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1. INTRODUCCION






Introduccion

Los datos experimentales de mecanica de rocas sugieren que la litosfera estd
controlada por dos tipos de deformacion: fragil y flujo dactil. Ambos tipos de deformacion
han sido ampliamente estudiados en laboratorio en los minerales y rocas mas comunes de
la corteza y manto terrestres. Los estudios de deformacion experimental en estos materiales
han permitido establecer leyes empiricas que describen su comportamiento y cuya
extrapolacion al rango de profundidades y temperaturas imperantes en la litosfera permite
construir los denominados perfiles reologicos o de resistencia (Goetze y Evans, 1979).
Estos perfiles han demostrado ser una herramienta bdsica para el estudio del
comportamiento mecadnico de la litosfera. De este modo se ha podido determinar la
existencia en la litosfera (tanto continental como oceénica) de varias transiciones ductil-
fragil, cuya profundidad y resistencia es funcién no solo de modelo litosférico inicial, sino
también del estado térmico de la litosfera y del régimen de deformacion imperante
(Kohlstedt ef al., 1995; Lowry y Smith, 1995; Lamontagne y Ranalli, 1996; Fernandez y
Ranalli, 1997; Ranalli, 1997, 2000; Behn et al., 2002). Los resultados de los perfiles
reologicos han demostrado tener una buena correspondencia con la distribucidon de la
sismicidad en profundidad y con el estado de esfuerzos que puede inferirse de los
terremotos, demostrandose que los focos sismicos suelen agruparse en la litosfera entorno
a los horizontes de transicion ductil-fragil (TDF) (e.g. Sibson, 1982, 1986, 2002; Alderson
et al., 2003). Ademas, las imagenes sismicas de la corteza continental (sobre todo en
perfiles sismicos de reflexion profunda), corroboran la existencia de una estratificacion
reoldgica, con una corteza superior normalmente poco reflectiva en la que se pueden
reconocer superficies discretas de falla, y una corteza profunda, usualmente con una
marcada fabrica sismica laminada, en la que la deformacion puede inferirse que sucede en

el campo ductil.

Para la caracterizaciéon de la estratificacion reoldgica en tres dimensiones de una
region litosférica es necesario pues, poder contar con un modelo litosférico inicial, en el
que se conozcan tanto el espesor y las caracteristicas de las capas corticales, como el
régimen térmico imperante. Este tipo de estudios regionales, basados en la modelizacion de
multiples perfiles reoldgicos, estd resultando ser una herramienta muy valiosa para
aproximarse al estudio del comportamiento mecanico de orogenos (Lowry y Smith, 1995;
Garcia-Castellanos et al., 2001; Jackson, 2002) y regiones continentales extendidas
(Fernandez y Ranalli, 1997; Behn et al., 2002), permitiendo contrastar la distribucion de la
sismicidad con la modelizacion tridimensional de la TDF en la litosfera (Sibson, 1982,
1986, 2002; Aldersons et al., 2003). Este tipo de estudios, por tanto, resulta ser muy

valioso para validar los procesos de deformacidn en regiones tectonicamente activas.
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El objetivo de este trabajo de investigacion es la elaboracion de un modelo reologico
tridimensional para la corteza de la region de Béticas-Rif y el Mar de Alboran, en el
Mediterraneo occidental, segin un modelo litosférico completo que integra datos
geoldgicos y geofisicos previos. Este estudio pretende, por tanto, una estimacién de la
distribucion de los dominios con deformacidn ductil y fragil en la corteza de la zona, asi
como de la profundidad y de la magnitud de los esfuerzos en la transicion ductil-fragil.
Finalmente con este modelo reologico, se realizara una comparacién con la distribucioén de
los terremotos, valorandose la validez de la modelizacion y aportando una primera
interpretacion del significado de la sismicidad y del modelo reoldgico de la deformacion

actual y reciente en este dominio de convergencia activa de placas.



2. CONTEXTO GEOLOGICO






Contexto geologico

La Cordillera Bética, en el sur de Iberia, y la Cordillera Rifefia, en el norte de
Marruecos, estan conectadas a través del Arco de Gibraltar y suponen el cinturon
orogénico alpino mas occidental del Mediterraneo. El Mar de Alboran y su continuacidon
hacia el este en la Cuenca Sur Balear, se localiza en el interior de uno de los cinturones
orogénicos mas arqueados del mundo. Este esta flanqueado al norte por el antepais Ibérico
y al sur por el Africano, al oeste por el Océano Atlantico y al este conecta con la cuenca
oceanica Sardino-Balear (Figura 2.1).
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Figura 2.1. Esquema tectonico simplificado del Mar Mediterraneo que muestra las cuencas
extensionales Nedgenas y el frente externo de las cadenas Alpinas circundantes (tomado de
Comas et al., 1999). AG: Arco de Gibraltar, AH: Arco Helénico; AT: Arco del Tirreno;
CM: Cresta del Mediterraneo.

2.1. Deformacion Actual en Mediterraneo Occidental

El or6geno Bético-Rifefio y la cuenca del Mar de Albordn se sitian en una zona
amplia de deformacion, ligada a un limite de placas convergente (Africa y Eurasia) que ha
tenido trayectorias de convergencia variables desde el Cretacico. Las reconstrucciones
cinematicas de ambas placas demuestran una convergencia N-S (de aproximadamente unos
200 km) para el segmento mas occidental de este limite de placas durante el intervalo
Oligoceno Medio — Mioceno Superior, seguido de 50 km de convergencia NW-SE desde el
Tortoniense Superior (8-9 Ma) hasta la actualidad (Dewey et al., 1989; Srivastava et al.,
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1990; Roest y Srivastava, 1991; Mazzoli y Helman, 1994; Morel y Meghraoui, 1996;
Rosenbaum et al., 2002).

Recientemente Jiménez-Munt y Negredo (2003) han presentado un modelo de
deformacion actual para el limite de placas Eurasia—Africa en el Mediterraneo occidental y
la transicidn al Atlantico, basado en los datos tanto geoldgicos como geofisicos (modelos
globales de cinematica de placas) disponibles en la region. Este modelo predice
direcciones actuales de compresion en la Peninsula Ibérica con una orientacion NNW-SSE
a NW-SE, coincidiendo con otras determinaciones de esfuerzos derivadas de datos
geoldgicos y geofisicos en la region (Galindo-Zaldivar ef al., 1993, 1999; Herraiz et al.,
2000; Borges et al., 2001; Buforn ef al., 2004). Aunque existen discrepancias, atribuibles a
efectos locales, con algunas de las escasas medidas de movimientos de placas (mediante
GPS) como las de Reilly ef al. (1992), Nocquet y Calais (2004) y Yelles et al. (2004), las
direcciones regionales de compresion para la region de Béticas-Rif-Alboran son coherentes

con los deducidos de los modelos geodésicos globales de movimientos actuales de placas.
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Figura 2.2. Tasa de convergencia de la placa Africana respecto a Eurasia calculada a partir del
modelo NUVEL 1A (DeMets et al., 1994). Obsérvese como el valor de la tasa de
convergencia esta en el intervalo 5-6 mm/afio para el Mar de Alboran y aledafios. También
se muestra la componente N-S del movimiento segin una escala de color.
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En este sentido, son muchos los modelos geodésicos globales que se han desarrollado:
NUVEL 1 (DeMets et al., 1990), NUVEL 1A (DeMets et al., 1994), ITFR96 (Boucher et
al., 1998; Qiang et al., 1999), APKIM2000 (Drewes, 2001), ITRF2000 (Altamimi et al.,
2002), REVEL (Sella et al., 2002), DEOS2K (Fernandes ef al., 2003) ¢ 1GSO2P09
(Nocquet y Calais, 2004). Entre éstos, y tomando como referencia el modelo NUVEL 1A
se infiere que, para un punto de latitud 37° N y longitud 3° W, la tasa de convergencia de la
placa Africana con respecto a la Euroasiatica (mantenida fija) es de 5,11-5,14 mm/afio
segin una direccion N319°E (Figura 2.2). La deformacion actual en Béticas-Rif-Alboran
esta condicionada fundamentalmente por la convergencia actual NW-SE, entre las placas
Euroasiatica y Africana (Reilly ef al., 1992; Jiménez-Munt et al., 2001; Jiménez-Munt y
Negredo, 2003; Nocquet y Calais, 2004, entre otros).

El limite entre ambas placas es una region de deformacion difusa y asi lo pone de
manifiesto el hecho de que la sismicidad regional muestre una amplia distribucion espacial
sin llegar a definir, de manera clara, un limite neto entre ambas placas (e.g. Buforn et al.,
1995). Los estudios de sismotectonica llevados a cabo en la regidon Ibero-Magrebi (Buforn
et al., 1995; Lopez Casado et al., 2001; Stich et al., 2003, entre otros) ponen de manifiesto
la complejidad de la distribucidn y del estado de esfuerzos imperante en la region. Stich et
al. (2003) presentan las soluciones de mecanismos focales para eventos de magnitud
moderada (My, = 3,5-5,7) en la regién de Béticas-Rif-Alboran. En el Mar de Alboran se
obtienen soluciones de falla de salto en direccion, con una orientacion cercana a N-S para
el eje compresivo. En Béticas, los mecanismos focales son variables y las soluciones son
tanto de falla normal como inversa. En consecuencia, se dan situaciones, como la de la
Cuenca de Granada, en la que el régimen de esfuerzos general imperante en la cuenca y
que se deduce de las soluciones de mecanismos focales, es de cardcter tensional (Mufioz et

al., 2002), lo que aparentemente difiere de la situacidon general de convergencia de placas.

