L Introduccion y objetivos

I- INTRODUCCION Y OBJETIVOS

El estudio de las cuencas sedimentarias representa una contribucion fundamental para
llegar a entender la evolucion geodinamica global. El desarrollo que se ha producido en el
intento de estudiar mas en profundidad las cuencas sedimentarias viene de la necesidad de

obtener un mayor conocimiento del comportamiento geodinamico de la litosfera.

La Cuenca de Almazan es una cuenca rellena de sedimentos terciarios, situada en el
extremo oriental de la Cuenca del Duero, de la que constituye una subcuenca. Los margenes
forman parte de los afloramientos paleozoicos y mesozoicos de la parte noroccidental de la

Cordillera Ibérica.

La Cuenca de Almazén es una de las zonas mds interesantes para conocer la evolucion
alpina del noreste peninsular. El 4rea ahora ocupada por la Cuenca forma parte del area
elevada que limitaba una de las cuencas mas subsidentes, creada bajo el régimen extensional
que rige la deformacion durante el Jurasico Superior-Cretacico Inferior: la Cuenca de
Cameros. La convergencia de las placas Euroasidtica e Ibérica dio lugar a la inversion de la
cuenca “Ibérica” y a la creacion de la Cordillera Ibérica. En esta etapa la region de Almazan

pasoé a ser un area de acumulacion de sedimentos continentales.

El relleno sedimentario de la Cuenca de Almazan ha sido ampliamente estudiado
desde un punto de vista estratigrafico y sedimentologico. Ademas, las investigaciones de
caracter estructural llevadas a cabo en los Ultimos afios en este area han permitido conocer la
evolucion de esta zona en el marco de la tectonica alpina y neotectonica. A su conocimiento
han contribuido los perfiles de sismica de reflexion realizados durante exploraciones
petroliferas, que han permitido establecer la geometria de la Cuenca. Estos estudios se han
concentrado en la parte mas superficial de la corteza, permaneciendo la estructura de la

corteza practicamente desconocida.

El objetivo principal de esta tesis doctoral es el estudio de la estructura de la corteza
de la Cuenca de Almazan. A partir de la elaboracion de un Mapa de Anomalias de Bouguer
y del analisis de las anomalias se intentara establecer un modelo de corteza en este area. Para

alcanzar este objetivo, ha sido necesario plantear un conjunto de objetivos parciales:
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*Determinacion del efecto gravimétrico del relleno sedimentario de la Cuenca.
El establecimiento de la topografia del fondo de la Cuenca, a partir de los datos
sismicos disponibles, y de la densidad del relleno sedimentario, mediante datos de

sondeos, permitira calcular la contribucién gravimétrica de la Cuenca.

*Determinacion de las profundidades de las fuentes que generan las anomalias
profundas situadas bajo la Cuenca de Almazan.

El analisis de los datos gravimétricos proporcionara la estimacion de la profundidad de
las fuentes que generan las anomalias y el efecto gravimétrico de las fuentes residuales

y regionales.

*Modelizacion de perfiles gravimétricos.
Integrando datos de geologia superficial, topografia del fondo de la cuenca y
profundidad de las fuentes regionales obtendremos perfiles gravimétricos en 2 + 1/2 D

que muestran la estructura de la cuenca.

*Establecimiento de un modelo geométrico de la estructura de la corteza en la region.

El plan de trabajo seguido para alcanzar los objetivos planteados ha sido el siguiente:

-Sintesis geologica del drea de estudio. Para realizar la sintesis se recopilaron todos
los mapas geologicos a escala 1.50.000 editados por el Instituto Geoldgico de Espafia
(IGME). Otra informacion que se consultd fue la cartografia digital del mapa Geologico y
Minero de Castilla y Leon (SIEMCALSA, 1997). Con estas dos fuentes se elabor6 un mapa
de sintesis geoldgica de la Cuenca de Almazan junto con las unidades circundantes: Cuenca
mesozoica de Cameros, Rama Aragonesa y Rama Castellana de la Cordillera Ibérica.

Esta informacion grafica va acompafiada por una descripcion geologica de las
unidades litoestratigraficas que encontramos en ella, junto con una visidon paleogeografica de

la cuenca en los distintos tiempos geoldgicos.

-Estudio de la geometria de la cuenca a partir de datos sismicos y de sondeos. En este

apartado se incluyen todos los trabajos geofisicos previos que se han realizado en la cuenca
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(ITGE, 1990; SHELL, 1980-82; Bond, 1996, Maestro, 1999). Se realiza una nueva restitucion
de las lineas sismicas disponibles obteniendo unos resultados que seran contrastados con los

anteriores y utilizados en los siguientes pasos del estudio de la cuenca.

-Mapa de anomalias de Bouguer de la Cuenca de Almazan. Con el levantamiento
gravimétrico mediante campafias de campo y la obtencion del valor de la anomalia de
Bouguer obtenemos un mapa que nos dara informacion sobre las diferencias de densidad de
los cuerpos que componen el area, que no marcan sino diferentes cuerpos geologicos y las

relaciones entre ellos.

-Efecto gravimétrico de los sedimentos. Con los datos de sismica restituidos se obtiene
la geometria tridimensional de la cuenca. Asignandole una densidad calculada se puede
obtener el efecto gravimétrico de este cuerpo que se restara al efecto gravimétrico total del
mapa de anomalias de Bouguer. El nuevo mapa resultante serd debido a fuentes mas

profundas que habian quedado ocultas por el efecto gravimétrico del relleno sedimentario.

-Fuentes gravimétricas regionales y residuales. La utilizacion de una técnica
gravimétrica basada en el analisis espectral permite obtener la separacion de las fuentes
regional y residual. Mediante la inversion de los datos gravimétricos del mapa de la fuente
regional se obtiene un mapa de la profundidad a la que se encuentra esa superficie. El mapa
de anomalias residuales aporta informaciéon de la variaciéon de densidad de las fuentes mas

superficiales.

-Modelizacion gravimétrica. Se construye un conjunto de modelos gravimétricos de
densidades en los que se integran: datos geoldgicos superficiales, profundidad de la base del
relleno sedimentario, que proviene de la restitucion de los perfiles sismicos, y profundidad de

la fuente regional (obtenida del analisis espectral).

-Los resultados obtenidos en las etapas contenidas en este plan de trabajo, llevaran a
establecer la estructura de la corteza de la Cuenca de Almazan y a la discusion del modelo
propuesto en el contexto de la evolucion alpina de la Cordillera Ibérica y del sector

centroriental de la Placa Ibérica.
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II - SINTESIS GEOGRAFICA Y GEOLOGICA

I1-1. SITUACION GEOGRAFICA

Geograficamente, la Cuenca de Almazan se sitlia en la parte nororiental de la Peninsula
Ibérica. Tiene una extension de 4150 km?”. Estd limitada al norte por la Sierra de Cameros, al
suroeste por el Sistema Central y esta orlada en sus limites oriental y meridional por la Cordillera
Ibérica. Dentro de las grandes unidades geograficas peninsulares se trataria de una prolongacion

hacia el este de la Cuenca del Duero (Fig. IL.1).

Figura Il.1. Situacion de la Cuenca de Almazan en la Peninsula Ibérica. El limite de los sedimentos
terciarios que rellenan la cuenca se ha proyectado sobre el modelo digital de elevaciones de la
Peninsula.
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Desde el punto de vista administrativo comprende las provincias de Soria, casi en su

totalidad, y parte de las provincias de Zaragoza y Guadalajara.

La cuenca presenta una altitud media de 1000 m, correspondiendo su menor altitud al
cauce del rio Jalon (Cuenca del Ebro). Esta rodeada por unidades montafiosas al norte, donde
destacan los Picos de Urbion con 2200 m y el Moncayo en el noreste con 2300 m. A partir de este
pico y hacia el sureste, las sierras se alinean segun una direccion NO-SE con el Alto de la Cruz
como elevacion mas importante (1313 m). En el borde sur de la cuenca, las maximas cotas se

encuentran en los altos de Barahona con 1100 m y la Sierra de Ayllon con 1680 m.

La red hidrografica actia como un importante desmantelador del relieve, generando
escarpes y divisorias de aguas. Los dos principales rios son el Duero y el Jalon. En la Cuenca de
Almazan, el rio Duero desarrolla dos de los tres grandes tramos en que se divide en todo su curso
hasta desembocar al Océano Atlantico. El primero corresponde a su curso alto, después de nacer
en la Laguna Negra (Picos de Urbién), y desde donde desciende de forma torrencial hasta llegar a
Soria. A continuacidon cambia de direccidn para cruzar de oeste a este toda la planicie interior con
un desnivel medio de 2 m por km de longitud. Sus principales afluentes en el area de la cuenca
son: Rituerto, Moron, Torete y Escalote, por su margen izquierda; y Sequillo, Izanza y Madre por

la margen derecha. Por su parte el rio Jalon tiene como principal afluente el rio Henar.

II-2. SINTESIS GEOLOGICA

La Cuenca de Almazan forma la parte més oriental de la Cuenca del Duero. Situada en la
zona noroccidental de la Cordillera Ibérica, los sedimentos terciarios que la rellenan estan
flanqueados por afloramientos de rocas de edad mesozoica. La Cuenca de Almazan presenta una
orientacion media ONO-ESE. Sus limites estan constituidos por la Cuenca de Cameros, que
corresponde a la Sierra de Cameros pero que se citard como Cuenca de Cameros a partir de ahora,
(extremo noroeste) y la Rama Aragonesa y Rama Castellana de la Cordillera Ibérica (limites

noreste, oriental y meridional). El limite occidental esta formado por la Cuenca del Duero, a
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través de un umbral caracterizado por la disminucion en el espesor de los sedimentos terciarios.
Aunque el limite entre las Ramas Aragonesa y Castellana de la Cordillera Ibérica fue establecido
en la Cuenca de Calatayud-Teruel (Riba, 1959), posteriormente se han incluido los afloramientos
situados entre la Cuenca de Calatayud y la Cuenca de Almazén en la Rama Aragonesa en funcion

de las afinidades de la sedimentacion paleozoica.

La Cordillera Ibérica es una cadena intraplaca con orientacion predominante NO-SE, que
se extiende desde las provincias de Burgos y Logrofio por el norte hasta las de Valencia y Cuenca
por el sur. Estd limitada al norte por la cuenca terciaria del Ebro, al sur por la plataforma
manchega y las Cordilleras Béticas y al oeste por las cuencas terciarias del Duero y Tajo y el

Sistema Central (Fig. 11.2).

En la Cordillera Ibérica afloran materiales desde el Precdmbrico hasta el Cuaternario, pero
son los materiales mesozoicos los que presentan una distribucion mas amplia. Las rocas
paleozoicas y precambricas afloran en macizos con una orientacion preferente NO-SE. Entre ellos
se encuentran la Sierra de la Demanda, situada al NO de la Cuenca de Almazan y Los Macizos de
Ateca y Calatayud, al E de dicha Cuenca. Hacia el SO de la Cuenca de Almazan, aflora el
basamento hercinico del Sistema Central, en la zona de enlace con la Rama Castellana de la
Cordillera Ibérica (De Vicente, 1988). Estos materiales fueron deformados durante la Orogenia
Hercinica y la tectonica tardihercinica y alpina. Sobre ellos se dispone la sucesion estratigrafica
mesozoica, caracterizada por la ausencia casi total de sedimentos de facies profundas (Alvaro et
al., 1979). El espesor de esta sucesion es muy variable, alcanzando los mayores valores en la
Cuenca de Cameros y La Cuenca del Maestrazgo. Los sedimentos terciarios constituyen las
cuencas que rodean a la Cordillera Ibérica: Cuenca del Ebro, Cuenca del Duero y Cuenca del

Tajo, ademas de el relleno de cuencas interiores como la Cuenca de Calatayud-Teruel (Fig. 11.2).

La estructura de la Cordillera Ibérica es el resultado de la inversion tectonica de la cuenca
mesozoica, iniciada a finales del Cretacico. El surco sedimentario formado bajo un régimen
extensional fue sometido a un campo compresivo, dando lugar a la formacion de pliegues y

cabalgamientos. La presencia de potentes niveles de arcillas y evaporitas en el Tridsico Superior
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lo compuesto por el basamento

Onica en pisos: un zoca
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ha facilitado el desarrollo de una tect

hercinico, un tegumento constituido por los materiales del Pérmico y Tridsico Inferior y una

cobertera mesozoica terciaria, situada por encima del nivel de despegue localizado en los

sedimentos del Tridsico Superior.
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Las estructuras alpinas crean areas deprimidas y configuran la sedimentacion continental
durante el Paledgeno y Mioceno Inferior. A partir del Mioceno Inferior se produce la transicién a

un régimen extensional que da lugar a la formacion de un sistema de fosas nedgenas.

A continuacion se describird la geologia de los margenes y de la Cuenca de Almazan. La
sintesis cartografica del area estudiada est4 representada en la figura I1.3. Este mapa geologico se
ha realizado a partir de la digitalizacion de mapas geoldgicos a escala 1:50.000 editados por el
ITGE (Adell Argiles, F. et al., 1981a; Adell Argiles, F. et al., 1981b; Adell Argiles, F. et al.,
1982a; Adell Argiles, F. et al., 1982b; Aragonés Valls, E. et al., 1981; Bascones-Alvira, L. y
Martinez Alvarez, F., 1981; Beltran, J. et al., 1980; Del Olmo, P y Portero, J. M., 1983; Del
Olmo, P. et al., 1983; Esnaola, A. y Martin Fernandez, 1973; Ferreiro, E., 1991a, b, c; Ferreiro, E.
y Lendinez, A., 1991; Lendinez, A., 1991a, b, c, d; Lendinez, A. y Martin, D., 1991; Lendinez, A.
y Mufioz, J.L., 1991; Lendinez, A. y Ruiz, V., 1991; Lendinez, A. y Valverde, M. F., 1991) y de
la cartografia digital del Mapa Geoldgico y Minero de Castilla y Leon (SIEMCALSA, 1997).

II-2.1. EL MARGEN NORORIENTAL DE LA CUENCA DE ALMAZAN: LA CUENCA DE
CAMEROS

La Cuenca de Cameros constituye el borde noroeste de la Cuenca de Almazan. El caracter
mas distintivo de esta Cuenca es la potente sucesion de Jurasico Superior y Cretacico Inferior que
la rellena. Esta sucesion se apoya sobre sedimentos de edad Tridsico-Jurasico Inferior y Medio,
que afloran en el borde meridional y en su zona de unién con la Rama Aragonesa de la Cordillera

Ibérica.

11.2.1.1 El relleno sedimentario de la Cuenca de Cameros.

El interés por esta gran acumulacion de sedimentos ha llevado a muchos autores a estudiar

esta cuenca desde el siglo XIX.
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Palacios y Sanchez Lozano (1885), son los primeros que en las provincias de Soria y
Logrofio citaron la existencia de formaciones lacustres superpuestas al Jurasico marino, y que por
su semejanza con las capas del Purbeck y Weald de Inglaterra, las denominaron de este modo:
Purbeckiense y Wealdiense, asignandoles una edad Portlandiense para las primeras y Cretacico
Inferior para las otras. Beutcher et al., (1965) y Tischer (1966) analizan los materiales jurasicos y
su transito a facies Weald, y establecen la division litoestratigrafica de estos materiales en cinco
grupos: Tera, Oncala, Urbidon, Enciso y Olivan. Posteriormente Brenner (1976), a partir del

estudio de ostracodos y carofitas, modifica la estratigrafia de estos autores.

Salomon (1982, 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, agrupadas en cinco
ciclotemas. Clemente y Alonso (1990) realizan un estudio estratigrafico y sedimentologico de los
materiales del Cretacico Inferior que aparecen en el borde meridional de la Cuenca de Cameros,
estableciendo tres secuencias deposicionales, que se corresponden con tres unidades con rango de
Formacion. Clemente y Pérez-Arlucea realizan una descripcion exhaustiva de la Formacion
Cuerda del Pozo (Clemente y Alonso, 1990) y elaboran un cuadro resumen de las unidades
litoestratigraficas y secuencias deposicionales existentes en el dominio occidental de la Cuenca de
Cameros, mostrando sus relaciones cronoestratigraficas. Gomez (1992), en su Tesis Doctoral,
estudia las etapas iniciales de relleno de la Cuenca de Cameros en relacion con la evolucion
paleogeografica de la misma. Mas et al., (1993) distinguen dos subcuencas: Cameros occidental,
al sur de la Sierra de la Demanda y Cameros oriental, entre la Rioja y Soria (Fig. I1.4) y divide la
megasecuencia Jurdsico terminal-Cretacico Inferior, que constituye el relleno sedimentario de la
Cuenca de Cameros, en 6 secuencias deposicionales, interpretando su evolucion

tectosedimentaria desde al Titonico hasta el Albiense Inferior.

I11.2.1.2. La evolucion tectonica de la Cuenca de Cameros.

La evolucion tectosedimentaria de la Cuenca de Cameros se enmarca dentro del régimen

extensional que predomina en la zona durante el Mesozoico.

10
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Figura I1.4. Esquema geologico de la Cuenca de Cameros. La cuenca aparece dividida en dos
subcuencas Cameros este (CE) y Cameros oeste (CO). (Tomado de Mas et al., 1993)

Guiraud (1983) y Guiraud y Séguret (1985) describen la Cuenca de Cameros como una
cuenca “pull-apart", generada por el movimiento de dos desgarres NE-SO. El limite norte de la
Cuenca corresponde a una falla normal E-O con buzamiento sur. Posteriormente, Casas Sainz y
Simén Gomez (1992) atribuyen su formacidon a la existencia de un gran falla normal con
geometria listrica. Su parte mas superficial se localiza en las capas del Tridsico. Mas et al. (1993)

proponen una geometria de la falla normal en rampas y rellanos que discurren por el basamento.
Segin Mas et al. (1993) el desarrollo de la Cuenca de Cameros esta controlado por dos

etapas de '"rifting". La primera etapa de "rifting" estd caracterizada por una alta tasa de

sedimentacion que se mantiene durante el Berriasiense. Durante el Valanginiense-Hauteriviense,

13
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tanto la tasa de sedimentacion como las areas de sedimentacion se reducen. La segunda etapa de
"rifting" se produce en el Barremiense-Albiense Inferior. En ella, la tasa de sedimentacion es
anormalmente alta dentro del contexto general de los riftings del Jurasico Superior-Cretacico
Inferior en el dominio de la Placa Ibérica. Finalmente, durante el Albiense, la tasa de
sedimentacion sufre una gran desaceleracion dando lugar a una subsidencia mucho mas lenta, de
caracter térmico que se inici6 con la sedimentacion de la Formacion arenas de Utrillas y dio paso
a las grandes transgresiones del Cretacico Superior en todo el dominio Ibérico (Alonso et al.,
1993). Ya en el Terciario se produce la inversion de la Cuenca de Cameros, ascendiendo a favor
de un cabalgamiento cortical neoformado y cuyo rellano superior se situa en las capas del

Triasico Superior (Keuper) (Guimera et al., 1995).

Casas Sainz y Gil Imaz (1998) y Gil Imaz (1999) dividen su evolucion en dos eventos: rift
intracontinental y formacion de la cuenca cretacica (Titonico-Albiense Inferior); plegamiento
contraccional de la cuenca a finales del Cretacico Inferior. La inversion tectonica (Eoceno-

Mioceno) se produce mediante la reactivacion de la antigua falla normal (Casas, 1993).

La parte central de la Cuenca de Cameros ha sufrido un metamorfismo interpretado como
un proceso dinamotérmico sedimentario (Guiraud y Séguret, 1985) o como un proceso
relacionado con un evento hidrotermal ocurrido durante el Cretacico Superior (Casquet et al.,
1992). Recientemente, Mantilla Figueroa (1999) propone una edad del evento hidrotermal entre

los 108 y 85 Ma (Albiense-Santoniense).

La estructura de la Cuenca de Cameros ha sido descrita como un sinclinal sin fallas de
basamento importantes en sus limites (p.e. Mas et al., 1993). Guiraud y Seguret (1985) estimaron
la extension durante la formacion de la cuenca a partir de pequetios diques de cuarzo y grietas de
tension rellenas de calcita que afectan a la parte norte de la zona de Cameros. La direccion de
extension deducida es NE-SO, en aquellas areas donde el limite actual es NO-SE, y de NO-SE,
donde el limite actual es NE-SO. Al sur de estas areas la direccion de extension cambia desde

NNE-SSO hasta N-S. Guimera et al., (1995) deducen una extension regional de direccion N-S a

14
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NNE-SSO. Recientemente, Garcia Cuevas (2000) y Gonzélez Casado y Garcia Cuevas (1999)

proponen una direccion de extension NNO-SSE.

Tras la inversion tectonica, la Cuenca de Cameros adquiere una estructura "pop-up". A
favor de un cabalgamiento dirigido hacia el norte, los materiales mesozoicos y el basamento
hercinico de la Sierra de la Demanda se superponen sobre los sedimentos terciarios de la Cuenca
del Ebro. El desplazamiento estimado es de unos 30 km (Guimera y Alvaro, 1990; Casas Sainz,
1990). El borde sur de la Cuenca de Cameros es un conjunto de cabalgamientos y pliegues
asociados con direccion principal E-O, a favor de los cuales se produce un desplazamiento de
unos 5 km (Platt, 1990; Casas Sainz, 1993; Miegebielle ef al., 1993) que se prolongan a lo largo
de unos 150 kms. Estos pliegues y cabalgamientos estan desarrollados sobre los materiales del

Jurasico marino del borde sur de la cuenca.

I1-2.2. LOS MARGENES NORORIENTAL, ORIENTAL Y MERIDIONAL DE LA CUENCA
DE ALMAZAN

El espesor de las secuencias deposicionales de la Cuenca de Cameros se reduce
considerablemente hacia el sureste, desapareciendo en el borde oriental de la Cuenca de Almazén,

ya en la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica.

El estilo tectonico de la Cordillera Ibérica esta caracterizado por la presencia de zocalo y
cobertera. La existencia de arcillas y evaporitas en el Tridsico (Keuper) favorece la existencia de
una superficie de despegue entre la cobertera mesozoico-terciaria y un tegumento formado por el
Triasico Inferior mas el zdcalo. Su evolucion es el resultado de la superposicion de dos grandes
ciclos orogénicos: el ciclo hercinico y el ciclo alpino. La descripcion geoldgica de los margenes
nororiental, oriental y meridional de la Cuenca de Almazéan se va a iniciar con la sintesis de los

materiales y estructura del zocalo aflorante en ellos.
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11.2.2.1. Macizos paleozoicos

Los afloramientos paleozoicos, y localmente precambricos de la Cordillera Ibérica

pertenecen a la zona Astur-Occidental Leonesa del Macizo Hespérico (Julivert et al., 1974).

Dentro de la Cordillera Ibérica, la sucesion estratigrafica mas completa del Paleozoico se
encuentra en los macizos paleozoicos de Ateca y Calatayud-Montalban. El Macizo de Ateca
forma parte del margen nororiental y oriental de la Cuenca de Almazan. Se extiende segun una
direccion NO-SE desde la provincia de Soria hasta la de Zaragoza. La serie paleozoica aflorante
comprende desde el Cambrico Inferior hasta el Ordovicico. Frente a la extension de los
afloramientos paleozoicos en los margenes NE y E de la Cuenca de Almazéan, en su margen
meridional, dentro de la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica, las rocas paleozoicas mas
proximas afloran en el nucleo de una estructura anticlinal, el anticlinal de Riba de Santiuste,

situado al norte de Sigilienza. Esta formado por rocas de edad Silurico Superior y Devonico.

Los primeros estudios geoldgicos de estos macizos datan de primeros de siglo. En 1929,
Lotze realiza la subdivision de los materiales paleozoicos del Grupo Ibérica, incluyendo el
Macizo de Ateca en la Cadenas Celtibéricas Orientales. Posteriormente, 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 estudio sobre la
estratigrafia y tectonica del Paleozoico al Norte de Ateca. Carls (1962, 1975) estudia el
Ordovicico y Silarico de la zona central de la Cordillera Ibérica y junto a Gandl (1972) completa
el estudio del Devonico de la region. Bartsch (1966), Scheuplein (1967), Schmidt-Thome (1968),
Paul (1969), Scheuplein (1970), Schmitz (1971), Mansourian (1974), Quarch (1973), Monninger
(1973), Villena (1976) y Teyssent (1980) siguen utilizando las mismas formaciones descritas por
Lotze y Szduy y aportan datos faunisticos para una mejor definicién cronoestratigrafica. La figura
IL.5 muestra una columna estratigrafica sintética del Cambrico-Ordovicico (Del Olmo et al.,
1983) en el Macizo de Ateca. Lotze (1929), Bultynck y Soers (1971) y Soers (1972), entre otros

estudian los afloramientos del anticlinal de Riba de Santiuste.
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que pertenecen, de muro a techo, a las
Formaciones Valconchan (en ella se encuentra el limite Cambrico-Ordovicico), Borrachon, Deré

y Santed.

En el nucleo del anticlinal de Riba de Santiuste estan cartografiadas las formaciones de
edad Siltrico Superior: Pizarras de Cariamares y Areniscas de Alcolea. Ambas estan formadas
por cuarcitas, pizarras y areniscas. A techo de esta Ultima se encuentra el limite Siltrico-
Devonico (Carls, 1965). La sucesion paleozoica culmina con las Pizarras y calizas de Cercadilla,

que contiene calizas y dolomias.
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Los materiales paleozoicos presentan un metamorfismo de grado muy bajo y su estructura
se debe fundamentalmente a la deformacion adquirida durante las dos fases de deformacion
hercinica principales. La primera fase de deformacion dio lugar a la formacion de pliegues
sinesquistosos de direccion NO-SE. La segunda fase de formacion se caracteriza por la existencia
de cabalgamientos de direccion NO-SE a ONO-ESE (Esnaola, A. y Martin Fernandez, 1973; Del
Olmo, P. et al., 1983; Lendinez, A. y Ruiz, V., 1991). A finales de la Orogenia Hercinica, en los
tiempos tardihercinicos tienen lugar varias etapas de fracturacion, que crean sistemas de fracturas
de orientacion NE-SO, NNE-SSO y NO-SE, ademas de otras subordinadas como N-S y E-O
(Alvaro et al., 1979; Capote y Gonzalez Lodeiro, 1983). Estos sistemas de fracturas, reconocidos
en todo el Macizo Hespérico (Parga, 1969; Arthaud y Matte, 1975), constituyen un elemento
estructural importante en la Cordillera Ibérica ya que al reactivarse, controlan la posicion y la
geometria de las cuencas y, posteriormente, también controlaran la tectonica compresiva durante
el Terciario (Vegas, 1975). Capote, R. y Gonzalez Lodeiro, F. (1983) describen el Macizo de
Ateca como un gran anticlinal de direccion NO-SE, vergente al este, cuyo ntcleo y flanco oriental

estan ocultos bajo el Terciario de la Cuenca de Calatayud.

11-2.2.2 La cobertera mesozoica.

Una columna sintética de todo el Mesozoico puede verse en al figura I1.6. En el mapa de
sintesis geoldgica de la figura I1.3 se pueden encontrar los afloramientos mesozoicos de las areas
circundantes a la Cuenca de Almazan: las tres facies triasicas (Buntsandstein, Muschelkalk y
Keuper), las tres facies jurasicas (Lias, Dogger y Malm) y el Cretacico, en el que se han
diferenciado los sedimentos del Cretacico Inferior (Facies Weald), las Facies Utrillas y el resto de

la serie cretacica.

11-2.2.2.a Tridgsico.
El estudio del Tridsico se inicia con Martin Donayre (1873) que reconoce el Tridsico de
Monterde. Wurm (1911) hace un estudio detallado en la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica

y extrapola algunos datos de la zona de Sierra Pardos y Alhama de Aragoéon. Ritcher (1930)
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Figura 11.6. Columna estratigrdfica sintética correspondiente
al Pérmico, Triasico, Jurdsico y Cretacico (Del Olmo, P. et al.,
1983)

presencia del Umbral de Ateca.
Richter y Teichmiiller (1933) sefalan
el medio fluvial como generador de
estas litofacies. Riba y Rios (1962)
realizan mapas de isopacas de estas
facies al oeste del Umbral de Ateca.
Desparment (1967) estudia la sucesion
de ambientes sedimentarios de la zona
situada entre el embalse de Ila
Tranquera y la zona de Alhama de
Aragén. A partir del afio 1978-79 se
empiezan a estudiar las litofacies
Buntsandstein de  forma  mas
exhaustiva, Sopena (1979) y Ramos
(1979) realizan un estudio
sedimentoldgico de estos materiales
en la region de Molina de Aragon.
Arribas (1985) elabora una
descripcion de la litoestratigrafia de
las facies Buntsandstein y
Muschelkalk en la Rama Aragonesa

de la Cordillera Ibérica.

Rey y Ramos (1991) realizan un interesante estudio sobre la estratigrafia del Pérmico y del

Tridsico del sector Deza-Castejon, distinguiendo seis unidades litoestratigraficas. Mufloz et al.,

(1992) han realizado una serie de 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 informacion disponible de ripios y testigos de

sondeos.
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La posicion peculiar de la Peninsula Ibérica durante el Tridsico, con respecto al
geosinclinal alpino y el hecho de que gran parte de los sedimentos tridsicos que se depositaron en
las areas peninsulares representan las series del borde occidental del Tethys, hace que existan
variaciones importantes respecto al llamado “Trias germanico”, existiendo una serie de tipos bien
diferenciados llamados “Trias Bético”, “Trias Pirenaico”, “Trias Ibérico”, “Trias Hespérico” y
“Trias Mediterraneo” (Sopefia et al., 1983). El “Trias Ibérico” (Virgili et al., 1977), incluye los
afloramientos de la Sierra de la Demanda, Cordillera Ibérica y su union con el prebético en la
region de Albacete y Jaén. Los materiales tridsicos aparecen en facies germanicas. Se diferencian

tres unidades: Facies Buntsandstein, Facies Muschelkalk y Facies Keuper.

El primer tramo conglomeratico (Buntsandstein) fosiliza un importante paleorrelieve. En
la figura IL.7, tomada de Sopefia et al., (1983) se muestra las diferencias de potencia del
Buntsandstein y la existencia de dos areas elevadas en el NO de la Cordillera Ibérica: el Umbral
de Cuevas del Hierro y el Umbral de Ateca, del que se hablard posteriormente por ser de gran
importancia en la evolucion de la Cuenca de Almazan. La potencia de este tramo conglomeratico
varia desde los 850 m en las inmediaciones de Riba de Santiuste, en la Rama Castellana de la
Cordillera Ibérica, y un minimo de decenas de metros al sureste de Montalban en la Rama
Aragonesa de la misma. Este primer tramo recubre siempre, en discordancia, el material mas
antiguo, aunque la edad de la base varia mucho con lo que se demuestra que la sedimentacion no
se generalizo en toda la Cordillera Ibérica hasta bien avanzado el Trisico.

El Muschelkalk presenta también bastante variabilidad. En el sector mas occidental esta
constituido por un solo tramo carbondtico. En la region de Montalban y hacia el litoral
valenciano, existen dos tramos carbondaticos separados por uno intermedio en facies margosas con
yesos.

Se produce un transito gradual, pero rapido, hacia el Keuper, cuya potencia es dificil de
calcular por ser un nivel plastico y estar fuertemente tectonizado. Se estima entre 60-80 m en las
areas mas noroccidentales y un maximo de 300-400 m en las orientales. En las zonas proximas al
nordeste del Sistema Central esta reduccion de potencia lleva consigo un cambio lateral de faciesa

sedimentos casi exclusivamente arenosos (Hernando, 1977). Sobre estas facies evaporiticas se
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sucede la Formacién Dolomias tableadas de Imon (transito Tridsico-Jurasico) (Goy et al., 1976)
en casi todo el ambito de la Cordillera Ibérica. Incluso en los bordes del Sistema Central existen

algunas zonas donde es el Cretacico el que se apoya directamente sobre los materiales del Keuper

e incluso sobre el Buntsandstein.

En cuanto a la evolucion de la cuenca tridsica, el mapa de isopacas de las facies
Buntsandstein (Fig. II. 8) pone de manifiesto la existencia del llamado “surco ibérico” segun una

direccion elongada NO-SE, cuyo depocentro se situaria en la parte sureste de la Cordillera. Las

cuencas individualizadas poseen unos limites coincidentes a

fracturacion tardihercinica (Sopefa et al., 1983).
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Figura I1.8. Mapa de distribucion de isopacas de la facies Buntsandstein

(Tomado de Soperia et al., 1983)

Como consecuencia de la degradacion de los relieves y una menor actividad tectonica, los

sedimentos del Buntsandstein pasan verticalmente a facies fluviales mas evolucionadas. La
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evolucion vertical marca un caracter retrogradante. Sin embargo, en algunas zonas, como la Rama
Castellana de la Cordillera Ibérica se ven megasecuencias positivas que indican una reactivacion
de la cuenca. El transito hacia las facies carbonatadas del Muschelkalk marca el inicio de la
transgresion del Tethys sobre la peninsula. En el Tridsico medio la maxima subsidencia cambia y
existen dos subcuencas importantes: una en el Maestrazgo y otra en la provincia de Cuenca. Por
ultimo, la sedimentacion del Keuper supone por un lado un progresivo aumento de la aridez, y
por otro una mayor estabilidad tectonica general, que coincidiria con una degradacién de las areas
emergidas y deposicion de importantes masas de evaporitas.

Garcia-Gil y Sopefia (1988) observan que las directrices estructurales de la Rama
Castellana que afectan a la serie mesozoica (NO-SE y SO-NE) coinciden con las principales
direcciones paleogeograficas durante la sedimentacion triasica. Esta estructuracion se explica por
la actuacion de fracturas del zocalo que compartimentan en horts y grabens la cuenca tridsica con
direcciones preferentes NO-SE y N-S a NE-SO (Capote et al., 1982; Arche y Lopez Gomez,
1996).

11-2.2.2.b Jurdsico.

En 1898 Dereims caracteriza afloramientos jurdsicos pertenecientes al Sector Central de la
Cordillera Ibérica. Joly (1923) estudia el Jurésico entre Berdejo y Torrelapaja, en el limite de las
provincias de Soria y Zaragoza. En 1927, este autor presenta un trabajo de caracter mas general,
en el que se describen afloramientos jurasicos de gran parte de la Cordillera Ibérica, en un area
que comprende las provincias de Soria, Logrofo, Zaragoza y Teruel.

Durante los afios 60 se inician los trabajos llevados a cabo por investigadores de la escuela
de Bochum, en la Cordillera Ibérica noroccidental. Mensink (1966), en su Tesis Doctoral, estudia
el Jurasico marino de las sierras de la Demanda y Cameros. En esta década comienzan los
trabajos de la escuela francesa. El trabajo de Bulard ef al. (1971) constituye el primer intento de
sintesis de la evolucion durante el Jurdsico de la Cordillera Ibérica. El mismo autor en 1972
estudiard la influencia de la sedimentacion detritica en los sedimentos marinos del Oxfordiense de
la Sierra de Cameros. Gomez (1979) analiza el papel fundamental del Macizo del Ebro, el

Estrecho de Soria y la Meseta Ibérica durante la sedimentacion jurasica en la Cordillera Ibérica
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(Fig. 11.9). Goy et al., (1979) estudian el Jurasico Superior en el sector NO de la Rama Castellana
de la Cordillera Ibérica. Salomon (1982) en su Tesis Doctoral, estudia los materiales del Jurasico
terminal y Cretacico Inferior en las Cadenas Cantédbricas y Cordillera Ibérica noroccidental y

establece una denominacion formal para los materiales de esa edad, definiendo una serie de

unidades.
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Figura 11.9. Principales elementos paleogeograficos que han controlado la

sedimentacion del Jurdsico al este de Iberia (Tomada de Gomez, 1979)

En el trabajo de Benke (1981) se estudian las formaciones arrecifales del Jurésico
Superior presentes en la Cordillera Ibérica noroccidental. El mismo autor estudia el paso del
Jurédsico Medio-Superior del sector de la Sierra de la Demanda y Cameros, realizando una sintesis
paleogeografica. Este mismo tema sera tratado posteriormente por Mensink y Mertmann (1984).

Errenst (1984) estudia el Jurdsico Superior en este mismo sector. Schudack (1987) y Martin i
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Closes (1989) estudian la flora de carofitas, registrada en los sedimentos continentales de edad
Jurésico Superior-Cretacico Inferior de la Cordillera Ibérica noroccidental. Dragastaan et al.
(1987) estudian la unidad inferior del Jurasico Superior 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 (1988) definen formalmente dos unidades litoestratigraficas para el
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 sedimentoldgico y
bioestratigrafico en torno al Jurdsico Superior del sector noroccidental de la Rama Castellana de
la Cordillera Ibérica. Aurell (1990) realiza un exhaustivo estudio de los materiales del Jurasico

Superior de la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica.

Los estudios estratigraficos y sedimentologicos han permitido el establecimiento de un
conjunto de formaciones en la sucesion jurasica (Fig.I1.6). Dentro del transito Triasico-Jurasico
marino se han definido la Formacion Imon y la Formacién Cortes de Tajuna (Goy et al., 1976 y
Gomez y Goy, 1979). Esta ultima pertenece casi en su totalidad al Jurasico Inferior, aunque su

base es considerada Tridsico Superior.

Los sedimentos jurdsicos tienen un cardcter carbonatado, en cuya sucesion se han
reconocido un conjunto de unidades litoestratigraficas (Goy, et al., 1976, Gémez, 1979; Gomez y
Goy, 1979; Comas Rengifo, 1982; Dragastaan et al., 1987 y Wilde, 1988a,b). En el mapa
geologico de sintesis han sido agrupados en: Jurasico Inferior (Lias), Jurdsico Medio (Dogger) y

Jurasico Superior (Malm).

