-normal con una valor modal de 800 metros, Pg=2232 metros y
Pgs=2996 metros (Fig. 6.33). Se ha representado la distribucion areal de las
distancias medias entre los lineamientos (Fig. 6.34) obteniéndose como
resultado que la mayor parte de la zona estudiada queda comprendida
dentro del area donde la separacion entre lineamientos es inferior a los dos
kilbmetros, que corresponde al valor de Pgo, por lo que la red que nos per-
mitird obtener los mejores resultados es la tamafio de celda de 2 x 2 kil6-
metros (75 x 75 pixels aproximadamente). Para comparar con este valor
tedrico del tamafo de celda 6ptimo, se han usado valores mayores para
determinar la mejor representacion visual de la densidad de lineamientos.
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Para ello se han construido también mapas de densidad para tamafios de
celda de 4,5 x 4,5 kildbmetros (150 x 150 pixels) y 9 x 9 kildbmetros (300 x
300 pixels).

En el mapa de densidades realizado con un tamafo de celda de 2 x 2
kilbmetros se observa cémo los contornos de densidad presentan una
morfologia elongada en direccién ESE y otra de direccion NO (Fig. 6.35A).
Estas direcciones preferentes coinciden con las principales estructuras
monoclinales que afectan a los materiales paledgenos localizados debajo
de los depdsitos nedgenos de la cuenca. Los valores mas elevados de
densidad de lineamientos se localizan a lo largo del depoeje de la cuenca
de direccién ESE: i) en el sector occidental, al sur de Burgo de Osma, ii) en
la zona central, al sur de Almazan, coincidiendo aproximadamente con el
flanco horizontal levantado del principal monoclinal localizado al sur de
Almazan, vy iii) en el area oriental, en las proximidades de la Rama Arago-
nesa. Del mismo modo, se observa la existencia de un maximo de densi-
dad relativo de direccion N-S entre las localidades de Burgo de Osma y
Almazan, y otro al norte de esta ultima poblacién. Se puede apreciar la
existencia de una suave disminucién de los valores de densidad de linea-
mientos del E hacia el O.
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Figura 6.32 Mapa de distribucion de los puntos medios de los lineamientos obtenidos del estudio de la ima-
gen satélite de la Cuenca de Almazin. Estos datos se ban utilizado para calcular el valor medio de la distancia
entre lineamientos (explicacion en el texto).
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Figura 6.33. Histograma y datos estadisticos de los valores de
la distancia media entre lineamientos obtenidos a partir del
método de triangulacion de Delauney.
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En el mapa de densida-
des realizado con un tamano
de celda de 4,5 x 4,5 kildbme-
tros se conservan las directri-
ces observadas en el anterior
con la ventaja que, aun mante-
niendo el valor del intervalo de
la isolineas en esta representa-
cién, el numero de ellas es
mucho menor y se aprecia de
un modo mas claro las tenden-
cias generales (Fig. 6.35B). Por
el contrario, la utilizacion de
tamanos de celdas superiores,
por ejemplo de 9 x 9 kildme-
tros, no permite definir la loca-

lizaciéon de algunos maximos definidos en los graficos anteriores. Se sigue
observando la tendencia general ESE con maximos localizados en las pro-
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Figura 6.34. Mapa de contornos de distancias medias entre lineamientos de los depésitos neégenos de la Cuen-
ca de Almazdn, obtenidos a partir de la aplicacion del método de triangulacion de Delauney.
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Figura 6.35. Mapas de densidad de lineamientos en km/km?* usando
celdillas de distintas dimensiones: A) 2x2 kilometros (75x75 pixels);—
B)4,5x4,5 kilémetros (150x150 pixels)y C) 9x9 kilémetros (300x300
pixels).
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ximidades de la Rama
Aragonesa, Almazan vy
Berlanga de Duero, sin
embargo quedan enmas-
carados los maximos de
direccibn NO que se
observaban en el borde
oriental de la cuenca, asi
como el de direccion N-S
al este de El Burgo de
Osma (Fig. 6.35C).

A partir de las
observaciones realiza-
das de los graficos ante-
riores se puede determi-
nar que la calidad del
mapa de densidades ob-
tenido con la utilizacion
de la reticula con tamafio
de celda de 4,5 x 4,5
kilbmetros es también
optima. Por ello, se han
realizado mapas de den-
sidades de lineamientos
en funcién de su orienta-
cién utilizando para su
elaboracion este tamano
de celda. La lineas obte-
nidas del analisis de la
imagen satélite se dispo-
nen en seis familias de
orientaciones claramen-
te diferenciadas (ver Fig.
6.34b): N, NNO, NNE,
NO, NE a E y ESE. Los
caracteres mas destaca-
bles son:

1) Los lineamien-
tos de orientacion NE a E
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Figura 6.36. Mapas de densidad de lineamientos en km/km* usando celdillas de 4,5x4,5 kilometros (150x150
pixels) para las familias de orientacion obtenidas del andlisis de lineamientos: A) Familia NE a E; B) Familia
N; C) Familia NNO; D) Familia NNE; E) Familia NO; y F) Familia ESE

se encuentran presentes en toda la cuenca, localizandose fundamental-
mente en el contacto con la Rama Aragonesa y desde este borde oriental
hasta el sur de la localidad de Almazan dibujando una superficie elongada
de direccion E a ESE (Fig. 6.36A). La presencia de esta superficie es inde-
pendiente de la direcciéon de los lineamientos analizados y se observa en
todos los mapas de densidades realizados.