Los modelos reologicos que a continuaciéon se presentan se han calculado en
condiciones tanto compresivas como tensionales. A grandes rasgos, y de acuerdo con el
contexto tectonico en el que se enmarca la regidon, los modelos que mejor describen el
comportamiento mecanico de la corteza en el Mar de Albordn y areas circundantes son
aquellos calculados para esfuerzos compresivos. No obstante, es importante tener en
cuenta los resultados de los modelos bajo un régimen de esfuerzos tensional, ya que
localmente pueden darse este tipo de situaciones (e.g. Cuenca de Granada y margen
septentrional del Mar de Alboran).
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2.2. Cordillera Bético-Rifena

El conjunto de la Cordillera Bético-Rifefia se organizan en tres dominios corticales
mayores (Figura 2.3): (1) las coberteras sedimentarias del paleomargen del sur de Iberia y
Magrebi, formadas por rocas sedimentarias Mesozoicas y Terciarias; (2) las Unidades del
Surco de los Flyschs, que comprenden mantos con rocas de edad Cretacico superior y
Mioceno inferior; y (3) el Dominio Cortical de Alboran, constituido fundamentalmente por
un apilamiento de mantos de rocas metamorficas pre-Miocenas que se organizan en tres
complejos, en sentido ascendente: Nevado-Filabride, Alpujarride y Maldguide. El
complejo Maléaguide, que ocupa la posicion estructural mas alta, muestra un metamorfismo
de grado bajo; mientras que los complejos inferiores, Alpujarride y Nevado-Filabride,
muestran una evolucidn de metamorfismo alpino desde condiciones de alta presion/baja
temperatura (Bakker ef al., 1989; Goft¢ et al., 1989; De Jong, 1991; Tubia y Gil Ibarguchi,
1991) hasta baja presion y condiciones de temperatura moderadas o localmente altas. Las
estructuras contractivas originales en el orégeno han sido modificadas por los episodios
extensionales posteriores; los limites entre los diferentes complejos aparecen reactivados o
cortados por despegues extensionales de bajo angulo (Platt, 1986; Garcia-Duefias et al.,
1988; Galindo-Zaldivar et al., 1989; Platt y Vissers, 1989; Aldaya et al., 1991; Garcia-
Dueiias et al., 1992; Jabaloy et al., 1993; Lonergan y Platt, 1995; Martinez-Martinez et al.,
1997; Martinez-Martinez et al., 2002; entre otros muchos).

Los datos estructurales sugieren que durante el Mioceno superior el Dominio Cortical
de Alboran cabalgd sobre los margenes continentales Magrebi e Ibérico y el avance del
frente de deformacidon hacia el oeste desde el Oligoceno hasta el Mioceno inferior,
favorecio el desarrollo de un arco periférico (Arco de Gibraltar). Las direcciones de avance
del frente de deformacion varian desde NW, en la Cordillera Bética (Banks y Warburton,
1991; Lonergan et al., 1994), a W, en el Arco de Gibraltar (Balanya y Garcia-Duefias,
1987; Balanya y Garcia-Duefias, 1988; Platt e al., 1995; Kirker y Platt, 1998; Platt et al.,
2003) y hacia el WSW y S, en la regién del Rif (Frizon de Lamotte, 1987; Morley, 1992;
Platzman et al., 1993).

El acortamiento y cabalgamientos en el frente del arco externo son contemporaneos
con extension y adelgazamiento cortical en la parte interna del arco, esto es, en el Dominio
de Alboran propiamente dicho. Analisis cinematicos recientes han puesto de manifiesto la
existencia de dos sistemas extensionales mayores de edad Mioceno, uno con sentido de

transporte del bloque de techo hacia NNW, durante el Burdigaliense superior—Langhiense,
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y otro con sentido WSW, durante el Serravaliense (e.g. Garcia-Duefias et al., 1988, 1992;
Crespo-Blanc ef al., 1994; Azaiidn et al., 1997, 1998; Martinez-Martinez y Azafion, 1997;
Martinez-Martinez et al., 1997, 2002). Los datos de geocronologia de los afloramientos de
rocas volcanicas y subvolcanicas en la Cordillera Bético-Rifefia y el Mar de Alboran
demuestran que un magmatismo tholeitico a calco-alcalino ha acompafiado los procesos
extensionales (Bellon et al., 1983; Herndndez y Bellon, 1985; Torres-Roldan ez al., 1986;
Di Battistini et al., 1987; Hernandez et al., 1987; Zeck et al., 1989, 1992; Monié et al.,
1994).
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Figura 2.3. Mapa estructural de Béticas-Rif y de los principales dominios geoldgicos
implicados en el ordgeno. Para la Cuenca del Mar de Alboran se muestran las estructuras de
edad Mioceno inferior a Cuaternario y los principales depocentros sedimentarios (tomado de
Comas et al., 1999). CSA: Cuenca Sur de Alboran, CEA: Cuenca Este de Alboran, COA:
Cuenca Oeste de Alboran, CSB: Cuenca Sur Balear, CY: Cuenca de Yusuf.

El acortamiento en el cinturén periférico y la extension cortical en el Domino de
Alboran parecen haber concluido hacia el final del Mioceno. A partir del Tortoniense
superior se instala un régimen compresivo que favorece el desarrollo de pliegues, fallas
inversas y de salto en direccion (Weijermars, 1985; Ait Brahim y Chotin, 1989; Morel,
1989; Galindo-Zaldivar et al., 1993; Meghraoui et al., 1996; Martinez-Martinez et al.,

2002). El vulcanismo contempordneo, lavas shoshoniticas a lamproiticas y basaltos
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alcalinos, se desarrollé fundamentalmente en el sector oriental de Béticas y E de Alboran
(Belloén et al., 1983; Hernandez y Bellon, 1985; Di Basttistini ef al., 1987; Hernandez et
al., 1987).

Los datos regionales indican que la compresion fue NW-SE durante el Tortoniense
superior, rotando a N-S desde el Tortoniense superior al Plioceno medio y cambiando
finalmente NNW-SSE durante el resto del Plioceno y Pleistoceno (Ott d’Estevou y
Montenat, 1985; Montenat ef al., 1987; De Larouziére et al., 1988; Galindo-Zaldivar et al.,
1997). El desarrollo de pliegues E-W durante el Tortoniense superior y una tectonica de
fallas de salto en direccion, durante el Mioceno superior al Holoceno, producen un
acortamiento general en toda la regidon y un levantamiento y emersioén progresiva de los
margenes marinos. Por tanto, desde el Tortoniense superior en adelante, algunos de los
depocentros marinos periféricos de la Cuenca de Alboran fueron emergiendo
progresivamente dando lugar a cuencas continentales durante el Plioceno (Comas et al.,
1999). Las secuencias marinas nedgenas semejantes a las que rellenan la Cuenca del Mar
de Alboran se encuentran ampliamente distribuidas en numerosas depresiones
intramontafiosas y corredores de las regiones emergidas (e.g. Montenat et al., 1987; Ait
Brahim y Chotin, 1989; Sanz de Galdeano y Vera, 1992; Rodriguez-Fernandez et al.,
1999), lo que prueba que la Cuenca de Alboran originalmente se extendia mas alld de los

actuales limites del mar.

2.3. Mar de Alboran

El Mar de Alboran tiene una extension aproximada de 200 km por 400 km, con una
morfologia compleja del fondo oceédnico. Esta constituido por numerosas sub-cuencas,
altos y crestas submarinas, alcanzando una profundidad maxima de 2 km. La Cresta de
Alboran es el relieve més prominente, con una orientacion NE-SW, emerge localmente
para dar lugar a la isla de Alboran. A partir de la morfologia del fondo se han establecido
tres sub-cuencas mayores (Figura 2.3): Cuenca Oeste, Este y Sur de Alboran. Los perfiles
de sismica de reflexion sugieren que los mayores espesores de sedimento se localizan en la
Cuenca Oeste, donde se alcanzan potencias superiores a 8 km (Soto ef al., 1996). Se han
reconocido seis unidades sismo-estratigraficas, denominadas VI a I desde muro a techo del
relleno sedimentario (Jurado y Comas, 1992; Comas et al., 1992; Comas et al., 1999). Los
depdsitos marinos mas antiguos yacen directamente sobre el basamento, son de edad
Aquitaniense?-Burdigaliense y estan constituidos por olistrostomas con materiales

clasticos y arcillas subcompactadas (Unidad VI).
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En la Cuenca Oeste de Alboran se desarrolla un importante fenémeno de diapirismo

de lodo que da nombre a una region concreta: la Provincia Diapirica de Lodo. Este fend-
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Figura 2.4. Evolucion y principales eventos tectonicos de la Cuenca del Mar de Alboran en
relacidn con los diferenciados en Béticas y Rif (tomado de Comas ef al., 1999).
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meno de diapirismo se inicid durante el Mioceno medio, en relacidén con la deformacion
extensional de la cuenca (Soto et al., 2003; Talukder, 2003). Los diapiros perforan toda la
pila sedimentaria y, en su caso, cuando llegan al fondo marino desarrollan volcanes de lodo
(Comas et al., 2003). Volcanes y diapiros se nutren de la misma capa fuente: la Unidad VI
y localmente de la Unidad V (Comas et al., 1992; Sautkin et al., 2003; Talukder, 2003;
Talukder et al., 2003).