El Jurasico de la Peninsula Ibérica es consecuencia de la instauracion, en gran parte del
suroeste europeo, de una extensa plataforma continental estable, rota por el transito Lias-Dogger
y del Dogger-Malm que dara lugar a importantes cambios paleogeograficos. La presencia de dos
océanos: “protoatlantico” al noroeste y “Tethys” por el sureste, se pone de manifiesto por las
asociaciones faunisticas encontradas. Durante el Lias inferior existe un predominio de faunas
nordicas mientras que este predominio se va perdiendo a favor de faunas mediterraneas durante el

Malm.
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Existen tres elementos paleogeograficos que han condicionado la sedimentacion jurdsica
del este de Iberia: EI Macizo del Ebro, el Estrecho de Soria y la Meseta Ibérica (Bulard, 1972). La
serie jurasica se muestra distribuida en dos subcuencas, una al norte del Sistema Central, y otra al
E que se alarga hacia el sureste, ligeramente separadas por el umbral que enlaza los pueblos de
Hiendelaencina-Almazéan-Ateca y que desempeiid un importante papel paleogeografico tanto en
el Jurdsico como en el Creticico. La individualizacion de estas cuencas comienza en el
Toarciense (Jurasico Inferior), momento en que empiezan a definirse las zonas, que afectadas por

una ligera subsidencia van a actuar como surcos en la cuenca sedimentaria.

Las secuencias de depdsito del Jurdsico Superior corresponden a una nueva etapa de
homegeneizacion de la cuenca creando extensas rampas carbonatadas. Corresponden al Jurasico
Superior (Malm) en la figura II.3. En la misma figura se observa la gran extension de Jurasico
Inferior y Medio que existe en la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica, mientras que en la

Rama Aragonesa los afloramientos estan mas restringidos.

11-2.2.2.c Cretacico.

En el Cretacico Superior caben destacar los trabajos elaborados por Hernandez Pacheco
(1954), que estudia los materiales cretdcicos en las proximidades de Alhama de Aragoén; Saenz
Garcia y Martin Gonzélez (1969), realizan un estudio en detalle de la region de Llumes; Floquet
(1978), establece un esquema litoestratigrafico general en el que sefala la existencia de dos
grandes secuencias que constituyen el megaciclo del Cretacico Superior; Floquet et al. (1982),
Floquet y Meléndez (1982), Meléndez y Pendon (1982), Meléndez (1983) y Meléndez y
Meléndez (1983), llevan a cabo estudios de detalle de caracter sedimentologico, paleogeografico
y regional sobre el Creticico de la Cordillera Ibérica, definiendo las formaciones
litoestratigraficas para el sector central. Valladares (1989), en la elaboracion de los mapas
geologicos de la Cuenca de Almazan, estudia los materiales del Cretacico Superior del borde

occidental.

De todos los materiales cretacicos que afloran en la Peninsula Ibérica, los que bordean el

Macizo Ibérico son los que se depositaron en areas tectonicamente mas estables (Rincon, R. et
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al., 1983). Estos materiales, respecto a los correspondientes a las Cordilleras Béticas y los del
Pirineo, presentan un menor espesor y mayor proporcion de facies continentales. Dentro de estos
materiales que bordean el Macizo se pueden distinguir varias zonas dependiendo de si sus facies
corresponden a unas de desarrollo “protoatlantico” o si lo son del “Tethys”.

A modo de resumen se puede ver en la figura I1.10, la evolucidén paleogeografica durante
el Cretécico, junto con las principales fracturas que han condicionado su sedimentacion. El inicio
de la sedimentacion cretacica es claramente diacronico. La primera etapa es el Cretacico basal
(Berriasiense-Barremiense Inferior) y corresponde a las primeras etapas de fracturacion de la
cuenca. La sedimentacion es fundamentalmente continental y marina marginal. El estudio
detallado de estas subcuencas parece indicar una inestabilidad tectonica bastante acusada. La
segunda etapa abarcaria desde el Barremiense Superior hasta el Albiense Inferior o Medio. Se
trata de una transgresion generalizada que da lugar a una sedimentacién carbonatada de
plataforma en “facies Urgoniana”. Esta etapa indica una mayor calma tectonica. Al final del
Aptiense o en el Albiense Inferior comienza un periodo regresivo con gran aporte de terrigenos
desde areas emergidas, cubriéndose grandes extensiones con sedimentos continentales. La tercera
etapa comienza en el Albiense Superior y abarca hasta el Turoniense Medio o Superior.
Comienza con varios pulsos transgresivos para formar una extensa plataforma carbonatada,
alcanzando la maxima influencia marina a finales del Cenomaniense-Turoniense Inferior. Es
durante el Cenomaniense cuando se produce la unidon de las cuencas “Protoatlantica” y del
“Tethys”, y es durante el Turoniense cuando se alcanza la méaxima homogeneizacion y las
condiciones de sedimentaciéon son marinas profundas. La cuarta etapa abarca desde el
Coniaciense hasta el final del Cretacico (Alonso ef al., 1983), alcanzando la maxima extension
marina. Por ultimo, es a partir del Campaniense Inferior cuando se generaliza una fuerte
regresion, alcanzédndose en el Maastrichtiense una sedimentacion continental en una serie de

cubetas mas o menos aisladas.
Dentro de todos los materiales cretacicos que bordean el Macizo Ibérico, por razones de

proximidad paleogeografica, se explicaran las caracteristicas de los afloramientos cretacicos de

los margenes de la cuenca y en el rosario de afloramientos cretacicos que aparecen en el interior
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(Tomada de Rincon et al., 1983)
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de la Cuenca de Almazan o unidos a su limite sur (Rama Castellana de la Cordillera Ibérica) (Fig.

IL3).

Los materiales cretacicos del interior de la cuenca pueden aparecer bien como relieves
cenozoicos, vueltos a exhumar por el encajamiento de la red fluvial cuaternaria, o bien a lo largo
de las hoces de los rios en los que la presencia de numerosas fallas de pequefio salto hace que
¢éstos afloren. Las secuencias deposicionales se interpretan como originadas por ciclos de caidas y
ascensos del nivel del mar, que diversos autores suponen que tienen un origen puramente
eustatico (Garcia et al, 1993). Del estudio estratigrafico detallado de estos afloramientos (Garcia
Hidalgo, J. F. et al., 1997) se deduce que los afloramientos situados hacia el noroeste presentan
una sucesion sedimentaria tipica del sector norte de la Cordillera Ibérica (Unidad de Demanda-
Cameros). Los afloramientos del centro se asemejan a la sucesion estratigrafica del borde
meridional del Sistema Central. Aquellos afloramientos situados en el sureste tienen grandes

similitudes con la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica, en la region de Alhama de Aragon.

Dentro de estos materiales de edad cretacica se explicard la Formacion Arenas de Utrillas
con mas detalle por la importante informacion paleogeografica que ofrecen. El concepto original
de “Capas de Utrillas” (Fallot y Bataller, 1927; Tricalinos, 1928; Hanne, 1930; Saeftel, 1961),
utilizado en toda la Cordillera Ibérica y algunas areas adyacentes como el Prebético, se ha visto
desglosado en varias unidades litoestratigraficas: Formacion Arenas de Utrillas (Aguilar et
al.,1971); Formacion Arenas, Arcillas y Calizas de Santa Maria de las Hoyas (Alonso et al.,
1982); Formacion Calizas, Margas y Areniscas de Sacaras (Vilas ef al., 1982); Formacion Arenas
y Arcillas de Segovia (Alonso et al., 1982); Formacion Arenas y Arcillas de Castro de
Fuentiduefia (Alonso et al., 1982); Formacion Areniscas del Maestrazgo (Canerot, 1982). Esta
variedad de unidades litoestratigraficas englobadas bajo el concepto de “Utrillas” ha venido
motivada por tres hechos: la presencia de litosomas con facies suficientemente diferentes, la
existencia de litosomas con edades evidentemente diferentes y la relacion de estos litosomas con
la regresion del Aptiense o bien con la transgresion del Albiense-Cenomaniense. Con el fin de
evitar confusiones Garcia et al. (1989), proponen englobar en la “Formacion Arenas de Utrillas”

(Fallot y Bataller, 1927) todos los depdsitos terrigenos infrayacentes a los primeros materiales
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carbonaticos del Cretacico Superior (Albiense Superior a Senoniense) y los suprayacentes a los
materiales carbonaticos del Urgoniano o del Weald, por los que comienza la sedimentacion del
Cretacico en los bordes de la Cordillera Ibérica con el Macizo Hespérico o el Macizo del Ebro

(Garcia et al., 1989).

Las facies Utrillas de la Cordillera Ibérica son un depdsito detritico formado en un
ambiente sedimentario de sistemas aluviales que se pueden subdividir en dos unidades (Meléndez
y Vilas, 1980): la Inferior compuesta por canales y barras de litologia conglomeratica y areniscosa
se caracteriza por haberse depositado en un medio aluvial de tipo trenzado; y la Superior,
integradas por lutitas con cuerpos intercalados de areniscas canaliformes originada en un medio
fluvial mucho mas maduro. Corresponderia a la fase final de colmatacion de la cuenca con un
relieve minimo, producto de la inactividad tecténica (Marfil y Gomez-Gras, 1992). Durante la
sedimentacion de las facies Utrillas, la Cuenca de Almazan esta dividida en dos subcuencas
(sector nor-oriental y sector sur-occidental), separadas por una zona intermedia sin
sedimentacion, que constituye el umbral de Ateca (Fig. Il.11a y II.11b). La distribucion de los
afloramientos sugiere que estas dos subcuencas son consecuencia de dos lineas estructurales de
direccion aproximada NO-SE, probablemente heredadas del Tridsico (ver Fig. I1.7), constituidas
por fallas curvas tanto en planta como en seccion, con longitudes del orden de los 100 km, que
condicionan la formacién de cuencas distensivas con morfoestructura de semigraben (Marfil y

Gomez-Gras, 1992).

El umbral de Ateca (Aguilar, 1975) corresponderia a un alto sedimentario situado entre
dos semigrabens. Estos semigrabens por su extremo mas septentrional acabarian de forma
relativamente rapida en las inmediaciones de Soria. En esta direccion los espesores aumentan
bruscamente coincidiendo con el desarrollo de una cubeta sedimentaria. Esta cubeta se ha
originado a favor de un sistema de fallas de direcciéon NE-SO (Rincon ef al., 1983; Floquet, 1987;
Clemente y Alonso, 1990), que corta al sistema principal de direccion aproximada NO-SE. Por su
extremo mas meridional, este alto se atenuaria como tal de forma progresiva hasta llegar a

desaparecer dando lugar a una unica cuenca de sedimentacion.
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Figura I11.11b. Esquema estructural de las cuencas donde se sedimentaron las facies Utrillas
en los alrededores del Umbral de Ateca (Tomado de Marfil y Gomez Gras, 1992)
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Esta cuenca se desarrollaria en direccidon sureste, hacia donde paulatinamente se iria
desplazando el depocentro de la misma, al unisono que los sedimentos van presentando
caracteristicas marinas. Los limites oriental y occidental de estas subcuencas se conocen como
Bloque del Ebro y Bloque de la Meseta respectivamente. Representan dos zonas de erosion en
relacion directa con las fallas que dieron lugar a los semigrabens, creando el espacio para albergar

los sedimentos que provienen de dichas zonas de erosion (Marfil y Gomez-Gras, 1992).

II-2.3 LA CUENCA DE ALMAZAN

La Cuenca de Almazan corresponde a una de las subcuencas en las que se encuentra
dividida la Cuenca del Duero. El relleno de la Cuenca del Duero comienza en el Pale6geno
(Jiménez et al., 1983; Corrochano y Carballeira, 1983; Pol y Carballeira, 1983). Al comienzo de
la sedimentacion la cuenca estuvo dividida en subcuencas que a lo largo de su evolucion se
unieron formando una Unica cuenca. La geometria de la misma es asimétrica debido al diferente
comportamiento de sus bordes (Alonso ef al., 1983). Los bordes norte y este estan caracterizados
por la presencia de una falla principal, a favor de la cual se produce un gran desplazamiento,

mientras que los bordes sur y oeste se resuelven con escalonamientos de bloques.

En la Cuenca de Almazan en concreto se han realizado diversos trabajos sobre las
sucesiones terciarias. Saenz Garcia (1957) daté los materiales terciarios del borde noreste de la
cuenca como Eoceno-Oligoceno. Sanchez de la Torre (1963, 1974) describe el borde mioceno de
Arcos de Jalon y realiza un andlisis estratigrafico de la Cuenca de Almazan. Meléndez et al.,
(1982) relacionan la Cuenca de Almazin con la fosa de Calatayud-Teruel y sefalan una
comunicacion entre ambas cuencas durante el Mioceno Superior. Guisado (1987) y Guisado ef al.
(1988) realizan un estudio profundo de la sedimentacion continental paledgena en el extremo
oriental de la Cuenca de Almazan. Guisado et al. (1987) relacionan las secuencias aluviales y
lacustres de edad paledgena del area este de la Cuenca de Almazén con la actividad tectonica del
borde de sierras. Sanchez de la Vega (1988) realiza un estudio sobre la sedimentacién terciaria

del sector suroriental de la cuenca. Armenteros (1989) hace hincapié en el desarrollo de una
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incipiente karstificacion a techo de la serie finicretacica, de edad paleocena, en el sector del
Sistema Ibérico que limita con la cuenca. Armenteros et al. (1989) definen cinco unidades
tectosedimentarias en los depositos terciarios ligados al frente de sierra de la Cordillera Ibérica
adyacente al area de estudio. Carballeira y Pol (1989) realizan para el ITGE un informe sobre el
Paledgeno de la Cuenca de Almazan, diferenciando cuatro unidades tectosedimentarias (U.T.S.).
Ramos y Alonso (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 sedimentologia y paleogeografia, a
la vez que dan una aproximacion a la edad relativa de estos depodsitos. Lendinez (1991b, ¢, d) en
las Hojas del Plan Magna de la Cuenca de Almazan estudia los sedimentos nedgenos de ésta,
distinguiendo cinco unidades tectosedimentarias. En la figura I1.12 se ve la equivalencia de las
distintas Unidades Litoestratigraficas definidas por distintos autores para la Cuenca de Almazan.
En el mapa de sintesis geologica (Fig. 11.3) se han distinguido materiales de edad Paledgeno,

Mioceno y Pliocuaternario.

El anélisis estratigrafico de los materiales terciarios de la Cuenca de Almazén se ve
obstaculizado por tres problemas basicos: monotonia de facies (frecuentemente detriticas),
escasez de registro fosil al que recurrir para asignar edades con criterios bioestratigraficos y falta
de continuidad de afloramiento entre muchas de las unidades. Estos hechos condicionan los
resultados de dicho anélisis, puesto que se carece de criterios cartograficos y bioestratigraficos
suficientemente fiables para correlacionar las unidades que se establecen en las diferentes areas

de la cuenca.

11.2.3.1 El relleno sedimentario
11.2.3.1.a Paleogeno

Los sedimentos continentales paledgenos se localizan en los bordes norte y este de la
Cuenca de Almazéan presentando una sucesion de unos 3000 m de potencia (Fig. I1.3). Para su
descripcion se han tenido en cuenta las U.T.S. definidas por Carballeira y Pol (1989) (Fig.

II.13a,b,c,d) para la elaboracion de los mapas geologicos, escala 1:50.000, de Soria (350), Burgo
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de Osma (377), Quintana Redonda (378), Gémara (379), Borobia (380) y Torrijo de la Cafiada
(408), Arenas et al., (1987) en el sureste de la Cuenca de Almazan, Armenteros et al., (1989) en
el borde oriental de la Cuenca de Almazan, Ramos Martin (1989) en el Corredor de Burgo de
Osma, y Bond (1996) para toda la Cuenca de Almazan. Posteriormente, Maestro (1999) distingue
cuatro UTS entre el Eoceno y Mioceno Inferior, a partir de discordancias en los bordes de cuenca

y sus conformidades correlativas (Fig. 11.14).

Los depositos basales del ciclo terciario en el sector del sistema ibérico que limita con la
Cuenca de Almazan, se depositan discordantes sobre la serie finicretacica. Esta discontinuidad
sedimentaria estd marcada por el desarrollo de una incipiente karstificacion y por la alteracion del
substrato carbonatico y la formacién de complejos niveles de caliches edaficos (Armenteros,

1989).

Las cuatro U.T.S. enumeradas por Pol y Carballeira son:

U.T.S. I (Fig. I.13a)

Se localiza principalmente en las hojas geoldgicas de Torrijo de la Cafiada y Borobia y en
mucha menor extension en la de Soria. Constituye los niveles basales del Paledgeno de la Cuenca
de Almazan. La sedimentacion se inicia con depdsitos correspondientes a diversos sistemas
aluviales que evolucionan temporal y espacialmente a zonas lacustres. El dispositivo
paleogeografico general para los sistemas aluvial y lacustre de esta unidad seria el de abanicos
aluviales que en una primera etapa rellenan paleorrelieves y posteriormente coexisten con
sistemas lacustres frontales y marginales a otros sistemas fluviales con amplias llanuras de
inundacion. Al final de esta unidad hay una generalizacion de los sistemas lacustres. Se relaciona
con el tramo basal de la UTS UO de Arenas et al. (1987), con la base de la UTS 1 de Armenteros
etal. (1989) y con la UTS T, de Bond (1996) (Fig. 11.12).

U.T.S. II (Fig. I1.13b)
Se extiende a lo largo de todo el borde desde Alhama de Aragén hasta Soria. Esta

representada por cuatro sistemas aluviales coetdneos de procedencia variable: paleozoica y/o
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FIGURA EN A3 DE LAS UTS
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FIGURA EN A3 DE LAS UTS
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mesozoica. Se distinguen sistemas sedimentarios de origen aluvial con variaciones en el tipo de
carga de los canales. Coincide con la parte media de UO de Arenas ef al. (1987), la parte media y
alta de la Unidad 1 de Armenteros et al. (1989), con la T2 y la parte basal de T3 de Bond (1996)
y con Al y A2 de Maestro (1999) (Fig. 11.12).

U.T.S. I (Fig. I1.13¢)

Esta unidad tectosedimentaria es de edad oligocena y aflora a lo largo de todo el borde N y
E, a partir del paralelo de Deza-Torluenga, aunque también se localiza hacia el oeste en
afloramientos aislados. Estd representada por sistemas aluviales que van a presentar distintas
caracteristicas en funcion del area de procedencia. Corresponde a la parte superior de la U0, a la
UTS 2 de Armenteros et al. (1989), la parte superior de la T3 de Bond (1996) y a la A3 de
Maestro (1999) (Fig. 11.12).

U.T.S. IV (Fig. I1.13d)

Se localiza en casi toda la region a partir del sector de Deza-Seron de Nagima hasta Burgo
de Osma. Representa una fuerte reactivacion de los bordes. Una caracteristica comun a todos los
sistemas que la integran es la naturaleza casi exclusivamente carbonatada de sus clastos. Es de
edad Oligoceno Superior (Arveniense)-Mioceno Inferior (Ageniense). Se corresponderia con la
parte superior de la U0 de Arenas ef al. (1987), la parte superior de la UTS 2 de Armenteros et al.
(1989), la parte superior de la T4 de Bond (1996) y la A4 de Maestro (1999) (Fig. I1.12).

11.2.3.1.b Nedgeno
Los sedimentos nedgenos afloran en el centro y sur de la Cuenca de Almazan no
superando en casi ningun punto los 500 m de espesor. Su definicidon se basara en las UTS del

borde Norte y Este de la Cuenca de Almazan (Lendinez, 1991c y Armenteros, 1991).

U.T.S.Vy VI
Se les ha asignado una edad Mioceno Inferior-Medio (Ageniense-Aragoniense) y se trata
de sedimentos conglomeraticos, de composicion calcarea y silicea, y arenosos que son atribuibles

a un ambiente de abanico aluvial con barras longitudinales, propias de zonas proximales de un
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sistema '"braided", que terminan con un gran desarrollo de depdsitos limo-arcillosos
correspondientes a llanuras de inundacion, sobre las que se producen zonas de encharcamiento.
La potencia maxima alcanza los 120 m y las direcciones de aporte presentan un trazado general al
O, aunque en las proximidades al borde Sur se han medido paleocorrientes con orientaciones
hacia el O y SO. Corresponderia a la Ul y la base de U2 de Arenas ef al. (1987),la UTS 3 y la
parte inferior de la UTS 4 de Armenteros ef al. (1989) y la unidad T5 de Bond (1996) (Fig. 11.12).

U.T.S. VIl y VIII

Comprenden la sucesion formada por la Unidad Rojo 1 y la Unidad Paramo 1. Son de
edad Mioceno Superior-Plioceno Inferior.

El tramo basal responde a depodsitos de llanura aluvial por la que discurrian canales con
los sedimentos conglomeraticos y arenosos, que lateralmente cambian a materiales mas finos y a
depositos carbonatados correspondientes a zonas encharcadas, posiblemente palustres con
algunos episodios lacustres. El espesor total oscila alrededor de los 160 m, aunque es muy
variado y dificil de calcular. Las paleocorrientes medidas tanto en algunos puntos de sector norte
(Cubo de la Solana y Lubia), como del sector sur (Alhama de Aragoén), indican aportes dirigidos
hacia S. Corresponde a la parte superior de la U2, la U3 y la parte basal de la U4 de Arenas et al.
(1987), la parte superior de la UTS 4 y la parte basal de la UTS 5 de Armenteros et al. (1989) y la
UTS 6 de Bond (1996) (Fig. 11.12).

U.T.S. IX

Comprende los materiales de la sucesion formada por la Unidad Rojo 2 y la Unidad
Péaramo 2. Su edad es Plioceno Superior.

Estos sedimentos corresponden a cursos 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 m y las paleocorrientes medidas indican
procedencia del N. Corresponde a la parte superior de la U4 de Arenas et al., (1987). La parte
superior de la UTS 5 de Armenteros et al., (1989) (Fig. 11.12).
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Figura I1.14. UTS de la Cuenca de Almazan a partir de discordancias en los bordes de la cuenca y sus
conformidades relativas. (Tomada de Maestroy Cortés, 1999)

1.2.3.2 La Evolucion Tectosedimentaria de la Cuenca de Almazan.

El primer esquema evolutivo de la cuenca aparece en el informe de la SHELL, (1980-82)
tras la campana sismica con fines de exploracion petrolifera. La evolucion de la cuenca esta
resumida en tres cortes geoldgicos (Fig. I1.15) que muestran su estructura desde el Paleoceno
hasta la Actualidad. El periodo de maxima sedimentacion se produce durante el Eoceno-
Oligoceno. Las principales estructuras son fallas verticales que limitan los bordes y fallas
normales en el interior de la cuenca. Parte de estas fallas aparecen como fallas inversas en el corte

geologico de la estructura actual.
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Figura I1.15. Esquema evolutivo de la Cuenca de Almazan durante el Terciario (desde el Paleogeno hasta
la Actualidad) (Tomado de Shell, 1980-82)

Bond (1996) describe la evolucion tectosedimentaria de la Cuenca de Almazén a partir de
la litoestratigrafia de los sedimentos terciarios de la Cuenca de Almazan y el andlisis de perfiles
sismicos de reflexion (fig. I11.16). Esta autora reconoce seis unidades tectonoestratigraficas,

relacionandolas con la actividad de las principales estructuras de la cuenca.

(T1) SANTONIENSE SUPERIOR-DANIENSE

Corresponde a la plataforma carbonatada del Cretacico Superior. Se trata de las calizas
foraminiferas de la Formacion Burgo de Osma descrita por Meléndez et al. (1985) que se
depositaron en el Santoniense Superior. Se depositaron en un ambiente lagunar restrictivo. La
regresion marina Campaniense-Maastrichtiense culmind con la deposicion de las dolomicritas y
anhidritas de la Formacion Sto. Domingo de Silos (Floquet y Meléndez, 1982) que afloran en
Embid de Ariza. Hacia el norte, en el sondeo de Tapiela (ENUSA), las calizas del Burgo de Osma
se ven superpuestas por 15 m de marmoles y calizas dolomiticas que se han asignado como

formacion San Pablo.
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Figura 11.16. Evolucion tectosedimentaria de la Cuenca de Almazan (Tomado de Bond, 1996)
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La sedimentacion continental comienza con la deposicion de facies marinas marginales de
la Formacion San Pablo. Hacia el sureste en los alrededores de Embid de Ariza, la Formacion
Sto. Domingo de Silos comprende dolomicritas y brechas de anhidritas de origen "sebkha". Estan
orladas con calcretas dolomiticas y calizas palustres (Floquet et al., 1981). Ambas formaciones se
acumularon durante la regresion marina de la plataforma carbonatada que se extendio sobre la
peninsula ibérica durante el Cretacico Superior y Paleoceno Inferior. Corresponde a una etapa de

calma tectonica.

(T2) EOCENO MEDIO-SUPERIOR

Al periodo anterior le sigue otro de exposicion subaérea y karstificaciéon. Un hiato en la
sedimentacion persiste desde mediados hasta finales del Eoceno. Después comienza la
sedimentacion clastica en respuesta a una compresion NE-SO del bloque de Almazén y una
elevacion por el este de la Cordillera Ibérica. Evidencias de estos movimientos se ven en los
sistemas fluviales de Embid de Ariza. Esta fase fue seguida durante el Eoceno Superior de un
periodo de calma tectonica. Esta calma dara depositos fluvio-deltaicos, de llanura aluvial y lagos
carbonatados. En el sondeo de Tapiela (ENUSA) una secuencia de anhidritas interestratificadas y
margas se superpone a la Formacion San Pablo. Sedimentos similares se han encontrado en la
Cuenca del Tajo donde la unidad T1 (Capote ef al., 1982) comprende 350 m de margas yesiferas
(Diaz Molina et al., 1985).

(T3) EOCENO SUPERIOR A OLIGOCENO INFERIOR

En el Eoceno Superior-Oligoceno Inferior la cuenca sufre una compresion N-S. La
actividad se concentra en el limite NE y en las fallas de direccion NE-SO. Se aceler6 la
subsidencia de la cuenca en la region de Gomara. En este momento se produjo la inversion de la
Cuenca mesozoica de Cameros. El sistema fluvial de Gomara transportd sedimentos liasicos y

wealdienses procedentes de la Sierra del Moncayo y de la Cuenca de Cameros.

(T4) OLIGOCENO MEDIO Y SUPERIOR
En esta época se produjo compresion de direccion N-S a NNE-SSO. Corresponderia a la

fase de deformacion castellana identificada por Diaz Molina y Lopez Martinez (1979). Esta
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reactivacion tectonica supuso la reactivacion de la falla del limite NE, produciéndose

levantamiento, erosion y deposicion de abanicos aluviales.

(T5) MIOCENO INFERIOR MEDIO

La reactivacion tectoénica del Ageniense superior y Aragoniense Inferior causé
plegamiento y fracturacion del miembro conglomeratico de Cihuela, localizado en el sur de
Embid de Ariza. La subsidencia en la parte sur de la Cuenca de Almazan continuaba debido sobre
todo al movimiento dextral del limite sur de la misma. Esta fase es correlativa con la fase de
plegamiento neocastellana de la Cuenca del Tajo (Aguirre et al., 1976). Se produce una
discontinuidad muy pronunciada en los limites de la cuenca en la zona de contacto de los
materiales miocenos con los paledgenos y los mesozoicos. El foco de la sedimentacion cambio

hacia el sur.

(T6) MIOCENO SUPERIOR-PLIOCENO

Durante este periodo abanicos aluviales pequefios continuaron desarrollandose en el
margen oeste de la Cordillera Ibérica. Las paleocorrientes de estos abanicos dan direcciones de
procedencia NNE, con composicion de cuarcitas y pelitas cambro-ordovicicas con algunos cantos
de areniscas tridsicas, calizas cretdcicas y raramente arenas de Utrillas.

Sedimentos de carbonatos muy recientes (Turoliense-Rusciniense) se superponen
disconformes sobre los materiales triasicos y cambrordovicicos de la Cordillera Ibérica. Esta
evidencia indica que el "onlap" en los margenes de la cuenca continiia hasta principios del

Plioceno.

I11.2.4 LA TECTONICA ALPINA DE LA CUENCA DE ALMAZAN Y SUS MARGENES.

La formacion de la Cuenca de Almazén esta ligada a la evolucion tectonica mesozoica del
NE de la Placa Ibérica.

Alvaro et al. (1979) propusieron para la evolucion de la Cordillera un modelo
geotectonico de tipo aulacogeno (Fig. 11.17), basandose en el caracter intracratonico de la

Cordillera y su disposicion perpendicular al orogeno bético-balear. Esta evolucion contiene las
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etapas de graben, transicion y flexura definidas por Hoffman et al. (1974). Salas y Casas (1993)
modifican este modelo y consideran que las etapas de actividad tectonica extensiva mesozoica
estan ligadas a la formacion de un rift al este de Iberia. Establecen para la evolucion alpina de esta
cadena dos periodos de rift y dos periodos de postrift dentro de la evolucién mesozoica. Segin
estos autores durante los tiempos mesozoicos la cordillera experimentd una importante extension,
ligada a la apertura del Atlantico Norte, con dos periodos de rifting (Tridsico y Cretacico Inferior)
que depositan materiales de ambientes continentales y transicionales con otras dos etapas de
subsidencia térmica (Jurasico y Cretacico Superior) en los que dominan ambientes de plataformas

marinas someras (Alvaro, 1991; Salas y Casas, 1993) (Fig. 11.17).

Sintetizando, la evolucion alpina de la Cordillera Ibérica comprende tres grandes periodos:

- Periodo de fectonica extensional (Pérmico Superior-final del Cretacico). La Cordillera
estaba ocupada por cuencas sedimentarias continentales o marinas someras. Las fracturas
tardihercinicas controlan la sedimentacién, ademas de la forma general de la cuenca y su
zonacion longitudinal mediante fallas NO-SE y su compartimentacioén transversal mediante las

fallas NE-SO (Capote y Carbd, 1983).

- Periodo de inversion tectonica, durante el Eoceno, Oligoceno y Mioceno Inferior. El
zocalo paleozoico y la cobertera mesozoica son comprimidos y deformados. Durante la Orogenia
Alpina la Cordillera Ibérica se estructura como una cadena de doble vergencia y el
comportamiento de cada sector de la cadena estd determinado por las caracteristicas de las

distintas unidades que son heredadas de las etapas anteriores.

-Periodo distensivo en el Nedgeno y Cuaternario. El periodo compresivo de la Cordillera
Ibérica finaliza dando paso inmediatamente a una etapa distensiva. Este paso tiene caracter
gradual, y se produce mediante una ligera rotacion de los ejes de esfuerzos horizontales. El

relleno de las fosas se hace sobre todo en facies fluviales y en condiciones endorreicas.

Recientemente, Maestro (1999) ha estudiado las deformaciones de la Cuenca de Almazan a

partir del analisis de mesoestructuras fragiles (fallas y grietas de tension). Obtiene cuatro
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direcciones principales de compresion terciarias: NNE-SSO, NO-SE, NE-SO y E-O. El campo de
esfuerzos primario principal presenta el eje de maxima compresion en direccion NNE-SSO.
Como consecuencia de la reactivacion de estructuras previas, se produjo la desviacion de este
campo principal que llega a adoptar direcciones de compresion NO-SE y NE-SO. Segtn el mismo
autor la importante subsidencia que presenta esta cuenca puede ser debida a la flexura de la
litosfera causada por el emplazamiento de la ldmina de cabalgamiento de Cameros. El
desplazamiento hacia el norte (unos 25 km) 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 un transporte hacia el norte de la propia cuenca durante
su desarrollo. La Cuenca de Almazdn constituye una cuenca piggy-back asociada al

cabalgamiento de Cameros (Guimera, 1995).
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III. La geometria de la Cuenca de Almazan.....

III - LA GEOMETRIA DE LA CUENCA DE ALMAZAN A PARTIR DE DATOS
SISMICOS Y SONDEOS

La Cuenca de Almazan ha sido objeto de estudios geofisicos de escala regional para la
investigacion de hidrocarburos y de Uranio por diversas empresas: ESSOIBERICA, AMOSPAIN,
IFP y SHELL. Fue esta ultima la que llevo a cabo la campafia sismica mas completa, en la que se
realizaron 32 perfiles de sismica de reflexion que cruzan la cuenca en direccion NE-SO y NO-SE.
La restitucion de parte de estos perfiles ha permitido construir un mapa de isobatas para el techo
del Cretacico Superior y para el techo de la Formacion Arenas de Utrillas. La geometria de la
cuenca reflejada en este mapa serd utilizada posteriormente para establecer la geometria de la
cuenca en los modelos de densidades y calcular la anomalia gravimétrica debida al relleno

terciario de la cuenca.

Antes de exponer los resultados obtenidos se va a revisar la geometria de la Cuenca de

Almazan que ha sido propuesta por diversos autores.

II1.1. ESTUDIOS PREVIOS

El Instituto Tecnologico y Geominero (ITGE) publica en 1989 el Informe
Complementario sobre la geofisica de la Cuenca de Almazan. El informe contempla un estudio
eléctrico y sismico de la Cuenca. Mientras que el estudio eléctrico no aporta mucha informacion
de gran utilidad para este estudio, puesto que la profundidad alcanzada se restringe a pocos
metros bajo la superficie, el apartado de sismica contiene cuatro perfiles sismicos que atraviesan
diversas zonas de la cuenca en su parte central (P1, P3, P4 y P5) (Fig. IlI.1). A modo de ejemplo
se muestra en las figuras IIl.2a y II.2b los perfiles 1 y 5 restituidos. En ellos aparecen los
reflectores mas importantes: techo del Oligoceno, un horizonte dentro del Oligoceno, el techo del
Cretacico y la base del Albiense. Las profundidades de cada reflector se calcularon a partir de la
informacion de la campafia sismica facilitada en 1969 por la compania American Oversea. Los
calculos se realizaron multiplicando el tiempo simple del reflector por la velocidad media del

tramo del perfil respectivo.
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Figura I1l.1. Situacion de perfiles sismicos (Tomada de ITGE, 1989). Coordenadas UTM
en metros

En el perfil P1 (Fig. III.2a) el techo del Cretacico desciende hasta unos 3000 m por debajo
del nivel del mar en el extremo NO, constituyendo un bloque hundido respecto a la zona SE
donde se situa a 1300 m. La falla que limita estos bloques presenta un salto en la vertical de unos
1700 m (falla F1, fig. lll.2a). Hacia el NO el espesor de las formaciones disminuye. El perfil P5
(Fig. II1.2b) presenta un maximo espesor del Terciario desplazado hacia el NE. Tanto estos
materiales como el Cretacico infrayacente se encuentran afectados por fallas. Siguiendo los
reflectores correspondientes al techo del Cretacico en ambos perfiles, se ve que hacia los
margenes de la cuenca se inflexionan de manera pronunciada haciendo que estos mismos
reflectores se sitien solamente a 500 m bajo la superficie. A la inflexion mencionada se adaptan

los reflectores terciarios que marcan claramente el relleno de la cuenca.
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En el mapa de interpretacion de la informacion sismica anterior (Fig. I11.3) se muestra la
existencia de una gran falla de direccion aproximada E-O de més de 30 kms de longitud entre las
localidades de Almazén y Moron de Almazan. Esta falla corresponde a una falla inversa con
buzamiento alto, como se observa en los perfiles. Ademads aparecen otra serie de fallas de menor
entidad que bien afectan a todos los reflectores o s6lo a algunos de ellos. Aparte de la falla

anteriormente citada cabe destacar la existencia de dos fallas inversas que aparecen al sur de

Quintana Redonda con un salto estimado de 700 m (fallas F5 y F6).
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Figura 111.3. Mapa de interpretacion de la informacion sismica (Tomada de ITGE, 1989).

Coordenadas UTM en metros

A partir de las mismas lineas sismicas, se elabord posteriormente el mapa de isobatas
correspondientes a la base del Albiense. Este mapa fue publicado en 1990 en los Documentos
sobre la Geologia del Subsuelo (ITGE, 1990). La Cuenca de Almazan tiene una estructura de

cubeta sinclinal de direccion ONO-ESE cuyo principal depocentro esté situado en la zona oriental
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de la cuenca, adosado al borde con la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica (Fig. I11.4). Su
profundidad alcanza -2000 m bajo el nivel del mar. La estructura mas importante es un
cabalgamiento de direccion principal N110°-120° y direccion de transporte hacia el NE. El
cabalgamiento se extiende desde el oeste de Almazén hasta el extremo SE de la cuenca,
dividiendo la cuenca en una zona norte, correspondiente al bloque de muro y una zona sur
representativa del bloque techo. En el bloque de muro se observa la existencia de zonas elevadas
y deprimidas en las proximidades del cabalgamiento. Un conjunto de cabalgamientos menores
caracterizan la estructura del borde norte de la Cuenca de Almazan. En el mapa también se
encuentran indicados los limites de existencia del Jurasico y Tridsico, depdsitos ausentes en el

centro de la cuenca.
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-¢- Sondeo de petroleo
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Figura II1.4. Mapa de isobatas de la base del Albiense (Tomada de ITGE, 1990). Coordenadas

UTM en metros

El limite oriental de la cuenca, en su zona de uniéon con la Rama Aragonesa de la
Cordillera Ibérica, esta definido por un cabalgamiento de los materiales cretacicos y paleozoicos

de dicha rama sobre la cuenca, con una direccion NO-SE. En este mapa de isobatas no aparece
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reflejada la estructura del limite del borde sur de la cuenca y la Rama Castellana de la Cordillera
Ibérica.

Aunque no aporta informacioén detallada sobre la geometria del contacto basamento-
cobertera, esta interpretacion supone un importante avance con respecto a la informacion que
existia con anterioridad. Junto con los perfiles sismicos la compafiia SHELL realizé6 un mapa de
anomalias de Bouguer con 5118 estaciones medidas en todo el area y un densidad de reduccion
de la lamina de Bouguer de 2.4 g/cm’. En este mapa la cuenca se presenta como un minimo
gravimétrico centrado al este de Almazéan. Dentro de la cuenca existen otros minimos y maximos
relativos separados por gradientes.