345



Anilisis de la fracturacién

2) Los lineamientos de direccién N se situan
fundamentalmente en el sector oriental, y en maximos
localizados del borde norte de la cuenca, y en las pro-
ximidades de Berlanga de Duero (Fig. 6.36B).

3) Los lineamientos de direccion NNO presenta
un distribucidon muy semejante a la que mostraba los
datos totales | de direccién N, pero es mas patente la directriz de
N = 2343 direcciéon ESE que se extiende desde la Rama Arago-

. o nesa hasta Berlanga de Duero, NO al sur de Gémara y
e e N-S al norte de Burgo de Osma (Fig. 6.36C).

cuencia de orientaciones,

a escala de afloramiento, 4) Los lineamientos de orientacién NNE se con-

del total de datos de frac-  cantran en el borde de la Rama Aragonesa y segun

turas (diaclasas vy fallas) . . . .

en materiales neégenos  tres directrices de direcciones subparalelas ESE, dos

ﬁi t‘;’j;"z‘;,’,j")‘”“" retre de ellas se extienden desde el borde oriental hasta
Berlanga de Duero una y hasta Santa Maria de Huerta
la otra, y la tercera se localiza en el borde norte de la

cuenca, desde el sur de Soria hasta el norte de Burgo de Osma (Fig.

6.36D).

5) Los maximos de densidad mas relevantes que presentan los linea-
mientos de direccion NO se localizan en el contacto con la Rama Arago-
nesa y al este de Burgo de Osma (Fig. 6.36E).

6) Los lineamientos de orientacion ESE siguen un patrén en su dis-
tribucién muy semejante al resto. Las maximas densidades se localizan en
el sector oriental a lo largo de una directriz ESE que se extiende desde este
borde de la cuenca hasta Berlanga de Duero. Existen también maximos
puntuales dispersos que se localizan en el margen septentrional (Fig.
6.36F).

2.3.4. FRACTURACION A ESCALA DE AFLORAMIENTO

En la Cuenca de Almazan, los lineamientos observados en la imagen
satélite corresponden a barrancos de erosion linear, a escarpes verticales
0 a escalones en los taludes a ambos lados de valles rellenos. De este
modo, esta caracteristica geomorfoldgica lineal que afecta a los depdsitos
horizontales neégenos que rellenan la cuenca podria corresponderse con
escarpes de falla (en el sentido de Cotton, 1950), o a alineaciones de fallas
o diaclasas de pequefa escala, que también pueden ser observadas en
otras cuencas nedgenas (Arlegui y Soriano, 1996).
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En este estudio se ha pretendido también el establecimiento de la
relacion existente entre lineamientos y la fracturacion (fallas y diaclasas)
determinada a partir de estudios de campo en los depdsitos neégenos. El
analisis se llevd a cabo a pesar de que las medidas de orientacién de frac-
turas a escala de afloramiento no presentan un distribucion tan sistemati-
ca y homogénea como los lineamientos, debido fundamentalmente a las
caracteristicas del muestreo y a la localizacién de los afloramientos (limita-
dos por la litologia, cortes de carreteras, etc.). De todos modos, se ha rea-
lizado un importante esfuerzo en obtener una distribucion lo mas homogé-
nea posible de las estaciones de medida en el area estudiada (Fig. 6.2).

Se han medido 2343 planos de fracturas en los depdsitos neégenos
de la Cuenca de Aimazan en 55 estaciones (Fig. 6.2). La mayoria de ellos
corresponden a diaclasas o fracturas sin indicadores de movimiento
(2057), y el resto (286) a fallas (58 con movimiento dextrorso, 49 sinistrér-
sum, 26 inversas y 153 normales). La mayoria de las diaclasas y fallas
direccionales presentan planos verticales, mientras que las fallas normales
e inversas muestran planos con buzamientos que oscilan entre 45° y 80°.
De un modo general, las fracturas a escala de afloramiento muestran dos
orientaciones preferentes NO-SE y NE-SO, aunque la distribucion de sus
direcciones no se agrupan como las de los lineamientos, y existe una gran
variabilidad local de la orientacion dominante en cada estacion. El andlisis
global de los datos muestra varios maximos relativos segun las direccio-
nes N020-030E, N040-050E, NO70-080E, N140-150E y N160-170E (Fig.
6.37).