La organizacion estructural de la Cuenca de Albordn resulta de dos etapas
consecutivas, una extensional (Mioceno inferior a principio del Mioceno superior) y otra
contractiva (Mioceno superior a Holoceno) (Comas et al., 1999) (Figura 2.4). Actualmente
se barajan tres hipotesis para explicar el origen del Mar de Alboran: (1) La extension estéa
relacionada con procesos de retroceso de una laja de litosfera oceanica que subduce bajo el
Dominio de Albordn (Royden, 1993; Lonergan y White, 1997; Galindo-Zaldivar et al.,
1998; Zeck et al., 1998; Morales et al., 1999; Gutscher ef al., 2002). (2) Delaminacion del
manto litosférico bajo el Dominio de Alboran (Garcia-Duefias et al., 1992; Docherty y
Banda, 1995; Comas et al., 1999; Seber et al., 1996; Calvert et al., 2000). (3) Colapso
extensional post-orogénico relacionado con la removilizacion convectiva de una raiz
litosférica (England y Houseman, 1989; Platt y Vissers, 1989; Houseman y Molnar, 2001).
Estas hipdtesis son capaces de explicar los principales rasgos geologicos de la region,
aunque predicen una cinematica de los contactos mayores y una evolucidn tectonica
diferentes. Por tanto, a la espera de nuevos datos geofisicos (como imagenes sismicas
profundas o modelos de propagacion de ondas sismicas en el Mar de Alboran), el origen y

evolucion tectonica de la region son objeto atin de debate cientifico.
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Modelo litosférico

Con objeto de construir un modelo litosférico global en la region Bético-Rifena y el
Mar de Alboran, se ha llevado a cabo una recopilacidon de los datos publicados sobre la
estructura cortical y propiedades geofisicas en la region. Se han recogido desde valores
puntuales (e.g. medidas in situ de flujo térmico, velocidad de propagacion de ondas P,
densidad, etc.) hasta modelos regionales establecidos a lo largo de perfiles (modelos 2D y
2'4D) y el modelo tridimensional de la litosfera que recientemente ha realizado Torne ef al.
(2000). El modelo litosférico utilizado en este trabajo contempla desde datos de sismica de
reflexion profunda (perfiles ESCI-Béticas, ESCI-Alboran y CONRAD: Watts et al., 1993;
Garcia Duefias ef al., 1994; Comas et al., 1997; Martinez-Martinez et al., 1997a'y 1997b;

60 50 40 30 20 1 o 00
38° 38°
N
37° 37°
&
36° ® ¢ 36°
[
35° 35°
0 100 km
T —
N} Perfiles de Refraccion
—@)— Perfiles Gravimétricos
—()— Perfiles de Reflexion
34° 34°
6°W 5° 4° 3° 2° 1° 0°

Figura 3.1. Mapa de posicionamiento de los datos geofisicos recopilados: perfiles sismicos de
reflexion y refraccion; perfiles gravimétricos. Los modelos corticales propuestos para cada perfil
estan detallados en el ANEXO I. La geologia ha sido tomada de la Figura 2.3.
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Carbonell ef al., 1998; Galindo-Zaldivar et al., 1998), sismica de refraccion (Hatzfeld et
al., 1978; Banda y Ansorge, 1980; Medialdea et al., 1986; Barranco et al., 1990; Banda et
al., 1993) y perfiles con modelizacion de la anomalia gravimétrica regional de Bouguer
(Torne y Banda, 1992; Torne et al., 1992; Watts et al., 1993; Galindo-Zaldivar et al.,
1997). La posicion de los perfiles sismicos y gravimétricos utilizados en la construccion
del modelo litosférico empleado aqui, queda recogida en la Figura 3.1. Junto con estos
datos, que permiten establecer las caracteristicas y estructura local de la corteza, también
ha sido necesario establecer un modelo global de elevacion topografica, y un modelo de
espesor del relleno sedimentario en las cuencas mayores. Ademas se ha utilizado el modelo
tridimensional de Torne et al. (2000) donde queda establecida la profundidad de la Moho y

el flujo térmico superficial.

Para el calculo del modelo reoldgico, la region ha sido dividida segun una malla
regular de celdillas de 40 km de lado (aproximadamente 0,44° de longitud y 0,36° de
latitud) (Figura 3.2). En funcidn de la disponibilidad de datos, el area modelizada ocupa el
sector comprendido entre los meridianos 6° W y 0° y los paralelos 34,5° N y 38,5° N, segtin
un 4rea total de 228.800 km?”. Este sector se ha resuelto seglin 94 sectores discretos cuyas
caracteristicas vienen dadas por el valor central del modelo litosférico que se describe

detalladamente a continuacion.

Figura 3.2. Designacion de los sectores (40 km x 40 km) del modelo litosférico.
Los dominios geoldgicos mayores se han delimitado de manera simplificada
con trazo continuo en tierra y discontinuo en mar.
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3.1. Modelo de Elevaciones

Los datos de elevaciones (topografia y batimetria) que se han empleado proceden de
la base topografica global de Sandwell y Smith (1997) (Figura 3.3) que combina una
batimetria general de los océanos, con una resolucion horizontal de 1 a 12 km (Smith y
Sandwell, 1997) y el modelo digital global de elevaciones GTOPO30 (Servicio Geologico
Americano), con una resolucidon horizontal de 30 arcos de segundo (aproximadamente 1
km). Estos modelos digitales han sido filtrados para obtener una elevacion regional que
desprecie aquellos rasgos de pequefia longitud de onda, por lo que el modelo que se
muestra en la Figura 3.3 procede de un suavizado con una red de busqueda de 1 km x 1

km.

38°
3r°

are

36° — N 36°

Mapa de elevaciones
menos de 400 m

400m - 1000m

I mas de 1000m

35° 35°

oW 5° & 3° 3 1 0

Figura 3.3. Modelo general de elevaciones que integra Sandwell y Smith (1997) y GTOPO30.
En tierra las lineas de contorno se disponen cada 200 m.

El relieve general es abrupto y con fuertes pendientes en el ambito de la Cordillera
Bética que se suavizan hacia el noroeste a medida que nos trasladamos hacia la Depresion
del Guadalquivir. Las alturas maximas superan los 3.000 m en Sierra Nevada y las
maximas cotas se alinean siguiendo una direccion E-W. En el Rif las cotas se elevan hasta
los 2.500 m con una orientacion ESE-WNW. La batimetria estd caracterizada por la
presencia de importantes altos submarinos que dan fuertes cambios de pendiente. El rasgo

topografico mas notable es la Cresta de Alboran que, con una orientacion NE-SW, se hace
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mas somera hacia el noreste llegando a emerger en la isla de Alboran. En el extremo este
de Alboran numerosos altos submarinos salpican el fondo marino: Alto de Al Manssur,
Alto de Maimonides o Banco de Xauen. En el mar la lamina de agua se hace
progresivamente mas potente hacia posiciones mdas orientales. En la transicion de la
Cuenca Este de Alboran hacia la Cuenca Sur Balear se superan los 2.400 m de
profundidad, frente a los 1.600 m de profundidad maxima que se alcanzan en la Cuenca
Oeste de Alboran.

3.2. Espesor de Sedimentos

El mapa de isopacas mostrado en la Figura 3.4 recoge los espesores del relleno
sedimentario nedgeno y cuaternario para la Cuenca de Alboran y las cuencas mayores
adyacentes. Dado que no existen datos disponibles sobre las cuencas en el Rif, se han
considerado exclusivamente las cuencas Neogenas en las Béticas. El espesor del relleno
sedimentario de la Cuenca de Alboran ha sido tomado del célculo realizado por Soto et al.
(1996) a partir de la conversién a profundidad de perfiles de sismica de reflexion. El
maximo espesor de sedimentos alcanza mas de 8 km en la Cuenca Oeste de Alboran y
define un depocentro elongado NNW a NNE que hacia el norte, en el Graben de Malaga,
se dispone E-W (de la Linde ef al., 1996). En la Cuenca Este de Alboran y transicion con
la Cuenca Sur-Balear, la cobertera sedimentaria disminuye hasta alcanzar espesores

inferiores a 2 km.

Mapa de Isopacas
———  Trazo seguro 35°

,,,,,,,,,,,,, Trazo probable

20 1° 0°

Figura 3.4. Mapa general de espesor de sedimentos en las cuencas mayores (valores en km).
Equidistancia 1 km. Ver texto para referencias.
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El espesor del relleno sedimentario para la Cuenca del Guadalquivir, que supera en
algunos puntos los 4 km, ha sido tomado de Garcia-Castellanos et al. (2002). En aquellas
cuencas emergidas con sedimentos de edad Terciario o Cuaternario, de las que se dispone
alguna informacidén geofisica sobre la geometria y magnitud del depocentro, se han
reconstruido las lineas de contorno del relleno sedimentario. Asi en la Cuenca de Granada
se han recalculado los valores de Morales ef al. (1990) para mostrar el espesor, al igual que
se han recalculado las isopacas en las Cuencas de Almeria, Campo de Dalias y Cuenca de
Totana a partir de las reconstrucciones realizadas por Rodriguez-Fernandez y Martin
Penela (1993), Pulido-Bosch ez al. (1992a, 1992b) y Gauyau et al. (1977), respectiva-

mente.