Posteriormente, Bond en 1996 publica un nuevo mapa de isobatas correspondiente al
techo del Albiense (Fig. IIL.5). Los datos utilizados provienen de los perfiles de sismica de
reflexion realizados por SHELL en 1980-82 (la diferencia de afios se debe a que la campaiia se

realizd en 1980, sin embargo los datos no se hicieron publicos hasta 1982).
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Figura II1.5. Mapa de isobatas del techo del Albiense (Tomada de Bond, 1996). Coordenadas UTM

en metros
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La cuenca aparece como una cubeta sinclinal de direccion NO-SE compartimentada por
fallas de direccion NO-SE y NE-SO. El depocentro se sitiia al E de Almazan seglin una direccion
E-O, donde el techo del Albiense desciende hasta 2700 m bajo el nivel del mar. Una falla de
direccion NE-SO divide la cuenca en dos bloques: un bloque occidental donde se encuentran los
menores espesores de sedimentos terciarios-Cretacico Superior y un bloque oriental donde se
sitian la maxima potencia de sedimentos, adoptando el techo del Albiense una geometria de
cubeta sinclinal limitada por la falla antes mencionada. Para esta autora, las principales fallas
presentan una importante componente de movimiento en la horizontal, prevaleciendo los
desgarres frente a los cabalgamientos invocados en la interpretacion del ITGE antes mencionada.
Este nuevo mapa supone un avance en cuanto a la geometria de la cuenca, pues aparece la
morfologia del basamento mucho mejor definida pero deja sin explicar el tipo de contacto entre la
cuenca y las unidades que la limitan. Unicamente, la zona sur viene establecida como una zona de

desgarre, de movimiento dextral, con una estructura en flor asociada.

Maestro (1999) realiza un mapa de isohipsas de la base del Terciario, basdndose en los
perfiles de sismica de reflexion de SHELL (1980-82) y un mapa estructural del fondo de la
cuenca. La estructura esta caracterizada por pliegues, con direcciones NO-SE a E-O, asociados en
algunos casos con cabalgamientos dirigidos hacia el norte. Distingue cuatro areas con diferentes

estructuras dentro de la cuenca (Fig. 111.6):

1) En el centro de la cuenca un sinclinal de charnela plana y direccion E-O bordeado por los
monoclinales de Goémara al norte y Almazan al sur. El espesor de los depdsitos
paledgenos es de 4500 m;

2) Hacia el sur de la estructura anterior unas capas con buzamiento suave hacia la cuenca
caracterizan ¢l monoclinal de Almazan;

3) Monoclinal de Arcos, situado al sur del monoclinal de Almazan, y ya en la zona de union
de la cuenca con la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica.

4) Por ultimo el monoclinal de Gomara, situado al norte del depocentro de Almazén, y
caracterizado por pliegues que forman una banda arqueada de direccion E-O a NO-SE.

Limitan al norte con el sistema de cabalgamientos del sur de la Sierra de Cameros.
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Figura Ill.6. Mapa estructural de la base de los depositos paledgenos, realizado a partir de la
interpretacion de perfiles sismicos, sondeos y datos de superficie. (Tomada de Maestro, 1999).

Otro estudio llevado a cabo en la zona es el de Munoz Recio (1993). Este estudio estéd
limitado a la zona sureste de la cuenca y se centra en el estudio de las electrofacies del Triasico
del subsuelo de la Cuenca de Almazan. A partir del andlisis de las diagrafias realiza la
interpretacion sedimentologica de las principales unidades. Junto con la interpretacion de las
lineas sismicas determina la existencia, en el subsuelo de la Cuenca de Almazan, de un alto
estructural para el Triasico que permite establecer correlaciones entre los materiales tridsicos de la
Rama Castellana y los de la parte occidental de la Rama Aragonesa. Durante gran parte del
Triasico estas areas se encontrarian aisladas, funcionando como cuencas separadas. Obtiene unos
mapas de isobatas de la base de los materiales en facies Buntsandstein, Muschelkalk y Keuper,
base de los materiales cretdcicos terrigenos, cretdcicos carbonatados y del techo de los materiales

del Cretacico carbonatado.
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En este ultimo mapa, que representaria el espesor de sedimentos terciarios, el maximo

depocentro se sitda al norte de Almazan con un valor de 3600 m.

I11.2. DATOS DE SONDEOS

En los Documentos sobre la Geologia del Subsuelo de Esparia (ITGE, 1990) figura una
recopilacion de los sondeos de investigacion petrolifera, que se habian realizado hasta entonces
en la peninsula. Ademas del Sondeo El Gredal-1, situado en el centro de la Cuenca de Almazan
existen otros cinco sondeos que se encuentran bien dentro de la cuenca o bien en zonas limitrofes,
concretamente en sus limites norte (Sierra de Cameros) y oeste (Cuenca del Duero). En la figura
III.7 se ve la situacion de estos sondeos y la profundidad maxima que alcanzan. Las columnas
esquematicas de cada sondeo, con la potencia de cada una de las unidades, aporta importante
informacion de la situacion de las unidades en profundidad. Comenzando por los sondeos
situados en el noroeste (Cuenca de Cameros) destaca el gran espesor de materiales del Cretacico
Inferior (facies Purbeck-Weald) alcanzando los 1435 m en el sondeo de Aldehuela. En los dos
sondeos de esta zona el Albiense conserva una potencia similar. Hacia el suroeste los sondeos de
Burgo de Osma y Gormaz muestran cémo el espesor del Cretacico Inferior desciende
considerablemente a expensas del Jurasico Inferior (sobre todo en el sondeo de Gormaz) que ve
incrementado su espesor. En estos dos sondeos no hay Albiense y el Cretacico Superior se apoya
directamente sobre el Cretacico Inferior. Es importante destacar como la potencia del Cretacico
Superior es casi el doble en el sondeo de Burgo de Osma que en el de Gormaz, ain estando
geograficamente muy proximos. En ambos sondeos aparece también el Tridsico, consecuencia
logica de la aproximacion a la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica. En el sondeo de Burgo

de Osma con una potencia importante de 1038 m.
El tercer grupo de sondeos (El Gredal y Quintana Redonda) se sittian dentro de la cuenca y

por tanto atraviesan los materiales terciarios de la misma. Destaca la ausencia de Jurasico en

ambos y en el de Quintana Redonda ademés no existe Tridsico, apoyandose el Albiense
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directamente sobre el Paleozoico. Estos dos ultimos son los tnicos que llegan al basamento de la

cuenca que interpretan como posible Carbonifero.

En general estos sondeos aportan informacién sobre litologia, edad de la formaciéon y
profundidad que serdn de gran utilidad a la hora de construir los modelos gravimétricos. Disponer
del sondeo El Gredal-1 (SHELL, 1982) permite obtener, ademas, informacién complementaria
muy importante, como es el caso del density log, para obtener densidades de los materiales en

profundidad.

A continuacién se ha resumido la informacion referente a las litologias atravesadas por
cada sondeo, agrupadas en funcion de su edad, asi como la profundidad del limite entre ellas y el

CSpesor.

SONDEO: ALDEHUELA-1 (X=521931; Y=4625210, Figura I11.7)

ESPESOR(m) PROFUNDIDAD(m) MATERIALES EDAD
565 0-565 Calizas y margas Cenom.-Turonien.
Arenas, conglomerados,
435 565-1000 Albiense
arcillas
Arenas, calizas,
1435 1000-2435 Purbeck-Weald
conglomerados
65 2435-2500 Caliza Jurésico marino
150 2500-2650 Dolomia y anhidrita Lias
22 2650-2672 Arcillas y anhidrita. Sal Keuper
SONDEO: LA CUENCA-1(X=521482; Y=4620900, Figura I11.7)
ESPESOR(m) PROFUNDIDAD(m) MATERIALES EDAD
500 0-500 Areniscas con arcillas Albiense
514 500-1014 Alternancia areniscas-arcillas Weald
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SONDEO: QUINTANA REDONDA-1(X=537137; Y=4611126, Figura 111.7)

ESPESOR(m) PROFUNDIDAD(m) MATERIALES EDAD
Arcillas, arenas,
451 0-451 Oligo-Mioceno
conglomerados
415 451-866 Calizas Cenom.-Senonien.
134 866-1000 Areniscas con matriz arcillosa Albiense
156 1000-1156 Pizarras Carbonifero?
SONDEO: BURGO DE OSMA-1(X=494314; Y= 4602686, Figura 111.7)

ESPESOR(m) PROFUNDIDAD(m) MATERIALES EDAD
358 0-358 Calizas con arcillas Cenom.-Turonien.
142 358-500 Arcillas calcareas Cenomaniense
252 500-752 Arcillas y areniscas Weald-Albiense
340 752-1092 Calizas, arcillas y areniscas Lias
783 1092-1875 Carniolas Retiense (Keuper)
255 1875-2130 Dolomia, yeso y sal Keuper
30 2130-2160 Dolomias Muschelkalk
51 2160-2211 Caliza, dolomia y arenisca Buntsandstein

SONDEO: GORMAZ-1(X=495698; Y=4593175, Figura I11.7)

ESPESOR(m) PROFUNDIDAD(m) MATERIALES EDAD
234 0-234 Calizas, margas y arcillas Cretécico Superior
118 234-352 Areniscas Cretacico Inferior
962 352-1314 Margas, calizas, anhidrita Lias
313 1314-1627 Arcillas, anhidrita, sal Keuper
118 1627-1745 Arcillas co’n. tramo Muschelkalk

evaporitico

455 1745-2200 Areniscas y conglomerados Buntsandstein
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SONDEO: EL GREDAL-1(X=542357; Y=4580319, Figura I11.7)

ESPESOR(m) PROFUNDIDAD(m) MATERIALES EDAD
775 0-775 Arcillas, areniscas, dolomias Terciario
225 775-1000 Dolomias, calizas, arenas Cretacico Superior
129 1000-1129 Arenas Albiense
128 1129-1257 Arcillas con anhidrita Keuper
43 1257-1300 Dolomia Muschelkalk
Arenisca, limolita,
145 1300-1445 Buntsandstein
conglomerados
224 1445-1669 Pizarras, areniscas, arcillas Carbonifero?

II1.3. MAPA DE ISOBATAS DE LA CUENCA DE ALMAZAN.

La disparidad de los resultados obtenidos en los trabajos previos y la necesidad de conocer
las profundidades de los reflectores en cada perfil sismico ha motivado que se haya llevado a
cabo una nueva restitucion de los perfiles sismicos. Los datos de profundidad obtenidos serdn
posteriormente utilizados para elaborar un mapa de isobatas, que por un lado permita calcular la
anomalia de la cuenca y por otro asignar profundidades al espesor de sedimentos terciarios en
cada perfil gravimétrico modelizado. Ademas la restitucion de los perfiles nos ha proporcionado

datos sobre la estructura de la cuenca.

Para la obtencion del mapa de isobatas se ha dispuesto de 32 perfiles de sismica de
reflexion correspondientes a la campafia de la compania SHELL. De ellos 26 estan acompafiados

por el estudio continuo de velocidades realizado durante el procesado de los perfiles.

111.3.1. Restitucion de los perfiles sismicos de reflexion.

El método de restitucion utilizado se basa en la relacion entre la velocidad de propagacion
de las ondas sismicas en un determinado reflector y el tiempo al que se encuentra ese reflector.
Los perfiles de sismica de reflexion, una vez procesados, proporcionan una imagen de la

estructura en funcion de su posicion y de tiempos dobles. Para pasar de una escala vertical de
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tiempo a un escala en profundidades es necesario estudiar las velocidades de propagacion de las
ondas para el reflector en cada una de las lineas sismicas. Las velocidades estudiadas son las
procedentes del estudio continuo de velocidades realizado durante el procesado de los perfiles
sismicos. Estas velocidades aparecen en una serie de tablas en cada una de las lineas y su
localizacion se sitia en cada uno de los CDP (Common Depth Point) que lleva asociado cada
perfil. Como la velocidad de propagacion no es homogénea con la profundidad, se tendra que
determinar primero en la escala vertical en que intervalo de tiempos se encuentra nuestro
reflector, que a su vez llevara asociado un intervalo de velocidad de transmision de las ondas. El
método utilizado es el mismo que aplica Mufioz Martin (1997) para restituir las lineas sismicas de

reflexion de la zona oriental de la Cuenca de Madrid.

La informacion requerida para la restitucion aparece en una serie de tablas en cada linea
sismica. A continuacion se muestra una de estas tablas que corresponde a la linea A8019, en
concreto al CDP 735. Este CDP coincide en este caso con el cruce con la linea A8013 y el sondeo

El Gredal (SHELL, 1982).

INTERYV.
TIME MSG R.M.S. M/SG VELOC (m/sg)

0 2300
2299

10 2300
2561

210 2550
3471

320 2900
4194

550 3500
3827

720 3580
5979

3000 5500

Donde la primera columna refleja los tiempos méximo y minimo de cada intervalo, la
segunda columna las velocidades méaxima y minima de cada intervalo y la tercera la velocidad
media de cada intervalo. Para conocer de manera mas precisa la velocidad media, pues el rango

en cada intervalo de tiempos es grande y puede ser que hubiera varios reflectores dentro del
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mismo, se procede a hacer una interpolacion lineal entre las velocidades asociadas a aquellos
tiempos que definen el intervalo donde se encuentra el reflector analizado. De esta manera se

conoce la velocidad de las ondas del reflector:

v,V
Vprof = tn_t’l_—ll (tprof - tn—l )+ Vn—l

Donde V. es la velocidad inicial, del intervalo en el que nos encontramos y V,, la final;
to.1 el tiempo inicial del intervalo y t, el tiempo final; t,or es el tiempo medido en la escala
vertical de cada perfil sismico. Las unidades de tiempo son milisegundos.

Una vez conocida la velocidad asociada al reflector y el tiempo al que se encuentra, se
podré hallar la profundidad del reflector:

: v t
profundidad,, = W * 5

Este método ha sido aplicado a los 26 perfiles sismicos que disponian de informacion de
las velocidades de propagacion en profundidad (Fig. II1.8). En cada linea se ha restituido el
reflector correspondiente al techo del Albiense. Para identificar este reflector se han utilizado los
datos del sondeo El Gredal-1, situado sobre el perfil sismico A-8019. Se ha elegido este reflector
por estar presente en todos los perfiles y por ser el mas facilmente identificable entre todos los

reflectores de cada perfil.

Los perfiles sismicos restituidos aparecen en el Anexo 1. Todos ellos estan representados
por dos bloques, en el superior, se sitia el perfil sismico y en el bloque inferior el horizonte

restituido que corresponde a la profundidad del techo del Albiense (se marca con un asterisco-*-).
De la observacion de estos perfiles sismicos se deduce que aquellas zonas de la cuenca

donde la geometria es muy plana, el reflector se sigue perfectamente, como es el caso del maximo

depocentro de la cuenca con una direccion E-O. Los perfiles que con orientacion NE-SO y E-O
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atraviesan este maximo muestran claramente esta geometria: A8018, A8017 y la parte central de
los perfiles A8005 y A8007 (Anexo 1). Los perfiles que llegan a los bordes de la cuenca muestran
como el reflector se pierde, lo que imposibilita el reconocimiento de ninguna estructura. Sélo se
han interpretado aquellas zonas de cada perfil donde el reflector era claramente identificado y
ademas esta comprobado por el cruce con otros perfiles. Otra zona de la cuenca donde los perfiles
no aportan ninguna informacioén es la que con orientacion NE-SO se sitia sobre Almazan, entre
las lineas sismicas A8054D y A8014 (Anexo 1). Esta zona esta atravesada de oeste a este por el
perfil A8004, A8019 y A8015 (Anexo 1), donde tampoco es posible seguir el reflector. En la
figura II1.8 se han representado todos los perfiles sismicos con los datos de profundidad de cada

uno de los CDP. Este dato corresponde al espesor de sedimentos por encima del techo del

Albiense.
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Figura II1.8. Datos de profundidad obtenidos a partir de la restitucion de los perfiles sismicos. Los datos
corresponden al reflector correspondiente al techo del Albiense. Datum 1200 m. Coordenadas UTM en

metros
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Este dato sera posteriormente corregido con el datum de los perfiles y con el espesor del
Cretacico Superior, para obtener el mapa de isobatas de la base del Terciario. Como se ve en el
mapa los extremos de los perfiles no tienen valor de CDP por lo que la informacién que aportan

se ve todavia mas restringida.

El andlisis de cada uno de los perfiles en detalle permite definir unas fallas que suponen
una ruptura clara del reflector. En la figura II1.9 aparecen representadas las fallas de cada uno de
los perfiles en rojo. El caracter normal o inverso de estas fallas no es facil de definir y no hay que

olvidar el caracter de subjetividad que se produce en la eleccion de la representacion.
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Figura I11.9. Fallas situadas sobre los perfiles sismicos a partir de los cuales se han deducido.
Coordenadas UTM en metros

111.3.2. Elaboracion del mapa de isobatas.
La restitucion del reflector correspondiente al techo del Albiense ha permitido asignar una

profundidad a la base del Terciario sumando al dato anterior 225 m, que es el espesor estimado
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para el Cretacico Superior en todo el fondo de la cuenca: El Gredal, SHELL (1982). Estos 225 m

se ven corroborados con el espesor del mismo tramo en el sondeo El Gredal (ITGE, 1990).

Los datos de profundidades del reflector correspondiente a la base del Terciario estan
limitados fundamentalmente al centro de la cuenca. En sus bordes, el reflector es dificil, cuando
no imposible, de identificar con precision. Para paliar la ausencia de datos en estas areas se ha
procedido a calcular las cotas topograficas del contacto entre los sedimentos terciarios y la unidad
estratigrafica infrayacente. Para ello se han tomado los datos de los mapas geoldgicos a escala
1:50.000 editados por el Instituto Geoldgico y Minero de Espafia que cubren los limites de la

Cuenca de Almazan. Ademas se han considerado las cotas de los materiales mesozoicos
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Figura II1.10. Mapa de isobatas de la base del Terciario (datum nivel del mar). La linea roja representa el
limite del Terciario de la Cuenca. Los afloramientos mesozoicos situados dentro del limite aparecen
coloreados enverde. Coordenadas UTM en metros
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aflorantes en la cuenca y que constituyen el fondo de la misma. Estos afloramientos estan
situados preferentemente en la zona oriental (Burgo de Osma, Gormaz) y en la meridional. Los
datos topograficos y la profundidad asi calculada de la base del Terciario han sido utilizados para
generar un mapa de isobatas, que refleja la geometria general de la cuenca para el limite
Terciario-Mesozoico. Los datos se han interpolado mediante kriging, a una malla regular de 2000
m de lado. Aun cuando la existencia de fallas da lugar a una interrupcion de las isobatas, los
métodos de interpolacion generan una superficie continua. Los saltos en la vertical de las fallas
principales estan representados por fuertes gradientes de las isobatas. La figura II1.10 muestra el
mapa de isobatas obtenido. Los valores de profundidad estan referidos al nivel del mar. EI mapa
representa

una geometria simplificada del fondo de la cuenca. Los mayores espesores de sedimentos
terciarios se encuentran en una cubeta alargada segun una direccion E-O que se extiende desde la
localidad de Almazan hacia el limite de la cuenca con la Rama Aragonesa de la Cordillera
Ibérica. La mayor profundidad se sitia a -3200 m, donde la potencia de sedimentos terciarios
alcanzaria mas de 4000 m. Hacia el SE y paralelo al limite noreste de la cuenca, se encuentra una
zona de mayor espesor de sedimentos que acaba en el extremo SE de la Cuenca de Almazan. Los
sedimentos que rellenan este surco corresponden al denominado por Bond (1996) Sistema Fluvial

de Jaraba, activo durante el Mioceno.

Cualitativamente este mapa es muy semejante a los elaborados por otros autores (ITGE,
1990; Bond, 1996; Maestro, 1999). No obstante, quizd debido al método de restitucion, los
valores de las profundidades son diferentes con respecto al mapa del ITGE (1990), existiendo
variaciones de 2000 m. Variaciones que son mas notables teniendo en cuenta que estd construido
sobre el techo del Albiense. Las diferencias de profundidades con el mapa de isobatas de Bond

(1996) y Maestro (1999) son muy pequeiias, no excediendo los 200-300 m.
El conocimiento del espesor del relleno terciario y de su geometria va a permitir calcular

la anomalia gravimétrica de la cuenca e integrar datos de profundidades en los modelos de

densidades de partida para la modelizacion gravimétrica.
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V. El Mapa de Anomalias de Bouguer

IV - EL MAPA DE ANOMALIAS DE BOUGUER

Una anomalia gravimétrica es la diferencia entre el valor de la aceleracion de la gravedad
en un punto y el valor tedrico calculado para ese punto. Para que ambos valores sean comparables
es necesario aplicar un conjunto de correcciones al valor medido.

Las anomalias de Bouguer se deben a las diferencias existentes entre las densidades de las
distintas rocas que componen la corteza. Por ello en los estudios estructurales, el principal
objetivo es relacionar la distribucion de las rocas con distintas densidades con las estructuras de

la corteza en una region.

El método gravimétrico comprende:
*Medidas de la aceleracion de la gravedad en puntos del area de estudio.
*Célculo de la anomalia gravimétrica.

*Interpretacion de las anomalias gravimétricas.

Para llevar a cabo la interpretacion de las anomalias gravimétricas, en areas continentales
como en el caso de la Cuenca de Almazan, es necesario realizar:

*Un levantamiento gravimétrico en el que se establezcan las estaciones de medida y su
distribucion en funcion de los objetivos propuestos.

*Obtencion de la anomalia de Bouguer.

*Elaboracion de un mapa de anomalias de Bouguer.

*Interpretacion de las anomalias de Bouguer mediante la separacion de las anomalias de
carécter regional y residual.

*Modelizacion de las anomalias de Bouguer.

Este capitulo estd dedicado a la exposicion de las caracteristicas del levantamiento
gravimétrico de la Cuenca de Almazén, calculo de la anomalia de Bouguer y construccion y
analisis cualitativo del mapa de anomalias de Bouguer. Como el caracter y la distribucion de las
anomalias de Bouguer depende de la densidad de los cuerpos rocosos, se ha incluido la medida de
las densidades realizadas, bien en muestras de rocas o bien a partir de sondeos, en el area de

estudio.
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IV.1. LEVANTAMIENTO GRAVIMETRICO

La medida de la aceleracion de la gravedad se ha llevado a cabo en estaciones distribuidas
en una malla lo mas homogénea posible, teniendo en cuenta las limitaciones impuestas por la
accesibilidad de las mismas. La distancia entre estaciones oscila entre 2 y 5 km, con valor medio

de 3 km.

En cada estacion se ha tomado el valor de la aceleracion de la gravedad y de la altitud.
Las medidas de la gravedad se han realizado con el gravimetro Lacoste&Romberg, modelo G-
953, que alcanza una precision de +/- 0.01 mGal. La medida de la altitud se ha realizado con un
altimetro Pauling MD-5 con una precision de +/- 1 m. El posicionamiento de las estaciones se

realiza sobre mapas a escala 1:50000, con un error estimado de +/- 50 m.

En estudios regionales, como es este caso, el levantamiento se realiza mediante recorridos
diarios que consisten en partir de una base de gravedad conocida, tomar medidas en los puntos
deseados, cuya localizacion se conoce, para por ultimo volver a la base de partida al finalizar el
recorrido con el fin de determinar la deriva instrumental. En cada punto de medida se recoge el
dato de altitud. Para minimizar la deriva del altimetro se han efectuado medidas en puntos de cota

conocida con un intervalo medio de 2 horas.

Las medidas relativas de las variaciones de la aceleracion de la gravedad se han
convertido en valores de gravedad absoluta mediante la utilizacién de una red de bases, donde

¢ésta se conoce con una precision de centésimas de mGal.

Las bases usadas pertenecen al eje de calibracion Santander-Malaga (IGN, 1975) y a
bases fundamentales del IGN (1975):
e Estacion de ferrocarril de Soria, situada en el lado derecho de la cuarta puerta contando desde
la esquina sur, con un valor de gravedad observada de 980028.58 mGal.

e Iglesia de Cerezo de Abajo, situada en el lado izquierdo de la puerta principal, con un valor

de gravedad observada de 979976.05 mGal.
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V. El Mapa de Anomalias de Bouguer

Se han medido 907 estaciones lo que arroja una densidad de 0.11 estaciones por cada km?,
en un 4rea total de 8000 km?. La figura IV.1 muestra la posicién de las estaciones en la zona de

estudio.
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Figura IV.1. Mapa de situacion de estaciones gravimétricas. Coordenadas UTM en metros

En cada medida se ha realizado la correccion debida a los efectos de las mareas
lunisolares y a la deriva instrumental. La atraccion del Sol y de la Luna sobre la corteza, da lugar
a mareas terrestres que producen variaciones de cota en la superficie de dicha corteza. Este efecto
se ve corregido mediante el calculo del efecto gravitatorio de las mareas terrestres a partir de la
formula de Longman (1959). La deriva instrumental es debida en parte a cambios térmicos en las
propiedades elasticas de los muelles del gravimetro. En los gravimetros modernos este efecto es
pequeiio y se compensa haciendo la correccion de deriva del aparato mediante repeticiones de la

misma medida a determinados intervalos de tiempo durante todo un dia.
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Calculo de errores

Los errores que se pueden calcular para el mapa de anomalias de Bouguer proceden de

tres fuentes distintas. Por un lado error en el posicionamiento de la estacioén en el mapa. Por otro

lado los llamados errores de aparato: el de cota topografica (diferencia entre la medida del

altimetro con el que tomamos la medida y la cota real) y el de la medida de gravedad observada.

El error de posicionamiento en el mapa se estima en 50 m (dado que trabajamos a una
escala 1:50.000). Como el gradiente gravimétrico en direccion N-S viene expresado por la
relacion:

0.812sen2¢mGal/km

tomando una latitud media en la zona de 41° y la precision de £50 m, se estima el error maximo

en el levantamiento debido al posicionamiento de las estaciones en £0.04 mGal.

El error en la cota topografica se trata de minimizar haciendo que el mayor numero
posible de estaciones se sitiien sobre cotas conocidas (vértices geodésicos o cotas de las Iglesias
de la zona), aprovechando ademads estos puntos para calibrar el altimetro y mejorar la calidad de
la medida en las estaciones que no se realizan en cota conocida. La manera de controlar los
errores debidos a las derivas del altimetro y del gravimetro ha sido mediante la duplicacion de un
total de 85 estaciones. Es conocido que las desviaciones en la cota son la mayor fuente de error
de los levantamientos gravimétricos. Estas desviaciones pueden arrojar valores de +/- 20 m
dificiles de detectar en el proceso, aunque este problema se ha intentado paliar realizando

medidas en vértices geodésicos a intervalos de 2 horas.

El célculo del error medio cuadratico (EMC) de la diferencia de cota y de la gravedad
observada se describe en la tabla IV.1. En esta tabla también se ven los EMC de la correccion de
aire libre y la correccion de Bouguer. Se obtienen asi tres tipos de errores: un error de
posicionamiento de las estaciones estimado en 50 m trabajando con mapas a escala 1:50.000, un

error en la cota de + 3.23 m, y por ultimo un error medio cuadratico acumulado de £1.69 mGal.
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2
\/ Acota /
A - Error medio cuadratico (EMC) de la cota = 2n°datos en metros

2
B - Error medio cuadritico (EMC) de la gravedad observada = \/ Z Ag observ / en mGal
2n°datos

2
C- Error medio cuadratico (EMC) de la corre. de aire libre = 0.3086 * \/ Z Acota / en mGal
2n°datos

D - Error medio cuadratico (EMC) de la corre. de Bouguer = 0.0419 * 2.67 * \/ Acota7 en mGal
2

n°datos
E - Error medio de posicionamiento = 50 metros

Para los datos medidos, con un niimero total de 85 duplicaciones, los resultados que se obtienen son:
A -3.23327516 metros de error en la cota

B -0.29447261 mGal

C -0.99778871 mGal

D -0.36171619 mGal

E - 0.04 mGal

Por lo tanto error acumulado total del mapa serd lasumade B+ C+D+E

ERROR MEDIO CUADRATICO ACUMULADO = +/- 1.69397751 mGal

Tabla 1V.1. Error medio cuadratico del Mapa de Anomalias de Bouguer

1V.2. CALCULO DE LA ANOMALIA DE BOUGUER

La anomalia de Bouguer esta definida por la siguiente ecuacion:

Agg= gops - T

Agg: anomalia de Bouguer
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gops: gravedad observada

gr: gravedad tedrica

Si la distribucion de densidad en la Tierra fuera homogénea y si las medidas se efectuaran
sobre la superficie de referencia que define la forma de la Tierra, la gravedad observada y la
gravedad teorica para un punto de la superficie terrestre, corregidos los efectos de las mareas
lunisolares y la deriva instrumental, tendrian el mismo valor. La altitud de cada estacion y el
relieve que la rodea introducen variaciones de la gravedad que es necesario corregir antes de
calcular la anomalia de Bouguer.

Como el objetivo es la obtencion de la anomalia de Bouguer, el primer paso consistira en

la determinacion de la gravedad teorica, que se expresa de la siguiente forma:
gr = gn - Agar + Agis - Agr

gr: gravedad teorica

gn: gravedad normal

Agay: correccion de aire libre

Ag; g: correccion de lamina de Bouguer

Agr: correccion topografica

1V.2.1. Gravedad normal

La gravedad normal se ha calculado mediante la formula correspondiente al World

Geodetic System 1984, donde la Tierra es un elipsoide de coeficiente:

f=1/298.25

por tanto la gravedad normal (gy) seria:
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V. El Mapa de Anomalias de Bouguer

(1+0.001931851385138639sen’$)
\/(1-0.00669437999013sen’¢)

gy =978032.67714

Siendo ¢ la latitud en el punto donde tomamos la medida

Como en el modelo de Tierra correspondiente al WGS (World Geodetic System) de 1984
se incluye la masa total de la atmdsfera, es necesario introducir una correccion para eliminar la
atraccion gravitatoria de dicha masa de atmosfera situada sobre la estacion medida. Esta

correccion viene expresada por:

0.87 exp 1"

siendo 4 la altura de la estacion en km.

Puesto que la gravedad normal depende en gran medida del posicionamiento correcto de
las estaciones, es importante que este sea lo mas exacto posible. En nuestro caso, se ha realizado
a partir de mapas topograficos escala 1:50.000 del Servicio Geografico del ejército, serie L,
mediante la eleccion de lugares de facil identificacion (cruces de caminos y carreteras, iglesias,

vértices geodésicos, etc.) con una precision estimada de 50 m.

Como el gradiente gravimétrico en direccion N-S viene expresado por la relacion:
0.812 sen2¢ mGal/Km
tomando una latitud media para la zona de estudio de 41° y la precision antes mencionada de £50

m, podemos estimar el error maximo en el levantamiento debido al posicionamiento de las

estaciones en +0.04 mGal.
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1V.2.2. Correcciones de las medidas experimentales

A) Correccidn de aire libre (Agar)

Esta correccion se debe a que las estaciones de medida no se encuentran siempre a la
misma altura sobre el nivel del mar.

El gradiente de la gravedad en la vertical es la correccion de aire libre y viene dado por la
expresion:

Ag,, =0.3086h

h representa la altura en metros.

B) Correccion de la lamina de Bouguer (Ag;s)

En la correccion anterior no se consideraba el efecto de la atraccion del terreno situado
entre el nivel del mar y la estacion situada a la altura 4. Con la correccion de Bouguer tenemos en
cuenta el efecto gravitatorio sobre la unidad de masa de una capa infinita de altura /# y densidad
p. Este valor es 2nGph, siendo p la densidad media general de las rocas de la corteza (2.67 g/cm’

en el sistema CGS) y G la constante de gravitacion universal.

La correccion de Bouguer sera 0.1115 mGal/m. Este valor habra que sumarlo a la
gravedad normal (gy), puesto que ese material existente entre el geoide y el punto donde se toma

la medida ejerce una atraccidon que antes no se habia considerado.
La correccion de Aire Libre y la de Bouguer se pueden unir en una, llamada correccion de
altitud que seria:

C.A.=0.3086-0.1119=0.1967 mGal/m

C) Correccion topogrdfica (Agr)

La correccion de la lamina de Bouguer considera la topografia alrededor de la estacion
como plana, lo que no suele ser cierto. La correccidon topografica calcula el efecto gravimétrico

producido por la topografia existente alrededor de la estacion.
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La correccion topografica se ha realizado en dos partes: hasta 170 m en el campo y de 170

m a 22 km mediante un modelo digital del terreno.

La correccion topogrdfica cercana se llevo a cabo aplicando el método de Hammer
(1939), que divide la topografia alrededor de cada estacion en una serie de zonas o coronas
circulares constituidas por sectores. En el campo se estima la diferencia de cota entre la estacion

y la altura media de cada sector.

Correccion topogrdfica lejana. El algoritmo de Kane (1962) para la correccion
topografica lejana, se basa en dividir el terreno en una serie de prismas y calcular la anomalia
gravimétrica que genera cada uno de ellos y su contribucién a la anomalia gravimétrica total. El
método incorpora por un lado la division del terreno en compartimentos y la inclinacion de los
mismos (Sandberg, 1958). La superficie se divide en octantes (Fig. [V.2) tomandose la superficie

de cada una de ellas continua desde el vértice hasta el borde externo.

D D

Figura IV.2. Division del terreno en octantes para la correccion topografica (Kane, 1962)
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La atraccion gravitatoria de este solido se podria aproximar a un cilindro al que se le

secciona longitudinalmente para generar un cono. La atraccion gravitatoria de cada octante es:

g= ?(R—m%senﬁ

g atraccion gravitatoria

G constante gravitacional

D densidad

R y H radio y altura del cilindro que se ha seccionado longitudinalmente
para generar el octante

B angulo entre la superficie del octante y la superficie horizontal

En los casos mas sencillos, el octante se supone con una pendiente continua, asumiéndola
a un plano o curva, y se utiliza la diferencia de altura H,. Si la complejidad del terreno no lo
permite asi, el octante se dividird en segmentos de igual distancia y se calculara la anomalia de

cada uno de ellos.

Este algoritmo se ha aplicado a partir de los datos de un modelo digital de elevaciones
construido mediante la digitalizacion de las curvas de nivel de los mapas 1:50.000 del Servicio
Geografico del Ejército (serie L). Los datos topograficos estan interpolados a una malla de 250
m. El histograma de los valores de correccion topografica lejana aparecen en la figura IV.3. La
maxima frecuencia de los valores de correccion corresponden al intervalo entre 0.2 y 0.4 mGal
(76%), mientras que el 96.3% de las observaciones presentan correcciones inferiores a 0.4 mGal.

Soélo una estacion supera los 2 mGal en la correccion topografica lejana.
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Histograma de datos de correccion topogrdfica
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Figura IV.3. Histograma de datos de correccion topogrdfica lejana

1V.2.3. Valor de la anomalia de Bouguer

Considerando las correcciones mencionadas en el apartado /V.2.1 y IV.2.2 la férmula de

la anomalia de Bouguer es:

Agp= goBs - £r= goBs - (g~ - AgaL T Agrs - Agr)

Agg: anomalia de Bouguer

gogs: gravedad observada

Agay: correccion de aire libre

Ag; g: correccion de lamina de Bouguer
Agr: correccion topografica

gr: gravedad teorica

gn: gravedad normal
Para la correccion de Bouguer se ha utilizado una densidad de reduccién de 2.67 g/cm’. El

rango de valores de la anomalia de Bouguer calculada estan representados en el histograma de la

figura IV .4. Los valores oscilan entre -63.43 mGal y -109.56 mGal, con la mayor frecuencia de
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datos entre -72 mGal y - 96 mGal. El histograma es casi unimodal con 92.7 % de los datos entre -

72 mGal y -96 mGal.

Histograma de datos de Anomalia de Bouguer

Frecuencia

4

-2 -104 96 -88 -80 72 -4 > | (mGal)

Figura IV.4. Histograma de datos de Anomalia de Bouguer

1V.3. MAPA DE ANOMALIAS DE BOUGUER

La distribucion de las anomalias de Bouguer en el area de estudio se muestra en el mapa
de Anomalias de Bouguer (Fig. IV.5). El mapa se ha elaborado a partir de la interpolacién con el
método de kriging de los valores de anomalia de Bouguer a una malla regular de 2 km de lado.
La equidistancia entre isoanémalas es de 2 mGal.

Dentro de los valores negativos de la anomalia de Bouguer que caracteriza la zona de
estudio, se observa que el minimo relativo mas importante esta situado en la zona de la localidad
de Almazan. Este minimo relativo tiene una direccion NNE-SSO aunque con una forma muy
redondeada. La longitud de onda es de unos 10 km y en ¢l se alcanzan valores de -110 mGal, que
son los valores de anomalia de Bouguer mas negativos de todo el mapa. Se situa dentro del
minimo que caracteriza a toda la Cuenca de Almazan y que con una direccion NO-SE esta
representado en tonos azules en la figura IV.5. El limite de este minimo se situa sobre la

isoandmala de los -90 mGal y su semilongitud de onda es de 30-40 km.
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Figura IV.5. Mapa de Anomalias de Bouguer. Equidistancia entre isoanomalas
2mGal. Coordenadas UTM en metros.

Dentro del minimo que ocupa toda la cuenca sedimentaria existen maximos relativos de
menor longitud de onda (5-10 km) como el situado al sur de Gomara de direccion NNE-SSO, con
-88 mGal de anomalia. Al este del mapa y bordeado por la isoanémala de -90 mGal otro maximo
relativo (-84 mGal) marca una direccion NO-SE y una semilongitud de onda de unos 5 km. Otro
maximo de direccion NE-SO es el situado en la linea que une las localidades de Soria y Quintana

Redonda.

Los valores méximos de anomalia de Bouguer se encuentran en las zonas NE y SO del

mapa, llegando a alcanzar valores de -66 mGal en el SO y -70 mGal en el NE. Las longitudes de
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onda de estos maximos relativos nunca superan los 20-40 km. Ambos méximos tienen direccion

NO-SE.

1V.4. LAS DENSIDADES DE LAS ROCAS DEL AREA DE ESTUDIO

El estudio de las densidades de las rocas se ha realizado desde tres aspectos:
*Medida de la densidad de muestras recogidas en la zona
* Analisis del density log de sondeos

*Recopilacion de datos publicados

1V.4.1. Medida de la densidad en muestras recogidas en el drea de estudio

Se recogieron muestras en el campo para el analisis de densidades tratando de que
representaran a la mayoria de las litologias y, fueran representativas de las distintas unidades
litoestratigraficas de la zona. En los sedimentos nedgenos y paledgenos el muestreo ha sido muy
limitado por el caracter deleznable de la roca. Por otra parte, se ha tenido en cuenta que la

muestra estuviera lo menos alterada posible.