La region estudiada puede ser dividida en tres sectores que mues-
tran diferente patrén en las orientaciones de fracturaciéon (Fig. 6.38). La
zona occidental presenta una direccién dominante NE, con la presencia de
otras fracturas con orientaciones menos relevantes dentro del total, segun
NNE, SE y NNO a N. En la zona central, el patrén de direcciones que se
observa es muy similar al patrén general de la cuenca, seguramente debi-
do a que la mayoria de los datos obtenidos proceden de este sector. Se
observa una elevada frecuencia de la direccion NNO, aunque la mayoria de
los datos se situen entre NNE y ENE. Muchas estaciones muestran una
orientacion dominante ENE. En el sector oriental, en las proximidades de
la Rama Aragonesa, predomina claramente la orientacion NO sobre el
resto, pero cabe destacar la presencia de otras dos direcciones subsidia-
rias ENE y NE.
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2.3.5. COMPARACION ENTRE LINEAMIENTOS Y FRACTURACION

Los depdsitos nedgenos de la Cuenca de Almazan presentan un
patron definido de lineamientos. La densidad y orientacion de ellos no
depende de la litologia de las unidades sedimentarias en su distribucion
espacial dentro de la cuenca. Asi, las isolineas de densidad cortan los limi-
tes de las formaciones litolégicas. Por otra parte, el muestro de la fractu-
racion a escala de afloramiento esta severamente limitado por el tipo de
roca, presentando una buena exposicion en litologias cementadas como
conglomerados, arenas y calizas, y una mala o nula manifestacién en las
unidades arcillosas. Sin embargo, la determinacién de lineamientos a par-
tir de imagen satélite es mucho mas sencilla precisamente en este ultimo
tipo de litologias, probablemente debido a la mayor influencia de las frac-
turas de gran dimension en los procesos erosivos.

No es facil establecer una relacion directa entre las fracturas y los
lineamientos a partir de observaciones de campo y andlisis fotogeoldgico,
ya que la identificaciéon de lineamientos en el campo requiere unas espe-

Paleozoico y Mesozoico
Paledgeno
A

VI-VII  Neogeno

[

Figura 6.38. Diagramas en rosa mostrando la frecuencia total de las orientaciones de las fracturas medidas en
materiales neGgenos en cada uno de los tres sectores en que se ha dividido el drea de estudio (el circulo exte-
rior representa el 20%).
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ciales condiciones de exposicion de los afloramientos, y el estudio de la
fotografia aérea de la Cuenca de Almazan a una escala intermedia
(1:38.000) no ha permitido identificar las fracturas o los lineamientos, debi-
do fundamentalmente a las pequefas diferencias de relieve, a las grandes
extensiones cultivadas y a la morfologia.

A partir del estudio realizado se puede deducir que tanto la relacién
observada a escala de cuenca como en cada una de las celdas en que se
ha dividido la zona de estudio, la orientacién preferente que presentan los
lineamientos corresponde Unicamente con un maximo relativo de la fre-
cuencia de orientacion de las fracturas medidas a escala de afloramiento,
con algunas diferencias. Esto puede apreciarse en la comparacién de las
curvas de frecuencia de los lineamientos y de las fracturas (ver apartado
en el que se realiza una comparacion tanto cuantitativa como cualitativa de
la orientacion de lineamientos y fracturas en cada celdilla). Estas diferen-
cias estadisticas en la orientacion probablemente sean debidas funda-
mentalmente al caracter discontinuo de la deformacién fragil y al cambio
de escala, y puede resumirse en los siguientes puntos:

1) La orientacién de las fracturas a escala de afloramiento muestra
un mayor “ruido” estadistico, mostrando todos los intervalos frecuencias
que oscilan entre 0,01 a 0,1. Esto es especialmente evidente cuando se
consideran los datos de toda la cuenca (Fig. 6.37). Del mismo modo, las
orientaciones de las fracturas registradas a escala de afloramiento son
menos homogéneas que las de los lineamientos para un mismo sector,
siendo por tanto necesario la toma de un mayor niumero de datos para
establecer los maximos de orientacion de forma clara. Ademas, la direc-
cién estadistica de las fracturas a escala de afloramiento esta fuertemente
condicionada por la orientacion de los taludes artificiales (vias lineales) y
naturales, y por lo tanto, las estaciones de toma de datos de fracturacion
situadas en lugares cuya orientacién es paralela a la direccion principal de
los lineamientos, es decir NE a ENE, no mostraran estas direcciones o, por
lo menos, su nimero sera mucho menor del que cabria esperar.

2) Existe una inhomogénea distribucion de los lineamientos N-S en
la cuenca, aunque la familia de fracturas N-S esta bien representada en
muchos afloramientos.

3) Las condiciones climaticas y de drenaje en la cuenca (por ejem-
plo la pendiente general de la cuenca hacia el oeste) controlan los proce-
sos de erosion y el mayor desarrollo de los lineamientos en una determi-
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frecuencia

frecuencia

frecuencia

lineamientos

~ fallas direccionales

40

orientacion

120 160

——— lineanientos
..... fallas sinestrales
#77s fallas dextrales

compresion SE

120 160

linearnientos
fallas inversas
. fallas normales

05

80
orientacion

Figura 6.39. Curva de frecuencias suavizadas
mostrando la orientacion de diferentes tipos de
fallas en funcion del sentido de movimiento a
escala de afloramiento. (a) Relacion entre linea-
mientos y fallas direccionales. (b) Relacion
entre fallas con movimiento sinestrérsum y dex-
trorso y su compatibilidad con el campo de
esfuerzos compresional NE y SO. (c) Relacion
entre lineamientos y fallas normales e inversas.
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nadas direcciones de fracturacion, e
inhibiendo los procesos de erosion en
otras.