Asi la Cuenca de Granada alcanza una potencia del relleno sedimentario que supera
los 1,5 km en los depocentros situados en el margen septentrional de la depresion. En las
Cuencas de Almeria y Campo de Dalias los mayores depocentros se disponen con una
orientaciéon NE-SW y el relleno sedimentario puede superar los 2 km. Mas al norte, en la
Cuenca de Totana, los espesores de sedimentos estimados estan entorno a los 500 m;

aunque localmente pueden alcanzar potencias de 1 km.

3.3. Espesor Cortical

Los valores de profundidad de la Moho (Figura 3.5) aqui recogidos resultan de un
modelo tridimensional inicial realizado por Torne et al. (2000). Se han modificado
puntualmente los valores dados por estos autores, de tal manera que se han incorporado en
la Depresion del Guadalquivir los aportados por Garcia-Castellanos et al. (2002), asi como
la correccion que realizan estos autores en la region de Sierra Nevada y areas adyacentes.
En el extremo septentrional del Rif también se han incorporado los valores aportados por
Tadili et al. (1986).

El modelo resultante muestra una corteza cuyo espesor varia entre los 14 km, bajo la
transicion entre la Cuenca Este de Alboran y la Cuenca Sur Balear (meridiano 1°-1,5° W),
y mas de 38 km, en el bulbo cortical que se localiza en Béticas, desplazado ligeramente al
norte con respecto a la region de mayor elevacion topografica (Sierra Nevada). En la
mayor parte del Mar de Alboran, el espesor de corteza oscila entre 14 km en el extremo
oriental y los 18 km bajo la Cuenca Oeste de Alboran. Hacia Béticas y Rif se produce un
brusco engrosamiento cortical que siempre supera los 30 km. Los mayores gradientes de

adelgazamiento cortical se localizan siguiendo el contorno de la linea de costas. En la zona
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occidental, la variacion de espesor cortical desde la Cuenca Oeste de Alboran hacia Béticas
y Rif, resulta en un patrén de gradientes elevados. Existe un engrosamiento cortical notable
en el Arco de Gibraltar, donde en un trayecto horizontal E-W de 85 km, la corteza tiene 18
km de espesor bajo la Cuenca Oeste de Alboran y alcanza mas de 30 km bajo el Arco de
Gibraltar. En el extremo oriental de Alboran, el adelgazamiento cortical es mas suave,
especialmente en el margen meridional donde la variacién de espesor cortical es de 14 km

para un intervalo horizontal N-S de 165 km.
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Figura 3.5. Mapa de profundidad de la Moho. Establecido a partir de los datos de Torne et al.
(2000) con modificaciones locales tomadas de Tadili et al. (1986) y Garcia-Castellanos et
al. (2002).

3.4. Flujo Térmico Superficial

El flujo térmico superficial es uno de los parametros mas importantes en cualquier
modelizacion reologica, dado que condiciona el calculo de la geoterma. Existen diversas
medidas puntuales de flujo térmico superficial, tanto en la Cordillera Bética (Albert
Beltran, 1979; Fernandez ef al., 1998), como en el Rif (Rimi y Lucazeau 1987; Rimi, 1993,
1999; Rimi et al., 1998). En la cuenca del Mar de Alboran, por el contrario, existen
diversos perfiles con medidas regulares de la anomalia de flujo de calor (campafia
FLUCALRB I, Polyak et al., 1996) (Figura 3.6). Estas medidas en el mar fueron corregidas
por Polyak et al. (1996) y Torne et al. (2000) (segin el efecto de sedimentacion, de
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refraccion térmica por estructura y de magmatismo reciente), estableciendo un mapa de la
anomalia térmica regional (Figura 3.7). Esta anomalia ha sido aqui corregida en algunas
regiones del Rif, al integrar datos mas recientes de Rimi ez al. (1998) y Rimi (1999).
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Figura 3.6. Distribucion de puntos de medida de valores de flujo de calor en el Mar de
Alboran y margenes espafiol y marroqui; tomados de Albert Beltran (1979) y Fernandez et
al. (1998) para la Cordillera Bética y Polyak et al. (1998) para la Cuenca de Alboran y Rimi
et al. (1998) para el margen marroqui.

El patron de anomalia de flujo de calor resultante (Figura 3.7) presenta diferencias de

2 -2
,en la

flujo de calor superiores a 65 mW m™, con un maximo cercano a 115 mW m
Cuenca Este de Alboran, y un minimo inferior a 55 mW m?, en el Arco de Gibraltar. En
Béticas existe una disminucion progresiva del flujo de calor hacia el SE, determinando que
de este a oeste y a lo largo del Mar de Alboran, exista una diferencia de mas de 60 mWm™
desde 110-115 mW m™ en la Cuenca Este de Alboran hasta 70-80 mW m™ en la Cuenca
Oeste de Alboran. En general, y a medida que la batimetria aumenta hacia el este, el flujo
de calor se mantiene constante desde el meridiano 3,5° W o incluso se acrecienta en la
Cuenca Sur Balear (~115 mW m™). Esto sugiere un adelgazamiento litosférico hacia el
este desde la Cuenca Oeste de Alboran hacia la Cuenca Sur Balear, a la par que hay un

adelgazamiento de la corteza (Torne et al., 2000).

Hacia los margenes de la Cuenca de Alboran los gradientes de la anomalia de flujo
térmico se hacen mas acusados, con una disposicion oblicua a la linea de costas que se

hace especialmente manifiesta en el margen septentrional, en el entorno del Dominio de
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Alboran. Para una seccion NW-SE, la maxima variacidon que experimenta el flujo térmico
en Béticas es de 30 mW m™ en 55 km de distancia horizontal (i.e. 0,54 mW m™ por
kilometro). En el margen meridional, la disminucion de flujo térmico esta caracterizada por
una importante componente N-S, desde la Cuenca Este de Albordan hacia el antepais
africano, con variaciones de hasta 30 mW m™ en una distancia horizontal de 70 km (i.e.
0,43 mW m?” por kilémetro). En el entorno del Dominio de Alboran y el Dominio
Magrebi, el gradiente maximo del patron de anomalia rota hasta una direccion E-W, con

variaciones del flujo térmico de 1,6-1,8 mW m™ por kilémetro.
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Figura 3.7. Modelo térmico regional obtenido a partir de las medidas puntuales de flujo de
calor que se muestra en la Figura 3.6 y modificado segin Rimi ez al. (1998) para el margen
marroqui.

3.5. Modelo de Estructura Cortical

Seglin la informacidn relativa a la estructura cortical aportada por los distintos datos
geofisicos, asi como de la informacién de geologia de superficie, se han establecido
diversos dominios geoldgicos para las celdillas del modelo (Figura 3.8), cuya estructura y
caracteristicas concretas se ha definido segun un modelo de n-capas mds un semiespacio. A
saber, estos dominios son: Antepais (Ibérico y Africano), Depresion del Guadalquivir,
Dominio Sudibérico (incluyendo el Dominio Magrebi en el Rif y el Surco de los Flyschs),
Dominio de Alboran, Alboran Oeste (incluyendo la Cuenca Oeste de Alboran) y Alboran

Este (incluyendo las Cuencas Este y Sur de Alboran y la transicion hacia la Cuenca Sur
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Balear). Esta division de la Cuenca de Alboran, atiende a la presencia mayoritaria de

cuerpos de naturaleza volcénica al este del meridiano 3,5° W (Comas et al., 1999). Estos

cuerpos intruyen aqui la corteza de la cuenca, que resulta ser una corteza continental

fuertemente adelgazada, transicional con la probable corteza ocednica de la Cuenca Sur
Balear (Comas et al., 1997).
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Figura 3.8. Correspondencia entre sectores y los dominios geologicos mayores que se han
diferenciado en la region, asumiendo una estructura cortical cuya distribucion de densidades
es la que se recoge en las columnas de la parte inferior de la figura, y cuyo espesor cortical
se toma en cada celda del modelo presentado en la Figura 3.5.
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Con los datos geofisicos disponibles se ha seleccionado una posicion para las
discontinuidades mayores en la corteza. A cada una de las capas del modelo cortical se le
ha asignado un valor de densidad, segin los datos geofisicos disponibles (Tabla 3.1).
Ademas, dado que existe una probada correspondencia entre densidad y velocidad de
propagacion de ondas sismicas (Nafe y Drake, 1957; Birch, 1961; Christensen y Salisbury,
1975; Christensen y Mooney, 1995), las densidades se han contrastado con aquellas que
resultarian de la conversion de V,. Asi, se ha utilizado la equivalencia propuesta por
Christensen y Mooney (1995), segun la cual:

p:a+% V' =a+bp’ [3.1]
p

donde a y b son los parametros resultantes de ajuste de una regresidon no lineal a distintas

profundidades.