Se han recogido un total de 37 muestras pertenecientes la mayor parte de ellas a
materiales mesozoicos y paleozoicos. En la figura IV.6 se ve la situacion de las muestras

recogidas. Cada muestra se dividié en cubos de unos 3 cm de lado, realizando 12 medidas de

densidad.
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Figura IV.6. Situacion de las muestras recogidas y sus densidades. Coordenadas UTM
enmetros. Valores de densidad en g/cm’.

Los resultados de estos analisis de densidades se muestran en la tabla IV.2. Algunas de las
muestras presentan variabilidad minima, como es el caso de las calizas del Cretacico Superior, o
las cuarcitas cambro-ordovicicas de la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica, mientras que
otras presentan una variabilidad mayor como las correspondientes a materiales de edad tridsica.
Las calizas tienen una densidad media de 2.65 g/cm’, valor proximo a los de las cuarcitas y
algunas pizarras. Estas ultimas muestran unos valores relativamente bajos comparados con los
medidos por otros autores (Campos, 1986). Aunque el nimero de muestras es bajo, esta

discrepancia puede ser debida a la alteracion de la roca muestreada.
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VALOR
COORDEN. ,
MUESTRA MEDIO EDAD LITOLOGIA
UTM s
(g/cm’)

379-50 560800/4600050 2.51 Mioceno (Aragoniense) Conglomerados, arcillas

408-8 586544/4579904 2.66 Paleoceno (Paledgeno) Calizas

380-9 575418/4599520 2.66 Paleoceno-Eoceno Calizas

380-10 578800/4600350 2.67 Creta. Sup. (Senoniense) Calizas bioclasticas

349-42 524000/4621500 2.67 Creta. Sup. (Coniaci) Calizas micriticas

348-54 510400/4625900 2.67 Creta. Sup. (Coniaci) Calizas nodulosas

434-6 522084/4575258 2.63 Creta. Sup. (Coniaci) Calizas y calizas margosas

349-30 512800/4624700 2.56 Creta. Sup. (Turoniense) Calizas nodulosas

350-49 546000/4622350 2.68 Creta. Sup. (Turoniense) Calizas bioclasticas

350-13 553550/4628000 2.69 Creta. Sup. (Cenoman.) Calizas bioclasticas

380-26 583900/4604000 2.67 Creta. Sup. (Cenoman.) Calizas dolomiticas

380-15 576800/4605350 2.66 Creta. Sup. (Cenoman.) Calizas dolomiticas

436-7 592696/4571220 2.69 Creta. Sup. (Cenoman.) Calizas

350-17 564750/4630650 2.67 Weald Calizas micriticas grises

316-36 506250/4647500 2.24 Weald Gravas, arenas y arcillas

317-11 514450/4646400 2.21 Weald Cuarzoarenitas

318-22 566400/4633050 2.61 Malm. Purbeck y Weald Calizas

317-47 537500/4648200 243 Malm-Cret.inf. Cuarzoarenitas

380-42 594000/4605850 2.62 Jurasico (Dogger) Calizas ooliticas y micriticas.

351-7 594250/4622850 2.67 Jurasico (Lias) Calizas brechoides
recristalizadas

350-24 559350/4624350 2.67 Jurasico (Lias) Calizas y dolomias tableadas

434-5 525012/4568791 2.36 Jurasico (Lias) Calizas y dolomias tableadas

434-4 523619/4567862 2.64 Trias - Juras (Lias) Carniolas. Dolomias en base

380-34 586900/4598300 2.67 Trias (Muschelkalk) Dolomias tableadas

380-27 580300/4602550 2.46 Trias (Buntsandstein) Conglomerados y areniscas

434-1 524573/4561080 2.48 Trias (Buntsandstein) Areniscas y arcillas

434-7 514092/4560436 2.42 Trias (Buntsandstein) Areniscas y arcillas

434-3 517354/4560443 2.63 Silurico Alternancias de Cuarcitas

con arcénas
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408-10 588377/4591493 2.61 Ordovic. inf (Tremadoc) Pizarras, Cuarcitas

436-6 595556/4574928 2.68 Ordovic. inf (Tremadoc) Pizarras, Cuarcitas

434-2 514447/4557661 2.71 Ordovic. medio Pizarras negras homogéneas
437-2 600083/4575452 2.57 Céambrico superior Pizarras y areniscas

437-1 600299/4576689 2.57 Céambrico superior Pizarras y areniscas

437-3 599737/4575293 2.58 Céambrico superior Pizarras y areniscas

437-5 597691/4575265 2.64 Céambrico superior Pizarras y cuarcitas

380-37 591750/4595600 2.66 Céambrico inferior Cuarcitas

408-11 589290/4592738 2.62 Céambrico inferior Pizarras

Tabla 1V.2. Densidades medidas en laboratorio. La primera columna hace referencia al numero de hoja
MAGNA, junto con el numero de muestra. La segunda columna a las coordenadas UTM de la muestra. La
tercera columna muestra la densidad de cada muestra en g/cm3 y la cuarta y quinta columnas serialan la
edad de la formacion donde se recogio y la litologia predominante en cada una de ellas. En caso de mas de
una litologia, en negrita figura la litologia en la que se ha medido la densidad.

La medida de la densidad en rocas superficiales plantea el problema de Ia

representatividad de los valores obtenidos cuando se considera la roca a una cierta profundidad.

Los datos obtenidos a partir de los sondeos permite mitigar en parte esta incertidumbre.

1V.4.2. Densidades procedentes del sondeo El Gredal-1

El analisis del density log aporta, ademas de la densidad de todos los materiales terciarios,

que seria imposible medir por el método utilizado por ser materiales disgregables, la densidad de

aquellas formaciones que si afloran en superficie, lo que nos permite hacer una comparacion

entre los datos medidos en superficie y los reales en profundidad.

En este caso el numero de sondeos disponibles que llevan incorporados un density log es

unicamente El Gredal-1(SHELL, 1980-82) (Fig. IV.7). El analisis del density log se ha realizado

tomando una medida cada 25 m de profundidad. Los resultados obtenidos aparecen en la tabla

IV.3. La edad y litologia de cada unidad son las que aparecen detalladas en el sondeo.
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EL GREDAL-1
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Figura IV.7. Density log del sondeo El Gredal-1 (SHELL, 1980-82).
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PROFUNDIDAD 3 ,
EDAD DENSIDAD(g/cm”) LITOLOGIA

(m)

25 2.3 No se precisa la litologia
50 2.15 calizas

75 2.25 calizas

100 2.35 arenas, areniscas

125 2.2 arenas, areniscas

150 24 arenas, areniscas

175 2.58 arenas, areniscas

200 1.85 arenas, areniscas

225 2.5 calizas dolomiticas y margas
250 2.6 calizas dolomiticas y margas




V. El Mapa de Anomalias de Bouguer

275 2.5 calizas dolomiticas y margas
300 2.22 calizas dolomiticas y margas
325 2.5 calizas dolomiticas y margas
350 2.55 calizas dolomiticas y margas
375 2.55 calizas dolomiticas y margas
400 2.5 calizas dolomiticas y margas
425 2.6 calizas dolomiticas y margas
450 2.4 calizas dolomiticas y margas
475 2.55 calizas dolomiticas y margas
500 2.5 calizas dolomiticas y margas
525 2.6 calizas dolomiticas y margas
550 2.6 calizas dolomiticas y margas
575 2.64 calizas dolomiticas y margas
600 2.69 calizas dolomiticas y margas
625 2.55 calizas dolomiticas y margas
650 2.6 calizas dolomiticas y margas
675 2.5 calizas dolomiticas y margas
700 2.6 calizas dolomiticas y margas
725 2.6 calizas dolomiticas y margas
750 2.44 calizas dolomiticas y margas
775 2.65 calizas dolomiticas y margas
800 2.7 caliza dolomitica y dolomias
825 2.65 caliza dolomitica y dolomias
850 2.6 caliza dolomitica y dolomias
875 2.7 caliza dolomitica y dolomias
Cretacico Superior : :
(Cenomaniense Inf.- 900 2.65 caliza dolomitica y dolomias
Turoniense Inf) 925 2.6 caliza dolomitica y dolomias
950 2.65 caliza dolomitica y dolomias
975 2.6 caliza dolomitica y dolomias
1000 2.56 caliza dolomitica y dolomias
Cretacico Inferior 1025 2.2 arenas y arcillas
(Formacion Utrillas) 1050 2.2 arenas y arcillas
1075 2.25 arenas y arcillas
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1100 2.47 arenas y arcillas
1125 2.6 arenas y arcillas
1150 1.8 arcillas y arcillitas
1175 1.82 arcillas y arcillitas
Triasico (Keuper) 1200 23 arcillas y arcillitas
1225 2.35 arcillas y arcillitas
1250 2.7 dolomias
Triasico (Muschelk.) 1275 2.8 dolomias
1300 2.23 areniscas y conglomerados
1325 2.48 areniscas y conglomerados
1350 2.53 areniscas y conglomerados
Tridsico (Buntsand.) 1375 2.45 areniscas y conglomerados
1400 2.25 areniscas y conglomerados
1425 2.55 areniscas y conglomerados
1450 2.55 areniscas y conglomerados
1475 2.6 argilita
1500 2.65 argilita
1525 2.65 argilita
Paleogoico 1550 2.65 argilita
(Carbonifero) 1575 2.7 argilita
1600 2.69 arenisca
1625 2.65 arenisca
1650 2.69 arenisca
1669 2.8 arenisca

Tabla 1V.3. Datos de edad de los materiales, profundidad, densidad y material correspondientes al density
log del sondeo El Gredal (SHELL, 1980-82).
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1V.4.3. Recopilacion de datos publicados

Campos, R. (1986) realiza un amplio estudio de densidades en la Cordillera Ibérica con un

total de 1022 muestras analizadas. Las muestras aparecen separadas por litologias y por edades,

siendo esta ultima informacion la que mas nos interesa a la hora de construir nuestros modelos

gravimétricos. Estos datos se muestran en la tabla IV .4.

LITOLOGIA DENSIDAD
EDAD
PREDOMINANTE (g/em’)

Paleozoico Cuarcitas y pizarras 2.85
~ Buntsandstein Arenas y arcillas 2.73
él Muschelkalk Calizas y dolomias 2.77
é. Keuper Areniscas y yesos 2.52
Jurésico Dolomias y calizas 2.77
Cretacico Arenas, calizas y dolomias 2.77
Terciario Arenas, areniscas y calizas 2.68

Tabla 1V.4. Densidades de muestras superficiales de la Cordillera Ibérica (Campos, R., 1986)

Gomez (2001) realiza una amplio estudio de densidades en el Sistema Central, con 101

muestras de campo y datos procedentes del density log de los sondeos de la zona. Estos datos

aparecen en la tabla IV.5, junto con la litologia a la unidad litoestratigrafica y la edad.

LITOLOGIA DENSIDAD
EDAD
PREDOMINANTE (g/cm’®)

Neogeno Arcillas y arenas 2.15
Paledgeno Yesos, arenas, arcillas, conglomerados 2.30
Cretécico Dolomias 2.66
Cretécico Arenas 2.64
Leucogranitos 2.64

% Adamellitas 2.66

% Leuconeises 2.66

A Neises 2.68
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Pizarras 2.74
Cuarcitas 2.68
Esquistos 2.74

Tabla 1V.5. Densidades de las litologias mas representativas del Sistema Central (Gomez, D. 2001)

Sondeos publicados

Rivero et al. (1996) realizan un estudio comparado de las densidades, determinadas a

partir de las diagrafias de dos sondeos. En la tabla IV.6 aparecen los resultados de este estudio de

densidades.
3 Demanda-1
EDAD Aldehuela-1 (g/cm”) 3
(g/cm”)
Terciario continental - 2.60
Garumniense - 2.65
Cretacico Superior 2.55 2.70
Albiense 2.40 -
Jurésico Sup. - Cretacico Inferior 2.60 -
Jurasico 2.75 2.70
Triasico - 2.75
Cambrico - -

Tabla 1V.6. Estudio comparado de densidades de los sondeos Aldehuela-1 y Demanda-1. (Rivero et al.,
1996). El sondeo Demanda-1 no aparece en la figura del apartado de sismica por encontrarse en el limite
norte de la Sierra de la Demanda, fuera del mapa de situacion.

En la figura IV.8 se muestran los histogramas que representan la union de todos los datos
anteriores: datos especificos obtenidos para este estudio y datos publicados, haciendo un total de
127 datos. Se han dividido por unidades litoestratigraficas y se representa la moda de cada una de

ellas.
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IV.5. ANALISIS CUALITATIVO DEL MAPA DE ANOMALIAS DE BOUGUER

El mapa de anomalias de Bouguer (Fig. IV.5) presenta unas anomalias gravimétricas
negativas. Tomando las mayores longitudes de onda del mapa, se observa un minimo
gravimétrico claro con orientacion NO-SE, que se corresponde con la cuenca terciaria, limitado
en sus bordes NE y SO por dos méximos asociados a las ramas Aragonesa y Castellana de la
Cordillera Ibérica. Si seguimos la isoanomala de —90 mGal, el limite de la cuenca sedimentaria
queda muy bien marcado, en sus limites norte y este, mientras que en el limite sur la isoanémala

que marca el limite es la correspondiente a —80 mGal.

De la observacion conjunta del mapa geologico (Fig. 11.3) y del mapa de anomalias de
Bouguer se puede obtener una primera aproximacion del significado geologico de las anomalias
gravimétricas mas importantes de la zona. En la figura IV.9 se han sefalado los principales
maximos y minimos relativos, y gradientes asignandolos un nimero o una letra, que van a ser
utilizados para su descripcion.

Dentro del minimo gravimétrico de toda la cuenca y de los maximos correspondientes a
las ramas Aragonesa y Castellana de la Cordillera Ibérica existen otros maximos y minimos de
menor longitud de onda:

1- Minimo relativo mas importante de toda la zona con unos valores de anomalia de —110
mGal. Se ha llamado minimo de Almazan por situarse al este de esta localidad. Con una
direccion de ligera tendencia NE-SO, estaria relacionado, basicamente, con la zona de mayor

espesor de sedimentos terciarios (Fig. I11.10).

2- Méximo relativo, con una direccion clara NE-SO que viene a corresponder en
superficie, a grandes rasgos, a la divisoria de aguas entre las cuencas del Duero y del Tajo. Se
sitia sobre los materiales terciarios y no hay ningin rasgo de caracter superficial que haga

justificar este maximo relativo.

3- Minimo relativo con orientacion predominante NO-SE. Abarca una superficie
relativamente grande y dentro de ¢l se encuentran otros maximos y minimos relativos. Se

prolongaria hacia el sureste, fuera ya de la zona de estudio, uniéndose con valores cada vez mas
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negativos correspondientes al minimo de la Cordillera Ibérica (Mezcua et al., 1996). El eje de
este minimo se sitlia proximo al borde oriental de la cuenca, en su zona de unién con la Cordillera
Ibérica, indicando probablemente un mayor espesor de sedimentos terciarios sobre todo en su

tramo situado mas hacia el norte. Este mayor espesor de sedimentos se observa en el mapa de

\

=r— 7= Gradientes
== == 1 Maximo relativo

== ==« Minimo relativo

4620000~

4590000

4560000—

500000 550000 600000

Figura IV.9. Mapa de anomalias de Bouguer en el que se sefialan los mdximos, minimos y gradientes
gravimétricos. Equidistancia entre isoanomalas 2 mGal. Coordenadas UTM en metros

isobatas de la cuenca, y asi se propuso en el mapa de isobatas publicado en el informe

Documentos sobre la geologia del subsuelo (ITGE, 1990).

4- En el limite norte de la cuenca sedimentaria (al norte de Gomara) existe un maximo y
un minimo relativo. Su orientacion NO-SE coincide con la direccion de las estructuras del

margen de la cuenca, fundamentalmente pliegues que afectan a la sucesion paledgena. Bajo estos
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sedimentos paledgenos la estructura del basamento esta caracterizada por planos con buzamientos

hacia el SO (Maestro et al., 1997).

5- Méaximo relativo situado en el extremo noroeste de la cuenca sedimentaria. Con una
orientacion NO-SE, estd relacionado con la menor potencia de sedimentos terciarios que rellenan
la cuenca como asi lo demuestran los materiales cretacicos que afloran en el fondo de los valles a

cotas de 900 y 950 m.

Fuera del minimo de la cuenca sedimentaria se distinguen maximos y minimos definidos

por las grandes unidades geologicas que limitan la cuenca:

6- En la zona suroccidental del mapa se observa la presencia de un conjunto de maximos
relativos asociados a la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica donde aflora la cobertera
mesozoica caracterizada por estructuras NO-SE y NE-SO a favor de las cuales afloran materiales

paleozoicos.

7- En el limite este de la cuenca un méaximo de unos 30 km de longitud y direccion clara
NO-SE coincide con los afloramientos paleozoicos del borde oriental de la cuenca en la rama

aragonesa de la Cordillera Ibérica.

8- El limite septentrional estd marcado por un minimo de direcciéon E-O probablemente
asociado a la densidad relativamente baja de los materiales que ocupan esta Cuenca de Cameros

(Rivero, et al., 1996).

Todo el conjunto de maximos y minimos anteriormente descritos estan limitados por
zonas de gradiente acusado. Para su descripcion se comenzara por los situados dentro de la
cuenca sedimentaria y que limitan los méximos y minimos relativos, para después pasar a

aquellos que limitan la cuenca con las unidades estructurales circundantes.
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A- Gradiente de direccion NE-SO que limita por el noroeste el minimo de Almazan.
Corresponde a la falla que Bond situa al oeste de Almazan (Bond, 1996). Segtn este autor al este

de esta falla se encuentra el mayor espesor de sedimentos terciarios.

B- Gradiente de direccion NE-SO, que constituye el limite sureste del minimo de
Almazén y que viene determinado por el eje de maximos descrito con anterioridad (3). Este
lineamiento coincide con un lineamiento definido en el Modelo Digital del terreno (MDE) de la

zona (Rey Moral et al., 1997).

C- Gradiente ONO-ESE, que limita el minimo de Almazan por el sur y se prolonga hacia
en noroeste hasta coincidir con el valle del rio Duero. Este gradiente vendria a coincidir con una
falla de direccion ONO-ESE, situada en el fondo de la cuenca, afectando a materiales cretacicos y
terciarios deducida a partir de la interpretacion de perfiles de sismica de reflexion (p.e. Bond,

1996).

D- Con direccion NE-SO, este gradiente se adentra en la cuenca y se prolonga por el
borde sureste de la Cuenca de Cameros. Esta relacionado con la falla de Soria (Maestro et al.,
1994), que representa un accidente muy importante en la cuenca pues al oeste de la misma los

materiales terciarios presentan un espesor mucho mas reducido.

E- Gradiente asociado al limite de la cuenca con la Rama Aragonesa de la Cordillera
Ibérica. Con direccion NO-SE en su parte occidental se encuentran una serie de depocentros
menores, generados por escalones tectonicos en el basamento, creando cuencas individualizadas

durante la compresion terciaria (Lendinez, A. y Ruiz, V. 1991).

F- Asociado al limite de la cuenca con la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica se
encuentra este gradiente con direccion ONO-ESE. Ha sido relacionado con una falla cortical
situada en el borde SO de la cuenca (Bergamin et al., 1995). Guimera et al. (2000), seiala este
gradiente como la zona en que se produce la division de la Cordillera Ibérica en dos arcos

corticales: el arco norte compuesto por la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica, Cuenca de
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Almazén y Cuenca de los Cameros y el arco sur donde se engloba la Rama Castellana de la

Cordillera Ibérica y la Sierra de Altomira.

G- Gradiente de orientacion ONO-ESE, correspondiente al sistema de fallas y

cabalgamientos del borde meridional de la Sierra de Cameros (p.e. Platt, 1989).
H- Alineacion de gradientes de orientacion media NO-SE. Estan relacionados con el

borde noreste de la cuenca y coinciden con las estructuras alpinas en este area que experimentan

un giro de direccion pasando de direccion ibérica (NO-SE) a direcciéon Demanda-Cameros (E-O).
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V. El efecto gravimétrico del relleno sedimentario.....

V - EL EFECTO GRAVIMETRICO DEL RELLENO SEDIMENTARIO TERCIARIO DE
LA CUENCA DE ALMAZAN

El analisis cualitativo del mapa de anomalias de Bouguer muestra la relacion entre el
minimo relativo de mayor longitud de onda y la extension del relleno sedimentario de la Cuenca
de Almazan. Sin embargo, en la zona oriental no se aprecia una relacion clara entre la mayor
potencia de sedimentos terciarios, puesta de manifiesto por los datos sismicos, y la anomalia de
Bouguer, relacion que es evidente en las proximidades de Almazan. Estas diferencias tienen que
ser debidas a la existencia de materiales mas densos por debajo de la cuenca que contrarreste la
deficiencia de masa de los sedimentos terciarios. La separacion entre los efectos gravitatorios de
las fuentes superficiales y profundas se analiza mediante la separacion de las tendencias regional
y residual del campo gravitatorio. Los métodos matematicos que se aplican no suelen discriminar
facilmente estas fuentes cuando existen efectos que generan anomalias del mismo signo o
caracterizadas por longitudes de onda muy similares. Para analizar esta influencia y paliar el
problema se ha calculado el efecto gravitatorio del relleno sedimentario de edad terciaria de la
cuenca. El mapa de isobatas, construido a partir de los perfiles de sismica de reflexion, y los
datos de densidad del sondeo El Gredal-1 (SHELL, 1980-82), han permitido utilizar métodos
directos que calculan el efecto gravitatorio de cuerpos con densidad y geometria conocidas en

puntos situados en la superficie del mismo.

V.1. METODOLOGIA

El célculo del efecto gravitatorio del relleno sedimentario de la Cuenca de Almazan se ha
realizado aplicando un método bidimensional, basado en datos distribuidos a lo largo de un perfil,

y un método tridimensional.

V.1.1. Métodos bidimensionales (perfiles)

Los métodos bidimensionales se basan en el calculo de la atraccidon que ejerce una masa
conocidas su geometria y el contraste de densidades con el material que le rodea. En este caso se

han utilizado dos métodos de calculo.
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*Método de cdlculo de Talwani & Ewing (1960)

Este método de modelizacion gravimétrica en dos dimensiones (2D) se basa en asimilar
un cuerpo bidimensional a contornos o laminas. Cada contorno estara representado por una
lamina horizontal con un determinado numero de lados, que seran tantos como se deseen hasta
alcanzar la maxima aproximacion a la forma real del cuerpo. La anomalia gravimétrica se mide
analiticamente para cada lamina en un punto externo al cuerpo y dependera de la altura a la que
se encuentre la ldmina (profundidad en este caso). La relacion entre la anomalia gravimétrica de
cada lamina y su profundidad viene representada por una curva. El area de esta curva representa
la anomalia gravimétrica causada por el cuerpo completo pudiéndose obtener de manera grafica o
mediante integracion numérica. Obviamente cuanto menor estén espaciados los contornos mayor

precision se obtendra.

Este método es el utilizado por el programa TALWANILBAS, que calcula la anomalia en
un punto exterior a un cuerpo homogéneo definido por secciones horizontales paralelas. El
programa ha sido gentilmente cedido por el Profesor F. Guspi de la Universidad de Rosario

(Rosario, Argentina).

*M¢étodo de calculo de Won & Bevis, (1987)

Este algoritmo esta basado en una modificacion del método anterior realizada por Grant &
West (1965) para reducir el nimero de funciones trigonométricas. Este método es el utilizado por
el programa comercial GM-SYS de Geosoft. Las subrutinas incluyen una correccion cuadratica
que no se habia tenido en cuenta previamente, que asegura que la anomalia gravimétrica puede
ser determinada correctamente en cualquier punto dentro, fuera, encima o debajo del poligono. Al
contrario que en el método anterior donde la anomalia gravimétrica estaba basada en funciones
trigonométricas, Won & Bevis (1987) reformulan la expresion que determina la anomalia

haciendo referencia al sistema de coordenadas reduciendo asi el nimero de expresiones.

V.1.2. Meétodo tridimensional

El caso mas real se produce cuando se puede construir un modelo 3D con todo el volumen

de sedimentos que constituye la cuenca, basdndose en datos sismicos y de sondeos. La
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complejidad del célculo tridimensional hace que ésto sea aplicable Unicamente a estructuras
relativamente sencillas, tales como cuencas sedimentarias, diapiros salinos o cuerpos plutdnicos
de geometria no muy complicada. Existen fundamentalmente dos tipos de algoritmo de calculo
de la anomalia, aquellos que asimilan la forma del cuerpo a prismas verticales adyacentes, y los
que utilizan otro tipo de cuerpos para reproducir la geometria natural. Para cuerpos geologicos de
geometria mas compleja, se suele utilizar el segundo tipo de métodos, asimilando la forma del
cuerpo a una serie de elementos geométricos sencillos tales como prismas, tetraedros u otro tipo

de polihedros.

Para el céalculo de la anomalia gravimétrica de un cuerpo se han propuesto distintos
métodos (p.e. Cordell y Henderson, 1968; Chai y Hinze, 1988; Bhaskara Rao et al., 1990). El
método utilizado en la Cuenca de Almazan ha sido el de Bhaskara Rao et al. (1990). El relleno
sedimentario de la cuenca se ha asimilado a una serie de prismas verticales (Fig. V.1).

Los datos necesarios para el calculo son:

a) La forma geométrica del cuerpo.

b) El contraste de densidad con los materiales infrayacentes.

a) Definicién de la forma geométrica del cuerpo.

En general la forma geométrica del cuerpo del que se va a determinar la anomalia
gravimétrica ha de ser establecida mediante otros métodos geofisicos. En este caso la restitucion
de los perfiles sismicos ha permitido conocer la forma y la profundidad de una superficie situada

en el techo del Cretacico Superior. El mapa de isobatas sera utilizado en el célculo.

b) Contraste de densidad con los materiales infrayacentes.

Las anomalias gravimétricas negativas estan normalmente asociadas a cuencas
sedimentarias. Diversos autores (Athy, 1930; Hedberg, 1936, Hughes & Cooke, 1953 etc..,)
sugieren que existe un incremento en la densidad de los sedimentos con la profundidad. Sugieren
también que el decrecimiento en el contraste de densidad con la profundidad se puede asimilar a
una funcién exponencial. Bhattacharyya & Chan (1977) y Gandzwill (1970) utilizan férmulas
para calcular la anomalia gravimétrica de cuerpos con contraste de densidad variable. Cordell

(1973), asimil6 el descenso en el contraste de densidad a una funcién exponencial. Agarwal
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(1971) y Murphy & Rao (1979) proponen que el descenso exponencial del contraste de densidad

en un intervalo pequefio de profundidades se ajusta a una funcion lineal.

Gomara

| Datum 1200 m

Arc&FCRE)

=

407

Figura V.1. Modelo en 3D mostrando la Cuenca de Almazan, sin el relleno sedimentario terciario,
Jjunto con el mapa en planta del espesor de sedimentos terciarios. En el interior de la cuenca
aparece un prisma, a modo de ejemplo, que se prolonga desde la base de la cuenca hasta el datum
de los perfiles sismicos. La anomalia que generan los sedimentos se ha calculado sumando las
anomalias de cada uno de los prismas, de 2 km de lado.
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Por ultimo, Bhaskara Rao (1986) aproxima la funcion de contraste de densidad en profundidad a
una funcién cuadratica (I) como una alternativa para la modelizacion de cuencas sedimentarias.
Esto se justifica porque los primeros términos del desarrollo de la funcion exponencial, que
representa el contraste de densidad con la profundidad, se aproximan a una funciéon cuadratica.
Modelizar mediante una funcion cuadrdtica permite aproximarse mdas a la ecuacion de la
anomalia. Ademas este autor comprueba que todos los trabajos anteriores se pueden ajustar

mediante funciones cuadraticas.

El incremento de la densidad estd expresado por la ecuacion:

Ap(z)=a, +a,z+a,z> (D)

donde Ap es el contraste de densidad y z es la profundidad; ay, representa el valor
extrapolado del contraste de densidad en superficie y junto con a; y a, proporcionan las
constantes de la funcion cuadratica. Hay que destacar que la variacion del contraste de densidad
con la profundidad se puede asimilar a una funcidon de suavizado, bien cuadritica o bien
exponencial, mediante el ajuste de minimos cuadrados de la funcion de los datos observados.
Este autor comprueba también, que las anomalias gravimétricas calculadas con los valores reales
del contraste de densidad a diferentes profundidades no difiere en gran medida de estas funciones
de aproximacion. Esto hace posible aproximarse al descenso en el contraste de densidad de las

cuencas sedimentarias mediante funciones de suavizado (cuadratica o exponencial).

V.1.2.1 Calculo de la anomalia gravimétrica

Una vez calculado el contraste de densidad con la profundidad habrd que obtener la
ecuacion de la anomalia gravimétrica. La cuenca sedimentaria se asemeja a una serie de prismas
verticales yuxtapuestos (Fig. V.1). Se asume que cada prisma se sitia debajo del punto de
observacion. Las estaciones deben estar igualmente espaciadas. La anomalia gravimétrica se
obtiene, en cada punto, sumando la contribucion de cada prisma a ese punto, que sera

inversamente proporcional a la distancia de los mismos.
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La ecuacion de la anomalia gravimétrica es:
z2
Ag(x) =2y Ap(z)pdz ()

donde Ap se define en la formula (I) y los angulos¢ que forman las cuatro caras del prisma con

la superficie horizontal aparecen en la figura V.2. Z son las profundidades de la base, altura
media y techo del prisma (de anchura 2T) (Fig. V.2). Si integramos entre Z; y Z,, tenemos que

(Bhaskara Rao et al., 1990):

8g(x)=27[ Ap(2)piz = 2ya0[22 0, -0)-2,6,~6,)+ (x +T)in’* ~ (x —T)ln“]

1 7

n 2y,

7 [Zzz(¢4 _¢3)_le(¢1 _¢2)+(X_T)2(¢2 _¢3)_(X+T)2(¢1 _¢4)+2T(Zz _Zl)]

- 22“2 [ZS(@ —0)-Z20,-9.)+ (X =TV " (X + TV 0 722 - 22 )} ()
r r

La ecuacion III consta de tres miembros. El primero representa la ecuacion para el caso de
contraste de densidad constante que combinado con el segundo y tercero representaria el caso en
que el contraste de densidad decrezca linealmente con la profundidad. De esta forma se puede ver
que modelizar con contraste de densidad constante o variable en profundidad son casos
particulares de asimilar la variacién de contraste de densidad a una funcién cuadratica. Las
constantes ay_a; y a, pueden determinarse bien a partir de densidades reales medidas o calculadas
mediante datos sismicos. Asimismo, también se comprueba que la distribucion de densidades en

cuencas sedimentarias puede esquematizarse mediante su ajuste a una funcion cuadratica.

Por otra parte de la ecuacion Il y el modelo de prismas representado en la figura V.2 se

obtiene:

Agobs (l7 ])

Z(,j)= Y
0
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que nos da el valor de Z, como las profundidades en la base de los prismas en un punto (i,f).
Habiendo determinado los valores iniciales de la profundidad de los prismas, la anomalia
gravimétrica en cualquier punto se obtendra sumando la contribucion del efecto gravimétrico de

todos los prismas en ese punto.

0O —X—% 0—X—p
! [
z
! VA g
z 1 ;E
2T TG
L édz Z, o
T

Figura V.2. Modelo de los prismas.

La suma de la anomalia generada por todos los prismas en un mismo punto sera el valor
de la anomalia de Bouguer en dicho punto. El algoritmo explicado anteriormente (Bhaskara Rao,
et al., 1990) ha sido el utilizado para la elaboracion del programa ANOMALIA (Gomez Ortiz,
D., inédito), el cual proporciona un mapa de anomalias de Bouguer a partir de un mapa de

espesor de sedimentos de la cuenca.
V.2. CALCULO DE LA ANOMALIA GRAVIMETRICA DEL RELLENO TERCIARIO DE
LA CUENCA DE ALMAZAN
V.2.1. Densidad del relleno sedimentario terciario
La geometria de la cuenca se ha asimilado a un conjunto de prismas yuxtapuestos cuya

superficie sera igual al cuadrado del espaciado de la malla y su altura al espesor de sedimentos

(Fig. V.1). El espaciado de la malla (2000 m) y la altura de cada prisma se ha estimado a partir
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del mapa de isobatas construido (figura I11.10). La densidad del relleno se ha calculado mediante

el density log del sondeo El Gredal-1 (SHELL, 1980-82) (Tabla IV.3).

Para satisfacer el algoritmo en el que se basa el programa ANOMALIJIA (Gomez, D.
inédito) se necesita conocer los tres parametros ag_a; y a; que provienen del ajuste polindmico de
2° grado de los datos de densidad. El espesor de sedimentos terciarios alcanza los 775 m. Seria
logico, por tanto, hacer un ajuste polindmico unicamente con este espesor. Una vez realizado el
ajuste se obtiene un coeficiente ay = -0.47, que resulta ser un valor muy elevado, teniendo en
cuenta que representa el valor extrapolado del contraste de densidad (entre basamento y relleno
sedimentario) en superficie (Bhaskara Rao, 1986). Supondria una densidad de los sedimentos en
superficie de 2.23 g/cm’, muy baja para los datos disponibles en el sondeo. Este valor no se ajusta

a los datos reales del sondeo dado que existe mucha dispersion en los mismos.

Con el fin de obtener una visiéon mas real del problema se procede al ajuste polindémico
con todos los datos del sondeo hasta su profundidad final de 1669 m. Este nuevo ajuste
proporciona un ap = -0.27 g/em’, representando un valor de densidad de los sedimentos en
superficie de 2.43 g/cm’, mas en consonancia con los datos del sondeo. La figura V.3 muestra los
resultados de ambos andlisis con los dos ajustes polindmicos de segundo grado. Hasta 775 m el
ajuste difiere mucho de la tendencia general de todos los datos, lo que no ocurre cuando el ajuste

ser realiza con los datos totales.

Los coeficientes finales obtenidos mediante el ajuste polindmico de los datos son: ap = -

0.27; a;=0.0001575 y a, = 0.000000038.

V.2.2. Resultados obtenidos con los métodos bidimensionales

*Método de calculo TALWANILBAS

El programa ofrece una primera aproximacioén al problema. A partir de un mapa de
isobatas, permite dividir la cuenca en una serie de perfiles cuya cota empezara siempre en cero €
ird en aumento segin se avanza hacia el depocentro de la cuenca. Se calcula la anomalia

gravimétrica para una serie de puntos a lo largo de un perfil. En este caso se ha elegido un perfil
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que atraviesa el maximo espesor de sedimentos segin una direccion E-O tomandose medidas
cada 3 km aproximadamente, dependiendo de la distancia entre los isovalores. El contraste de

densidad utilizado es el obtenido mediante el analisis anteriormente descrito: 0.27 g/cm’. La
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Figura V.3. Ajuste polinomico de 2° grado de los datos de profundidad y el contraste de densidad
entre basamento (2.70 g/cm’) y sedimentos terciarios.

maxima anomalia obtenida es de -15.4 mGal, en la zona de méaximo espesor de sedimentos (Fig.

V.4).
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Anomalia gravimétrica (mGAl)

Figura V.4. Anomalia gravimétrica obtenida con el programa Talwani.bas. Anomalia mdaxima -
15.4mGal, con un contraste de densidad de 0.27 g/cni’. En el perfil modelizado, que atraviesa el

maximo espesor de sedimentos de la cuenca, se han tomado profundidades cada 3 km
aproximadamente.

Los inconvenientes de este método es que no tiene en cuenta el efecto gravimétrico de los
sedimentos que hay a ambos lados de cada perfil, ni el espesor de sedimentos por encima de la

cota cero, ademas de no permitir variar el contraste de densidad con la profundidad.

* Método de calculo de Won & Bevis, (1987)
La anomalia gravimétrica que producen los sedimentos a lo largo de perfiles es utilizando

el programa para modelizacion gravimétrica GM-SYS (Won & Bevis, 1987). El procedimiento es
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realizar perfiles sencillos con dos bloques: uno correspondiente al basamento y otro al relleno
sedimentario. Con la opcion 2+1/2D se tiene en cuenta el efecto gravimétrico en una direccion
perpendicular al perfil, ademas de poder realizar perfiles por encima de la cota de cero. El

contraste de densidad utilizado es de 0.27 g/cm’.

Para la modelizacion con el programa GM-SYS se ha elegido el mismo perfil que en el
caso anterior de 45 km de longitud y de direccion E-O. Se observa como la maxima anomalia se
sitia coincidiendo con el maximo espesor de sedimentos (Fig. V. 5). La forma de la anomalia es
idéntica al caso anterior, sin embargo su valor se ha visto incrementado hasta los -30 mGal. Esto
es debido a que este algoritmo utilizado por el programa tiene en cuenta el espesor de sedimentos
que existe por encima de la cota cero ademés de los sedimentos que existen en direccion
perpendicular al perfil. Aun asi no ofrece la posibilidad de variar el contraste de densidad de la

cuenca con la profundidad.