Las diferencias observadas entre
la orientacién de los lineamientos y las
fracturas es mucho menor cuando se
tienen en consideracion unicamente las
fallas de desgarre (Fig. 6.39), ya que la
relacion entre las fracturas y las fallas
normales e inversas no es clara. Esto
apoyaria la hipétesis de que la mayoria
de los lineamientos encontrados podri-
an corresponder a fallas direccionales
con un desplazamiento inapreciable o
muy pequerio.

Para una correcta comparacion
entre la orientaciéon de los lineamientos
y de las fracturas, en este apartado se
presentan las curvas de frecuencia de
las orientaciones de ambos tipos de
estructuras en cada celda. Dentro de la
denominacién de fracturas quedan
incluidas diaclasas y fallas de desgarre,
normales e inversas. Los datos de frac-
turacion a escala de afloramientos
estan agrupados de acuerdo a su loca-
lizacion (Fig. 6.40). Solo las celdas con
un minimo de diez datos de cada tipo
(lineamientos y fracturas) han sido ana-
lizadas.

Las curvas de frecuencia permi-
ten comparar visualmente ambos tipos
de datos y asi poder realizar una esti-
macioén de la correlacion entre las direc-
ciones preferentes en las dos curvas de
cada celda (Fig. 6.41). No es facil esta-
blecer un andlisis cuantitativo de los
datos direccionales cuando existen



Adolfo Maestro Gonzilez

varias orientaciones preferentes, y ellas no ajustan a una distribuciéon del
tipo von Mises (ver por ejemplo Gaile y Burt, 1980; Davis, 1986). El test
comunmente usado en estadistica confia mas en la forma de curva de fre-
cuencias que en la coincidencia en la orientacion de los maximos. En este
estudio se ha escogido un test no paramétrico, el test de Kolmogorov-
Smirnov, considerando que la hipétesis nula es aquella en que la orienta-
cion de las fracturas a escala de afloramiento en cada celda es la misma
que la direcciéon de los lineamientos (aquella que muestra un pauta mas
regular).

Los resultados (Fig. 6.42) muestran que, a pesar de que el test de Kol-
mogorov-Smirnov da una idea de la similaridad entre el par de curvas de fre-
cuencia comparadas, el resultado no es satisfactorio cuando se comparan
curvas con diferente forma pero que muestran coincidencia en las direccio-
nes preferentes (celdas 18, 20 y 27). En estas celdas, el resultado de la apli-
cacion del test de Kolmogorov-Smirnov indica que la hipotesis nula es
rechazada, mientras la comparacion visual indica una perfecta correlaciéon en
las orientaciones de los maximos de los dos conjuntos de datos. En otros

.
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E Paledgeno, Mesozoico
y Paleozoico

24 Necemero de celda

% Estacion de
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Figura 6.40. Localizacion de las estaciones de fracturas dentro de las celdillas utilizadas en el andlisis sectorial
de los lineamientos. El nimero de la celdilla hace referencia a los utilizados en las Figuras 6.40 y 6.41.
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casos, el resultado obtenido del test de Kolmogorov-Smirnov esta de acuer-
do con la comparacion visual, calificando los resultados de la correlacion
como buenos (celdas 9, 11, 22, 33, 36, 37, 38, 40 y 45) y malos (celdas 8, 10
y 13). Por dltimo, algunos casos son ambiguos ya que solo coinciden entre
si una o dos direcciones preferentes en ambas curvas (celdas 29, 30, 31, 32,
39 y 46). En general se ha observado que el test de Kolmogorov-Smirnov es
demasiado restrictivo, y se ha considerado que podria ser usado un valor cri-
tico superior a 95 (nivel de significancia <5%) (ver Fig. 6.42).

2.3.6. EL ORIGEN DE LA FRACTURACION NEOGENA EN LA CUENCA
DE ALMAZAN

Un problema que se presenta al considerar los lineamientos como
fallas o fracturas es la relaciéon que existe en las fallas entre longitud y des-
plazamiento (ver por ejemplo Cowie y Scholz, 1992): se han localizado en
materiales ne6genos lineamientos con longitud superior a los 7 kildmetros
donde no existen fallas cartografiables. Las fallas observadas a escala de
afloramiento muestran un desplazamiento maximo de un metro (Cortés y
Maestro, 1997), y muchas de las fracturas medidas corresponden a dia-
clasas sin indicadores de movimiento. La respuesta al problema de la
ausencia de correlacion entre la longitud de las fallas con su desplaza-
miento puede ser explicado de dos modos:

1) Los lineamientos cartografiados son en realidad varias fracturas,
mas o menos alineadas, de pequefa longitud que no pueden ser distin-
guidas a la escala de la imagen satélite.

2) La reactivacion de fallas preexistentes en los materiales mesozoi-
cos y paleozoicos situados por debajo de los depositos terciarios de la
Cuenca de Almazan, bajo la actuaciéon del campo de esfuerzos reciente,
influye en el desarrollo de fracturas en los sedimentos neégenos.