Esta relacion [3.1], en especial tomando el ajuste que proponen Christensen y Mooney
(1995) para regiones de corteza continental adelgazada, permite inferir cuales serian las
densidades de cada una de las capas del modelo cortical, alli donde existe un modelo de
velocidades V,, establecido por perfiles sismicos de refraccion (Hatzfeld et al., 1978;
Banda y Ansorge, 1980; Medialdea ef al., 1986; Barranco et al., 1990; Banda ef al., 1993),
tomografia sismica (Carbonell et al., 1998; Serrano et al., 1998) y datos de propagacién de
ondas superficiales (Corchete et al., 1995; Badal ef al., 1996). Existen varios dominios
corticales en los que la comparacion entre las densidades usualmente utilizadas en los
modelos gravimétricos (Torne y Banda, 1992; Torne et al., 1992; Watts et al., 1993;
Galindo-Zaldivar ef al., 1997) y las derivadas de la relacion V,— densidad es especialmente
critico, porque permiten deducir su naturaleza. Estos dominios son: (1) la corteza profunda
bajo el Dominio de Alboran en Béticas, para inferir si tiene o no caracteristicas de corteza
inferior; (2) el manto superior bajo Béticas frente al que se encontraria bajo el Mar de
Alboran; y (3) la corteza superior (exceptuando los sedimentos) en la Cuenca Oeste de
Alboran frente a la de la Cuenca Sur de Albordan y Cuenca Este de Alboran — Cuenca Sur

Balear.

En el primero de estos casos, se ha propuesto tanto el caracter de corteza inferior hasta
la linea de costas, en Béticas (p=2.900 kg m™ segtin Galindo-Zaldivar et al., 1997); hasta
autores que empleando las V,, inferidas en la corteza profunda (ondas P*) mediante perfiles
de refraccion (Banda et al., 1993), tomografia sismica (Carbonell et al., 1998) y medidas
de V, y densidad (Zappone et al., 2000), sugieren un caracter de corteza intermedia
(Garcia-Duetias et al., 1994; Martinez-Martinez et al., 2002). Si se utiliza la conversion
[3.1] con la velocidad de las ondas P (V,=6,5 km s, Banda et al., 1993) medidas en la
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parte mas profunda de la corteza en Béticas Centrales (Moho=38 km) se deduce una
densidad de 2.900 kg m™, coincidente con aquella propuesta por autores como Galindo-
Zaldivar et al., (1997). Este valor se aplicara al Dominio de Albordn en Béticas y por
extrapolacion al Dominio de Albordn en el Rif. Para la corteza profunda en el Dominio
Sudibérico se ha empleado una densidad de 2.950 kg m™ segtin lo propuesto por Torne et
al. (1992). Banda et al. (1992) sugieren una densidad de 3.000 kg m™ para la corteza
profunda en el antepais, que sera la empleada en este trabajo.
Tabla 3.1. Valores de densidad (g cm™) para cada una de las capas del modelo. A. Ibérico:
Antepais Ibérico; D.Guad.: Depresion del Guadalquivir; D.Sudib.: Dominio Sudibérico;

D.Alb.: Dominio de Alboran; COA.: Cuenca Oeste de Alboran; CESA.: Cuenca Este y Sur
de Alboran

A. Ibérico D. Guad. D. Sudib. D. Alb. COA CESA

Sedimentos - 2,3 2,3 2,3 2,35 2,35
C. Superior 2,7 2,7 2,7 2,7 2,7 2,65
C. Profunda 3,0 30 2,95 2,9 - -

Manto 3,3 3,3 3,3 3,3 3,25 3,25

En relacion con las caracteristicas del manto superior bajo Alboran se ha propuesto
desde las primeras medidas de Hatzfeld ez al. (1978) su caracter “andmalo”, con V,
especialmente bajas (V,=7,5-8,0 km s™). Utilizando de nuevo la conversién [3.1], resulta
que para una profundidad de 20 km (en consonancia con la derivada de la interpretacion
del perfil ESCI-Alboran 2b y 2¢; Comas et al., 1997), y una V,, de 7,5 km s'l, resultaria una
densidad de 3.170 kg m™ para la Cuenca Este de Alboran. Mientras que para Alboran
Oeste, dado que el espesor de corteza es probablemente superior a 18-19 km (Torne et al.,
2000), si asumimos una V, de 8,0 km s'l, la densidad resultaria de 3.290 kg m>. Por esta
razon en este trabajo se ha empleado una densidad promedio de 3.250 kg m™ para el manto
litosférico bajo el Mar de Alboran, de acuerdo con lo propuesto previamente por Torne et
al. (1992). Para el manto litosférico en el resto de la region se ha empleado una densidad
promedio de 3.300 kg m™, que resulta de aplicar la ecuacién [3.1] a una V,;=8,0-8.2 km s

y que es acorde con los valores propuestos por Torne et al. (1992).

Finalmente, y en relacidon con la densidad de la corteza en el Mar de Alboran,
comparando la Cuenca Oeste de Alboran con la Cuenca Este y Sur de Alboran, debemos
tener en cuenta las siguientes observaciones: (1) el espesor de corteza en la Cuenca Oeste
de Alboran, bajo el enorme depocentro alli situado (8-9 km), debe ser por tanto del orden

de 10-12 km, ligeramente inferior al inferido para la Cuenca Este de Alboran (12-14 km)

27



Condicionantes reologicos de la sismicidad cortical en Béticas-Rif y Albordn

(Figura 3.2D); (2) la naturaleza de esta corteza bajo el Mar de Alboran (Cuenca Oeste
frente a la Cuenca Este de Alboran) resulta ser muy probablemente diferente, dado que en
la Cuenca Oeste de Alboran se ha comprobado que existen rocas similares a las del
Complejo Alpujarride (Sanchez-Gémez et al., 1999; Soto et al., 1999), de naturaleza
cortical (V,=5,8-6,1 km s, p=2.700-2.750 kg m™; Zappone et al., 2000); mientras que en
la Cuenca Este de Alboran existe una gran abundancia de cuerpos igneos intrusivos, cuya
densidad y V,, estan por establecer. Si tomamos tentativamente las V, medidas in situ por
Zappone et al. (2000) como representativas de la corteza continental fuertemente
adelgazada en la Cuenca Oeste de Alboran (V,=6,5 km s, resulta una densidad de 2.880
kg m™ (usando la ecuacién [3.1]). Por el contrario, asumiendo que la Vp en la parte mas

profunda de la corteza de la Cuenca Este de Alboran oscila entre 5,1-7,7 km s

, segun
indican los unicos datos de sismica de refraccion disponibles (Hatzfeld et al., 1978;
Morelli, 1985), resultaria una densidad promedio de 2.650-2.700 kg m™ (usando la
ecuacion [3.1]). En este trabajo por tanto, se han utilizado densidades de 2.700 kg m™ para
la corteza superior bajo Béticas, Rif y Cuenca Oeste de Alboran y 2.650 kg m™ para la

corteza en la Cuenca Este de Alboran.

El modelo cortical que finalmente se propone, se muestra en la Figura 3.8 seglin
una distribucién de densidades por dominios (Tabla 3.1). Seglin este modelo, el antepais
Ibérico (e.g. sector B2) esta caracterizado por una discontinuidad a 23 km (Banda ef al.,
1993) que separa corteza superior (p=2.700 kg m™) y corteza con caracteristicas de corteza
profunda (p=3.000 kg m™). El dominio de la Depresion del Guadalquivir (e.g. sector C2)
es semejante al modelo cortical del antepais, salvo que incluye una capa de sedimentos
cuyo espesor se toma en cada caso del mapa de isopacas propuesto por Garcia-Castellanos
et al. (2002) (Figura 3.4). El Dominio Sudibérico y Magrebi (que engloba también el Surco
de las Unidades de los Flyschs) presenta una discontinuidad intracortical a 22 km segun
demuestran los datos sismicos y modelos gravimétricos disponibles (Torne et al., 1992,
Torne y Banda, 1992). Para el Dominio de Alboran (e.g. sector D6), los perfiles de
modelizacion gravimétrica de Torne y Banda (1992) y los perfiles de sismica de refraccion
de Banda y Ansorge (1980), proponen también la existencia de una discontinuidad
intracortical a 22 km. Por ultimo, en la Cuenca de Alboran se ha definido un modelo de
dos capas, una superior de sedimentos (p=2.350 kg m™) cuyo espesor viene dado en cada
caso por la Figura 3.4, y una segunda con caracteristicas de corteza superior que se
extiende hasta la Moho. La distincion entre la corteza de Alboran Este (p=2.650 kg m™) y
Oeste (p=2.700 kg m™) atiende, como hemos mencionado anteriormente, a la abundancia
de cuerpos igneos que intruyen la corteza en el entorno de la Cuenca Este y Sur de
Alboran.
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Temperatura en la litosfera: la geoterma continental

4.1. Ecuaciones Fundamentales

La variacion de la temperatura con la profundidad en la litosfera continental
condiciona gran numero de procesos geodinamicos y se erige como factor critico en los
modelos reoldgicos. Aunque tanto la conveccion como la conduccion son mecanismos de
transferencia de calor determinantes en la distribucion de temperaturas en la litosfera, en
regiones continentales tectonicamente activas, los procesos conductivos son los
dominantes (Chapman y Furlong, 1992). La ecuacion que rige la transferencia conductiva
de calor es (Chapman y Furlong, 1992; Turcotte y Schubert, 2002):

—div(—k -6T/5z)+ A= pc 6T/ 5t [4.1]
donde T es la temperatura, ¢ el tiempo, 4 la produccion radiogénica de calor, k la

conductividad térmica, © la densidad y c el calor especifico.