V.2.3. Resultado obtenido con el método tridimensional

Para modelizar tridimensionalmente la Cuenca de Almazan se ha construido una malla de
41filas por 51 columnas con un espaciado regular de 2000 m. La anomalia se calcula en un
determinado plano de referencia en cada prisma, que puede ser el techo, la base o un plano
intermedio. En este caso se ha elegido el techo de los prismas, a los que se ha asignado una altura
de 1200 m, que se corresponde con el datum de las lineas sismicas. La figura V.6 muestra el
mapa de anomalia de Bouguer obtenido. La maxima anomalia de -37.2 mGal se situa en el centro
de la cuenca sedimentaria, donde esta situado el méaximo espesor de sedimentos, con una
direccion clara E-O, reproduciendo la forma del mapa de isobatas. Como se ha mencionado
anteriormente este mapa se ha construido situando el techo de los prismas a 1200 m. En un
principio parece un datum ligeramente alto, teniendo en cuenta que la topografia de la cuenca
sedimentaria oscila entre los 600-1200 m. Para comprobar si realmente se introduce demasiada
masa en nuestro modelo se probo a calcular la anomalia que generaba un modelo de espesor de

sedimentos con un datum de 700 m. La anomalia resultante result6 ser de 5 mGal menos, lo que

107



Carmen Rey Moral

40 km

[ Terciario. D=2.43 g/em’
[ Basamento. D=2.70 g/em’

Figura V.5. Anomalia gravimétrica que se obtiene con el programa GM-SYS con un modelo
sencillo de relleno sedimentario y basamento. Anomalia maxima -30 mGal, con un contraste
de densidad de 0.27 g/cm’.

representa aproximadamente un 10% de error. No obstante, por otra parte, es un valor proximo al
que se obtiene con el algoritmo de Won & Bevis (1987) en dos dimensiones y considerando la

topografia real.
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Figura V.6. Mapa de anomalia de Bouguer generada por los sedimentos terciarios que
rellenan la Cuenca de Almazan. La equidistancia entre isoanomalas es de 5 mGal.

La anomalia gravimétrica correspondiente a los sedimentos terciarios que rellenan la
Cuenca de Almazan ha sido sustraida del mapa de anomalia de Bouguer observado. El mapa de
anomalias de Bouguer obtenido (Fig. V.7) permite obtener una imagen de la distribucion de
densidades por debajo de la cuenca. Este mapa de anomalia de Bouguer contrasta fuertemente
con el mapa de anomalia de Bouguer observado. Los minimos relativos estan situados en los
margenes de la cuenca, mientras que éste estd caracterizado por un maximo relativo de direccion

NNO-SSE, con una amplitud de -70 a -58 mGal.

Los perfiles sismicos indican que la sedimentaciéon mesozoica en este area tiene muy poca
potencia, por lo que la fuente de este maximo relativo ha de estar situada en el basamento. La
existencia de un basamento de mayor densidad ya ha sido puesto de manifiesto en

modelizaciones realizadas (Rey Moral et al., 1999). En el mapa se observan tres gradientes muy
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Mapa de Anomalias de Bouguer observado. Equidistancia entre isoanomalas 2
mGal. Coordenadas UTM en metros
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Figura V.7. Mapa de Anomalias de Bouguer calculado del basamento de la
Cuenca de Almazan. Intervalo de isoanomalas 2 mGal. Coordenadas UTM en
metros
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pronunciados que delimitan el norte, este y sur de la cuenca. En el norte un gradiente E-O
delimita la Cuenca de Almazan con la Cuenca de Cameros. El gradiente NO-SE, ya existente en
el mapa de anomalia de Bouguer observado estd mejor definido. En el borde sur aparece un
gradiente E-O asociado al borde. Parte de la intensidad de estos gradientes puede haber sido

introducida por el método de célculo.
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VI - SEPARACION DE ANOMALIAS REGIONALES Y RESIDUALES. PRINCIPALES
DISCONTINUIDADES INTRACORTICALES GRAVIMETRICAS

La forma y valor de una anomalia depende de las dimensiones, contraste de densidad y
profundidad del cuerpo que genera la anomalia. La extension horizontal de una anomalia se
puede definir mediante una "longitud de onda" aparente. Esta longitud de onda y su amplitud es
una medida de la profundidad a la que esté situada la fuente. Los cuerpos profundos y de grandes
dimensiones dan lugar a anomalias caracterizadas por longitudes de onda largas de baja amplitud,
mientras que los cuerpos superficiales causan anomalias estrechas, caracterizadas por longitudes
de onda pequefias y con amplitudes grandes. En las cuencas sedimentarias las anomalias
gravimétricas con longitudes de onda intermedias y largas pueden estar asociadas con las
estructuras que definen la geometria general de la cuenca y con fuentes mas profundas. Estas

ultimas deben estar incluidas en la componente regional del mapa de anomalias de Bouguer.

La separacion de las anomalias de caracter regional y residual ha dado lugar al desarrollo
de numerosas técnicas. La descomposicion del mapa de anomalias de Bouguer puede realizarse
mediante un analisis visual, un ajuste polindmico, prolongaciones del campo o mediante analisis
espectral. Este ultimo método va a ser el aplicado en esta tesis. Este método tiene la ventaja de
que facilita el célculo de las profundidades medias a las que se encuentran los cuerpos anémalos

que generan las anomalias.

VI.1. ANALISIS ESPECTRAL
Una anomalia gravimétrica Ag(x) varia a lo largo de un perfil en funcién de la posicion x.
El nimero de onda en una distribucioén espacial es el equivalente a la frecuencia en una serie

temporal:

K=2n/A K: niimero de onda

A: longitud de onda
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Asumiendo que la variacion es periddica, la funcion Ag(x) puede expresarse a partir de la
superposicion de armoénicos discretos. Cada armoénico es una funcidon seno o coseno, cuyo
argumento es un multiplo del nimero de onda fundamental. El nimero de onda fundamental esta

definido por la longitud de onda que corresponde a la longitud de onda de la anomalia.

2n7x 2n7x
+ b, sen

Ag(¥)= Y (a, cos )

Esta expresion constituye una serie de Fourier. La importancia de cada término individual

de orden n estd descrita por los valores relativos de a, y b,, que definen su peso (Davis, 1973).

En el caso de un mapa de anomalias gravimétricas, la variacién bidimensional, segun x e

v, se expresa mediante series de Fourier dobles. La anomalia gravimétrica es una funcion de x e y.

VI.1.1. Anadlisis de Fourier de datos dispuestos a lo largo de un perfil

Partimos de una serie de supuestos como son el que los datos de la funcidn tienen que
estar igualmente espaciados y que tedricamente la funcidon analizada se repite a si misma mas alla

de los limites de dicha funcion.

Una funcién compuesta cualquiera g (x) definida a partir de N datos igualmente
espaciados a lo largo de una longitud A, puede expresarse como una serie de términos seno y
coseno definida por la expresion (Udias y Lopez Arroyo, 1970; Davis, 1973; Telford et al., 1976,
Gasquet y Witomski, 1990):

N/2
g(x)= a—2°+ Z(an cos 27;an +b, Sen2r;mc] D

n=1
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siendo n el nimero de armonico, A la longitud de onda fundamental y a, es el doble del valor
medio de la funcién. En la expresion (I) g(x) representa la funcion en el domino del espacio,

mientras que el otro término de la igualdad representa la funcidn en el dominio de frecuencias.

N
2 = fvz 2(x)cos 2’;’”

N
b, = ;; g(x)sen 27;”)(

N es el numero de datos que definen la funcion.

Para definir una funciéon seno-coseno correctamente se necesita que la longitud de onda
esté descrita al menos por tres puntos. Por ello la frecuencia mas alta que puede ser representada
por una funcion corresponde a 1/2 Ax, siendo Ax el intervalo de los datos. Esta frecuencia se

denomina frecuencia de Nyquist. El nimero de arménicos que se pueden calcular seran N/2.

En los célculos anteriores se asume que la funcion es periddica pero la gravedad de un
punto a otro no tiene por qué ser periddica. Para que la funcion esté representada por un espectro
continuo de nimeros de onda, en lugar de un espectro formado por un conjunto discreto de

numeros de onda, se utiliza la integral de Fourier:
g(x)= IG(u)ei”xdu

donde
G(u)= i ]iA (x)e™dx
2r 7 &

G(u) es la transformada de Fourier de Ag(x).
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La utilizacién de la transformada de Fourier implica que se asume que los datos tomados
a lo largo de un perfil Ag(x) se pueden representar por una funcién continua definida sobre una
linea infinita, aunque de hecho tiene una extension finita y los datos estan situados en puntos

igualmente espaciados.

VI1.1.2. Anadlisis de Fourier de datos bidimensionales

Un mapa gravimétrico puede representarse por una funcion Ag (x,y). La transformada de
Fourier de Ag (x,y) es una funcién bidimensional compleja, que consta de dos ntimeros de onda
K y K, definidas por las longitudes de onda del campo gravitatorio con respecto a x e y. En este

caso el desarrollo de la ecuacion I seria (Davis, 1973):

gxy) = z 205 cos Y cos / +i iﬁm cos 20X, sen [+
i=l =1 )'1 )“2 i=l )“l )’2

N M 271"/” N M 2 27‘L‘n/l
YD Vs 270, o +> Y6, sen i sen ~ 2

nm l nm l A{

i=l j=1 A’l 2 =1 j=1 1 2

donde N es el nimero de datos en la direccion x, M es el numero de datos en la direccion y, A y
A2 son las longitudes del mapa en ambas direcciones, y n y m son los nimeros de armonico en

ambas direcciones. Los valores de los coeficientes de la ecuacion son:

&3 27nx, 2nmy
Oy = ——— g(i, j)cos L cos !
R S
k& 2rnx,  2mmy;,
m = —— i, j)cos sen
B NMZ 2.80.)) i 2

Il
—

~.

1l
—
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k34U 27nx, 2mmy

Yom = —— g(i, j)sen Lcos /
R S

k3L U 27nx, 2mmy

Om= —— g(i, j)sen Lsen /
e X S

donde:

k=1sin=0ym=0
k=2sin=0,0sim=0

k=4sin>0ym>0

Con estas expresiones conseguimos el paso de una funcion bidimensional del dominio del

espacio (g(x,y)) al dominio de las frecuencias (g(f..f,)) y viceversa.

Al igual que en el caso de datos unidimensionales, para conjuntos de datos
bidimensionales podemos pasar del dominio de frecuencias al dominio del espacio y viceversa,

expresandose esa relacion de la forma:

gx,y)=e(f..f,)

V1.2. EL ESPECTRO DE POTENCIA

El espectro de potencia es el cuadrado del médulo de la transformada de Fourier, y puede

expresarse como

2

P(f)=lg(f) =

Jg(x)e—ZMnx/ldx
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Se considera el cuadrado de la parte real mas el cuadrado de la parte imaginaria. La parte
real corresponde, en la Transformada de Fourier, a la transformada coseno y la parte imaginaria a
la del seno. El espectro de potencia es real y positivo. Como el valor de g (anomalia de Bouguer)
es siempre real, se trata de una funcion par y por ello simétrica, con lo que basta considerar los

valores positivos de f.

El efecto gravitatorio de una masa puntual m viene dado por la expresion:

siendo G la constante de gravitacion universal, m la masa del cuerpo, zy su profundidad
por debajo de un nivel de referencia y x¢ el punto situado en dicho plano sobre la vertical del

cuerpo.

La transformada de Fourier de la expresion anterior es:
g(f) = 2mmz,e " e

El espectro de potencia de la parte imaginaria viene dado por:
cos 2mfx i —isen2mfx,i =1

luego,

g(f) =4nG>m*e "l

Esta expresion representa el espectro de potencia de una masa puntual y es equivalente al
cuadrado de la parte real. De manera grafica se representa mediante una curva exponencial,
caracterizada por que para valores altos de frecuencia, el espectro de potencia tiende a 0, mientras

que para valor de frecuencia 0 el espectro de potencia tiene valor 1.
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El espectro de potencia no depende de la coordenada X, por lo tanto no depende de la
posicion en la que se encuentre la masa. Es mas til representar el logaritmo neperiano del
espectro de potencia respecto a la frecuencia por ser su representacion grafica una linea recta.

Asi, obtendriamos la expresion:
Ing(f)=In4n’G’m* —4n|f|z,

que es la ecuacion de una recta cuando la frecuencia es positiva. Dicha recta tiene una pendiente

negativa y para un valor de frecuencia igual a 0, se tiene que:
Ing(f)=Ind4x’G*m’
Para los valores de frecuencia negativos se obtiene una recta simétrica.

La pendiente de la grafica esta directamente relacionada con la profundidad de la masa,
mientras que la coordenada en el origen estd relacionada con la magnitud de la masa, porque los
demas términos son constantes. A mayor pendiente de la grafica del espectro de potencia, mayor
es el valor de la profundidad zy, y por lo tanto mayor es la profundidad a la que se encuentra

situada la masa que produce la anomalia.
VI.3. CALCULO DE LAS PROFUNDIDADES MEDIAS DE LAS FUENTES QUE
GENERAN LAS ANOMALIAS GRAVIMETRICAS

La relacion entre las longitudes de onda y amplitudes de las anomalias con la profundidad

del cuerpo que las produce permite estimar ésta, analizando el espectro de potencia.
En este caso se van a analizar los datos geofisicos representados en un mapa, que tiene en

cuenta la influencia lateral de las fuentes causantes de las anomalias. Para interpretar los datos

bidimensionales es necesario hacer una transformacion para representarlo en forma
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unidimensional. Esta representacion unidimensional de un espectro de potencia bidimensional es

lo que se denomina espectro de potencia radial.

El espectro de potencia bidimensional proporciona un valor de amplitud para cada
armonico, definido por su ntimero de armoénico en la direccion x y otro en la y. La longitud del
mapa no tiene porque ser la misma en direccion x que en la y, y un mismo armonico en cada
direccion puede representar diferentes frecuencias y por tanto longitudes de onda. Si se supone un
mapa que presenta 5 armonicos segin cada direccion, el niimero total de armonicos sera 25
(matriz bidimensional de 5 filas por 5 columnas). Cada uno de los armonicos viene representado
por dos indices, el primero indica el numero de orden segun la direccion x y el segundo el
numero de orden segun la direccion y. El armoénico (1,4) corresponde a una frecuencia de A;/1

segun la direccion x y de A,/4 segin la direccion y.

Una vez obtenido el espectro de potencia bidimensional, su transformacion a un espectro
radial se lleva a cabo promediando los valores mediante circulos concéntricos con un origen
comun (Mishra y Naidu, 1974; Dimitriadis et al., 1987; Tselentis et al., 1988). Si se supone una
matriz de n filas por m columnas que viene definida por el nimero de armdnicos segun x e y
respectivamente, la posicion de cada armonico viene definida por los indices (i, j) que indican el
numero de armonico segin cada direccion. Si se situa el origen de los anillos concéntricos en el
punto (0,0) y se definen unas distancias radiales para cada anillo de 0.5, 1.5, 2.5 etc., se calculan
los armodnicos que caen dentro de los limites de cada anillo, cuyos limites son 0-0.5, 0.5-1.5, 1.5-
2.5 etc. El valor de onda unidimensional asignado a cada intervalo es el nimero central, 0 para el
primer intervalo, 1 para el segundo, 2 para el tercero etc., Por ejemplo, el armdnico definido por

los indices (3,2), correspondiente a la longitud de onda A/3 segln la direccion x y A/2 segln la

direccion y, el armoénico unidimensional sera /3> +2° =3.6 que indica que pertenece al
intervalo comprendido entre 3.5 y 4.5, que es el mismo intervalo al que corresponden los
armonicos definidos por (2,3), (3,3), (4,1) y (1,4). La media de todos estos armonicos se asociara
al valor del espectro de amplitudes para el numero de armonico unidimensional 4, que es el valor

medio del intervalo 3.5-4.5.
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Después de realizar este proceso se puede representar en un grafico el logaritmo
neperiano del espectro de potencia frente a la frecuencia. Generalmente, en la distribucion
obtenida se pueden diferenciar tres zonas, a las que se puede ajustar, mediante minimos

cuadrados, una funcion de carécter lineal (fig. VL.1).

Fuente regional

Fuente residual

In espectro potencia

Frecuencia (Km™)

Figura VI.1. Representacion del espectro de potencia frente a la frecuencia. Los circulos
representan cada armonico. Se distinguen tres tramos lineales cuyas pendientes estan
relacionadas con la profundidad de cada fuente.

Segun se ve en el grafico de la figura VI.1, las fuentes mas profundas generan anomalias
de frecuencia mas baja y mayor longitud de onda -su espectro de potencia serd mayor pues
corresponde a fuentes con mdas energia-, mientras que fuentes mas superficiales generan
anomalias de frecuencia mayor. Los tres tramos diferenciados corresponden a una fuente
regional, una residual y un ruido blanco. Este ultimo se genera durante la adquisicion y

tratamiento de los datos geofisicos.
A partir de la ecuacion del espectro de potencia se puede relacionar la pendiente de las

rectas caracteristicas de cada tramo con las profundidades medias a las que se que encuentran las

fuentes que producen las anomalias. La profundidad media, h;, a la que esta situada una masa,
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definida por una frecuencia angular y una amplitud A, se obtiene mediante las expresiones:
Ingluy=InA; +1ne Y
In g(u) =1n A; + (-2h;u)

lo que equivale a la ecuacion de una recta donde -2hju es la pendiente (pte):

pte = -2h1 h1 = ptze

V1.4. FILTRADO

A partir del andlisis del espectro de potencia se ha determinado el numero y la
profundidad de las fuentes que causan la anomalia. Para separar de una forma mas precisa la
contribucion de cada fuente a la anomalia total es necesario realizar un filtrado. Los filtros
pueden ser: filtro respuesta ajustado y filtro Wiener (1949). Este ultimo considera que la senal
total observada ¢ es la suma de una sefial s y un ruido ». El filtro disefiado debe ser 6ptimo para
que la salida d se aproxime lo mas posible desde un punto de vista estadistico a la sefial s. El

filtro tiene una respuesta Hqp; (f) que minimiza el error medio cuadrético entre d y s:

() _R()
P(NH+E() B

Hopt (f) =

donde f'es la frecuencia, Py(f) es el espectro de potencia de la sefial, P,(f), espectro de potencia

del ruido y P((f) espectro de potencia de la senal total.
Si tenemos un espectro de potencia para una frecuencia determinada f, llamamos x(f) al

valor del espectro de potencia de la sefal para esa frecuencia y y(f) al espectro de potencia del

ruido para esa frecuencia.
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¥
PUY_ P __ e

HOt(f)z - - x(f)+y
P P(f) P(f) e[ (N+y(N]

si z(f) es la distancia logaritmica entre el nivel residual escogido y el espectro de la sefial total, el

filtro regional 6ptimo sera:
Heeg ()=1-¢"""
y el filtro residual sera:

Hies (f) = ll - Hreg (f)JHopt (f)

Los valores x(f), y(f) v z(f) se pueden calcular directamente a partir del analisis del
espectro de potencia. El disefio de los filtros para cada fuente y su producto por el espectro de la
senal total, en el dominio de frecuencias, proporcionara los espectros de las fuentes regional y
residual. La transformada inversa de éstas genera la anomalia de las mismas en el dominio del

espacio.

El filtro descrito por Jacobson (1987) es similar al descrito por Wiener. En este caso, si
P(f) es el espectro debido a dos masas m, y m; situadas a unas profundidades respectivas zp y z; y

P,(f) representa el espectro debido a la masa mas profunda m; seria:

P(f) 412 G2 (mlze“‘”‘f‘Zl ) ~ ]
P(f) 4n*G? (moze%”‘f‘zt’ +m12e74”‘f‘z‘) (mo

2
0 64”‘./{‘(21720) +1
m,

y por tanto

P(f)

2
m 7| fl(z,—z
o e4 | /1(z1 o)+1
m,

P (f)=
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La expresion anterior relaciona el espectro observado con el espectro de la parte regional
exclusivamente. Como anteriormente, a partir de las ordenadas al origen y las pendientes de las
rectas que aproximan al espectro se han estimado los valores my, m;, zyp y z;, se puede aplicar un
filtro al espectro total para obtener el espectro regional, para lo cual se multiplica P(f) por la
funcién

1

2
my oA E=z0) g
m,

De forma similar se puede aplicar este filtro a la transformada de Fourier del perfil

gravimétrico, obteniendo la ecuacion:

g(f)
2
ﬂ e4n‘f‘(zl_20) +1
ml

Para obtener el efecto regional, se aplica la inversa de la transformada de Fourier, y

B (f)=

finalmente la anomalia residual se obtiene por diferencia entre el efecto total y el regional.

VL5. INVERSION DE DATOS GRAVIMETRICOS

Una vez que se ha conseguido aislar la sefal geofisica, el paso que constituye el proceso
final de la interpretacion serd el que permita la transformacion de esa sefial geofisica en la
geometria de la superficie que genera dicha anomalia observada, regional o residual. En el caso
de datos gravimétricos, este proceso requiere conocer unos datos de partida como son la
profundidad media a la que se encuentra la interfase que genera la anomalia, que se conoce por el
andlisis del espectro de potencia, y el contraste de densidad entre los materiales que separan esa
interfase. Parker (1972) desarroll6 el método de inversion aplicado a datos bidimensionales. Una

condicion que presenta este método es que la totalidad de la masa que produce la anomalia debe
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quedar por debajo del plano horizontal que representa el plano de observacion, lo que se suele

cumplir en la mayor parte de los supuestos gravimétricos.

Si se conoce la atraccion gravitatoria producida por una ldmina situada a una profundidad
zg, con una geometria definida por 4(x) y una densidad p, la transformada de Fourier de la

anomalia de Bouguer seria:
F(Ag) = -KF(U)

k es el nimero de onda, que se expresa como 27m/A (frecuencia radial), siendo A la longitud de
onda, y F(U) la transformada de Fourier del potencial gravitatorio. La expresion anterior se puede

desarrollar como una suma de transformadas de Fourier:

L

F(Ag)=—2nGpe ™ n'l Fln )]

n=1

G es la constante de gravitacion universal y n es el nimero de transformadas de Fourier que se
suman. En esta expresion se ve que existe una relacion entre la transformada de Fourier de la

anomalia de Bouguer F(Ag) y la transformada de Fourier de la geometria de la interfase F [h(x)].

El proceso de calculo es iterativo. Se calcula la topografia que produciria la anomalia de Bouguer
para el primer término de la serie y con esa topografia se calcula la anomalia de Bouguer para el
siguiente término de la serie, y asi sucesivamente hasta llegar a un grado de error que se

considere aceptable.

A partir de un espectro de amplitudes radial correspondiente a un mapa geofisico (mapa
filtrado que representa la anomalia producida por una fuente regional cuya profundidad se ha
calculado por el espectro radial) se puede encontrar la geometria de esa superficie mediante la
transformada de Fourier inversa. La funcion que representa la transformada de Fourier de esa

geometria alrededor de una profundidad media z, sera:
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F(Ag)
FlA(x)|=——=——
lheol=— Goe ™
y su transformada inversa dara la funcion A(x). Se suma a esta funcién la profundidad media z y

se obtiene la geometria de la interfase buscada.

Una vez obtenida una topografia h(x) es conveniente calcular la anomalia producida por
ella para comprobar que se ajusta bien a la anomalia observada utilizada como dato de entrada en

el proceso iterativo.

Para que exista solucion, la suma de transformadas de Fourier debe ser convergente, asi
como el proceso iterativo para calcular h(x) también debe ser convergente. Segin Parker (1972) y
Oldenburg (1974), si zp es mayor que 0 dicha suma es siempre convergente si se cumplen unas
condiciones. Por un lado, la ldmina de material cuya topografia se quiere conocer debe
desvanecerse a una cierta distancia (h(x)=0 a partir de cierta distancia) y debe estar siempre por
debajo del plano horizontal de observacion. Esto suele ser valido para casi cualquier supuesto
geofisico. Si se cumple esto, la serie es uniformemente convergente para todo k siempre que
H/zp<1, siendo H el méaximo valor de la topografia h(x). La amplitud de la topografia a calcular
debe ser inferior a su profundidad respecto al plano de observacion. En cuanto a la velocidad de
convergencia, ésta es maxima cuando H/z, es minimo, lo que sucede cuando z, es la mediana de
los valores maximos y minimos de h(x). Esto no ocurre cuando el material cuya topografia se
quiere calcular alcanza el plano de observacion, ya que entonces H/z, es igual a 1, pero si se

cumple en todos los demas casos.

El proceso de inversion, asi como los calculos de espectros de amplitudes y andlisis
espectral en general, se ha realizado mediante la programacion y utilizacion de los algoritmos de
calculo del programa MATLAB R11 (especialmente las rutinas de transformada de Fourier
directa e inversa) a partir de una licencia concedida por el Centro de Calculo de la Universidad
Complutense de Madrid. Para la obtencion del espectro radial, se utilizé un programa creado a

partir del lenguaje de programacion Visual Basic (RADIAL, Gémez Ortiz, 2000).
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VI.6. ANALISIS DEL MAPA DE ANOMALIAS DE BOUGUER DE LA CUENCA DE
ALMAZAN

La sustraccion al mapa de anomalias de Bouguer observado de la anomalia gravimétrica
generada por los sedimentos terciarios que rellenan la cuenca, ha proporcionado la distribucion
de anomalias gravimétricas bajo la cuenca. Con el andlisis espectral se pretende separar la
componente regional y residual y estimar las profundidades medias a las que estan situadas estas

fuentes.

Como toda técnica estadistica, el andlisis espectral tiene una serie de limitaciones entre las

que se encuentran:

- Influencia del tamafo del mapa.

El tamafio del mapa influye en el calculo de la profundidad de las fuentes. Segun
Regan y Hinze (1976) para el caso de campos gravitatorios, se requiere un tamano del
mapa al menos seis veces superior a la profundidad de la fuente que se desea obtener para
que el error en su determinacion sea inferior al 10%. Resultados similares han sido
obtenidos por Gomez Ortiz (2001). Para paliar estas limitaciones se han incorporado datos
procedentes del mapa de anomalias de Bouguer de Espafia (Mezcua ef al., 1996) y datos
propios (zona sur) hasta alcanzar una superficie de 150x150 kms. Esta superficie permite
investigar las fuentes situadas por debajo del relleno terciario de la Cuenca de Almazan,
cuya profundidad maxima alcanza 4200 m bajo la cota topografica de 1200 m. La
extension de la cuenca es de aproximadamente 3750 km®. Por otra parte al no extenderse
ampliamente sobre la Cuenca del Duero y la Cuenca del Tajo, se evita que las anomalias
negativas debidas al relleno sedimentario de estas cuencas, introduzcan un sesgo
importante en la determinacion de las fuentes situadas bajo la Cuenca de Almazan. Para
analizar la compatibilidad entre datos de distintos levantamientos se han comparado los
valores de las medidas tomadas en areas comunes. La diferencia media calculada es de +/-
0.88 mGal, valor que no introduce distorsiones en el calculo del Mapa de Anomalias de

Bouguer en estudios de caracter regional.

127



Carmen Rey Moral

- Superposicion de los efectos de las fuentes superficiales y profundas cuando las

longitudes de onda son muy parecidas (Chakraborty y Agarwal, 1992).

Cuando las longitudes de onda y las amplitudes de las anomalias generadas por las
fuentes profundas y las fuentes superficiales es semejante, el andlisis espectral no
discrimina con precision el efecto debido a cada una de ellas. Este problema se plantea en
este caso ya que, la longitud del minimo asociado a la Cuenca y la del méximo obtenido al
sustraer el efecto gravimétrico de los sedimentos terciarios es muy similar. Como se
pretende analizar las fuentes localizadas bajo la Cuenca de Almazan el analisis espectral
se va a aplicar al Mapa de Anomalias de Bouguer al que se le ha restado el efecto del

relleno sedimentario.

VI. 6.1. Resultados del andlisis espectral.

En la figura VI.2 estd representado el Mapa de Anomalias de Bouguer ampliado a
150x150 kms. Los datos se han interpolado a una malla de 2000 m. Esta definido por una malla
cuadrada de 76 filas por 76 columnas, con un total de 2959 datos ha permitido paliar la influencia
del tamafio del mapa y el efecto de borde en el analisis de datos. Este mapa (Fig. V1.2) muestra
tres grandes minimos gravimétricos alineados segin una direccion NO-SE (minimo de la Cuenca
de Cameros, con —97 mGal, minimo de Almazan con —109 mGal y minimo de la parte central de
la Cordillera Ibérica, con —111 mGal). Estos tres minimos se encuentran limitados por dos
maximos (con valores de —65 mGal). En la parte mas meridional del mapa aparece el minimo
relativo con valores de —105 mGal. La direcciéon principal de los maximos y minimos

gravimétricos es claramente NO-SE.

A este mapa se le ha sustraido el efecto gravimétrico de los sedimentos terciarios que
rellenan la Cuenca. El mapa obtenido es semejante, en su parte central, al Mapa de Anomalias de
Bouguer calculado anteriormente (capitulo V, figura 7). En €l vuelve a destacar el méximo

relativo asociado a la Cuenca de Almazan (Fig. VI.3).
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El primer paso en el analisis espectral es la determinacion de los arménicos contenidos en

el mapa. Este proceso se ha realizado mediante el programa FOURIER realizado por el Dr.

N

4660000 —

4600000 —
L1 -60

—— -65
70
175
| 80
—— -85
1 -90
—— -95
4540000 — I

1 -105

= -110

== -115 mGal

500000 560000 620000
Figura VI.2. Mapa de Anomalias de Bouguer ampliado con datos del IGN. En trazo

discontinuo aparece el limite de la Cuenca de Almazan. Coordenadas UTM en metros.
Intervalo de isoanomalas 5 mGal.

Gomez Ortiz. Este programa permite desarrollar calculos de manera rapida generando mapas de
superficies armoénicas de campos potenciales (anomalias de Bouguer en este caso). La
descomposicidon en estas superficies armonicas permite obtener filtros y hallar superficies que

producen las anomalias gravimétricas que se observan en el mapa de anomalias de Bouguer.

En funciéon de su longitud, se han obtenido 38 superficies armoénicas. La primera

superficie armoénica representa la longitud de onda mayor (150 km) y la tltima la menor de 4 km.
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Esta ultima es la longitud de la menor que podemos obtener, pues para definir un armoénico

(pareja seno-coseno) se necesitan tres puntos y el espaciado de la malla es de 2 km.

4660000

—-55

4600000
— -60

- 65
- 70
175
180
85
190
- 95

4540000 100

= -105

1 -110

B -115 mGal

500000 560000 620000
Figura VI.3. Mapa de Anomalias de Bouguer del basamento ampliado con datos del IGN.

En trazo discontinuo aparece el limite de la Cuenca de Almazan. Coordenadas UTM en
metros. Intervalo deisoanomalas 5 mGal.

En la figura VL4 aparecen las seis primeras superficies arménicas. Desde la superficie
armonica de orden 2 destaca el maximo relativo relacionado con la Cuenca de Almazan. Como es
logico la similitud entre el mapa analizado y las superficies armonicas aumenta al incrementarse

el nimero de armonicos considerados.
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Superficie arménica de orden 1. Longitud de onda 150 km
Intervalo entre isoanomalas 2 mGal. UTM en metros
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Fig. V1.4a

Superficie armonica de orden 2. Longitud de onda 75 km
Intervalo entre isoanomalas 2 mGal. UTM en metros
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4540000

-102 mGal

500000 560000 620000

Fig. VL.4b

Figura VI.4. Superficies armonicas del Mapa de Anomalias de Bouguer del basamento
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Superficie armonica de orden 3. Longitud de onda 50 km
Intervalo entre isoanomalas 5 mGal. UTM en metros
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Fig. VL3¢

Superficie armonica de orden 4. Longitud de onda 37.5 km
Intervalo entre isoanomalas 5 mGal. UTM en metros
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Fig. VI.3d

Figura V1.4 (Continuacion)
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Superficie armonica de orden 5. Longitud de onda 30 km
Intervalo entre isoanomalas 5 mGal. UTM en metros
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Fig. V1.4e
Superficie armonica de orden 6. Longitud de onda 25 km
Intervalo entre isoanomalas 5 mGal. UTM en metros
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Fig. VL4f

Figura V1.4 (Continuacion)

133



Carmen Rey Moral

VI.6.2. Profundidades medias de las principales fuentes gravimétricas.

Como se ha mencionado en la metodologia (apartado VI.2), en el caso en que las
anomalias son producidas por dos masas situadas a distinta profundidad y no relacionadas entre
si, el espectro de potencia total representa la suma de los espectros de potencia correspondientes a
cada masa. Por tratarse de datos distribuidos en un mapa, se ha calculado el espectro de potencia
radial (V1.4) y se ha representado el logaritmo neperiano del espectro de potencia frente al

numero de onda (Fig. VL. 5).

En la nube de puntos obtenida se pueden diferenciar tres tramos con distinta pendiente. A
cada tramo se le ha ajustado un recta mediante minimos cuadrados. El error del ajuste (E) esta

definido por la relacion:

2
_oA donde, A= I=x
4 n

x coeficiente de determinacion
n nimero de puntos de la recta
a es la pendiente de la recta

Cada tramo tiene las siguientes caracteristicas:

- Tramo 1, tramo de mayor pendiente, corresponde a la fuente regional situada a una

profundidad media de 10.7 = 1.59 km. Incluye las frecuencias menores de 0.035 c¢/km.

- Tramo 2, representa la fuente residual que se sitia a una profundidad media de 4.2 +

0.23 km. Corresponde a las frecuencias comprendidas entre 0.035 y 0.095 c/km.

- El tercer tramo representa la cola del espectro, estan incluidos los efectos gravitatorios

de las fuentes situadas inmediatamente por debajo del plano de observacion y la
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distribucion de errores de observacion, por lo que se ha considerado un espectro de

ruido blanco. En el estan incluidas las frecuencias mayores de 0.095 c¢/km.

La profundidad media de la fuente regional permite asimilarla al limite corteza superior-

corteza media. Los datos de sismica de refraccion en el centro de la Peninsula Ibérica sitiian este

Fuente regional

“ Profundidad 10.7 +-1.59 km

Fuente residual

Profundidad 4.2 +/- 0.23 km

In espectro de potencia
o
|

o -

Ruido blanco
D .
-6 IR [ O L L B B

0.00 0.05 0.10 0.15 0.20 0.25

Nimero de onda (Km_ )

Figura VI.5. Grdfico del In del espectro de potencia frente al numero de onda. Se han
diferenciado tres tramos, caracterizados por la pendiente correspondiente a la recta
ajustada por minimos cuadrados. Los dos primeros tramos representan la fuente regional y
la fuente residual, situadas a una profundidad media de 10.7 +/-1.59km y 4.2 +/-0.23 km,
respectivamente.
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limite a una profundidad de 11km (Banda et al., 1981; ILIHA DSS Group, 1993). La fuente
residual se localiza en la parte superior de la corteza superior. En los trabajos sismicos no existen
indicaciones de variaciones de velocidad de las ondas sismicas a esta profundidad. Es dificil
precisar el origen de esta discontinuidad de densidad. Por otra parte, la determinacion de la

profundidad pierde precision a medida que la fuente se sitia en niveles mas superficiales (p.e.

Gomez Ortiz, 2001).

V1.6.3. Mapas de anomalias regionales y residuales.

Una vez determinado el namero y la profundidad de las fuentes que generan las anomalias
se ha procedido al disefio de un filtro que permita separar la contribucion de cada fuente al mapa

total. El filtro utilizado ha sido un filtro tipo Wiener (apartado V1.4).

El filtrado consiste en multiplicar el filtro disefiado por el espectro de amplitudes del
mapa elegido. Asi, se obtiene un nuevo espectro de amplitudes que representa el efecto de la
fuente regional de manera aislada, y cuya inversion mediante la transformada de Fourier inversa

proporciona la profundidad de la fuente regional.

V1.6.3.1. Mapa regional de anomalias de Bouguer

Este mapa (Fig. V1.6) presenta unos valores de anomalia de Bouguer que oscilan entre los
-50.78 y -99.59 mGal. Su geometria general viene definida por dos maximos relativos y tres
minimos relativos. De los dos maximos relativos, uno de ellos se situa en el noreste del mapa con
-58 mGal y una direccion E-O, mientras que el mas importante se sitia al sur de Gomara y
alcanza los -50 mGal. Este maximo relativo que esta situado en el centro de la Cuenca de

Almazén tiene una geometria redondeada con una ligera tendencia NO-SE.

Los minimos se sitian al norte de Quintana Redonda (-88 mGal) y una direccion clara E-
O. Los minimos situados al sureste y suroeste de Arcos de Jalon presentan una tendencia NO-SE

y las anomalias alcanzan los -98 y -94 mGal respectivamente.
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Figura VI.6. Mapa de anomalias de Bouguer de la superficie regional
obtenida a partir de aplicar el andlisis de Fourier al mapa de anomalias de
Bouguer del basamento. Coordenadas UTM en metros. Intervalo de
isoanomalas 2 mGal.

Analisis cualitativo del mapa regional de anomalias de Bouguer

La principal caracteristica de este mapa (Fig. VI.6) es la presencia de un importante
maximo relativo situado en la Cuenca de Almazan, representado en la figura con el niimero 1y
limitado por tres minimos relativos en el noroeste, sureste y suroeste. Este méximo con forma
ovoide y ligera orientacion NO-SE coincide con el umbral de Ateca donde no existe en la
actualidad sedimentos tridsicos, jurdsicos y probablemente tampoco estén representados en su
parte central los materiales basales de las facies Utrillas (Marfil y Gomez-Gras, 1992) (ver figura

11, capitulo II).

137



Carmen Rey Moral

En su limite noreste aparece otro maximo relativo que corresponde al borde SO de la

Cuenca del Ebro (2).

El minimo relativo que se sitia al norte del maximo relativo de Almazén esta relacionado
con la zona sur de la Cuenca de Cameros. Esta representado en el mapa con el nimero 3 y tiene

una orientacion clara E-O.

El limite este del maximo relativo de Almazéan estd marcado por un importante gradiente
con direccion NO-SE. Este gradiente ya se observaba en el mapa de anomalias de Bouguer
observado aunque ahora se ha pronunciado mas. El gradiente da paso al minimo relativo asociado

a la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica (4).

El limite sureste de la cuenca estd representado por un minimo relativo (5), mientras que

en el limite suroeste el minimo relativo esta asociado al borde NE de la Cuenca del Tajo (6).

El limite sur del maximo de Almazan se resuelve de manera mas suave dando una serie de
minimos y méaximos relativos de menor longitud de onda y amplitud correspondientes a la zona
de unién entre el borde sur de la cuenca sedimentaria y la Rama Castellana de la Cordillera

Ibérica (7).

En el limite occidental de la cuenca sedimentaria, la superficie describe una curva suave

que supone su unién con la parte central de la Cuenca del Duero.