Las direcciones de las principales fallas tardihercinicas, reactivadas
como normales durante el mesozoico y como direccionales durante la com-
presion paledgena, son NE-SO en el sector occidental de la cuenca y NO-SE
cerca de la Rama Aragonesa. Estas fracturas heredadas pueden reactivar-
se con pequeios desplazamientos bajo la accion del campo de esfuerzo
nedgeno, sin que se generen macroestructuras (Martin Escorza, 1982). Esto
puede explicar la variacion de orientacion de los lineamientos de gran lon-
gitud (asociados a la reactivacion de fracturas) con respecto a los de corta
longitud (asociados posiblemente a fracturas neoformadas, ver Fig. 6.30).
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valores valores valores valores valores valores
Numero de K-S criticos criticos criticos criticos criticos
celda (alta=90) (alta=95) (alta=97,5) (alta=99) (alta=99,5)

3 0,302 0,221 0,252 0,280 0,314 0,336

4 0,438 0,330 0,376 0,419 0,469 0,503

5 0,600 0,394 0,450 0,501 0,560 0,601

6 0,371 0,643 0,733 0,818 0,914 0,980

8 0,346 0,207 0,236 0,263 0,294 0,315

9 0,236 0,216 0,246 0,274 0,307 0,329
10 0,550 0,253 0,289 0,322 0,360 0,386
11 0,194 0,239 0,273 0,304 0,340 0,365
13 0,441 0,183 0,208 0,232 0,260 0,278
14 0,280 0,158 0,180 0,201 0,224 0,240
17 0,321 0,173 0,198 0,221 0,247 0,264
18 0,388 0,172 0,196 0,219 0,244 0,262
20 0,473 0,296 0,338 0,377 0,421 0,452
21 0,231 0,165 0,189 0,210 0,235 0,252
22 0,295 0,233 0,266 0,296 0,331 0,355
27 0,250 0,185 0,211 0,236 0,263 0,282
28 0,183 0,125 0,142 0,159 0,177 0,190
29 0,287 0,137 0,157 0,175 0,195 0,201
30 0,253 0,197 0,224 0,250 0,279 0,300
31 0,236 0,170 0,194 0,216 0,241 0,259
32 0,319 0,248 0,283 0,315 0,352 0,378
33 0,313 0,251 0,287 0,320 0,357 0,383
36 0,269 0,217 0,247 0,276 0,308 0,331
37 0,188 0,181 0,206 0,230 0,257 0,276
38 0,197 0,164 0,187 0,208 0,233 0,250
39 0,555 0,153 0,175 0,195 0,218 0,234
40 0,167 0,217 0,248 0,276 0,309 0,331
43 0,367 0,186 0,212 0,236 0,264 0,283
45 0,095 0,150 0,171 0,191 0,213 0,229
46 0,627 0,326 0,372 0,415 0,463 0,497

Figura 6.42. Aplicacion del test de Kolmogorov-Smirnov para la comparacion entre las curvas de frecuencia
de las fracturas a escala de afloramiento 'y los lii ientos; los valores criticos para la mdaxima diferencia (K-
S) se han determinado para diferentes conos de confianza (o= 90 a @ =99,5). El valor en negrita indica el valor
critico para el cual la hipdtesis nula no puede ser rechazada.

El origen de algunas fracturas neégenas como resultado de la reac-
tivacion de fallas preexistentes esta basado en la variacion de sus orienta-
ciones en diferentes sectores dentro de la Cuenca de Almazan. En las pro-
ximidades de la Rama Aragonesa dominan las fracturas y lineamientos de
direcciéon NO-SE, mientras que en el sector occidental, donde se han loca-
lizado varias fallas tardihercinicas de direcciéon NE-SO (De Vicente, 1988;
Clemente y Pérez Arlucea, 1993; Casas Sainz y Maestro Gonzalez, 1996;
Bond, 1996), las orientaciones dominantes son NE-SO a ENE-OSO. Las
fracturas de direccién NE-SO son también observadas en la parte oriental de
la Cuenca del Duero (Mediavilla et al., 1996), controlando el depédsito de las
unidades tectosedimentarias neégenas, y en el Sistema Central (Vegas et al.,
1990). En estos casos la orientacion preferente de las fracturas y linea-
mientos es NO10E a NO3OE. A pesar de estas ligeras variaciones en el pre-
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dominio de una directrices de fracturacidon en unas zonas u otras de la
cuenca de Almazan, es evidente que la orientacién NE-SO observada a
partir del andlisis de lineamientos es una constante en toda ella (ver Fig.
6.36E). Este maximo, como ya se ha comentado, se correlaciona perfecta-
mente con el maximo absoluto de las orientaciones cartografiadas en las
rocas paleozoicas del sector occidental de la Peninsula Ibérica (Fig. 6.43),
y especialmente con las estructuras localizadas en las rocas igneas (grani-
tos y gneises). Estas observaciones permiten deducir que uno de los prin-
cipales mecanismos de la deformacion en los depédsitos nedgenos fue la
reactivacion de accidentes preexistentes, localizados en el basamento de la
cuenca. Sin embargo, es dificil establecer una relacién clara entre estas
fallas del basamento y las fracturas/lineamientos observadas en la superfi-
cie. Modelos analdgicos (Sanford, 1959; Horsfield, 1977; Whithjack, et al.,
1990; Mandl, 1993) muestran que las estructuras situadas en la cobertera
no necesariamente han de localizarse sobre las fallas del basamento, ya
que durante la reactivacion de estas estructuras la deformacién se transmi-
te hacia la superficie en abanico abierto, dando lugar a una distribucion mas
amplia de las fracturas en la horizontal. Fracturas con direccion NO-SE y
NE-SO, resultantes, probablemente, de la evolucién tardihercinica a escala
continental (Arthaud y Matte, 1975) se observan también en Europa occi-
dental (Dikker, 1977; lllies, 1977; Johson y Frost, 1977; Ramberg et al., 1977;
Buchroichter, 1984). Estas direcciones coinciden con los maximos de las
orientaciones de los lineamientos observados en la actualidad, no solo en
las rocas paleozoicas, sino también en los depdsitos que los recubren, en
algunos casos con potencias de varios miles de metros (Dikker, 1977;
Buchroichter, 1984). Esto significa que en las zonas intracontinentales, ale-
jadas de las cadenas orogénicas, las lineas de fracturas tardihercinicas pue-
den controlar la deformacién de los depdsitos recientes.