Para un medio homogéneo e isotropo, la transferencia de calor unidimensional viene
dada por la expresion:

0T A 16T
+—=——
0z k a ot

[4.2]

donde a =ck/p es la difusividad térmica. El segundo término de esta igualdad se anula y
la expresion [4.2] puede simplificarse si el medio posee una produccion de calor constante,
resultando la ecuacion de Poisson:

a’T A4

-4 43
oz* k [43]

La produccién de calor en la litosfera continental (4) varia con la profundidad dependiendo
de la distribucion de isotopos radiogénicos. La conductividad térmica (k), sin embargo,

varia tanto con la composicion, como con la presion y la temperatura.
Asumiendo una capa con produccion de calor y conductividad térmica constantes, la

temperatura variara con la profundidad segtn la expresion:

IT'(z)=T, +—z——— [4.4]

donde 7,y g, son, respectivamente, la temperatura y el flujo térmico para el techo de esta
superficie (z =0). Si la capa tiene un espesor Az, la temperatura a muro y el flujo a través
de esa superficie (7, q, ) estan relacionados con las mismas variables en el techo (7} ,q; )

y con las propiedades de la capa (4, k) (Chapman y Furlong, 1992) segun:
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ANZ*
2k

T(z):TTJrq?Tz— [4.5]

QBZQT_A'AZ [4.6]

Para un caso de n-capas basta aplicar las ecuaciones [4.5] y [4.6] desde la capa mas somera
hacia abajo, tomando sucesivamente como 7, y g, en cada nueva capa los valores de 7, y

g, calculados para la base de la anterior.

La diversidad estructural y composicional de la litosfera continental se traduce en una
compleja distribucidon vertical de la produccidén radiogénica de calor. Para la corteza
superior se suele asumir un decrecimiento exponencial en la produccion radiogénica de

calor que responde a la expresion:

A(z):AOeXp(—Z/D) [4.7]
donde 4, es la produccion radiogénica de calor en superficie y D el espesor de la capa en
la que se considera una produccién de calor de tipo exponencial (suele tomarse un valor de
D=10-15 km). Aunque ésta no es la tinica expresidon derivada para reconstruir la variacion
de A en la litosfera, si es la expresion utilizada maés frecuentemente. Para las capas mas
profundas de la litosfera se asume una produccion radiogénica de calor constante. Algunos
autores sugieren por el contrario, que la produccion radiogénica de calor contribuye en un
40% al flujo térmico superficial (Chapman y Furlong 1992; Pollack y Chapman, 1977,
Vitorello y Pollack, 1980), por lo que:

4,=0.4q,/D [4.8]

En este caso, la distribucion exponencial continiia en profundidad hasta que cae el
valor de la produccion radiogénica de calor en la corteza inferior 4, , a una profundidad tal
que z=D+In(4,/4,) (Chapman y Furlong 1992).

Determinar la produccion de calor en la corteza inferior es ciertamente una tarea
mas ardua, por lo que los valores que usualmente se emplean proceden de determinaciones

experimentales en rocas caracteristicas de la corteza inferior.

4.2, Calculo de la Geoterma

El célculo del gradiente de temperatura en funcion del flujo térmico superficial
(Chapman y Furlong, 1992; Turcotte y Schubert, 2002) se ha realizado en este trabajo
asumiendo un modelo de capas con conductividad térmica y producciéon radiogénica de
calor constante, y cuyas caracteristicas se recogen en la Tabla 4.1. La temperatura

superficial empleada en tierra es de 15 °C, que corresponde con la media anual en la
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region. Para la temperatura en el fondo del mar se ha empleado la temperatura media del
Mar de Alboran, 12 °C.

Tabla 4.1. Parametros utilizados en el calculo de la geoterma.

K (mW/m°K) A (mW/m®)
Sedimentos 0223 x10° 0107
Corteza Superior ©2,5x 10° ©1,4x10°
Corteza Profunda @ 21x10° @2 2,0x10™
Manto Litosférico ©3,1x10° ©2,0x107°
(1) Rimi e al., (1998) (2) Fernandez et al., (1998)
(3) Garcia-Castellanos et al., (2002) (4) Zeyen y Fernandez (1994)

Si asumimos una produccion radiogénica de calor exponencial para toda la corteza
superior y que el 40% del flujo térmico superficial es debido a fuentes radiogénicas, tal y
como sugieren Chapman y Furlong (1992) (ecuacién [4.8]), la geoterma continental
resultante es mas caliente que aquella calculada para una produccion radiogénica de calor
constante (Figura 4.1) (con una diferencia constante de 100 °C a partir de una profundidad
de 20-22 km).

T (°K)
200 400 600 800 1000 1200 1400
0 1 1 s 1 s 1 4 1 4 1
;
~ 20+
o
®
i)
°
c
E -
o
o Figura 4.1. Comparaciéon entre geotermas
con produccién radiogénica de calor
40 constante y exponencial (considerando que el
40% del flujo de calor superficial es de
origen radiogénico). A= 0,0014 mW/m>;
] qo=55 mW/m? ; D= 22 km.

Dado que no se conoce con precision la contribucion de la radiactividad al flujo
térmico superficial en el entorno del Mar de Alboran y a favor de simplificar el modelo

reologico minimizando la entrada de variables poco conocidas en la region, se ha elegido
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un patrén de produccidén radiogénica de calor constante en consonancia con otras
modelizaciones térmicas (Fernandez ef al., 1998; Torne et al., 2000; Garcia-Castellanos et
al.,2002) (Tabla 4.1). La influencia de la geoterma calculada en la modelizacion reoldgica,
sobre todo en las condiciones bajo las que se desarrolla la deformacion ductil en la litosfera
se tratard con mas detalle en el Capitulo 5.

El calculo de la geoterma en cada uno de los sectores del modelo nos permite,
adicionalmente, caracterizar el estado térmico de la corteza (Figura 4.2). Aunque no es el
objetivo de este trabajo de investigacion, la temperatura imperante en la base de la corteza

puede ser caracterizada para cada uno de los dominios geoldgicos que hemos diferenciado.
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B2: Antepais Ibérico Qo=63 mW/m
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C3: Depresion Guadalquivir Qo=61 mW/m
2

D3: Dominio Sudibérico Qo=54 mW/m
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E4: Dominio de Alboran Qo=58 mW/m

2

H5: Alboran Oeste Qo=96 mW/m
2

H9: Alboran Este Qo=105 mW/m

Profundidad (km)

Figura 4.2. Geotermas tipo en cada uno de los dominios geologicos considerados

(caracteristicas en Tablas 3.1 y 4.1). Los puntos marcan la posicion de la Moho en cada
geoterma.

En términos generales, la base de la corteza en la region esta caracterizada por un maximo
que supera los 850° C en el entorno de Cabo de Gata - Cuenca de Nijar y un minimo (~
350° C) en el Arco de Gibraltar. Mas detalladamente, la transicion corteza-manto presenta
temperaturas entorno a 600 °C — 700 °C en la Cuenca Este y Sur de Alboran. Hacia
occidente, en la Cuenca Oeste de Alboran, la temperatura de la Moho disminuye
progresivamente hasta 350 °C, bajo el Arco de Gibraltar. Para el Dominio de Alboran y

Sudibérico, en el margen septentrional de Alboran, se observa un gradiente creciente de
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temperaturas de oeste a este, desde 450 °C en el extremo occidental del Dominio
Sudibérico hasta 750 °C en Dominio de Alboran oriental. En la Depresion del Guadalquivir
y hacia el antepais Ibérico, la base de la corteza presenta una distribucién de temperaturas
bastante uniforme entre 550 °C y 600 °C.
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La transicion ductil-fragil en la corteza de Béticas-Rif-Alboran

5.1. Ecuaciones Fundamentales

Las condiciones que rigen la fracturacion han sido ampliamente estudiadas en
laboratorio. Salvo para algunos minerales, como arcillas expansivas, el esfuerzo de cizalla
(t5) necesario para que comience el deslizamiento friccional se relaciona con el esfuerzo
normal (o, ) a través de la ley de Amonton, donde y, es el coeficiente de fricciony C,, el

parametro de resistencia cohesiva:

r=p0,+C, [5.1]

Los experimentos de Byerlee (1978) analizaron estos procesos y pusieron de manifiesto
que las leyes que gobiernan la friccion son independientes al tipo de roca, demostrandose

que:

7, =0.80, o, <200MPa [5.2a]
7,=0.5+0.60, o,>200MPa [5.2b]

La aplicacion de la ley de Byerlee a la litosfera requiere primero que estas expresiones
vengan dadas por los esfuerzos principales. Ademas, esta ley ha de ser modificada para
contemplar la influencia de la presion interna de fluidos (e.g. Brace y Kohlstedt, 1980;
Kohlstedt et al., 1995):

o0,—-P,~49,-P) o,—P <100MPa [5.3a]
o,-P ~31(c;-P)+210  o,—P, >100MPa [5.3b]

donde la presion en poro (P,) si es de tipo hidrostatico, seria igual a p gz, siendo p, la
densidad del fluido. Para este tipo de calculo uno de los esfuerzos principales se supone

vertical y equivalente a la presion litostatica:
o, =pgz [5 4]

donde p es la densidad de la columna de roca suprayacente, g la aceleracion de la
gravedad y z, la profundidad. (En el caso de fracturacién mediante fallas normales ¢,=c, 0

si lo es por fallas inversas 6,=03).