V1.6.3.2. Mapa residual de anomalias de Bouguer

Al trabajar con campos potenciales, en los que el efecto total observado es la suma de los
efectos producidos por cada una de las fuentes, la obtencion del mapa residual de anomalias de
Bouguer es inmediata mediante la sustraccion, del mapa regional calculado, al mapa de

anomalias de Bouguer observado analizado.
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La figura VI.7. muestra el mapa de anomalias de Bouguer residual obtenido. El mapa
residual presenta valores que oscilan entre los -29.5 y los 18.4 mGal. Aunque dominan las
longitudes de onda pequeiias, se pueden diferenciar zonas donde predominan los valores

positivos y zonas caracterizadas por valores negativos.
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Figura VI.7. Mapa de Anomalias de Bouguer residual. En trazo discontinuo aparece
el limite de la Cuenca de Almazan. En rojo aparecen las fallas deducidas.
Coordenadas UTM en metros. Intervalo de isoanomalas 2 mGal.

En general la Cuenca de Almazén y la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica estan
asociadas a valores positivos o proximos a cero, mientras que la Rama Aragonesa en su limite
con la cuenca y el limite sur de esta, esta relacionada con valores negativos. Las fuentes de las
anomalias estan situadas en la parte superior de la corteza superior, ya que corresponde a fuentes

situadas a una profundidad media de unos 4 km.
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Andlisis cualitativo del mapa residual de anomalias de Bouguer

Para describir el mapa de anomalias residuales se ha dividido el mapa (Fig. VI.8) en areas
que estan marcadas con numeros. Sobre el mapa residual se han delineado los principales
gradientes que separan maximos y minimos relativos. Para la descripcion del mapa se va a
comparar con el mapa de anomalias de Bouguer observado (figuras 5 y 9 del capitulo IV), el
mapa de isobatas del techo del Albiense de Bond (1996) (figura 5 del capitulo III) y con las fallas
que se han observado en las lineas sismicas (figura 9 del capitulo III) y que posteriormente han

sido incorporadas a los modelos gravimétricos y cortes geologicos.

El norte de la Cuenca de Almazén (1) aparecia en el mapa de anomalias de Bouguer
observado como un limite en el que predominaban las orientaciones NE-SO y NO-SE. En el
mapa residual este limite estd definido por una alineaciéon de minimos relativos entre Quintana
Redonda y Gémara con una orientacion clara E-O. Hacia el este, al norte de Gomara aparece un

maximo relativo que en el mapa de anomalias observado no estaba reflejado.

El limite este de la cuenca sedimentaria (2) esta representado por una alineaciéon de
minimos relativos de pequena longitud de onda que en los perfiles geoldgicos posteriores se vera

que coinciden con los afloramientos mesozoicos.

El limite sureste de la cuenca (3) también esta definido por unos minimos relativos
semejantes a los anteriores. El limite norte de estos maximos coincide con fallas detectadas en las

lineas sismicas (figura 9 del capitulo 3).

En el suroeste de la Cuenca de Almazén (4) el gradiente esta mucho peor definido. Es en

esta zona donde Bond (1996) definia la estructura en flor asociada a una zona de desgarre.

En el interior de la cuenca el gradiente 5 ya se intuia en el mapa de anomalias de Bouguer
observado y representa un cambio importante en el espesor de sedimentos de la cuenca y en la
naturaleza de la falla que con direccion NE-SO atraviesa el centro de la cuenca y que igualmente

fue descrita por Bond (1996).
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Los gradientes representados con el nlimero 6 ya aparecian en el mapa de anomalias de
Bouguer observado y deben estar asociados a fallas que controlan las variaciones de espesor de

los sedimentos terciarios.

El limite occidental de la cuenca y su union con la parte central de la Cuenca del Duero
estd representado por un gradiente de direccion NE-SO (7) que ya aparecia en el mapa de
anomalias de Bouguer observado y representa el ascenso del basamento y la disminucion del

espesor de los sedimentos terciarios.

VL.7. GEOMETRIA DE LA FUENTE REGIONAL

Uno de los aspectos mas interesantes del andlisis espectral es la posibilidad de obtener la
geometria de la fuente regional, mediante la inversion de los datos del dominio de frecuencias al

dominio espacial. Se ha utilizado el método de Parker (1972) resumido en el apartado VI. 5.

Para efectuar la inversion es necesario establecer previamente dos parametros:

- La profundidad media de la fuente.
En este caso se tomara como referencia el resultado obtenido en el calculo de las

profundidades. La superficie se encuentra a una profundidad media de 10.7 km.

- El contraste de densidad entre los materiales limitados por dicha discontinuidad.

Para determinar el contraste de densidad se han calculado las densidades correspondientes
a la corteza superior y media a partir de la relacion de la velocidad de las ondas P y la densidad
(Nafe y Drake, 1957; Barton, 1986; Wollard, 1975). Las velocidades proceden de los trabajos de
Banda et al. (1981), Surifiach y Vegas (1988) e ILIHA DSS Group (1993). En la corteza superior,
los datos de velocidades de ondas P oscilan entre 5 y 5.9 km/seg en el basamento, aumentando
hasta 6 y 6.4 km/seg en la base de la corteza superior. Las densidades calculadas se encuentran en
unos intervalos de 2.65 a 2.71 g/cm’ en el basamento y de 2.71 a 2.81 g/cm’ en la base de la

corteza superior. Las medidas de densidad en muestras recogidas en el basamento aflorante en la

141



Carmen Rey Moral

zona arrojan un valor medio de 2.68 g/cm’. Por lo que respecta a la corteza media, las
velocidades de las ondas P varian entre 6.2 y 6.8 km/seg, relacionadas con densidades entre 2.77
y 2.96 g/em’. Ante las variaciones encontradas se ha tomado un valor medio del contraste de
densidad, fijado en 0.15 g/cm’. En la figura VI. 8. estan representados los resultados de la

inversion de la anomalia regional.
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500000 560000 620000

Figura VI.8. Topografia de la discontinuidad
gravimétrica situada a una profundidad
media de 10,7 km. En la parte inferior se ha
representado una vision tridimensional de la
misma. Coordenadas UTM en metros.
Intervalo deisolineas 0.5 km.

142



VI. Separacion de anomalias regionales y residuales.....

De acuerdo con la profundidad media calculada para la fuente regional, el mapa de
profundidades refleja la topografia de la discontinuidad situada a 10,7 km. Esta discontinuidad se
ha identificado con el limite corteza superior-corteza media. La superficie muestra la existencia
de culminaciones y depresiones, cuyos valores oscilan entre -6.75 y -14.6 km bajo el nivel del
mar. Las maximas profundidades se sitiian en el sureste y suroeste de Arcos de Jalon y al norte de
Quintana Redonda, en concordancia con los minimos relativos del Mapa de Anomalia Regional.
Lo mas destacable de los resultados de la inversion es la culminacion existente bajo la Cuenca de
Almazan, donde el limite corteza superior-corteza media asciende a unos 7 km de profundidad.
Este alto presenta una forma ligeramente eliptica, con su eje mayor dispuesto segun una

orientacion NNO-SSE.
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VII - MODELIZACION GRAVIMETRICA

Uno de los objetivos planteados al comienzo de esta tesis era la realizacion de una serie de
modelos gravimétricos. Se han realizado un total de siete modelos, seis de ellos transversales a la
Cuenca y uno paralelo a la direccion de la misma. Para la elaboracion de los modelos de
densidades se ha partido de la construccion de unos cortes geologicos previos, basados en los
datos geoldgicos de superficie proporcionados por la cartografia existente (Adell Argiles, F. et
al., 1981a; Adell Argiles, F. et al., 1981b; Adell Argiles, F. et al., 1982a; Adell Argiles, F. et al.,
1982b; Aragonés Valls, E. et al., 1981; Bascones-Alvira, L. y Martinez Alvarez, F., 1981;
Beltréan, J. et al., 1980; Del Olmo, P y Portero, J. M., 1983; Del Olmo, P. et al., 1983; Esnaola, A.
y Martin Fernandez, 1973; Ferreiro, E., 1991a, b, c; Ferreiro, E. y Lendinez, A., 1991; Lendinez,
A., 1991a, b, ¢, d; Lendinez, A. y Martin, D., 1991; Lendinez, A. y Muioz, J.L., 1991; Lendinez,
A.yRuiz, V., 1991; Lendinez, A. y Valverde, M. F., 1991), y de los cortes geoldgicos publicados
basados en parte en el analisis de las lineas sismicas (p.e. Guimera et al., 1995; Maestro, 1999).
Ademas se han integrado en ellos la morfologia del fondo de la cuenca, establecida a partir de la
restitucion de las lineas sismicas (capitulo III) y de la forma de la discontinuidad situada a unos
11 km, calculada a partir de la inversion de datos gravimétricos. Las estructuras geoldgicas han

sido simplificadas en los cuerpos que componen los modelos de densidades.

La orientacién de los perfiles gravimétricos ajustados se ha elegido en funcion de la
situacion de las lineas sismicas, de la orientacion y posicion de las anomalias gravimétricas y de
la orientacion media de la estructura de la Cuenca de Almazan (Fig. VIL.1). Los modelos se han
realizado en 2+1/2 D, mediante el programa GM-SYS, version 6.1, de la compaiiia Geosoft. La
figura VII.1 muestra la disposicion de los perfiles gravimétricos modelizados y las lineas

sismicas mas proximas. En la figura VII.2 aparecen situados sobre el mapa geologico.

El andlisis espectral de la anomalia de Bouguer establece la existencia de una fuente a una
profundidad media de 11 km. La geometria de esta superficie indica que bajo la Cuenca esta
superficie se encuentra elevada, asociada al maximo relativo observable en el mapa de tendencia

regional. La relacion existente entre el tamafio del mapa de anomalias de Bouguer y la
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profundidad de las fuentes que generan las anomalias puede haber determinado que no se haya

detectado la existencia de fuentes mas profundas. Por ello, se han realizado dos tipos de ajuste de
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Figura VIL 1. Mapa de situacion de los perfiles modelizados junto con las lineas sismicas en las
que estdn apoyados y los sondeos.

los perfiles gravimétricos: en el primero se ha considerado que las fuentes gravimétricas estan
circunscritas a la corteza superior y media; en el segundo se ha considerado que el origen de las
anomalias también puede proceder de fuentes mas profundas. En el primer caso el limite corteza
media-inferior y el Moho son superficies planas y en el segundo caso adoptan la geometria que

mejor ajuste a la anomalia de Bouguer.

Las densidades asignadas a cada cuerpo superficial, incluida una corteza superior
asimilada al basamento, se han basado en las medidas realizadas en muestras de distintas

litologias y en el density log del sondeo del Gredal (capitulo IV, figuras 7 y 8). En la tabla VILI

146



VII. Modelizacion gravimétrica

MAPA GEOLOGICO CON PERFILES
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MAPA GEOLOGICO CON PERFILES
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estan resumidos los valores asignados a cada cuerpo, las litologias que los forman y la edad de las

mismas.
DENSIDAD .
CUERPO s LITOLOGIA EDAD
(g/em’)
Areniscas, arcillas,
1 2.49 ) Terciario
conglomerados y calizas
Cretacico superior y Jurasico
Calizas, margas, arcillas
2 2.64 ] (Ramas Aragonesa y Castellana de la
y areniscas
Cordillera Ibérica)
3 557 Calizas, margas, arcillas y Jurésico Superior y Cretacico Inferior
. areniscas (Facies Purbeck y Weald)
A 5 60 Areniscas, conglomerados, yesos Triasico (Facies Buntsandstein,
. y calizas Muschelkalk y Keuper)
5 2.68 Corteza Superior
6 2.69 Corteza Superior
7 2.83 Corteza media
8 2.95 Corteza inferior
9 3.30 Manto litosférico

Tabla VII.1. Caracteristicas de los cuerpos que integran los modelos de densidades.

La densidad adoptada en el cuerpo 1, correspondiente al relleno sedimentario de la

Cuenca de Almazan, muestra una cierta discrepancia con la densidad calculada a partir del

density log del sondeo del Gredal (capitulo V, apartado V.2.1). Ese valor es de 2.43 g/cm’. Como

en el célculo de la anomalia gravimétrica del relleno terciario se ha considerado un aumento

exponencial de la densidad con la profundidad, se ha asignado una densidad de 2.49 g/cm’ a todo

el cuerpo 1.

Los datos sismicos existentes para el centro peninsular han sido utilizados para determinar

el espesor de la corteza media e inferior. E1 Moho se ha situado a 31 km de profundidad y el
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espesor de la corteza inferior es de 9 km (Banda et al., 1981: ILIHA DSS Group, 1993). Las
densidades de las capas corticales se han establecido a partir de la relacion de velocidad de ondas
P con la densidad, y de los valores asignados en modelos gravimétricos previos. En el capitulo VI
(apartado V1.7) se adoptd una densidad de la corteza superior de 2.68 g/cm’ y una densidad de la
corteza media de 2.83 g/cm’. Estos valores se han conservado en la modelizacién. En funcién de
las velocidades de ondas P caracteristicas de la corteza inferior y manto litosférico, 6.8-6.9 kms y
8.0-8.1 kms respectivamente, en los perfiles sismicos de refraccion Caceres-Teruel y Toledo-
Soria (Banda et al., 1981) se les ha asignado una densidad de 2.95 g/cm’ a la corteza inferior y
3.30 g/em’ al manto litosférico, utilizando la curva de Nafe y Drake (1957) y el diagrama de

Woollard (1975).

En cada modelo figura la anomalia de Bouguer observada, la anomalia de Bouguer

calculada y el modelo de densidades ajustado.

VII. 1 Modelo 1A y modelo 1B (longitud: S8.5 km; UTM: 523200,4568000 / 525500.4626400)

El modelo | es el mas occidental de los realizados. Constituye una seccion transversal N-
S, desde el borde sur de la Cuenca de Cameros hasta los primeros afloramientos de la Rama
Castellana de la Cordillera Ibérica. Su traza se aproxima a la de la linea sismica A8052D (Shell,
1980-82), linea cuyo reflector correspondiente al techo del Albiense ha sido restituido para
obtener el mapa de espesor de sedimentos de la cuenca. Ademas se disponen de los datos de los
sondeos Aldehuela-1 y La Cuenca-1 situados sobre la linea sismica y cuyos datos de profundidad

se han extrapolado al modelo inicial.

La curva de anomalia de Bouguer desciende desde los —75 mGal en el limite sur del
modelo hasta alcanzar los —96 mGal en su extremo norte, marcando una tendencia regional
claramente descendente. Superpuestos a esta tendencia regional existen una serie de maximos y
minimos de unos 20 km de longitud de onda, que en ningun caso superan los valores

anteriormente citados.
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El modelo 1A consta de 7 cuerpos y el modelo 1B, en el que se han incorporado como
cuerpos diferenciados la corteza inferior y el manto litosférico, consta de 9 cuerpos. Las

caracteristicas de cada cuerpo estan resumidas en la tabla VILI.

La densidad asignada a los sedimentos terciarios (cuerpol; d = 2.49 g/cm®) ha permitido
ajustar el minimo relativo central del modelo sin que haya sido necesario modificar la forma del
fondo de la Cuenca de Almazan. Su maximo espesor es de 1600 m. Su geometria se ha definido a
partir del mapa de isobatas, incorporando las principales estructuras observables en las lineas
sismicas proximas. La forma de los cuerpos y el contraste de densidades entre el relleno de la
cuenca y su sustrato, asi como el de la cobertera mesozoica, representada por los cuerpos 2y 4,y
el basamento, cuerpos 5 y 6 justifican los maximos y minimos relativos de menor longitud de

onda.

Las variaciones de potencia del cuerpo 2 son debidas a la ausencia de materiales jurasicos
en el interior de la Cuenca (ITGE, 1990). El espesor total de los materiales cretacicos es de 325 m
(El Gredal; Shell, 1980-1982) y se ha mantenido constante para toda la unidad, excepto en el
limite norte (Cuenca de Cameros), donde la existencia de otros dos sondeos (Aldehuela-1 y La
Cuenca-1) aporta nueva informacion sobre el espesor. Por lo que respecta a los sedimentos

jurasicos, alcanzan una potencia de 215 m (sondeo Aldehuela-1), bajo la Cuenca de Cameros.

El cuerpo 3, constituido por sedimentos del Cretacico Inferior, aparece tinicamente en el
extremo norte del modelo (Cuenca de Cameros) y posee un espesor considerable de 1435 m
(sondeo Aldehuela-1), descendiendo hacia el norte (sondeo de La Cuenca-1). La gran potencia de
estos sedimentos justifican el minimo relativo presente en el extremo septentrional del perfil

gravimétrico.
Los materiales tridsicos, representados por el cuerpo 4, tienen un espesor medio de 250 m,

que se reduce en el extremo septentrional, siendo de 22 m en el sondeo Aldehuela-1, bajo la

Cuenca de Cameros.
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Mientras que en el extremo meridional, el borde de la Cuenca de Almazan con la
Cordillera Ibérica, no ha sido necesaria la introduccién de una geometria que indicara un contacto
por falla, en el extremo norte el limite con el mesozoico estd definido por una superficie

asimilable a una falla de alto angulo.

En el modelo 1A se ha introducido la geometria del limite corteza superior-corteza media
obtenida mediante la inversion del mapa de anomalias regionales. Este limite esta situado a una
profundidad media de 11 km, y estd caracterizado por un aumento del espesor de la corteza
superior hacia el norte. Este espesor disminuye en la parte central donde presenta un suave
arqueamiento. En el modelo inicial, la geometria del limite corteza superior-media sélo
justificaba en parte la tendencia regional de la anomalia de Bouguer, cuyos valores descienden
hasta —-96 mGal. Para mejorar el ajuste se ha sido necesario diferenciar dos cuerpos dentro de la
corteza superior. Un cuerpo de mayor densidad, 2.69 g/cm’ en la parte meridional y un cuerpo de
menor densidad, 2.68 g/cm’® en la zona septentrional. La superficie limitante corresponde a un
plano muy tendido, con un buzamiento de 45° y coincide aproximadamente con el limite de
existencia del Jurasico. Aunque la diferencia de densidad no es grande, esta superficie puede
reflejar cambios litologicos en la sucesion estratigrafica paleozoica o bien la presencia de

cabalgamientos hercinicos que ponen en contacto laminas con distintas litologias.

En la figura VII. 3 esta también representado el modelo 1B en el que se han introducido
dos cuerpos, cuerpos 8 y 9, correspondientes a la corteza inferior y al manto litosférico. En este
modelo no se han variado los cuerpos superficiales. En el proceso de ajuste se ha intentado
justificar la anomalia gravimétrica teniendo en cuenta la contribucién de fuentes situadas por
debajo de la corteza media, en especial de la discontinuidad del Moho. El ajuste no se ha
conseguido considerando una elevacion del Moho, ya que las longitudes de onda no coincidian
con las de las anomalias observadas. S6lo manteniendo la elevacion del limite corteza superior-
corteza media y haciendo ascender el Moho y el limite superior de la corteza inferior en 400 m se

logra satisfacer la anomalia.

El error de ajuste entre la curva de anomalia de Bouguer observada y la calculada es de

0.9% en el modelo 1A y 0.79% en el modelo 1B.
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VILI. 2. Modelo 2A y modelo 2B (longitud: 68 km; UTM: 525200,4567500/ 547000,4631700)

El modelo 2 (Fig. VIL.4) discurre con una direccion NNE-SSO, desde el norte de Soria
hasta la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica. Su traza se aproxima a la de la linea sismica
A8054D (Shell, 1980-82). Sobre esta linea se encuentra el sondeo de Quintana Redonda, cuyos
datos han sido utilizados para determinar el espesor de la sucesion terciaria y de la sucesion
mesozoica.

La curva de anomalia de Bouguer comienza en el limite meridional con —72 mGal cuyo
valor va progresivamente descendiendo hasta alcanzar los —102 mGal en la parte central del
modelo para recuperarse hasta los —84 mGal en el limite norte. La curva muestra una tendencia
regional descendente hacia el NNE sobre la que se superponen un conjunto de méximos y

minimos relativos.

Los modelos 2 A y B estdn compuestos por 7 y 9 cuerpos respectivamente (Tabla VILI)

La justificacion de las anomalias de Bouguer observadas ha seguido el mismo proceso
que en el modelo anterior. La discordancia basamento-cobertera y el limite Mesozoico-Terciario
constituyen las principales discontinuidades de valores de densidad y por lo tanto, son los que
mayor influencia tienen en el ajuste. La Cuenca de Almazan en este modelo ha aumentado su
espesor alcanzando los 2000 m bajo el nivel del mar en la parte central. El mayor minimo relativo
de unos 20 km de longitud de onda se situa en el centro del perfil y corresponde con el mayor
espesor de sedimentos terciarios. Otros dos minimos relativos de unos 8 km de longitud de onda
estan marcados por depresiones relativas de los sedimentos terciarios, separados por umbrales,

que precisamente son los que corresponden a los maximos relativos de anomalia de Bouguer.

Las variaciones de espesor del cuerpo 2 estan determinadas por la ausencia de sedimentos
jurdsicos en el centro de la Cuenca. La continuidad de este cuerpo esta truncada en la parte
meridional del modelo por fallas que se aprecian claramente en la linea sismica A8054D,
mientras que en la zona mas septentrional parecen predominar los pliegues, dando lugar a la
formacion de zonas elevadas y deprimidas que satisfacen los minimos y mdéximos relativos

existentes en la zona NNE de la Cuenca. El limite norte con la Cuenca de Cameros esta
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caracterizado por una superficie que corresponde a un cabalgamiento que superpone los

materiales del Cretacico Inferior sobre los sedimentos terciarios.

El cuerpo 3, que representa los materiales de edad Purbeck-Weald, aparece tinicamente en

el extremo norte del modelo (Cuenca de Cameros) con un espesor estimado de unos 1000 m.

Los materiales de edad triasica (cuerpo 4) se acuilan y desaparecen hacia el interior de la
cuenca (ITGE, 1990). En el extremo sur no sufre importantes cambios de potencia,
manteniéndose en los 240 m estimados, mientras que en el extremo norte ha sido necesario

modificar su espesor para conseguir el ajuste.

Los resultados de la inversion del mapa de anomalia regional indican que el limite corteza
superior-media, situado a una profundidad media de 11 km, estd caracterizado por un aumento
del espesor de la corteza superior hacia el norte. El engrosamiento que se produce en el cuerpo 6
hacia el norte del modelo genera una superficie ligeramente concava en este limite norte,
mientras que la misma superficie es convexa en el centro del modelo, justo debajo del maximo
espesor de sedimentos terciarios. Al igual que en el modelo anterior, la geometria del limite
corteza superior-media solo justificaba en parte la tendencia regional de la anomalia de Bouguer,
cuyos valores descienden hasta —102 mGal en la parte central. Para mejorar el ajuste se
diferencian dos cuerpos dentro de la corteza superior. Un cuerpo de mayor densidad, 2.69 g/cm’
en la parte meridional (cuerpo n° 5) y un cuerpo de menor densidad, 2.68 g/cm’ en la zona
septentrional (cuerpo n°® 6). La superficie limitante corresponde a un plano muy tendido, con un

buzamiento de 30°, coincidente con el limite de existencia del Jurasico.

En el modelo 2B (Fig VIL.4), tal y como ha sucedido en el modelo 1B, la geometria de los
limites corteza media-inferior y corteza-manto no varian apreciablemente, acentuando la
necesidad de la existencia de un engrosamiento en la corteza media en el extremo SSO y zona

central del modelo.

El ajuste entre la curva de anomalia de Bouguer observada (con circulos en el modelo) y

la calculada (en linea continua) es de 0.96% en el modelo 2A y de 0.7% en el modelo 2B.
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VII. 3. Modelo 3A y modelo 3B (longitud: 81 km: UTM: 529700.4566800 / 563900.4631000)

El perfil 3 esta situado al este de los dos anteriores. Estd apoyado en las lineas sismicas
A8014 y A8008 (Shell, 1980-82), a las que se encuentra proximo. Tiene su comienzo y su final
en las mismas estructuras que los anteriores: Rama Castellana de la Cordillera Ibérica y Cuenca

de Cameros en su zona de union con la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica.

La curva de anomalia de Bouguer comienza en el limite meridional con —72 mGal cuyo
valor va progresivamente descendiendo hasta alcanzar los —108 mGal en la parte central del
modelo para recuperarse hasta los -84 mGal en el limite norte. Sobre la tendencia regional
descendente hacia el NNE, se superponen un conjunto de maximos y minimos. El mayor minimo
relativo de unos 25 km de longitud de onda se situa en el centro del perfil y corresponde con el
mayor espesor de sedimentos terciarios. Otro minimo relativo de unos 8 km de longitud de onda
se situa en la parte septentrional del modelo, cerca del limite norte con la Cuenca de Cameros.

Este minimo esta asociado a una pequeia cubeta de sedimentos terciarios.

Por su proximidad, los datos del sondeo de El Gredal (SHELL, 1982) han sido tomados
como referencia para construir el modelo inicial. Al igual que los casos anteriores se han
construido dos modelos: modelo 3A, formado por 7 cuerpos y modelo 3B, constituido por 9

cuerpos (Tabla VILI).

La Cuenca de Almazéan en este modelo ha aumentado su espesor, alcanzando los 3500 m
bajo el nivel del mar en la parte central (cuerpo 1). El contacto de la cuenca sedimentaria con la
Cuenca de Cameros, al contrario que en el modelo anterior, se produce mediante una falla

normal.

En el sondeo El Gredal, el espesor de Cretacico Superior es de 325 m, valor que se ha
mantenido constante a lo largo de todo el modelo. En la zona central del modelo, el cuerpo
disminuye de espesor debido a la ausencia de materiales jurasicos. El cuerpo pierde continuidad
bajo la Cuenca de Almazan debido a la existencia de una falla inversa, ya interpretada en trabajos

anteriores (ITGE, 1990).
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El cuerpo 3 se encuentra en la zona septentrional del perfil donde aflora, disponiéndose

sobre los sedimentos jurasicos.

Al igual que los materiales jurasicos, los sedimentos triasicos (cuerpo 4) estan ausentes en

el centro de la Cuenca de Almazan.

Al igual que los dos modelos anteriores, el modelo 3A esta caracterizado por un aumento
del espesor de la corteza superior hacia el norte (llegando a los 11 km), disminuyendo en la parte
central donde presenta un suave arqueamiento (8 km). El engrosamiento que se produce en el
cuerpo 6 hacia el norte es mas importante en este modelo produciendo una diferencia de espesor
entre la parte més deprimida y la mas superficial de 3 km. Para mejorar el ajuste, también ha sido
necesario diferenciar dos cuerpos dentro de la corteza superior. Un cuerpo de mayor densidad,
2.69 g/em® (cuerpo 5) en la parte meridional y un cuerpo de menor densidad, 2.68 g/cm® en la
zona septentrional (cuerpo 6). En este caso el buzamiento de la superficie limitante es de 25°

coincidiendo también con el limite de existencia del Jurasico.

En el modelo 3B (fig. VILS) se observa que se puede justificar la anomalia introduciendo
un suave arqueamiento en el Moho y en el limite corteza media-inferior. Como consecuencia se
suaviza ligeramente el ascenso del limite corteza superior-corteza media. Como en los modelos

anteriores la corteza superior se engrosa en la parte NE del modelo.

El ajuste entre la curva de anomalia de Bouguer observada (con circulos en el modelo) y
la calculada (en linea continua) es de 0.99% en el Modelo 1* y de 0.91% en el Modelo 3B,
situdndose el mayor error en el fondo de la cuenca sedimentaria. Para ajustar el modelo
perfectamente habria que introducir un cuerpo con una densidad menor de la estimada para el
relleno sedimentario terciario. Este exceso de masa se puede justificar como cambios en las facies
de los sedimentos terciarios, pues es dificil unificar 4500 m de sedimentos en una unica densidad.
Ademas es algo que se repite en casi todos los demas modelos aunque la diferencia entre la

anomalia observada y la calculada es menor que en este caso.
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VII. 4. Modelo 4A y modelo 4B (longitud: 79 km: UTM: 534466.4565150 / 590481.4621150)

La linea sismica mas proxima al modelo 4 es la linea sismica A8012. El extremo SO se
encuentra en los afloramientos mesozoicos de la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica y
finaliza en la zona de conexion entre la Cuenca de Cameros y la Rama Aragonesa de la Cordillera

Ibérica.

La curva de anomalia de Bouguer comienza en el limite meridional con —75 mGal cuyo
valor va progresivamente descendiendo hasta alcanzar los —96 mGal en la parte central del
modelo para recuperarse hasta los —77 mGal en el limite norte. La tendencia regional de la
anomalia es un minimo que tiene como longitud de onda la longitud del modelo. Dentro de este
minimo regional, el mayor minimo relativo lo ocupa la longitud de onda correspondiente a la
cuenca sedimentaria con unos 40 km de longitud. Otros maximos y minimos relativos se aprecian

en los bordes del modelo con longitudes de onda que casi nunca superan los 5 km de longitud.

También en este modelo se han tomado como referencia los datos del sondeo de El
Gredal. Los modelos 4 A y B estdn constituidos por los mismos cuerpos que los modelos

anteriores.

La menor densidad del relleno sedimentario de la Cuenca y sus variaciones de espesor,
junto con las variaciones de potencia de la corteza superior satisfacen la anomalia de Bouguer
observada. Como en los modelos precedentes se han distinguido dos cuerpos en la corteza
superior (cuerpos 5y 6). La Cuenca alcanza un espesor maximo de 3500 m. En el limite norte de
la Cuenca, el modelo de densidades ajustado muestra codmo los materiales mesozoicos se
disponen sobre las rocas terciarias. El contacto constituye una superficie cabalgante con

buzamiento hacia el NE.
Los materiales jurasicos y cretacicos desaparecen bajo la parte central de la Cuenca. El

espesor que se ha atribuido es de 325 m (El Gredal; SHELL, 1980-82) que se ha mantenido

constante a lo largo de todo el modelo.
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En el extremo NNE del modelo se ha interpretado la existencia de una potente sucesion de
materiales del Cretacico Inferior (cuerpo 3) para justificar el minimo relativo presente en esta
zona. En la cartografia aparecen en esta area (Hoja n° 351, Olvega) retazos de estos materiales,
aflorantes entre los sedimentos terciarios y cuaternarios. Su limite meridional corresponde a una

falla inversa.

El cuerpo 4, que representa los materiales tridsicos desaparece en el interior de la Cuenca.
Para justificar el minimo relativo existente en la zona SO del perfil gravimétrico se ha aumentado

de potencia, dando lugar a la existencia de una pequeiia fosa limitada por fallas.

El ascenso del limite corteza superior-corteza media alcanza su mayor valor en este
modelo. En la zona norte desciende hasta alcanzar los 11.4 km de profundidad, elevandose en la
parte central casi 5 km, llegando a los 6.5 km de profundidad. Para conseguir un mejor ajuste
entre anomalia observada y calculada se diferencian tres cuerpos dentro de la corteza superior.
Dos cuerpos de mayor densidad, 2.69 g/cm’ (cuerpo 5) en la parte mas meridional y septentrional
del modelo y un cuerpo de menor densidad, 2.68 g/cm’ en la zona central (cuerpo 6). Los
buzamientos de ambas superficies es de unos 45° buzando hacia el sur y hacia el norte. El
contacto sur entre los dos basamentos coincide nuevamente con el limite de existencia del
Jurésico, mientras que el limite norte coincide con un plano que corresponderia al limite sur de la

Cuenca de Cameros.

Cuando se considera el efecto gravitatorio de fuentes situadas por debajo de la corteza
media, el modelo 4B ha respondido mucho mejor que los modelos precedentes. El ascenso de 2
km del Moho y del limite corteza media-inferior, manteniendo, el ascenso del limite corteza
superior-media proporciona un buen ajuste. Este modelo atraviesa el centro del maximo relativo
calculado al sustraer el efecto gravimétrico del relleno sedimentario de la Cuenca. La
modelizacion confirma que la anomalia de Bouguer observada se justifica por un ascenso del

limite corteza superior-media, del limite corteza media-inferior y de la discontinuidad del Moho.

El ajuste entre la curva de anomalia de Bouguer observada (con circulos en el modelo) y

la calculada (en linea continua) es de 0.89 para el modelo 4A y de 0.89 para el modelo 4B.
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VII.5. Modelo 5 A vy modelo 5 B (longitud: 61 km: UTM: 551786.4550120 / 582300.4602900)

El modelo 5 atraviesa la Cuenca de Almazan desde el sur de Arcos del Jalon hasta cortar
los afloramientos paleozoicos del Macizo de Ateca. La traza del modelo se aproxima a la traza de

la linea sismica AS011.

La curva de anomalia de Bouguer comienza en el extremo sur del modelo con —69 mGal
cuyo valor desciende progresivamente hasta alcanzar los -94 mGal en la parte central del modelo
para volver a subir ligeramente hasta los “90 mGal en el limite norte. EI modelo presenta una
tendencia regional descendente hacia el NE. El mayor minimo relativo estad asociado a los
mayores espesores de la cuenca sedimentaria, con una longitud de onda de unos 40 km. Dentro
de este minimo relativo tenemos un maximo de unos 5 km de longitud de onda que se
corresponde con una elevacion en los bloques que representan al mesozoico bajo la cuenca
sedimentaria (km 25 del modelo). Los extremos del modelo estdin marcados por los maximos

relativos.

En los modelo de densidades 5A y B no existe el cuerpo 3, que representa los sedimentos

correspondientes a las Facies Purbeck y Weald.

Con este perfil se produce un acercamiento hacia el final de la cuenca en su parte oriental.
La anomalia regional queda ampliamente justificada por los contrastes de densidad entre los
materiales mesozoicos y el relleno sedimentario y entre esos mismos materiales mesozoicos y el
bloque del basamento. El espesor de los sedimentos terciarios (cuerpo 1) estd considerablemente
reducido, con una profundidad del techo del cretacico de 2000 m bajo el nivel del mar. En el
borde norte de la Cuenca los materiales mesozoicos se disponen sobre los sedimentos terciarios a

favor de una superficie de bajo angulo.

Al Cretécico Superior carbonatado y las facies detriticas correspondientes a la Formacion
Utrillas se les ha asignado una potencia de 325 m y a la sucesion de calizas y calizas arcillosas
(facies marinas) de edad jurésica un espesor de 240 m (cuerpo 2). Los sedimentos jurdsicos estan

ausentes en la parte central de la Cuenca.
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El cuerpo 4 engloba, como en todos los modelos, los materiales de edad triasica (facies
Buntsandstein, Muschelkalk y Keuper). En el centro de la cuenca esta ausente (ITGE, 1990). Los
maximos y minimos relativos de los bordes se han tenido que ajustar aumentando
considerablemente el espesor de las cuencas triasicas que ha sido ya descrita por otros autores en
diversas areas de la Cordillera Ibérica. En el limite sur sufre un aumento considerable de espesor
generandose una cuenca triasica (de hasta 900 m de espesor) a favor de fallas normales. Ya en el
interior de la cuenca desaparece y vuelve a aparecer en el limite norte donde el espesor también

es importante, alcanzando los 1200 m.

En el modelo 5A se produce un engrosamiento de la corteza superior en la zona norte,
donde alcanza los 11 km de profundidad, mientras que en la parte central el arqueamiento
positivo da una profundidad de esta superficie de 8 km que coincide exactamente con la zona de
mayor espesor de sedimentos en este perfil. Como en los modelos precedentes, dentro de la
corteza superior se han diferenciado dos cuerpos de 2.68 g/cm’ y 2.69 g/cm’ de densidad. El de
mayor densidad se sitiia en la parte meridional y el menor al norte del modelo. El limite entre
ambos cuerpos en la zona norte corresponde a un plano con buzamiento al sur de 80°. El contacto

sur entre los dos basamentos coincide con el limite de existencia del Jurasico.

El modelo 5B presenta una elevacion del Moho y del limite superior de la corteza inferior,
elevaciones que no anulan el ascenso del limite corteza superior-corteza media existente bajo la
Cuenca. En este caso el ascenso del Moho es menos pronunciado, 2 km frente a los 3 km del

modelo 4 B.

El ajuste entre la curva de anomalia de Bouguer observada (con circulos en el modelo) y

la calculada (en linea continua) es de 1 para el modelo SA y de 0.85 para el 5B.

VII. 6. Modelo 6A v modelo 6B (longitud: 47.5 km:; UTM: 574181,4550313 /
590350,4595050)

El modelo 6 es el mas oriental de todos los modelos transversales a la Cuenca de

Almazén. Su traza se aproxima a la de la linea sismica A8010. Tiene su comienzo en los
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afloramientos mesozoicos de la rama Castellana de la Cordillera Ibérica y finaliza en los

afloramientos paleozoicos de la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica.

La curva de anomalia de Bouguer comienza en el extremo sur del modelo con —84 mGal
descendiendo progresivamente hasta alcanzar los “94 mGal en la parte central del modelo para
volver a subir ligeramente hasta los —87 mGal en el limite norte. El perfil gravimétrico esta
caracterizado por un minimo relativo situado en su parte central, coincidiendo con el relleno

sedimentario de la cuenca y con una longitud de onda de 30 km.

En los modelo de densidades 6A y B no esta representado el cuerpo 3, correspondiente a

los sedimentos de las Facies Purbeck y Weald.

Este modelo se situa en el limite oriental de la cuenca con lo que los sedimentos terciarios
disminuyen de espesor tal y como se observa en el mapa de isobatas (fig. 1I1.10). El bloque
correspondiente al Cretacico Superior se sitia a 900 m, que unidos a una topografia menor en
esta zona (800 m) debido a la accion erosiva del rio Jalon, da un espesor total de sedimentos de
1700 m. El cuerpo 1 adopta una forma de cubeta en la que se aprecia una elevacion del fondo de
la Cuenca en la zona SO. Su borde NE se resuelve con una estructura muy tendida que da lugar a

la superposicion de los materiales mesozoicos (cuerpo 2) sobre los materiales terciarios.

El cuerpo 2 disminuye de potencia desde la parte centro-meridional de la Cuenca hasta el
extremo septentrional debido a la ausencia de rocas de edad jurésica. El cuerpo 4, que engloba las

rocas triasicas se dispone bajo el cuerpo 2 a lo largo de todo el modelo.