En algunos casos, aparentemente, la reactivacion de las fallas tar-
dihercinicas no tiene una relacion directa con la orientacién del campo de
esfuerzos actuante, ya que se mantienen constantes las orientaciones de
los lineamientos en amplias areas a pesar de que la orientacion de los
esfuerzos varia (Mufioz Martin, 1997; Giner, 1996). En la Cuenca de Alma-
zan las orientaciones de los esfuerzos obtenidas del analisis mesoestruc-
tural es el adecuado para la reactivacion de estas estructuras. Este se
caracteriza por un eje compresivo de direccién NE-SO bajo un régimen de
desgarre (Casas Sainz y Maestro Gonzélez, 1996) y un eje extensivo ENE
a ESE en régimen extensional (Cortés y Maestro, 1997).

Este planteamiento conlleva una segunda hipotesis sobre la génesis
de los lineamientos de direccion ENE-OSO, que podrian también corres-
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- Sinestral
Dextrat

Figura 6.43. Direcciones de la fracturacion tardibercinica donde se indica los desgarres con sentido de movi-
miento dextrorso y sinistrorsum. Segiin Arthaud 'y Matte (1975).

ponder a estructuras neoformadas, probablemente controladas por el
campo de esfuerzos reciente. La direccion ENE-OSO que presentan la
mayor parte de los lineamientos analizados puede asociarse a diaclasas de
cizalla y fallas con sentido de movimiento sinistrérsum cuya génesis puede
estar asociada al campo de esfuerzos compresivo nedgeno de direccion
NE-SO. Esta hipétesis se corrobora con la informacién que aporta el ana-
lisis de fallas con movimiento sinistrérsum a escala de afloramiento que
presentan mayoritariamente una orientacion ENE (Fig. 6.39a). Las fracturas
conjugadas a éstas - fallas y diaclasas de cizalla de orientacion NNO-SSE
a N-S y sentido de movimiento dextrorso - presentan mucho menor desa-
rrollo tanto a escala de imagen de satélite como de afloramiento. Vegas et
al. (1990) interpretan esta situacion, a partir Gnicamente de fallas con movi-
miento sinistrérsum de orientacion NE-SO, como el resultado de la reacti-
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vacion durante el Mioceno inferior-medio de fallas de edad Cretacico infe-
rior. Esto dio como resultado que se produjera una cizalla dextrorsa de
direccién ENE en la zona central de la Peninsula Ibérica y una rotacion en
sentido horario de los bloques limitados por las fallas de orientacion NE-SO.
El diferente desarrollo de las dos direcciones de fracturacion que definen el
sistema conjugado es comun en regimenes de desgarre (Freund, 1974) (Fig.
6.44).

Las fallas con sentido de movimiento sinistrérsum de orientacién N-S
y las de sentido dextrorso ENE-OSO (Fig. 6.39b) no pueden ser explicadas
por una compresion de direccién ENE, y solo se pueden relacionar con la
orientacion de compresion NO-SE, posterior y/o contemporanea temporal-
mente a la direccion NE-SO. Por ultimo, las direcciones de las fallas norma-
les presentan dos maximos de orientacion NO-SE y NE-SO, que podrian
constituir un sistema conjugado asociado a un eje de extension paralelo a la
bisectriz del angulo obtuso entre estas dos direcciones preferentes (ver Fig.
6.39c).

Para concluir,
parece complicado - aleieia
asignar a las fractu- de compresion
ras/lineamientos -
observadas en los i

_____

DIRECCION

l DE COMPRESION

materiales nedégenos = [ R e S
de la cuenca de Alma- e
zan un anico origen,

ya que puede darse ’

una situacioén interme-
dia en que parte de
las fracturas sean (e cesplizAienia)
debidas por las reacti- l fracturas sinistrorsum/tensionales
vacion de estructuras
preexistentes locali-
zadas en el basamen-

to, pero otras pueden
asociarse a fracturas DIRECCION DE ELONGACION
neoformadas Iigadas (controlada por la geometria de la cuenca)
al campo de esfuer-

fracturas dextrorsas

: Figura 6.44. Modelo de reactivacion de fracturas previas bajo compre-
Zos reciente. sion lateral condicionada por la geometria del bloque afectado.
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CONCLUSIONES