A mayor profundidad, la presién aumenta y las rocas pasan a tener un comportamiento
ductil. La razon de flujo ductil depende de la magnitud del esfuerzo que se aplique. El
estudio de rocas en zonas de cizalla con una fuerte orientacidon preferente y los fendmenos
de anisotropia sismica en las rocas del manto, han puesto de manifiesto que siempre que
los esfuerzos imperantes sean relativamente elevados, el mecanismo de deformacion

dominante en la litosfera es el “creep” por dislocacidon (Karato, 1989; Kohlstedt e al.,
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1995). La deformacidn ductil en la corteza estaria entonces gobernada por la ecuacion de
Dorn (“power-law creep’), que proporciona los esfuerzos de fracturacion (o resistencia) en

cualquier material que se deforma mediante procesos de dislocacion:

(0,-03) = [gijn exp(%j [5.5]

donde € es la velocidad de deformacion (s ™'); & es la constante de Dorn para el flujo ductil
(Pa/s); E es la energia de activacion (kJ/mol); P es presion litostatica; V, es el volumen de
activacion; n es una constante o factor de esfuerzo; R es la constante universal de los gases
y 7T, la temperatura (°K). Generalmente, en cualquier calculo reoldgico en la corteza, el

término PV, es omitido, por lo que la expresidn que rige la deformacion ductil se

(0,-0,)= (giJ exp(m%} [5.6]

En el manto litosférico, siempre que los esfuerzos sean inferiores a 500 MPa, la

simplifica a:

deformacion ductil del olivino también estd controlada por la ecuacién de Dorn (“ley de
flujo ductil del olivino”). Para esfuerzos mayores, el mecanismo de Peierls domina los

procesos de deformacion del olivino (Kameyama et al., 1999):

(0,—0;)=4, 1—{ln (&)E} [5.7]

2 d

donde A4, es el esfuerzo de Peierls de referencia, Q, es la energia de activacidon de “creep”

y Bges la velocidad de deformacion de referencia (Goetze, 1978).

En este trabajo, para la deformacion ductil, se ha empleado la simplificacion de la
ecuacion de “creep” que desprecia el término PV, (ecuacion [5.6]). Simplificacion ésta
que se emplea frecuentemente en cualquier estudio reoldgico de la corteza (e.g. Ranalli
1997, 2000; Garcia-Castellanos et al., 2000), empleandose también la ley de Dorn en las

partes mas someras del manto litosférico.

Los valores empiricos de la constante de “creep” o constante de Dorn (&) y de la
energia de activacién (£) empleados en cualquier calculo reoldgico resultan también
determinantes en los resultados del modelo. Existen multitud de determinaciones
experimentales de estos parametros en las rocas y minerales mayoritarios en la litosfera
(véase recopilacion en Anexo II), demostrandose que tanto la composicion como la

cantidad de agua condicionan fuertemente el resultado de cualquier perfil de resistencia
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(Jackson, 2002). Para minimizar igualmente la incidencia de esta variable en nuestros
calculos se han seleccionado los valores mds cominmente empleados para la corteza y el
manto litosférico (Tabla 5.1).

Tabla 5.1. Parametros de flujo ductil

g€ (MPa/s) E (kJ/mol) n Fuentes
Sedimentos (Qtz wet) 3,2x 10" 154 2,3 Ranalli (2000)
Corteza superior (Qtz) 2,5x10° 140 2,4 Lynchy Morgan (1987)
Corteza profunda (Qtz-Diorita) 3,2 x 10° 250 3,0 Lynchy Morgan (1987)
Manto (Ol-dry) 24x10° 540 3,5 Karato et al., (1986)
Manto (Ol-wet) 1,9x 10° 420 3,0 Karato et al., (1986)

5.2. La Envolvente de Resistencia

Los perfiles reologicos, o de resistencia, muestran la variacion en profundidad de los
esfuerzos de resistencia ductil y fragil en la litosfera. Como se ha demostrado
experimentalmente, la viscosidad de cualquier roca decrece exponencialmente con la
temperatura (e.g. Goetze, 1978; Kirby, 1983), de tal manera que a una profundidad critica
en la corteza se estima que la viscosidad decae bruscamente. Asi, la parte mas somera de la
corteza se deforma mediante deslizamiento friccional (deformaciéon en condiciones
fragiles) y la resistencia aumenta linealmente con la profundidad. Por el contrario, la parte
inferior de la corteza presenta una resistencia que decrece con la profundidad, segiin una
tendencia que esta gobernada por las leyes de flujo ductil y cuya magnitud depende de sus
caracteristicas composicionales y de la temperatura. La interseccion entre estas dos
tendencias define en el perfil reoldgico la zona de transicion ductil-fragil (TDF) (Figura
5.1); transicion que suele producirse en la litosfera continental tanto en el seno de la
corteza superior como en la parte superior del manto litosférico (véase Figura 5.1). Este
relevo (o relevos) en el comportamiento mecéanico entre dominios fragiles (caracterizados
por la ecuacidon de Byerlee [5.2], para el deslizamiento friccional) y dominios ductiles
(caracterizados por la ecuacién de “creep” o de Dorn [5.7]) en cualquier perfil reologico,
establece una estratificacion en el comportamiento mecanico de la litosfera (estratificacion
reoldgica, Ranalli, 1997), mostrando la coexistencia de deformaciones de caracter variable

dependiendo de la profundidad y composicioén consideradas.
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El valor de la envolvente de resistencia (YSE, “Yield Strengh Envelope) permite
estimar los esfuerzos diferenciales que puede soportar una litosfera antes de deformarse
por flexura (Watts, 2001), y el area comprendida por la YSE es una medida de la

resistencia de la litosfera:
z=h
F=|(0-0,)dz [5.8]
z=0
Puesto que los esfuerzos tienen unidades de Pascales y la profundidad en metros, el

area bajo la envolvente reoldgica (YSE) tendra unidades de Pam o N m™.
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marca la transicion ductil-fragil (TDF). El
80 flujo ductil esta gobernado por la ley de
“creep” del cuarzo y cuarzo-diorita en la
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4 respectivamente, y en el manto litosférico,
por la ley de “creep” del olivino “dry”
(segun los valores de la Tabla 5.1). Q.=
100 55mw/m2; profundidad de la Moho: 36
km. CP: Corteza profunda.

En este trabajo la construccion de los perfiles (o la envolvente) reologicos se ha
llevado a cabo con una serie de simplificaciones, a fin de minimizar la incidencia de

algunas variables ain no bien establecidas en la region. Entre ellas, discutimos a
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continuacion la aproximacién aqui seguida para la valoracién del comportamiento fragil,
asi como la seleccidn y justificacion de los parametros de “creep” (tanto los inherentes a la

composicién como a la velocidad de deformacion).

5.2.1. Acerca del Comportamiento Fragil

El comportamiento fragil de la litosfera puede modelizarse a partir de la teoria de
fracturacion de Anderson (Turcotte y Schubert, 2002), o bien siguiendo la ley de Byerlee
(Kohlstedt et al. 1995). La ley de Anderson limita la orientacion de nuevas superficies de
fractura, dado que dos de los ejes principales del elipsoide de esfuerzos han de estar
contenidos en la superficie terrestre y el tercero queda por tanto en la vertical. De la
combinacion de esta ley con los criterios de fracturacion de Coulomb, los tipos de falla
quedan restringidos a: (1) fallas normales de alto dangulo (~60°); (2) cabalgamientos de bajo
angulo (<30°); (3) fallas verticales de salto en direccidon. Asi, no podrian modelizarse otro
tipo de fallas, como despegues extensionales o fallas inversas de bajo angulo y cualquier
falla de salto oblicuo. La ley de Byerlee permite describir, por el contrario, las condiciones
bajo las que fracturas preexistentes se reactivan, frente a la teoria de Anderson que no tiene
en cuenta la anisotropia previa ni el efecto de la presion de fluidos. En este trabajo, por
tanto, se ha optado por la ley de Byerlee para modelizar el deslizamiento friccional
(ecuacion [5.3]), dado que permite un mejor ajuste a las condiciones naturales de

fracturacion en la litosfera.