Como en el modelo precedente, en la corteza superior se han distinguido tres cuerpos. Dos
de ellos con densidad 2.69 g/cm® (cuerpo 5) y un cuerpo de densidad 2.68 g/cm?®, cuyo limite
suroeste presenta un buzamiento de 50°. En el modelo 6A, el efecto gravitatorio de estos cuerpos
y el ascenso en la parte central de la cuenca del limite corteza superior-corteza media satisfacen
las anomalias de Bouguer observadas de mayor longitud de onda. En este caso no existe

engrosamiento de la corteza hacia el norte sino que se mantiene constante sobre los 11 km de
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profundidad con una convexidad hacia arriba en la parte central del modelo, llegando a los 9.5

km de profundidad.

En el modelo 6B el ajuste se ha conseguido mediante un ligero ascenso del Moho y del
limite superior de la corteza inferior, conservando, no obstante el ascenso del limite corteza

superior-corteza media. La elevacion del Moho no alcanza un kilometro.

El ajuste entre la curva de anomalia de Bouguer observada (con circulos en el modelo) y

la calculada (en linea continua) es de 0.71 para el modelo 6A y de 0.56 para el 6B.

VI1.7. Modelo 7A vy modelo 7B (longitud: 86 km; UTM: S08864.4600820 / 540365,4600620 /
590481.4579570)

Con el perfil 7, de direccion O-E-SE se ha querido tener una visién longitudinal de la
Cuenca de Almazan. La traza se aproxima a las lineas sismicas A8029 y la A8004. Tiene su
comienzo en el umbral sedimentario que une la Cuenca de Almazan con la Cuenca del Duero y
finaliza en los afloramientos mesozoicos y paleozoicos de la Rama Aragonesa de la Cordillera

Ibérica.

La curva de anomalia de Bouguer comienza en el extremo oeste del modelo con —84
mGal descendiendo progresivamente hasta alcanzar los —108 mGal en la parte central del modelo
para volver a recuperarse hasta alcanzar 90 mGal en el limite este. La curva esta caracterizada
por un minimo relativo de gran longitud de onda. Dentro de este minimo que ocupa todo el
modelo y toda la cuenca sedimentaria (80 km), existen dos maximos relativos, uno en el extremo

oeste de unos 8 km de longitud de onda y otro en el este de unos 15 km.

Los modelo de densidades 7A y B constan de 6 y 8 cuerpos respectivamente, estando

ausente el cuerpo 3.

Los rasgos mas destacados de este modelo son: la presencia de una pequeiia fosa terciaria

dentro de la Cuenca y la importante elevacion del limite corteza superior-corteza media en la
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zona centro oriental del modelo. Elevacion que coincide con el ascenso del Moho en el Modelo

7B.

En el proceso de ajuste se observdé una importante discrepancia entre la anomalia de
Bouguer observada y la calculada en la parte centro occidental de la Cuenca. En principio, esta
discrepancia se atribuyé a variaciones de densidad de los sedimentos terciarios. Ensayando
cuerpos con distintas formas, diferentes densidades y situados a distintas profundidades no se
logro satisfacer ni el valor ni la forma de la anomalia, no solo en este perfil, sino tampoco en los
perfiles transversales adyacentes. La mejor solucion ha sido introducir un descenso del fondo de
la Cuenca, descenso que se interpreta como una fosa limitada por fallas de alto angulo. La falla
occidental de esta fosa coincide con la falla de direccion NE-SO sefialada por Bond (1996) en la
zona de Almazan. Esta falla eleva la parte oriental de la Cuenca, donde hacia el oeste empiezan a
aparecer afloramientos de rocas mesozoicas en el fondo de los valles del rio Duero y del rio
Torote. La existencia de estas estructuras no se encuentran claramente definidas en las lineas

sismicas, ya que se interrumpen en esta zona.

Por otra parte, en el Modelo 7A se observa un importante ascenso del limite corteza
superior-corteza media entre los puntos de interseccion con los modelos 3 y 5. Integrando la
forma de esta superficie con la de los modelos transversales se obtiene una geometria en domo
similar a la mostrada en el mapa de profundidades de la discontinuidad situada a una profundidad
media de 11 km (capitulo VI, figura 7). La forma domica se extiende a la superficie del Moho

cuando se consideran los modelos 3B, 4B, 5B y 7B.
El buen ajuste conseguido en este modelo confirma la validez de las densidades

asignadas. El ajuste entre la curva de anomalia de Bouguer observada (con circulos en el modelo)

y la calculada (en linea continua) es de 0.81 para el modelo 7A y de 0.77 para el modelo 7B.
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VILS. SINTESIS DE LOS RESULTADOS DE LA MODELIZACION. ESTRUCTURA
GENERAL DE LA CUENCA DE ALMAZAN.

La integracion en los modelos de densidades de los efectos gravitatorios de fuentes mas
profundas ha permitido establecer la posible existencia de un ascenso de la superficie del Moho
bajo la Cuenca de Almazan. Aunque ligeramente desplazado el ascenso del aqui propuesto, los
modelos gravimétricos realizados en la zona coinciden en este hecho (Salas y Casas, 1993; Casas
Sainz et al., 2000). A la vista de los resultados creo se puede considerar que la estructura de la
corteza bajo la Cuenca de Almazéan estd formada por tres capas: corteza superior, media e
inferior, cuyos limites se elevan un méximo de 2 km al este de Almazan. La posicion de esta
elevacion coincide con la posicion del domo, que caracteriza el limite corteza superior-corteza

media, establecida a partir de la inversion del mapa de anomalia regional.

A partir de los modelos de densidades (modelos 1B, 2B, 3B, 4B, 5B, 6B y 7B) se han
realizado 7 cortes geoldgicos que ayudaran a explicar la estructura general de la Cuenca de

Almazan y donde se ha interpretado la posible geometria de las fallas en profundidad.

Para explicar la estructura actual de la cuenca se ha dividido en tres zonas que
corresponden a los limites con las principales unidades que la limitan, ademés de explicar la

cuenca propiamente dicha. La figura VII.10a, b, c, d, e, f y g muestra los cortes geoldgicos.

- Limite septentrional y oriental. Esta zona corresponde a la zona de unién de la cuenca
terciaria con la cuenca mesozoica de Cameros. La Cuenca de Cameros corresponde a una cuenca
mesozoica invertida durante la compresion terciaria produciendo el cabalgamiento de la misma
sobre la cuenca sedimentaria de Almazan. Los cortes geologicos que corresponden a este limite
son los limites norte del 1, 2 y 3. A grandes rasgos los tres perfiles presentan la misma estructura:
cabalgamientos de la serie mesozoica sobre la cuenca sedimentaria. Considerando que son
estructuras preexistentes reactivadas, estas fallas corresponderian a fallas normales durante la
formacion y relleno de la Cuenca de Cameros. En el corte 1, el aumento de espesor de la corteza
superior bajo el limite puede interpretarse como una falla que afecta a toda la corteza superior y

que representaria el limite sur de la Cuenca de Cameros y el limite del bloque elevado situado en
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el margen meridional de la misma. En los cortes 2 y 3 el cambio abrupto de espesor de la Cuenca
de Almazan no esta relacionado con su limite septentrional. Aunque puede tratarse de una falla

cortical, su asociacion con las estructuras mas superficiales es incierta.

Los cortes geologicos 4, 5 y 6, correspondientes a los modelos de densidades 4B, 5B y 6B
muestran las principales estructuras del borde NE. Salvo en el corte geoldgico 4, donde aparecen
depositos en facies Weald, el Mesozoico estd formado por materiales tridsicos, jurdsicos
inferiores y cretacicos superiores. Las rocas mesozoicas se disponen a favor de fallas inversas de

bajo angulo sobre los sedimentos terciarios.

La existencia de sedimentos jurasicos y tridsicos, ausentes bajo la Cuenca de Almazan,
indica que esta zona constituye uno de los limites del umbral de Ateca, bloque probablemente
emergido durante gran parte del Jurdsico Superior y Cretacico Inferior. La cartografia en esta
zona muestra la existencia de fallas inversas y cabalgamientos dirigidos tanto hacia el NE como
al SO. La estructura ha sido interpretada como un desgarre (Bond, 1996) y como un conjunto de

cabalgamientos y retrocabalgamientos relacionados con la inversion de la cuenca mesozoica.

La geometria obtenida en los modelos de densidades parece indicar que las fallas
confluyen en un accidente principal y que, como en los cortes mds occidentales puede ser una
estructura heredada reactivada a lo largo de la historia tectonica de la zona. La interpretacion
adoptada se asimila a una estructura en flor positiva asociada a un desgarre. La interpretacion
tiene un alto caricter especulativo ya que el buzamiento de la falla es desconocido.
Interpretaciones similares se han descrito en otras areas de la Cordillera Ibérica (Rodriguez

Pascua, 1993).

En los materiales paleozoicos del basamento aparecen pequefias fallas inversas que
coinciden con la vergencia hacia el NE de los macizos paleozoicos aflorantes en la zona. En el
perfil 6 una de estas fallas con buzamiento al sur coincide ademas con un cambio en las
caracteristicas del basamento y que corresponderia a uno de los cabalgamientos intrapaleozoicos

que aparecen reflejados en el mapa de sintesis geologica (Fig. 11.3)
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-Limite meridional. Al contrario que el limite septentrional y oriental, no se ha encontrado
la existencia de importantes fallas inversas que superpongan los sedimentos mesozoicos sobre las
rocas terciarias en el limite de la Cuenca de Almazan. Otra diferencia importante es el cambio de

densidad en el basamento encontrado a lo largo de este limite, ya dentro de la cuenca terciaria.

En los cortes geoldgicos 2 y 4, la superficie que delimita ambos basamentos estan
relacionadas con fallas inversas que desplazan los materiales mesozoicos y terciarios. Esta
superficie puede representar un accidente antiguo, quiza un cabalgamiento hercinico, reactivado
durante las etapas compresivas alpinas. Su orientaciéon media es NO-SE (Fig. VIL.11), similar a

las estructuras paleozoicas aflorantes en el Macizo de Ateca.

También es importante destacar en el limite meridional la presencia de pequefias fosas
tridsicas (cortes geoldgicos 4 y 5) limitadas por fallas que pueden haber tenido diferentes
componentes y sentidos de movimiento en el tiempo. Inicialmente delimitan fosas tectonicas
formadas en un régimen extensional, para luego reactivarse como fallas inversas, asociadas
apliegues en rodilla en superficie. En general, las fallas con aparentes desplazamientos normales

predominan sobre las fallas inversas.

La base de la corteza superior en el margen meridional de la cuenca se mantiene a una
profundidad media de unos 10 km, profundidad menor que en el margen septentrional y oriental.
Este hecho es mas evidente en los modelos de densidades 1, 2, 3 y 4 y puede estar relacionado
con la elevacion sufrida por la parte nororiental del Sistema Central (Sierra de Guadarrama)

desde el Mioceno Superior hasta la Actualidad (De Bruijne y Andriessen, 1999).

-Zona interna de la Cuenca de Almazan. De oeste a este de la cuenca los perfiles reflejan
los cambios de espesor que se producen en el relleno sedimentario. El perfil 1 representa la zona
de unién de la Cuenca de Almazan con la parte central de la Cuenca del Duero y por lo tanto el
espesor de terciario es reducido. Este relleno en los perfiles 2 y 3 va incrementando su espesor al
mismo tiempo que el salto de las fallas inversas que aparecen en el centro de la cuenca y que
afectan a los materiales del Cretacico Superior. El perfil 3 representa el maximo salto de esta

falla. En el perfil 4, no se ha detectado la existencia de la prolongacion de esta estructura.
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Aunque no ha sido necesario introducir variaciones apreciables en los datos de
profundidad calculados a partir de los perfiles de sismica de reflexion, se han encontrado algunas
discrepancias en parte debidas a las posibles heterogeneidades del valor de la densidad en los
sedimentos terciarios. En el modelo de densidades 7, la diferencia entre la anomalia observada y
la calculada ha obligado a aumentar el espesor de los sedimentos terciarios. La estructura
resultante muestra la presencia de una fosa rellena de materiales terciarios. Esta fosa justifica en
parte el minimo relativo asociado a la Cuenca de Almazan. La falla de su limite occidental
coincidiria aproximadamente con la falla NE-SO descrita por Bond (1996) al oeste de Almazan.
Esta falla limita un bloque occidental levantado dentro de la cuenca, aflorando los materiales

mesozoicos en el fondo del valle del rio Duero y algunos de sus afluentes.

Las estructuras del interior de la cuenca parecen estar relacionadas en su mayoria con
fallas inversas, como ya ha puesto de manifiesto Maestro (1999). En los modelos de densidades
algunos de los planos relacionados con fallas muestran buzamientos altos correlacionables con
fallas normales (cortes 1, 4, 6 y 7). Dada la compleja evolucion tectonica de la zona muchas de
estas fallas pueden haber sido reactivadas en las sucesivas etapas de extension y compresion que

han afectado a la zona desde los tiempos hercinicos.

Como resumen de todas las estructuras halladas en los modelos gravimétricos y los cortes
geologicos se ha realizado la figura VII.11. Esta figura muestra la superposicion sobre el mapa de
anomalias de Bouguer observado de las principales estructuras de los modelos de densidades

elaborados y la correlacion entre las estructuras de todos los perfiles.

El centro del domo cortical estd situado al este del minimo relativo asociado al mayor
espesor de los sedimentos terciarios. El efecto gravimétrico de éstos enmascara, en el mapa

observado, el méximo relativo correspondiente a fuentes mas profundas.

El limite entre los cuerpos de distinta densidad que forman la corteza tiene una
orientacion NO-SE, acorde con la orientacién de las estructuras hercinicas que afloran en el
Macizo de Ateca. A lo largo de este limite se han indicado las zonas donde la superficie limitante

desplaza la cobertera. La estructura hercinica se reactiva durante las etapas compresivas alpinas y
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actia como un cabalgamiento dirigido hacia el norte. Por su posicidon podria coincidir con el

cabalgamiento cortical que forma el limite meridional de la cuenca "piggy-back" propuesta por

-,

4620000 |

4590000 7

4560000 1

Falla normal

Falla inversa

Eje de la depresion del fondo
de la cuenca

Eje de umbral del fondo
de la cuenca

Eje de la cubeta (maxima profundidad
de la cuenca)

Limite de los cuerpos de distinta
densidad en el basamento

Nucleo del domo cortical

550000 600000

Figura VII. 11. Sobre el mapa de Anomalias de Bouguer se
han representado las principales estructuras presentes en
los modelos de densidades. El principal depocentro de la
cuenca tiene una direccion E-O'y esta asociado al minimo
relativo de Almazan. En la zona suroriental el eje de
maxima profundidad se dispone ONO-ESE. El borde
nortey nororiental esta caracterizado por fallas inversas,
mientras que en el borde meridional predominan las
fallas normales.
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Casas Sainz et al., (2000). La continuidad de este accidente no se pone en evidencia en los
modelos en los que se ha considerado la totalidad de la corteza, bien porque no exista contraste
de densidad o porque solo la parte superior de la corteza se comporte fragilmente como sugieren

Guimera et al., (2000).

En el margen norte de la cuenca de Almazén, el limite de los cuerpos con distinta
densidad en la corteza se ha detectado en los modelos 4, 5 y 6, aunque en este ultimo afloraria en

superficie mas al norte, alejado del margen.

Los gradientes asociados a los bordes de la cuenca se justifican mediante la existencia de
una estructura monoclinal y fallas normales en el borde sur y fallas inversas en el borde norte y
oriental. En ambos casos, en su mayor parte son fallas que han actuado tanto como fallas inversas

o fallas normales, teniendo en cuenta la separacion vertical observable en los modelos.

Las principales estructuras que definen el fondo de la cuenca coinciden con estructuras
definidas por Maestro (1999). En la zona sur, el monoclinal que describe el fondo de la cuenca,
descendiendo hacia el depocentro corresponde al denominado por este autor Monoclinal de
Arcos, nombre que se ha conservado en la zona suroriental donde estd bien definido. En el sector
N y NE de la cuenca se observa la presencia de umbrales y depresiones que pueden corresponder

a pliegues asociados a fallas.

Al contrario de lo esperado y tal como se dedujo del tratamiento de los datos
gravimétricos sin el efecto del relleno sedimentario, la superficie que delimita la corteza superior-
media, con una profundidad media de 10 km, se eleva y la elevacion mas pronunciada es

exactamente en la zona de mayor espesor de sedimentos terciarios (que alcanza los 4500 m).

Estos modelos van en contra de los resultados obtenidos previamente (Rey Moral et al.,
1999) en el que el proceso de ajuste se llevod a cabo introduciendo cuerpos con alto contraste de
densidad en el basamento. La aplicacion del analisis espectral ha permitido situar la fuente

generadora de la anomalia a mayor profundidad. Este resultado parece mas correcto por el buen
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ajuste de la modelizacién y la no necesidad de introducir cuerpos con geometrias de dificil

interpretacion.
Si bien el estudio gravimétrico realizado no permite despejar muchas incognitas de la

geometria de las estructuras mas superficiales, si plantea un problema de indudable interés, como

es el significado de la forma domica de la corteza superior-media bajo la Cuenca de Almazan.
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Fig. VII. 10a. Corte geoldgico correspondiente a modelo 1.
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Fig. VII. 10b. Corte geol6gico correspondiente al modelo 2.
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Fig. VII. 10c. Corte geoldgico correspondiente al modelo 3.
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-10

Fig. V1. 10d. Corte geol 6gico correspondiente al modelo 4.

182

s EE— . .
5| Terciario

- Cretécico Superior

Jurésico Superior- Cretécico Inferior
- Jurésico Inferior-Medio

- Tridsico

Basamento

E Densidad= 2.69 g/cm3

Densidad= 2.68 g/cm3




VI1I. Modelizacion gravimétrica
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Fig. VI1I. 10e. Corte geol 6gico correspondiente al modelo 5.
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Fig. VII. 10f. Corte geol6gico correspondiente al modelo 6.
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Fig. VII. 10g. Corte geol6gico correspondiente al modelo 7.
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FiguraV1I.2. Sintesis geol 6gica de la Cuenca de Almazén y &reas circundantes donde se representan | os cortes geol 6gi cos que han sido modelizados. Coordenadas UTM en metros.
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FiguraV11.5. Modelo de densidades 3.
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FiguraV11.8. Modelo de densidades 6.
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FiguraV11.9. Modelo de densidades 7.
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VIII - DISCUSION DE LOS RESULTADOS. LA ESTRUCTURA DE LA CORTEZA DE
LA CUENCA DE ALMAZAN EN EL MARCO GEODINAMICO DE LA ZONA NO DE
LA CORDILLERA IBERICA

La zona NO de la Cordillera Ibérica ha sufrido una compleja evolucion tectonica a lo
largo de los tiempos alpinos. Sobre la estructura hercinica de la corteza se han superpuesto las
estructuras generadas durante los eventos tectonicos ocurridos durante los ultimos 270 millones
de anos, desde el Pérmico, cuando se inicia la formacion de la cuenca "Ibérica", que dara lugar a

la Cordillera Ibérica.

En los tiempos tardihercinicos, el orégeno hercinico fue afectado por una importante
etapa de fracturacion (Parga, 1969; Arthaud y Matte, 1977), de la cual una de las principales
evidencias es la existencia de cuencas pérmicas (p.e. Marfil y Pérez Gonzalez, 1973; Virgili et.
al., 1977; Virgili et al., 1983). En estas cuencas, verdaderas fosas tectonicas, se intercalan rocas
volcanicas en la sucesion sedimentaria. En las proximidades de la Cuenca de Almazan, los
materiales pérmicos afloran en el SO, en el area de Atienza y en la zona de Borobia (Hoja 380; E:
1: 50.000) en el borde NE. En esta ultima, se encuentra una serie volcanoclastica datada como
Autuniense (De la Pena et al., 1977; Lendinez, 1991c¢). Los sistemas de fallas tardihercinicas van
a controlar la evolucion alpina de la Placa Ibérica (p.e. alvaro et al., 1979; Vegas y Banda, 1983;

Guimera, 1984; Capote y Carbo, 1983; Sopefia ef al., 1988).

La sedimentacion del Pérmico Inferior se produce bajo un régimen extensional que va a
perdurar hasta finales del Cretacico Inferior. La historia tectonica de la zona desde el Pérmico se

pueden resumir en:

1- Etapa extensional.

La estratigrafia, el anélisis de la subsidencia y el estudio de las estructuras ha puesto de
manifiesto la existencia de varias etapas extensionales durante el Mesozoico en la Cordillera
Ibérica (Alvaro et al., 1979; Vilas et al., 1982; Salas y Casas, 1993; Van Wees y Stephenson,
1995; Guimera et al., 1995).
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A - Etapa de "rifting" tridsica. Se inicia en el Pérmico Superior. Esta caracterizada por la

formacion de "horsts" y "grabens" de direccion NO-SE (p.e. Sopefia et al., 1988).

B - Etapa de "rifting" Hettangiense-Barremiense. Tanto ésta como la siguiente etapa de

"rifting" se encuentran bien registradas en la Cuenca de Cameros (Mas et al., 1993).

C - Etapa de “rifting” Barremiense-Albiense Inferior. A partir de finales del Barremiense
la subsidencia se reduce, reactivandose en el Albiense Inferior. Esta es la ultima etapa del gran

evento de "rifting" que domina el Jurdsico terminal y Cretacico Inferior (Mas ef al., 1993).

D - Etapa "postrift" (Cretacico Superior). A partir del Albiense Medio-Superior, los
depositos continentales siliciclasticos de la Formacién arenas de Utrillas se disponen sobre rocas
paleozoicas y mesozoicas que constituyen el fondo de la cuenca "Ibérica". En el Cretacico

Superior amplias plataformas carbonatadas ocupan la cuenca.

Los sondeos y los perfiles de sismica de reflexion han puesto de manifiesto que no hay
registro sedimentario del Triasico, Jurasico y Cretacico Inferior bajo la Cuenca de Almazan. Esta
zona constituye el umbral de Ateca (p.e. Marfil y Gémez Gras, 1992), area sometida
fundamentalmente a erosion durante este intervalo de tiempo. Este bloque constituye un bloque
emergido que limita la parte suroriental de la Cuenca de Cameros. En la figura VIII.1 se han
proyectado los afloramientos de Weald a los que se ha afiadido la cuenca de Weald obtenida en la
modelizacion del perfil 4. Ademas se ha dibujado el limite de existencia de Triasico y Jurdsico en

la region de Almazan y el limite del umbral de Ateca.

2-Etapa compresional.

Durante la compresion terciaria de direccion NNE-SSO (principalmente Eoceno Superior-
Mioceno Inferior), las cuencas sedimentarias de Cameros y la Rama Castellana de la Cordillera
Ibérica se invierten y elevan. Como consecuencia de esto, la Cuenca de Almazan, con geometria
sinclinal, se rellend con sedimentos terrigenos procedentes de las areas circundantes en emersion.

Maestro (1999) investiga el campo de esfuerzos que rige la deformacion compresiva en la
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Cuenca de Almazan. Este autor define tres etapas compresivas caracterizadas por un campo de

esfuerzos:
4
4620000 . =
B Quintana Redonda -7 B
4590000 - : . -
1 ) Seen ’r :\ —
B Afloramientos de Weald
[////]]] Cuenca de Weald deducida de la modelizacion . !
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— . — .- Umbral de Ateca RN ,"\:*\:“,‘,, >y
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\ \ »

\ \
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Figura VIII. 1. Mapa en el que se han superpuesto los afloramientos actuales de Weald (junto con la
cuenca deducida de la modelizacion), los limites del Tridsico y Jurasico (ITGE, 1990) y el umbral de
Ateca (Marfily Gomez Gras, 1992). Coordenadas UTM en metros.

A- Eoceno Superior-Oligoceno Inferior.

Estd caracterizada por una direccion de méxima compresion NE-SO. La maxima
intensidad de la deformacién se alcanza en el Oligoceno. Esta etapa ha sido definida en otras
areas de la Cordillera Ibérica (Gémez y Babin, 1973; Alvaro, 1975; Manera, 1981; Capote et al.,
1982; Simon, 1984; Guimera, 1984; Simo6n, 1989).

195



Carmen Rey Moral

B-Oligoceno - Mioceno Medio-Superior.
Caracterizada por una direccion de compresion N-S a NNE-SSO. Coexiste con la anterior
durante el Oligoceno. La compresion N-S es la principal responsable de la inversion de la Cuenca

de Cameros (p.e. Casas Sainz, 1990; Guimera et al., 1995).

C-Oligoceno Superior-Mioceno Inferior.

Esta caracterizada por una direccion de compresion N9OE a NI110E. Este campo
compresivo ha sido denominado "Altomira" (Mufioz Martin, 1993, Mufioz Martin et al., 1994).
Este campo de esfuerzos es el resultado de la superposicion del campo de direccion de

compresion NO-SE con el campo de direccion de compresion NE-SO.

D-Oligoceno Superior-Actualidad.
Estd caracterizada por una direccion de compresion NO-SE. Su méxima actividad se
desarrolla en el Aragoniense medio. Corresponde al campo de esfuerzos "Guadarrama" coetaneo

con la formacion del Sistema Central (p.e. Calvo et al., 1991).

En la figura VIIL.2 se muestra la orientacion de las trayectorias de esfuerzo méaximo en la

horizontal en el noreste de la Peninsula Ibérica desde el Mioceno hasta la Actualidad.

Durante estas etapas compresivas la cuenca “ibérica” se invierte y se desarrolla un area
deprimida que se rellena de sedimentos continentales terrigenos: la Cuenca de Almazan. La
cuenca constituye una cuenca “piggy-back”, asociada al cabalgamiento de Cameros. Este
cabalgamiento afecta a toda la corteza y traslada la ldmina cabalgante hacia el norte (p.e. Casas
Sainz et al., 2000). El cabalgamiento de Cameros se enraiza en la corteza y asciende a favor de
rampas y rellanos hasta emerger en el borde norte de la Cuenca de Cameros. Parte de esta
interpretacion se basa en un modelo de densidades construido en una seccion N-S de la Cuenca
de Almazan. Este modelo, representado en la figura VIIL.3, muestra un ascenso del Moho bajo la
Rama Castellana de la Cordillera Ibérica en el limite con la Cuenca de Almazén y el descenso del

basamento acorde con la forma del fondo de la Cuenca.
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100 km

Figura VIII.2. Orientacion de las trayectorias de esfuerzo mdaximo en la horizontal
en el noreste de la Peninsula Ibérica desde el Mioceno hasta la Actualidad. A:
campo de esfuerzos N-S a NE-SO; B: Campo de esfuerzos NO-SE (Tomada de Cortés
y Maestro, 1998).

3-Deformaciones neotectonicas.

predominantemente extensional.
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Durante el Neogeno, el estado de esfuerzos evoluciona gradualmente desde el régimen
compresivo que domina el Mioceno Inferior a una extension generalizada a partir del Plioceno. A

partir del Mioceno Superior-Plioceno se registra un estado de esfuerzos de caracter
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En la Cuenca de Almazéan existe un campo de esfuerzos regional de carécter distensivo
(extension de direccion ESE a ENE) similar al que aparece al final del Nedgeno en distintos
puntos de NE de la Peninsula Ibérica (p.e. Simén, 1984, 1989, 1990; Gracia y Simodn, 1986;
Moissenet, 1989), al que se le superponen dos campos primarios compresivos con direcciones
NNE a NE y NO a NNO (este ultimo corresponde al campo de esfuerzos "Guadarrama",

mencionado anteriormente), procedentes de los margenes activos de la Placa Ibérica.
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Figura VIII.3. Corte a escala cortical desde la Cuenca del Ebro a la de Madrid, que muestra la relacion de la
Cuenca de Almazan con las principales estructuras al nortey al sur de la misma. Se observa una elevacion en el
Moho en el limite entre la Cuenca de Almazan y la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica de 5 km (Tomada de
Maestro, 1999).

Durante los eventos tectonicos descritos la litosfera de la cuenca “ibérica” sufriria un
adelgazamiento durante las etapas de "rifting" (Salas ef al., en prensa) que, salvo en el Pérmico
no estd acompafiado de vulcanismo ni magmatismo en la zona NO de la Cordillera Ibérica. La

etapa compresional posterior provocaria el engrosamiento de la corteza previamente adelgazada.
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Las investigaciones geofisicas de la estructura de la corteza en la Cordillera Ibérica son
muy escasas. Los datos sismicos de refraccion indican la existencia de un engrosamiento de la
corteza en la zona central de la cadena (Zeyen et al., 1985) y el analisis de los terremotos sugiere
también la existencia de este engrosamiento (Mezcua y Rueda, 1993). Salas y Casas (1993)
calculan un espesor de corteza de 43 km mediante modelizacion gravimétrica. En la costa el
Moho asciende, enlazando con la corteza adelgazada del surco de Valencia (p.e. Zeyen et al.,
1985; Gallart et al, 1995). Este nuevo adelgazamiento es consecuencia del régimen extensional
que se instala en el Mediterraneo occidental desde el Oligoceno al Mioceno (p.e. Bois, 1993) y
que da lugar a la formacidon de cuencas como la Cuenca Catalana, la Cuenca del Rosellon y el
surco de Valencia. La expresion de la extension hacia el interior de la Cordillera Ibérica es el
domo de Gudar y el domo de Javalambre (Simo6n, 1990). En la actualidad la Cordillera Ibérica

esta sometida a un campo de esfuerzos extensional (Simén 1984,1989; Herraiz et al., 2000).

A la vista de esta evolucion tectonica, la estructura de la corteza de la Cuenca de Almazan

puede ser considerada como:

e Una estructura relativamente moderna, resultado de los regimenes de esfuerzos mas

recientes.

e Una estructura heredada, adquirida durante las etapas extensionales y compresionales

mesozoicas y terciarias.

Se investigard en primer lugar la primera posibilidad. Partiendo de la hipotesis de que la
forma domica de la corteza es una estructura reciente y, por consiguiente puede tener un reflejo
en superficie, se examinaran:

-La relacion de la topografia con la estructura de la corteza.

-La existencia de datos geologicos contenidos en el registro sedimentario reciente que

hayan estado controlados por la estructura de la corteza.
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VIIL 1. ANALISIS DE LA TOPOGRAFIA

El andlisis de la topografia se va a realizar mediante un modelo digital de elevaciones

(MDE), ya utilizado en el célculo de la correccion del terreno en las medidas gravimétricas.

VIII.1.1. Modelo Digital de Elevaciones (MDE)

El Modelo Digital de Elevaciones utilizado forma parte del MDE construido para el
centro peninsular dentro de los proyectos de investigacion PB91-0397, PB94-0242 y PB98-0846.
Para su elaboracion se digitalizaron datos puntuales de altitudes, a partir de la cartografia
topografica a escala 1:50.000, serie L, del Servicio Geografico del Ejército, tomando como
referencia la cuadricula UTM (elipsoide de Hayford). Se digitalizaron todas las curvas de nivel
maestras en las zonas de relieve acusado y todas las curvas de nivel en las zonas con topografia
suave. Ademas se incorporaron todos los vértices geodésicos y puntos de altitud conocida
sefialados en el mapa. Las coordenadas UTM estan referidas al huso 30. Los datos puntuales se
han interpolado mediante kriging, con variograma lineal y un paso de malla de 250 m (Sanchez
Serrano, 2000). Una vez interpolados los datos se ha obtenido un MDE tipo raster, en formato
imagen (fichero*.img) del Sistema de Informacion Geografica Idrisi for Windows 2.0 (Eastman,
1997). De este Modelo Digital de Elevaciones se ha extraido el area correspondiente a la Cuenca
de Almazan y éreas limitrofes. La superficie contenida en el modelo es de 15000 km® y se
extiende desde las estribaciones del noreste del Sistema Central y parte norte de la Cuenca de

Madrid en el sur, hasta la Cuenca de Cameros y el borde sur de la Cuenca del Ebro por el norte.

Este Sistema de Informaciéon Geografica (SIG) permite obtener diversos tipos de
informacion georreferenciada basada en los datos topograficos, entre los que destacan los mapas
de sombreado artificial y mapas de pendientes. Con la combinacion de varios pardmetros se
pueden crear mapas que reflejen el grado de variabilidad de la topografia (Sanchez Serrano,

2000).

A continuacion se exponen los resultados obtenidos al aplicar estas técnicas al MDE del

area de estudio.
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VIII.1.2 Mapas de sombreado artificial

Con objeto de resaltar las caracteristicas mas relevantes de la superficie topografica,
obteniendo al mismo tiempo una vista pseudo-tridimensional del relieve, se ha simulado el efecto
de la incidencia de una fuente de luz sobre la topografia. Para ello se han utilizado técnicas de
tratamiento de imdagenes construyendo una imagen del MDE en colores hipsométricos, con
distintos grados de iluminacion, simulando un efecto de relieve. La figura VIII.4 muestra la
imagen conseguida. En ella son claramente diferenciables las alineaciones montafiosas del borde
sur de la Sierra de la Demanda y de la zona del Moncayo. En estas areas y en el extremo
nororiental del Sistema Central se encuentran las mayores altitudes de la zona. El limite norte,
constituido por la Sierra de Cabrejas, destaca por la alineacion E-O de los relieves, justo en su
limite con la cuenca, para pasar a tomar una direccion NO-SE en la parte norte del mapa. Son
relieves bastante abruptos con cotas que llegan hasta los 2200 m. Al este de Soria las directrices
del relieve comienzan a tener una direccion NO-SE, como consecuencia de la aproximacion a las
estribaciones de la Cordillera Ibérica. Limitando con la cuenca se observan relieves relictos con
un direccion clara ibérica NO-SE. Es al este de esta zona donde se sit@ian las mayores alturas del
mapa. Al sur de la cuenca se refleja la estructuracion subtabular de los relieves mesozoicos de la
rama Castellana de la Cordillera Ibérica. Son relieves suaves con valles bastante encajados que se

desarrollan al incidir la red de drenaje sobre los materiales mesozoicos (Ferreiro, 1991c).

En la Cuenca de Almazan, las mayores cotas se sitlan en la zona oriental y central,
descendiendo suavemente el valle del Duero y més abruptamente en el valle del Jalon. La Cuenca
aparece como una altiplanicie con relieves suaves y enrasados con las principales unidades que la
limitan (Sierra de Cameros, ramas Aragonesa y Castellana de la Cordillera Ibérica). La Cuenca
de Almazéan esta representada por relieves suaves, con capas duras que resaltan entre aquellos
materiales menos resistentes a la erosion. Dan relieves alomados, suaves relieves tabulares y en
ocasiones, como consecuencia de la erosion diferencial, algun cerro testigo. La altura media de la
cuenca se sitia en 990 m, teniendo como punto mas deprimido el valle del rio Jalon, y como

punto mas elevado la divisoria de aguas a 1200 m.
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En la figura VIILS se ha superpuesto la geometria de la superficie de 11 km sobre la

topografia. Aunque esta geometria no corresponde exactamente con la amplitud de la elevacion
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del limite corteza superior-corteza media obtenida de la modelizacion considerando el efecto del
limite corteza-manto litosférico, como la posicion de las culminaciones y depresiones se
mantiene se ha tomado como referencia para establecer la comparacion con los aspectos
topograficos. En ella destaca la coincidencia entre la elevacion de esa superficie y los méximos
relieves dentro de la cuenca sedimentaria. Estos constituyen la divisoria de aguas de las cuencas
del Duero y del Ebro. Aunque la direccion de la divisoria no coincide con el eje mayor del domo,
las areas deprimidas, como los fondos de los valles rodean el domo, disponiéndose paralelos a las
lineas de iso-profundidades, o descienden a favor del gradiente de pendiente en el caso de los
afluentes de la margen izquierda del Jalon. Las menores cotas que alcanza el valle del Jalon en la
Cuenca de Almazan coinciden con el descenso del limite corteza superior-media en esa zona,
descenso que se prolonga hasta el area de Ateca. Por el contrario, en la zona sur de la Cuenca de

Cameros la corteza desciende bajo la Sierra de Cabrejas.

VIII.1.3 Mapas de pendientes y de rugosidad del terreno.

En un Modelo Digital de Elevaciones tipo raster el relieve estd representado por celdas
cuadradas, en este caso de 250 m de lado. La elaboracion del mapa de pendientes se basa en la
diferencia de altitud entre una celda y las ocho celdas colindantes. El Sistema de Informacion
Geografica Idrisi for Windows 2.0, calcula la posicion de un plano tangente al terreno en la celda
central y, a partir de esta posicion se determina la pendiente, bien en grados o en %. Como la
zona de estudio esta caracterizada por unas pendientes bajas se han considerado dos rangos de
pendiente: >5% y <5%. En la figura VIIL6 esta representado el resultado. Las areas en blanco
corresponden a las zonas con pendientes mayores de 5%. En las areas con pendientes menores al
5% se han superpuesto colores hipsométricos en funcion de la altitud. Parte de los rasgos
observables en este mapa ya han quedado expuestos en el mapa anterior (Fig. VIIL5). Las zonas
con pendientes mayores dominan las sierras de la Demanda y el Moncayo, el limite oriental de la
Cuenca y la zona de enlace del Sistema Central con la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica.
También aparecen pendientes altas en el centro de la Cuenca de Almazan, en la zona de la
divisoria de aguas de las cuencas del Duero y del Ebro. Para analizar las diferencias entre estas

zonas se ha realizado el mapa de rugosidad.
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Este mapa muestra la variabilidad del relieve en funcién de la combinacién de dos

parametros: pendiente y orientacion de la pendiente (Sanchez Serrano, 2000). Este es un
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parametro interesante en cuanto aporta mas informacioén que los mapas de pendientes, puesto que
una superficie con una alta inclinacion puede no ser rugosa si todos los puntos tienen la misma
orientacion. Al contrario una superficie con baja pendiente puede ser rugosa si presenta una gran
variabilidad de orientaciones. Segiin Sanchez Serrano (2000), la rugosidad, asi calculada, es un
parametro cualitativo y bastante subjetivo, puesto que expresa la uniformidad o variabilidad del
relieve de una zona. Para obtener un reflejo mas completo de la rugosidad del terreno, las
unidades o valores finales obtenidos no son tan importantes como la distribucion y agrupacion

espacial de los mismos que se pueden considerar como altos, medios o bajos.