1) La estructura de la cuenca de Almazan presenta una geometria
sinclinal de charnela plana cuyo depoeje presenta una orientacion NO-SE
en su margen oriental a E-O en la zona central y occidental. En su depo-
centro se alcanza una potencia de materiales terciarios conservados supe-
rior a los 2500 metros, y se encuentra separado del de la Cuenca del Duero
por una zona de umbral relativo que se extiende desde San Leonardo de
Yaglie a Berlanga de Duero, donde el espesor de sedimentos terciarios no
supera los 1000 metros. A partir de los datos de sismica de reflexion, y de
las observaciones realizadas en campo, se ha determinado la existencia de
cuatro unidades tectosedimentarias paledgenas (A1 a A4), que compren-
den desde el Paleoceno al Ageniense (Mioceno inferior). Los materiales
neégenos (Ageniense-Plioceno) se disponen subhorizontales fosilizando
las estructuras paledgenas y de los bordes de la cuenca. El periodo de
maxima deformacion se situa en el Oligoceno.

El margen septentrional de la Cuenca de Almazan se caracteriza por
la existencia de un cabalgamiento vergente al sur de aproximadamente 90
kilbmetros de longitud. La geometria de esta estructura, asi como sus
variaciones en la orientaciéon a lo largo de su traza, esta estrechamente
relacionada con la existencia de estructuras extensionales, ligadas con la
formacién de la cuenca cretacica de Cameros, algunas de las cuales han
rejugado durante la compresién alpina como inversas (fallas con orienta-
cion E-O a ONO-ESE) o direccionales (fallas de direccion NO-SE y NE-SO).

La estructura de la Rama Aragonesa es la de un antiforme de direc-
cion NO-SE cuyo nucleo esta constituido por materiales de edad Cambro-
Ordovicica, y orlado por materiales mesozoicos. El Paleozoico se dispone
en el borde septentrional de la rama constituyendo una serie monoclinal de
direccion NO-SE, mientras que en el sector meridional se observa la exis-
tencia de flexiones de vergencia NE. La estructura de este sector puede
explicarse como resultado de la reactivacidon de la estructura hercinica
durante la compresion terciaria, de modo que el aumento de buzamiento
de la serie paleozoica daria como resultado por un lado, a la formacién de
fallas inversas en la cobertera paralelas a superficies de estratificacion
dentro del zécalo, y por otro, a pliegues asimétricos vergentes al norte aso-
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ciados a estas fallas inversas que se amortiguarian hacia la parte alta de la
serie 0 a pliegues de la cobertera relacionados con mecanismos de flexu-
ral flow en los niveles paleozoicos.

En el borde meridional existe un claro predominio de estructuras de
orientacion E-O, aunque también se observan estructuras de orientaciones
NE-SO y NO-SE, por lo general laxas, y asociadas en muchos casos a la
reactivacion de fallas normales triasicas que han controlado la sedimenta-
cién durante la mayor parte del mesozoico. Las dos estructuras mas rele-
vantes en este sector son el Monoclinal de Arcos y el Monoclinal de Alma-
zan, ambos contemporaneos con la sedimentacién terciaria. El analisis
geomeétrico y cinematico de este Ultimo indica que en su desarrollo estu-
vieron involucrados tanto mecanismos de rotacion de flanco como migra-
cioén de kink-band. La formacién de kink-band esta asociada a la reactiva-
cion de fallas normales mesozoicas, que pasaron de buzar al norte a
hacerlo al sur durante la rotacién del flanco del monoclinal.

La importante subsidencia que presenta esta cuenca puede ser
debida a la flexura de la litosfera causada por el emplazamiento de a lami-
na del cabalgamiento de Cameros, de 60 kilémetros de anchura y 1-6 kil6-
metros de altura, y el levantamiento de la Rama Castellana. El desplaza-
miento hacia el norte (unos 25 kildbmetros) del bloque de Cameros sobre la
Cuenca del Ebro (junto con el acortamiento asociado al cabalgamiento
hacia el sur y el plegamiento en el margen norte de la Cuenca de Almazan)
implica también un transporte hacia el norte de la Cuenca de Almazan
durante su desarrollo. El desplazamiento maximo tiene lugar durante el
deposito de A2 y A3, en el Eoceno superior-Oligoceno superior, que con-
cuerda con la localizacion de los depocentros de las unidades Al y A2. El
desplazamiento durante el depdsito de la unidad A3 seria mucho mas
pequeno, pero suficiente para erosionar el margen de la cuenca con su dis-
cordancia sintecténica asociada (por encima de la topografia actual).

Las principales estructuras contemporaneas con el depdsito de los
materiales terciarios fueron los monoclinales de Almazan y Arcos en el
borde sur de la cuenca, y el Monoclinal de Gémara en el borde norte.

2) A partir del analisis de las mesoestructuras fragiles en la Cuen-
ca de Almazan (fallas, estilolitos y grietas de extensiéon) se han obtenido
cuatro direcciones principales de compresion terciarias: NNE-SSO, NO-SE,
NE-SO y E-O con valores de larelacion R entre el campo de desgarre y la
compresién uniaxial. El campo de esfuerzos primario principal presenta el
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eje de maxima compresion o1 en direccion NNE-SSO. Este campo de
esfuerzos es el responsable de la formacion de la mayor parte de las
macro- y mesoestructuras. Las grandes estructuras que se reactivaron
durante el Terciario como direccionales-inversas (fundamentalmente la
Falla de Soria, con direccion NE-SO y componente sinistrorsum y la
estructura definida por el basamento paleozoico en la Rama Aragonesa,
que presenta una marcada anisotropia de direccion NO-SE, y en la que se
ha observado un rejuego de estas discontinuidades con una componente
dextrorso-inversa) produjeron desviaciones de la direccién de compresion
primaria, que llega a adoptar orientaciones NO-SE y NE-SO. No obstante,
existen tensores que indican direcciones de compresion NO-SE y NE-SO
que no pueden ser explicados por estas desviaciones, y que por tanto se
consideran originados por otros dos campos primarios: la compresion
“Guadarrama” (NO-SE) y la compresion “Ibérica” (NE-SO a ENE-OSO).
Estas dos direcciones de compresion primarias han sido descritas por
otros autores en distintos ambitos de la Cordillera Ibérica. La edad de la
deformacién compresiva alpina en la Cuenca de Almazan abarca desde el
Paleoceno hasta el Mioceno inferior, con un maximo en torno al Oligoceno
superior. Las relaciones cronoldgicas relativas entre mesoestructuras indi-
can una simultaneidad de los campos de esfuerzo a lo largo de buena
parte del Terciario. La coexistencia de campos de esfuerzo con direccio-
nes de compresion perpendiculares queda atestiguada por datos puntua-
les, que indican estadios de compresion radial en el centro de la cuenca.

El campo de esfuerzos del Mioceno superior-Plioceno tiene un
caracter distensivo, observandose un dominio de las direcciones de exten-
sién ESE a SE (NNE a NE para el esfuerzo horizontal maximo oy) sobre las
direcciones NE-SO (oy NO-SE). También se han determinado estados de
esfuerzos compresivos con direcciones de 61 cercanas a NE-SO y NO-SE.

3) El analisis de las direcciones de fracturaciéon que afecta a los
materiales paledgenos plegados muestra que ésta se situa preferentemen-
te paralela y perpendicular a los ejes de los pliegues: N a NE y otra SE. Las
fracturas son en general anteriores a los pliegues y, dentro de ellas, la fami-
lia NE es anterior a la SE. Existen también familias conjugadas cuyo diedro
agudo coincide con la direccion del eje de compresion local. Los pliegues
y las fracturas N a NE se formaron en el curso del periodo orogénico prin-
cipal, bajo un campo compresivo cuya direcciéon pudo variar entre NNE
(direccion del campo externo o primario) y NE (atribuible a una desviacion
de esfuerzos a gran escala causada por los grandes accidentes NO-SE de
la Cordillera Ibérica). En estadios tempranos, bajo un campo compresivo
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con o4 horizontal NO30E y o, vertical, se formé un sistema de fracturas de
cizalla conjugadas, de direcciones medias NO15E (con sentido dextrorso)
y NO40OE (con sentido de movimiento sinistréorsum), a las que acompanan
fracturas tensionales NNE. Posteriormente se desarrollaron los pliegues,
con una orientacién algo oblicua a la compresién primaria, condicionados
probablemente por la reactivacién de las fallas o discontinuidades del
zécalo NO-SE. El sistema de fracturas NO-SE se habria formado esencial-
mente como respuesta a otro campo compresivo primario (la “compresion
Guadarrama”, de direcciéon NO-SE), con un desarrollo de estructuras de
cizalla y tensionales semejante al descrito en el sistema anterior. En el caso
de las fracturas de caracter tensional, algunas de ellas podrian estar aso-
ciadas a intercambios de los ejes de esfuerzos dentro del propio campo
compresivo NNE.

En el sector central y oriental de la cuenca, donde dominan los ma-
teriales nedgenos subhorizontales, la direccion de fracturacion dominante
obtenida del estudio de afloramientos en el campo es NE-SO, NO-SE y
E-O. Por otro lado, el estudio de la imagen satélite en la misma area ha per-
mitido determinar un claro patrén en la orientacion de los lineamientos
segun una direccion ENE-OSO. Esta direccion principal también se refleja,
aunque no de un modo claro, en el andlisis de orientacién de las fracturas
(diaclasas y fallas) a escala de afloramiento. El patrén de fracturacion
macroestructural que existe en la Cuenca de Almazan, y que presenta una
direcciéon dominante ENE, puede ser debido a la compresién neégena de
direccion NE-SO, que se establece en un régimen de desgarre, bajo la cual
tuvieron un mayor desarrollo las fracturas y fallas de direccion ENE y com-
ponente de movimiento sinistrorsum, y las fallas normales de direccién NO
a NE, aunque la existencia de discontinuidades con esa orientacion en los
materiales localizados por debajo de los depdsitos terciarios de la Cuenca
de Almazan puede haber tenido una influencia muy importante en las
direcciones de diaclasado que se observan en superficie afectando a los
depdsitos nedgenos.
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