En este caso se ha clasificado el mapa en funcion de rugosidades bajas, medias y altas

(Fig. VIIL.7). La distribucion de estos grados en la zona es:

Zonas con predominio de rugosidad alta. Vienen marcadas por las alineaciones
montafiosas de la Sierra de Cameros, los macizos paleozoicos y mesozoicos del limite oriental de
la cuenca y los valles encajados en materiales mesozoicos en el limite sur de la cuenca. Dentro de
la cuenca sedimentaria destaca la rugosidad alta que produce el cauce del rio Torete al encajarse

en el paramo calizo.

Las diferentes litologias que componen la zona marcan las direcciones principales de las
bandas de rugosidad alta. Asi, los limites oriental y septentrional de la cuenca, con materiales
mas competentes (calizas y cuarcitas) estan marcados por alineaciones con direcciones
estructurales claras, mientras que el limite sur, con materiales menos competentes (arenas y

yesos) no refleja una estructuracion clara.

Zonas con predominio de rugosidad media. Dentro de la cuenca esta representada por el
rio Jalon y toda su cuenca hidrografica, dentro de los limites de la cuenca, poniendo de
manifiesto el diferente patrdn erosivo entre esta cuenca y la del Duero. Los materiales blandos
del fondo de la cuenca hacen que se forme un intenso acarcavamiento dando una morfologia mas
compleja. Otra zona de rugosidad media aparece representada por la divisoria de aguas con

orientacion NE-SO y el valle del rio Duero en su tramo N-S.
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Figura VIIL.7. Mapa de rugosidad de la Cuenca de Almazan. Se han representado las rugosidades bajas,
medias y altas. Coordenadas UTM en metros.

Zonas con predominio de rugosidad baja. La principal zona de rugosidad baja dentro de
la cuenca esta situada en la Cuenca del Duero. Engloba tanto los depdsitos miocenos del Paramo
como los afloramientos paledgenos del noreste de la cuenca. En este caso la baja rugosidad no se
debe so6lo a la homogeneidad litoldgica sino a las caracteristicas del relieve que produce dicha
litologia. Las calizas miocenas del Paramo presentan la misma rugosidad que los materiales
detriticos paledgenos estructurados segun pliegues muy laxos. La zona de baja rugosidad que se
extiende entre Quintana Redonda y Soria s6lo se ve rota por el cauce del rio Duero y por la

divisoria de aguas que con direccién NE-SO choca con esta zona al sur de Gomara.
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La comparacion realizada entre las caracteristicas generales de la topografia con la
topografia del limite corteza superior-corteza media, muestra la relacion entre las mayores
elevaciones de la Cuenca de Almazan, representadas por la divisoria de aguas de las Cuencas
Duero-Ebro, y la elevacion topografica del limite corteza superior-corteza media. Para analizar la

forma regional de la topografia se han calculado las superficies armonicas de ésta.

VIII.1.4. Analisis espectral de la topografia.

Con objeto de analizar la tendencia regional de la topografia se ha realizado el analisis de
Fourier de la superficie topografica definida por los datos del MDE. El andlisis de Fourier
efectuado es el descrito en el primer apartado del capitulo VI. De todas las superficies armoénicas
obtenidas se han escogido las seis primeras ya que contienen los elementos topograficos de
mayor longitud de onda, habiendo filtrado elementos como valles de los cursos de agua menores.
La primera observacion visual de los 6 armoénicos (Fig. VIIL8) representados permite destacar
que el primero de ellos ofrece ya una vision general de la cuenca sedimentaria. Los maximos
situados al norte y sur de la misma facilitan esta clara delimitacion. La zona mas deprimida del
mapa se situa en la cuenca del rio Jalon, en continuidad con el limite oriental de la cuenca (Rama
Aragonesa de la Cordillera Ibérica). El armonico de orden 2 muestra la division de los dos
maximos anteriores, lo que permite ver una "meseta" intermedia entre ellos que tiene su
continuidad en el centro de la cuenca (al este de Almazéan) y es lo que vendria a corresponder a la
divisoria de aguas entre la cuenca del Duero y la del Jalon. El minimo topografico sigue estando
situado en la cuenca de éste Gltimo. El arménico 3 continua con la marcacion de la divisoria de
aguas, y dentro de la misma se producen altos (sureste de Almazan) y bajos (sobre Gomara). Este
armoénico delimita muy bien el pico del Moncayo y los relieves del Sistema Central. Los
armonicos 4, 5 y 6 agudizan el relieve, como es logico a medida que se disminuye la longitud de

onda.
En todos ellos la principal caracteristica es que se van delimitando las cuencas

comenzando a mostrar las direcciones actuales: N-S, E-O, la del Duero, y NE-SO, E-O la del

Jalon, siendo esta cuenca la que ofrece el punto mas deprimido de todos los mapas.
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Arménico de orden 4. Longitud de onda 32.5 km
Intervalo entre isolineas 50 m. UTM en metros
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Arménico de orden 6. Longitud de onda 21.6 km
Intervalo entre isolineas 100 m. UTM en metros
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Figura VIIL.8. Superficies armonicas procedentes del andlisis espectral del modelo digital de elevaciones. Se
representan los 6 primeros armonicos que corresponden a las longitudes de onda entre 130y 21 km. Coordenadas
UTM en metros.
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Como conclusion del andlisis espectral del Modelo Digital de Elevaciones hay que
destacar la importancia del minimo topografico de la cuenca del rio Jalon que hace que la
tendencia de la curva regional sea siempre hacia el este, en continuidad con los relieves de la
Cordillera Ibérica que limitan la cuenca en su limite oriental. Los maximos topograficos de la
Sierra de Cameros y del Sistema Central se mantienen desde el primer armonico y por ultimo el
importante papel que juega la divisoria de aguas en la caracterizacion del relieve, apareciendo
claramente delimitada a partir del segundo armoénico. En esta divisoria aparece, desde la
superficie armoénica de orden 4, un maximo de altitud por encima de los 1100 m, situado al este

de la poblacion de Almazéan y coincidente con la posicion del apice del domo cortical.

VIIL. 2. LA RED DE DRENAJE

Un elemento fundamental del relieve es la red de drenaje. En la Cuenca de Almazan se
encuentra, como ya se ha mencionado, la divisoria de aguas de las cuencas del Duero y del Ebro
y en su extremo occidental, zona de Barahona, se encuentra también la divisoria de las cuencas

del Duero y del Ebro con la del Tajo (Fig. VIIL.9).

Los rios principales en la zona estudiada son el Duero con sus afluentes Rituerto, Morén,
Torete, Escalote, Talegones y Caracena-Tielmes en la margen izquierda y los rios Izanza,
Sequillo y Madre por la margen derecha y el rio Jalén. El rio Jalon tiene como afluentes
principales el Najima y el Henar en su margen izquierda (Fig. VIIL.9). La red de drenaje se
dispone dendritica sobre materiales blandos, siguiendo direcciones regionales (Lendinez y
Valverde, 1991). Las principales son N-S y E-O para la Cuenca del Duero y NE-SO y E-O para
la del Jalon, existiendo otras direcciones pero de menor importancia. En las zonas de interfluvio
se manifiesta el modelado estructural dando lugar a formas como replanos estructurales,
superficies estructurales, escarpes y cerros residuales de pequefio y mediano tamafio debido a la

presencia de capas duras.

La traza del rio Duero es particularmente compleja en la zona situada entre Soria y

Almazan y se caracteriza por poseer un curso muy sinuoso y por el doble codo que describe en

210



VIII. Discusion de los resultados.....

Almarail y Almazan (Ferreiro, 1991b). Estos cambios bruscos en su recorrido en ocasiones

pueden estar determinados por su adaptacion a fracturas preexistentes o a fendmenos de captura
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Figura VIII.9. Mapa de situacion de los rios principales de la Cuenca de Almazan.La linea en
rojo marca la divisoria de aguas entre las cuencas hidrogrdficas del Duero, Tajo y Ebro.
Coordenadas UTM en metros.

(Hernéandez Pacheco, 1927). La asimetria del valle es uno de los principales rasgos que ofrece el
primer tramo del rio Duero. Se produce una asimetria en las terrazas que desarrolla, asi como una
variacion en el grado de encajamiento. Al sur de Soria existe un encajamiento considerable y se
desarrollan terrazas en su margen izquierdo, mientras que en el derecho sélo aparecen los niveles
mas bajos. A partir de este momento el rio tiene una direccion E-O, sin terrazas ni encajamiento
considerable. Por ultimo existe un tercer tramo N-S antes de llegar a Almazan, que vuelve a

mostrar encajamiento y numerosos niveles de terrazas en su margen derecho.
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El otro rio principal, el rio Jalon, discurre por el sur de la Cuenca con direccion E-O.
Labra profundas gargantas en los materiales mesozoicos que atraviesa y presenta un fondo plano
con una importante llanura aluvial. La importante incision que provoca el rio y sus afluentes da
lugar a que en los materiales blandos se forme un intenso acarcavamiento, dando una morfologia
bastante compleja que muestra aristas divisorias y barrancos entre ellas (Lendinez y Martin,

1991).

Dentro de la cuenca existe una gran barrera morfoldgica, que con direccion aproximada
NNE-SSO, marca la divisoria de aguas entre las cuencas del Duero y del Ebro. Esta barrera
supone un cambio importante en el drenaje y en las principales direcciones morfologicas. Al
norte de la divisoria de aguas se sitia el rio Rituerto, que al igual que el Duero, tiene un trazado
sinuoso y cambia bruscamente de direccion varias veces. Cerca de la divisoria también se
producen el cambio de direccion del rio Mordn, que pasa de tener direccion SO-NE a NO-SE,
hasta alcanzar al Duero al sur de la localidad de Almazan. En este rio se insinla un
desplazamiento del mismo hacia el sur, por la asimetria de las terrazas, observandose esta
caracteristica en otros cursos fluviales de la region (Lendinez y Valverde, 1991).

Los restantes cursos de agua forman una red de cardcter dendritico, ramificado, con dos
direcciones preferentes NO-SE y E-O, justificadas por las direcciones tectonicas regionales. La
morfologia de los valles no es homogénea y a ambos lados de la divisoria Duero-Jalon las
pendientes son mas acusadas, los valles tienen perfil en "V" y la incision vertical es intensa.

En conjunto la Cuenca de Almazan se presenta como una altiplanicie cuya superficie de
colmatacion viene representada por los depdsitos terciarios de la formacion Calizas del Paramo.
Esta superficie de colmatacion esta ampliamente representada en la Cuenca del Duero, formando

relieves residuales mientras que en la cuenca del Jalon habria sido desmantelada por la erosion.

Un aspecto interesante es el estudio del grado de encajamiento de los cursos fluviales de
la red. Los tramos de los valles con distintos valores de encajamiento pueden discriminarse a
partir de los valores de rugosidad. Tomando como referencia tres grados de rugosidad: alta,
media y baja, se pueden diferenciar las areas con mayor encajamiento asociadas a las rugosidades

altas (Sanchez Serrano, 2000). Si la rugosidad es baja el encajamiento es nulo. En este anélisis se
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ha de recordar que la malla del MDE es de 250 m, por lo que no son apreciables encajamientos
de detalle.

En la figura VIIL.10, aparecen los tramos encajados en rojo. Se observa una clara relacion
entre la densidad de los encajamientos y la litologia. Los margenes de la cuenca son zonas de alto
grado de encajamiento, mientras que éste disminuye cuando los rios discurren por los sedimentos
detriticos terciarios. No obstante, en el interior de la cuenca se aprecian tramos encajados en las
cabeceras de los afluentes del rio Jalon y en el rio Torete, afluente del Duero.

El valle del rio Torete esta encajado en rocas mas duras, como son las calizas lacustres. Al

superponer la topografia del limite corteza superior-corteza media se observa que la red de
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Figura VII1.10. Red de drenaje en funcion de su grado de encajamiento. En rojo estan representados los
tramos de los rios que discurren en zonas de alta rugosidad. En azul los rios que corresponden a
rugosidades medias o bajas. Se superpone la superficie regional de 11 km de profundidad. Dentro de la
cuenca el curso mas encajado es el del rio Torote (1) cuyo valle ha incidido las calizas lacustres. Estas
calizas coronan los limites de un valle encajado. Coordenadas UTM en metros.
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drenaje en las proximidades del centro del domo adopta una disposicion radial y que los
principales cursos fluviales tienden a rodear la estructura. Por otra parte, el rio Duero parece
adaptarse a la forma del limite corteza superior-media, discurriendo paralelamente a la depresion
situada al oeste de Soria, corta encajandose su eje segin una direccion N-S y cambia de

orientacion disponiéndose paralelo al domo segiin una direcciéon NE-SO.

Las relaciones encontradas entre los principales rasgos topograficos de la Cuenca de
Almazan y la morfologia del domo cortical apuntan a la existencia de cierto control del relieve
por parte de la estructura de la corteza, lo que indicaria que es una estructura activa en un tiempo
reciente, coincidiendo con la estructuracion de la red actual. Esta relacion debe manifestarse en la
disposicion espacial de los sedimentos mas modernos, por lo tanto en los sedimentos ne6genos y

cuaternarios.

VIII. 3. EL REGISTRO SEDIMENTARIO NEOGENO Y CUATERNARIO

Asumiendo que la estructura de la corteza es relativamente reciente -Neogeno-
Cuaternario-, la disposicion espacial de los sedimentos de esta edad debe estar influida por esta

estructura.

Quiza en este aspecto, una de las mejores evidencias es la red de fracturacion que afecta a
los sedimentos nedgenos. Esta ha sido estudiada por Maestro y Cortés (1999). Segin estos
autores existen varias familias de fracturas con orientaciones: NNE-SSO, NE-SO, ENE-OSO,
NO-SE y NNO-SSE, en las que se incluyen fallas y diaclasas. Las fallas presentan un
movimiento predominantemente normal. Estos sistemas de fracturas se forman en un régimen de
esfuerzos complejo que actua durante el Neogeno, definido por compresiones con orientacion
NNE a NE (campo pirenaico en régimen de desgarre), NNO a NO (campo bético en régimen de
desgarre) y extension radial. Un aspecto que llama la atencidn en este trabajo es la proyeccion de
las direcciones dominantes de fracturas en cada afloramiento (Fig. VIIL.11). Aunque existen
estaciones con tres direcciones dominantes dispersas por toda la cuenca, existe un area de

fracturacion en multiples direcciones asociada a una extension radial.
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Figura VIII. 11. Fracturacion de los materiales neogenos a escala de afloramiento, en la que se muestran las direcciones
de fracturas dominantes en cada uno de los afloramientos y la rosa de direcciones para el conjunto de la Cuenca de
Almazan. Tomada de Maestroy Cortés, 1997.

Ademas de la fracturacion se han buscado otros datos que permitan establecer una
relacion entre la disposicion de los sedimentos terciarios y la estructura de la corteza. Para ello se
han realizado dos cortes geoldgicos: uno transversal a la divisoria de aguas y otro longitudinal a

la misma.

Los datos geoldgicos se han tomado de los mapas geologicos de Goémara, Morén de
Almazan y Arcos de Jalon. En el area se han diferenciado seis unidades litoestratigraficas cuya
edad abarca desde el Paledgeno al Plioceno (Ferreiro, E. 1991b; Lendinez y Valverde, 1991;
Lendinez, A. 1991d):
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1. Paledgeno. Esta unidad estd constituida por conglomerados, arcillas pardo-rojizas,
areniscas, calizas y margo-calizas blancas. Los conglomerados estan formados por cantos
calcareos (procedentes del Jurdsico y Cretacico) y en menor proporcidon areniscas y
dolomias del Tridsico. Son depdsitos de sistemas aluviales. Esta afectados por pliegues de

direccion dominante 110° y 120°, con cierta vergencia hacia el norte.

2. Mioceno Inferior-Medio. Conglomerados formados por cantos calizos y siliceos

redondeados. Ademas de los conglomerados existen arcillas, areniscas y margocalizas.

3 y 4. Mioceno Medio-Plioceno Inferior. Estas dos unidades estan compuestas por calizas,
margocalizas, arcillas y margas. Se encuentran muy mal estratificadas y tienen un aspecto

masivo.

5. Plioceno. Esta caracterizada por conglomerados poligénicos con cantos calcéareos y
cuarciticos. En su parte superior se sitia un conjunto detritico con intercalaciones de

areniscas.
6. Plioceno. Constituida por margocalizas en la base que pasan a calizas oquerosas. Estos

depositos constituyen las superficies tabulares de los paramos. En el corte B esta unidad

corresponde a conglomerados poco cementados y cantos siliceos totalmente sueltos.
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CORTES TERCIARIO EN A3
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CORTES TERCIARIO EN A3
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En la cartografia no hay suficientes datos de estratificacion que indiquen la posicion de las
capas. De estas unidades litoestratigraficas, las que tienen un mayor interés son las
correspondientes al Mioceno Medio, Mioceno Superior y Plioceno. Al elaborar los cortes
geologicos (Fig. VIII.12) se ha encontrado un problema ya que para una misma edad la litologia

es diferente a lo largo del corte. Por ello se han planteado dos hipdtesis:

A) Suponer que las calizas y mago-calizas de la unidad 6 se sitian por encima de la

unidad 5, formada por conglomerados, areniscas y arcillas

B) Suponer que es un cambio lateral de facies.

En el corte A-A', la hipdtesis A estd planteada suponiendo que la unidad 6 estaria siempre
por encima de la 5. En este caso en el centro del corte faltaria esta unidad. Para justificar este
hecho se supone que no se ha sedimentado pues lo que actualmente corresponde a la divisoria de
aguas seria la culminacion de la sedimentacion en toda la cuenca. Un posible levantamiento de
esta parte central (divisoria de aguas) podria haber imposibilitado esta sedimentacion de la unidad
6. La hipdtesis B, muestra la situacion en que existiria un cambio de facies entre 5 y 6, siendo

coetaneas ambas unidades.

En el corte B-B' se han vuelto a proponer las dos hipotesis. La tnica diferencia con el caso

anterior es que la unidad 6 no corresponde a calizas, sino a cantos siliceos sueltos y arenas.

La ausencia de una buena dataciéon de estos sedimentos impide verificar la veracidad de
ambas hipodtesis. En el caso de que la unidad 6 siempre se situe por encima de la 5, el argumento

apoya la hipotesis de un origen relativamente reciente de la estructura cortical.

Para rechazar o confirmar la hipétesis es necesario hacer investigaciones detalladas de la
estratigrafia y geomorfologia de la Cuenca de Almazan y en particular de la zona de la divisoria
de aguas. Cortés y Maestro (1997) realizan un mapa de isohipsas de dos superficies de referencia
en los materiales terciarios para tratar de hallar alguna deformacién en los depdsitos nedgenos.

En este mapa se observa como una de las superficies contornea la divisoria de aguas, adoptando
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una forma similar a la curva de 1000 m en la superficie armoénica 5 (Fig. VIILS), en el interior de
la Cuenca se ve claramente que el ascenso del limite corteza superior-media coincide con el
ascenso del fondo de la Cuenca hacia el este. En el resto de los modelos la relacion entre la

geometria de la corteza y la geometria del fondo de la Cuenca no es tan evidente.

Al comienzo del capitulo se plantearon dos hipoétesis: la estructura cortical de la Cuenca

de Almazan puede reflejar una estructura heredada o ser una estructura relativamente moderna.

Se ha investigado la primera hipotesis, pero hasta ahora no se ha planteado la posibilidad
de que la estructura cortical sea una estructura mas antigua, resultado bien de la extension cortical
y formaciéon de un domo, o bien de un pliegue cortical coetaneo con las etapas compresivas. Es
evidente que la dilatada historia tectonica de la zona ha dejado su impronta en la corteza. La
figura VIIL.13 muestra el bloque Almazan al que se le ha superpuesto la topografia del limite
corteza superior-media. La coincidencia entre ambas areas induce a pensar que se trata de una
estructura antigua. Admitiendo esta posibilidad, la extension durante las etapas extensionales
mesozoicas se habria producido un adelgazamiento de la corteza, estructura que se habria

conservado durante la inversidn tectonica de la cuenca "ibérica".

Por otra parte, también se puede considerar que la etapa compresiva que da lugar a la
inversion de la cuenca, pudo originar el plegamiento de la corteza formando pliegues de gran
amplitud de onda. La orientacion de los pliegues corticales estaria condicionada por los campos
de esfuerzos que actian en el Eoceno Superior-Oligoceno Inferior y Oligoceno-Mioceno Medio-
Superior, caracterizados por unas direcciones de compresion NE-SO y N-S, respectivamente. En
la Cuenca de Almazan el pliegue corresponde a un arqueamiento con ascenso de los limites de las
capas corticales y del Moho, en principio incompatible con la formacién de un surco “sinclinal”,
a menos que existiera una superficie de despegue intracortical que favoreciera una disarmonia
entre distintas capas corticales. Esta superficie estaria relacionada con el sistema de
cabalgamientos que invierte el NO de la Cordillera Ibérica. Maestro (1999) y Casas Sainz et al.,
(2000), interpretan el ascenso del Moho, localizado bajo la Rama Castellana de la Cordillera
Ibérica, como la consecuencia del emplazamiento de un cabalgamiento cortical. La Cuenca de

Almazén constituye una cuenca “piggy-back”, cuyo relleno sedimentario y geometria estan
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controlados por el levantamiento asociado al cabalgamiento que afecta a toda la corteza (Fig.

VIIL.3), dirigido hacia el norte, que eleva la Cuenca de Cameros.
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Figura VIII.13. Mapa en el que se han superpuesto los afloramientos actuales de Weald (junto con la
cuenca deducida de la modelizacion), los limites del Tridsico y Jurdsico (ITGE, 1990), el umbral de
Ateca (Marfil y Gomez Gras, 1992) y las isohipsas de la superficie regional hallada. Coordenadas UTM
enmetros.

En este modelo, el ascenso del Moho estd desplazado hacia el S con respecto a la Cuenca,
cuya formacion estd relacionada con una rampa que causa la elevacion del borde norte. Los
resultados obtenidos en esta tesis no invalidan esta hipdtesis, ya que si no existe un contraste de
densidades entre las laminas de muro y techo del cabalgamiento es imposible detectar estas

estructuras.
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En otras cuencas se han obtenido maximos relativos al sustraer el efecto gravimétrico de
los sedimentos (p.e. Krishna et al., 2000; Scheck et al., 1996; Scheck et al., 1999). Una de estas
cuencas es la “Northeast German Basin”, situada en el noreste de Alemania. Es una cuenca
intracraténica rellena principalmente de sedimentos pérmicos, aunque el registro sedimentario
llega hasta el Terciario. La cuenca sufrid una inversion tectonica en el Cretacico Superior y
Terciario. Los datos sismicos y gravimétricos indican que la estructura de la corteza bajo la
cuenca estd constituida por un cuerpo de alta densidad en la corteza superior y una corteza
inferior también de alta densidad. El limite superior de la corteza inferior también presenta una
forma domica en la zona central de esta cuenca. Bayer et al. (1999) proponen diferentes
hipétesis, concluyendo que no existen datos que apoyen ninguna de ellas en su totalidad. Scheck
y Bayer (1999) sugieren que el cuerpo de alta densidad situado en la corteza media y superior
puede estar relacionada con la actividad magmadtica ocurrida en el Carbonifero Superior.
Partiendo de esta idea se puede considerar que el “rifting” permo-tridsico que inicia la formacion
de la cuenca “Ibérica” puede dar lugar al emplazamiento de cuerpos de alta densidad en la
corteza. Esta posibilidad no puede descartarse en la zona NE de la Cordillera Ibérica. No
obstante, en modelos realizados en el margen meridional de la zona NE del Sistema Central,
donde existen fosas pérmicas acompanadas de vulcanismo no se ha encontrado la presencia de

cuerpos de alta densidad en la corteza (Bergamin y Tejero, 1993).

VIIL 4. LA ESTRUCTURA DE LA CORTEZA Y SU RELACION CON LA EVOLUCION
TECTONICA DEL AREA

En la discusion precedente se han considerado diversas hipotesis para explicar la

estructura de la corteza establecida a partir del analisis de los datos gravimétricos efectuado.

La Cuenca de Almazan esta situada sobre un bloque cortical que constituyd un area
elevada hasta la inversion de la cuenca “ibérica”. En la inversion tectonica, el bloque de Almazéan
es un area deprimida que se rellena de materiales terciarios continentales. A finales del Nedgeno,
la altitud de la Cuenca enrasa en la zona oriental con sus margenes y los sedimentos se extienden
mas alld de sus limites (Meléndez et al., 1982). En la actualidad, la zona mas elevada de la

Cuenca de Almazan, que corresponde a la divisoria de aguas de las cuencas del Duero y del Ebro,
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presenta en general una altitud mayor que sus margenes oriental y meridional. El estudio
gravimétrico realizado indica que bajo la Cuenca la corteza tiene una forma domica que llega a

elevar el Moho mas de 2 km con respecto a las areas adyacentes.

Durante el Neogeno en todo el NE peninsular domina un régimen tectonico distensivo,
régimen que también controla la deformacion reciente y actual (Herraiz et al., 2000). Ello sugiere
un modelo de evolucion general del campo de esfuerzos nedgeno segin el cual podria pasarse de
una compresion N-S a una distension triaxial de forma progresiva por intercambio de 61 y 62
(fendmeno que parece ser habitual en todo el cuadrante NE de la Peninsula (Simo6n, 1984, 1986;
Guimera, 1984; Gracia y Simon, 1986), y posteriormente a una distension radial sin variar apenas
la orientacion de los tres ejes de esfuerzos. Ello da lugar a campos ain mas complejos, que
pueden manifestarse mediante estados de esfuerzo variados en el tiempo y en el espacio, segiin
sea el resultado de su suma en cada momento y lugar. Desde el Mioceno, el campo de esfuerzos
en el area de estudio estaria controlado por los campos de esfuerzos inducidos desde el margen
bético, desde el margen mediterraneo y desde el margen pirenaico. La posibilidad de la
superposicion de diferentes campos de esfuerzos ha sido sugerida en estudios del NE peninsular
(Cortés et al., 2000) y en la modelizacion de la deformacion de la Placa Ibérica (Andeweg et al.,

1999).

A partir del estudio de la fracturacion en los materiales del Mioceno Superior y
Pleistoceno Cortés y Maestro (1997) y Maestro (1999) proponen la superposicion de un campo
de esfuerzos extensional (extension ESE a ENE) y dos campos de esfuerzos compresivos en
régimen de desgarre (NNE-SSO a NE-SO y NO-SE a NNO-SSE). Por otra parte, el borde
suroccidental de la Cuenca de Almazan constituye la zona de enlace de la Rama Castellana de la
Cordillera Ibérica y el Sistema Central. Los datos obtenidos mediante huellas de fision muestran
una importante actividad de la zona oriental del Sistema Central durante el Plioceno y el
Cuaternario, resultado de los esfuerzos compresivos NO-SE transmitidos desde el borde bético
(De Bruijne y Andriessen, 1999). Este levantamiento se refleja en el encajamiento de la red de
drenaje en el dominio oriental o Guadarrama del Sistema Central (Sanchez Serrano, 2000) y

puede prolongarse hacia la zona NO de la Cordillera Ibérica donde también existe un importante
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encajamiento de la red de drenaje (ver figura VIIL.10). Ademés puede ser el responsable del
ascenso de la base de la corteza superior en la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica, tal y

como se observa en los modelos de densidades realizados.

El analisis de la topografia y de la red de drenaje muestra la coincidencia entre estos
aspectos y el domo cortical. Estas evidencias parecen sugerir que su formacion esta relacionada
con estos campos de esfuerzos. El régimen extensional que domina en el Mediterraneo occidental
después de la formacion del Ordgeno Pirenaico, da lugar a la formacion de cuencas, como la del
surco de Valencia, relieves importantes a lo largo de la costa nororiental de la peninsula (p.e.
Lewis et al., 2000), un importante adelgazamiento de la litosfera (p.e. Vidal et al., 1997; Sabat et
al., 1997; Watts y Torné, 1992; Casas et al., 1986) y a la formacion de las estructuras domicas de
Gudar y Javalambre (p.e. Simén Goémez, 1990). El domo de Almazén puede estar ligado a la
propagacion de la extension hacia el oeste. Simon Gomez (1990) sefiala la posible existencia de
una forma domica en el NO de la Cordillera Ibérica. Su relacion con la Cuenca de Almazan quiza

esté marcada por ser una zona de debilidad cortical, con una larga historia tectonica.

Estas evidencias no excluyen el posible caracter heredado de la estructura cortical y el
control de la estructura previa en la respuesta de la corteza a los distintos campos de esfuerzos. El
control y la reactivacion de estructuras previas se ha puesto de manifiesto en los modelos de
densidades, donde el limite entre dos cuerpos de distinta densidad esté relacionado con accidentes

que afectan a los materiales mesozoicos y terciarios.

Entre otros, uno de los datos mas importantes para confirmar la existencia de una
extension reciente son los datos de flujo térmico. En la actualidad existe s6lo un dato publicado
que arroja un valor de 70 mW m™, magnitud similar a las de 4reas adyacentes como la Cuenca
del Tajo (Fernandez et al., 1998). Como sugieren en las conclusiones Bayer et al. (1999) respecto
a su investigacion de la “Northeast German Basin”, zona en la que los estudios geoldgicos y
geofisicos son muchos mas numerosos y en donde tampoco se ha encontrado una hipdtesis que
explique en su totalidad su formacion, el problema queda planteado a la espera de nuevos datos

que contribuyan a comprender la historia geoldgica de la Cuenca de Almazan.
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IX. CONCLUSIONES

El estudio de la estructura de la corteza en la region de la Cuenca de Almazéan se ha
realizado mediante la integracién de datos geoldgicos y geofisicos. Para la integracion de datos
geologicos se ha procedido a la sintesis de los mapas geoldgicos de la zona a escala 1:50.000
editados por el ITGE y el Mapa Geologico y Minero de Castilla y Leon (SIEMCALSA, 1997).
Los datos geofisicos utilizados han sido sondeos (SHELL, 1980-82; ITGE, 1990), perfiles
sismicos (SHELL, 1980-82) y datos gravimétricos tomados en varias campafas realizadas en la

zona de estudio.

Las principales conclusiones de esta Tesis Doctoral son:

1. La restitucion de las lineas sismicas de reflexion ha servido para determinar la geometria
de la Cuenca de Almazan. La Cuenca tiene una forma de cubeta sinclinal de direccion E-
0, en la que el méximo espesor de sedimentos alcanza los 4500 m en la parte central de la

cuenca.

2. Se ha realizado un levantamiento gravimétrico de 907 estaciones de gravimetria que
arroja una densidad de 0.11 estaciones por cada km?. El error medio cuadratico del
levantamiento es de +/- 1.69 mGal. En el mapa de anomalias de Bouguer elaborado, la
Cuenca de Almazan esta asociada a un minimo relativo centrado al E de la poblacion de
Almazan. Bordeando a este minimo relativo se encuentran dos maximos relativos que con
direccion NO-SE bordean la cuenca por el noreste y suroeste. Los limites noroeste y
sureste estan marcados por dos minimos relativos. Los maximos y minimos anteriores
estan limitados por gradientes, situdndose los mas acusados en los limites oriental y

meridional de la cuenca sedimentaria.

3. Con objeto de conocer las densidades de las rocas del area de estudio se han medido un
total de 37 muestras, principalmente en materiales paleozoicos y mesozoicos. El density
log de El Gredal (SHELL, 1980-82) aporta informacion sobre la densidad de los

materiales terciarios que muestra una media de 2.47 g/em’. El estudio de las densidades
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de las rocas se ha centrado en tres aspectos: medida de la densidad de muestras recogidas
en la zona, andlisis del density log del sondeo El Gredal y recopilacion de datos
publicados sobre densidades relacionadas con la zona de estudio. Las densidades
obtenidas han proporcionado valores de densidad del relleno sedimentario, cobertera

mesozoica y paleozoico.

4. Mediante la aplicacion del método de Bhaskara Rao et al., (1990), se ha calculado el
efecto gravimétrico del relleno sedimentario de la Cuenca. El célculo se ha hecho
considerando una densidad variable en profundidad, partiendo de los datos aportados por
el density log del sondeo El Gredal. El méaximo espesor de sedimentos genera una

anomalia de -37.2 mGal.

5. La sustraccion del efecto gravimétrico de la cuenca al mapa de anomalias de Bouguer
observado ha permitido poner de relieve la presencia de un maximo relativo bajo la zona
oriental del maximo espesor de sedimentos terciarios y por tanto la existencia de

heterogeneidades de densidad bajo la Cuenca de Almazan.

6. Para analizar el mapa de anomalias de Bouguer corregido el efecto gravimétrico de los
sedimentos se han utilizado técnicas de analisis espectral. El calculo del espectro radial ha
permitido estimar la relacion entre el logaritmo del espectro de potencia y la frecuencia y
con ello calcular la profundidad a la que se encuentran las fuentes que producen las
anomalias. La fuente més profunda estd situada 10.7 km +/- 1.59 km y la fuente
superficial a 4.2 km +/- 0.23 km. De acuerdo con los datos sismicos publicados la fuente

regional corresponde con el limite corteza superior-corteza media.

7. Mediante filtrado en el campo de las frecuencias se ha obtenido el mapa de anomalia de
Bouguer correspondiente a la fuente regional. Este muestra un maximo relativo al sur de
Gomara con una direccion NNO-SSE, bordeado al este y al norte por dos minimos
relativos relacionados con la Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica y la Cuenca de
Cameros. Entre el maximo y los minimos anteriores existen gradientes muy marcados con

una direccion NO-SE y E-O, respectivamente. El limite suroccidental, del maximo
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relativo hallado, no presenta gradientes importantes en la zona de unidn entre la cuenca

sedimentaria y la Rama Castellana de la Cordillera Ibérica.

8. La inversion del mapa de anomalia de Bouguer regional ha proporcionado la topografia
del limite corteza superior-corteza media. Esta topografia muestra la existencia de una
estructura domica, ligeramente elongada en una direccion NNO-SSE, en la que la
superficie asciende por debajo de la Cuenca, situdndose a una profundidad menor de 7 km

bajo la cuenca.

9. Los datos geoldgicos de superficie, junto con los datos de sondeos, densidades, sismicos y
gravimétricos han sido unidos para elaborar 7 perfiles gravimétricos en 2 + 1/2 D de la
cuenca, seis de ellos perpendiculares a la misma (segin una direccion NE-SO) y otro
transversal a la cuenca (en direccion E-O) y perpendicular a los anteriores. Dadas las
limitaciones impuestas por el tamafio del mapa de Anomalias de Bouguer en la
investigacion de la profundidad de las fuentes, en la modelizacion se han considerado
tanto la contribucion de las fuentes situadas exclusivamente en la corteza superior y media
como la contribucién de fuentes situadas por debajo del limite corteza superior-corteza

media.

10. Los aspectos mas relevantes puestos de manifiesto por la modelizacion son:

- La geometria de la Cuenca obtenida a partir de la restitucion de las lineas sismicas
justifica el minimo relativo presente en el mapa de anomalias de Bouguer

observado.

- El limite N y NE de la Cuenca de Almazan esta caracterizado por la presencia de
fallas inversas que superponen los materiales mesozoicos sobre los sedimentos
terciarios, estructuras que no se han detectado en el limite sur. La presencia de
minimos relativos de pequena longitud de onda en el margen meridional

corresponden pequefias fosas tectonicas rellenas de sedimentos tridsicos.

227



Carmen Rey Moral

11.

12.

- En el basamento se han definido dos cuerpos con densidades distintas en la zona
NE y S de la Cuenca de Almazan. Las superficies limitantes tienen una direccion

NO-SE y deben representar fallas o zonas de falla hercinicas o tardihercinicas.

- Parte de las estructuras obtenidas en los modelos corresponden a fallas que han

sido activas durante los distintos eventos tectonicos que han afectado a la zona.

- La corteza superior presenta un espesor minimo bajo la parte central de la cuenca,
en la zona de maximo espesor de sedimentos, mientras que aparece engrosada
hacia el norte y noreste y se mantiene con un espesor constante en el borde sur de

la cuenca.

- El limite corteza media-inferior y el Moho ascienden bajo la Cuenca de Almazan.
El Moho se sitiia a 28.5 km en su parte central, frente a los 31 km de profundidad

que alcanza en los margenes.

Con objeto de investigar el origen y posible edad de la estructura cortical obtenida se ha
analizado la relacion entre esta estructura y la topografia. A partir de un Modelo Digital
de Elevaciones, del analisis espectral de los datos topograficos y de la disposicion de la
red de drenaje. La culminacion del domo cortical coincide con la parte mas elevada de la
Cuenca que constituye la divisoria de aguas de las Cuencas del Duero y del Ebro. Este
hecho y la disposicion radial de la red de drenaje con respecto al domo sugiere que existe

una relacion entre la topografia actual y la estructura cortical.

La relacion entre el relieve y la estructura cortical permite proponer que la estructura
domica cortical es relativamente reciente y consecuencia del campo de esfuerzos
extensional dominante desde finales del Terciario. Desde el Mioceno, el campo de
esfuerzos en el NE peninsular esta caracterizado por una extension y estd controlado por
los campos de esfuerzos inducidos desde el margen bético, desde el margen mediterraneo
y desde el margen pirenaico. La superposicion de los mismos da lugar a la estructura

actual de la corteza de la Cuenca de Almazéan. Aunque esta interpretacion es a mi juicio la
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13.

mas plausible no se puede descartar que se trate de una estructura heredada, ligada a

eventos tectonicos anteriores y que controla la deformacion en el area.

Este estudio aporta los primeros datos sobre la estructura profunda de la corteza en la
Cuenca de Almazan y abre nuevos problemas en la investigacion de la corteza en la
Cordillera Ibérica. La resolucion de estos problemas conlleva una investigacion a mayor
escala, en la que se intensifiquen los estudios geofisicos en la Cordillera Ibérica a escala
de la cadena y a escalas mas locales. Las hipotesis quedan abiertas a la espera de datos

que permitan contrastarlas.
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