5.2.2. Influencia de la Velocidad de Deformacion

Con respecto a la velocidad de deformacion (€), es comun que se utilicen valores entre
10" sy 107° s (Zeyen y Fernandez, 1994; Aldersons ef al., 2003). En nuestro caso, de
acuerdo con las velocidades relativas de convergencia entre las placas Euroasidtica y
Africana (véase apartado 2.1), y en consonancia con el modelo global de velocidades de
deformacion sugerido por Kreemer et al. (2000), hemos utilizado una velocidad de
deformacién media de 107"° s™'. Este valor estd comprendido entre los valores de 2 x 10™"°
sy 0,6 x 10 s, calculados por estos autores. La Figura 5.2 muestra las incidencias en
las curvas de “creep” de distintas velocidades de deformacién, situadas en el entorno de
ese valor promedio de referencia. A menor velocidad de deformacion la transicion ductil-
fragil, tanto en la corteza como en el manto litosférico, se hace mas somera y la resistencia

de la litosfera disminuye.
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5.2.3. Influencia de la temperatura

Como ya mencionamos en el capitulo anterior y como demuestra la ecuacidon de
“creep” [5.6], la temperatura, y por ende el modelo de geoterma continental considerado,
es uno de los mayores condicionantes de la deformacion ductil. La influencia en este tipo
de deformacion del flujo de calor superficial se ilustra en la Figura 5.3. Los esfuerzos que
determinan el flujo ductil siguen una ley exponencial decreciente con la temperatura y por
consiguiente del flujo térmico superficial. A medida que aumenta el flujo térmico
superficial en una region, la TDF se hace progresivamente mdas somera, siguiendo esta
tendencia exponencial. De este modo, bajo un régimen de esfuerzos compresivo,
variaciones de 20 mW/m” en 4reas con bajo flujo de calor (50 — 70 mW/m?) implican un
cambio en la profundidad de la TDF superior a 4,5 km; mientras que la misma variacion en
areas de elevado flujo de calor (90 — 110 mW/m?) conlleva un cambio ligeramente superior
a 1 km (Figura 5.3).
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La Figura 5.4 ilustra la dependencia de la reologia de la litosfera continental con la
temperatura, comprobandose como hacia zonas de menor flujo de calor, el area bajo la
YSE disminuye y con ella la resistencia de la litosfera.
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Figura 5.4. Influencia del flujo de calor superficial en la reologia de la litosfera. Obsérvese
como a medida que aumenta el flujo de calor el area bajo la envolvente reologica (F en la
ecuacion [5.8]) disminuye. Cada perfil corresponde con un sector del modelo. Dominio
Sudibérico (sector D4); Depresion del Guadalquivir (sector C2); Alboran Oeste (sector H4)
v Alboran Este (sector HS). 45
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5.3. Métodos de Interpolacion y Analisis Geoestadistico

Para cada uno de los sectores que conforman la malla superpuesta al area base de este
trabajo, se ha calculado su perfil reolégico tomando los valores correspondientes al area
central del sector. Para cada perfil reologico se ha calculado la profundidad y magnitud de
los esfuerzos en todas y cada una de las transiciones ductil-fragil (TDF) que aparecen en el
perfil. Con esta malla de perfiles se ha confeccionado un mapa de contornos para la

profundidad y los esfuerzos en la transicion o transiciones ductil-fragil en la corteza.

El punto de partida para elaborar estos mapas de contornos para la TDF, es una
distribucién espacial regular de valores. Ante una distribucion de estas caracteristicas
procede examinar la relacion, en términos de una funcion, entre cada valor y su
localizacidn en el espacio. Ya que la localizacion en el espacio es la clave de este analisis,
podemos hablar de un andlisis espacial univariante. Consideraremos una sola variable
dentro de un espacio y se establecera una correlacion espacial. Una vez establecida esta
correlacién, se aplicaran los métodos cuantitativos de prediccion espacial pertinentes para

refinar la visualizacion espacial de los datos.

Cuando no existe un patron de comportamiento periddico en la distribucidon de los
datos, pero el valor en cada punto esta relacionado con el que tienen los puntos vecinos, se
puede establecer una correlacion espacial o autocorrelacion espacial. Un analisis de
autocorrelacion permite desarrollar un modelo predictivo, que permite en base a la

autocorrelacion, estimar el valor en una posicion cualesquiera del espacio.

Una de las herramientas analiticas que permiten estimar el grado de autocorrelacion
espacial es el variograma. El variograma es la expresion matematica de la variabilidad
espacial de los datos (Carr, 2002). Uno de los mejores modos de estimar la similitud, o
autocorrelacion, entre dos numeros es calcular su diferencia. Este es el principio
fundamental que subyace al tipo de analisis que ofrece un variograma. La diferencia es la
medida més esencial de similitud, y elevandolo al cuadrado se consigue un valor positivo o
cero:

2

7(h):§§:[2(xi)—2(xi +h)] [5.9]

El variograma () se calcula a partir de la distancia (%) que separa dos puntos de
medida observados, Z(x,) y Z(x,+#h), segun el cuadrado de la diferencia de sus valores.
Se ha de realizar la sumatoria de todos los posibles pares de datos (N) separados por una

distancia 4, y calcular el cuadrado de la diferencia para cada par. Esta suma se divide
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finalmente entre 2N, para normalizar el valor del variograma segun la distancia entre datos
(h).

El objetivo del variograma es establecer la variaciéon global de los valores segin
aumenta la distancia entre los datos. Se puede inferir una autocorrelacion espacial cuando
el valor del variograma incrementa segun una tendencia lineal. Un crecimiento parabdlico
y concavo es el reflejo de que puede existir una determinada tendencia en los datos.
Generalmente un variograma sigue una trayectoria creciente hasta un valor limite de #4,
denominado rango, a partir del cual la tendencia se estabiliza o decrece. Mas alla del valor
que define el rango no existe correlacidon espacial alguna. El rango define la escala espacial

bajo la cual se pueden correlacionar los datos.

Una vez que se ha establecido la autocorrelacion para la variable con una
distribucion espacial (profundidad y esfuerzos, en nuestro caso), esta informacién se puede
emplear para predecir, o estimar, su valor en cualquier posicidon no muestreada. Un
estimador gaussiano comunmente empleado para modelizar la distribucion espacial de
datos es el “kriging”. El “kriging” es un algoritmo de interpolacidon de la media ponderada,
segun la forma:

N

Z (x)=D>4Z(x,) [5.10]

i=l1

El valor estimado Z (x,) es igual a la suma, para las N posiciones mas cercanas, del
producto del valor observado en cada una de dichas posiciones por el peso asignado a cada
posicion. El peso asignado a cada posicion es una funcidon de autocorrelacion entre las

posiciones cercanas y la posicion estimada (Carr, 2002).

Los variogramas que resultan del analisis de correlacion espacial para la distribucion
de los resultados del modelo reoldgico de este trabajo (Figura 5.5) muestran una trayectoria
parabolica y concava ascendente que pone de manifiesto la existencia de una correlacion
en nuestra distribucidon de datos. El mejor ajuste a este tipo de tendencia es el gaussiano
(Figura 6.1A), por lo que este ha sido el tipo de ajuste empleado aqui. Cuando se han
obtenido pocos valores, como es el caso de la TDF en la corteza profunda, este tipo de
ajuste no ha sido posible aplicarlo, dado que su distribucion espacial no es suficientemente
amplia y consecuentemente su variograma no refleja ningun tipo de tendencia (Figura

5.5B), por lo que no es posible establecer autocorrelacion alguna.
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Figura 5.5. Ejemplo de variogramas. A. Variograma para los valores de esfuerzos en la
transicion ductil-fragil para la corteza superior en tension. El mejor ajuste es el gaussiano
(linea gris). B. Variograma para los valores de esfuerzos en la corteza profunda en
tension. Como puede verse, no es posible ningtin ajuste.

En resumen, el “kriging” (Figura 5.6) resulta ser el mejor método para analizar la
tendencia de nuestros datos, segun pone de manifiesto su variograma (Figura 5.5A). Este
ha sido el método de interpolacion empleado en la construccion de los mapas de contorno
que se muestran en este trabajo, donde la funcién de autocorrelacion es la funcidén

gaussiana previamente ajustada al variograma (Figura 5.5A).
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Figura 5.6. A. Distribucion espacial de los valores de esfuerzos [Logo (01-03)] para la corteza
superior en tensién. B. Mapa de contornos con el método de “kriging” sin considerar el
factor de autocorrelacion dado por el variograma. C. Mapa de contornos con “kriging”
aplicando el factor de autocorrelacion. Obsérvese como las tendencias se suavizan y se
precisan algunos detalles en los contornos.

Otros métodos de interpolacidon, por el contrario, como la triangulacion con

interpolacidn lineal o el método del vecino natural (Figura 5.7), demuestran producir un

peor ajuste que el “kriging” dado que generan tendencias mucho mas quebradas de las

lineas de contorno. El “kriging”, en definitiva, permite en nuestro caso rentabilizar al

maximo los resultados del modelo reoldgico, consiguiéndose tendencias regionales mejor

ajustadas a la distribucion de valores.
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Figura 5.7. Ejemplo de otros métodos de interpolacion para la distribucion de valores
mostrada en la Figura 5.6A: vecino natural y triangulacion con interpolacion lineal. Frente a
la interpolacion con “kriging” los resultados de estos otros métodos rentabilizan menos la
malla de valores.

5.4. Esfuerzos y Profundidad de la Transicion Ductil-Fragil

Los métodos de interpolacion han permitido obtener un patron general para la
topologia de las distintas TDF que se desarrollan en la corteza bajo estados de esfuerzos
tanto compresivos como tensionales. A continuacion se describiran de manera detallada los
mapas de contorno obtenidos, mediante una interpolacién con “kriging”, tanto para la

profundidad como para los esfuerzos en cada una de las TDF (Figuras 5.8, 5.9 y 5.10).

5.4.1. Profundidad de la Transicion Ductil-Fragil en la Corteza
Superior

El patron que define la TDF bajo ambos regimenes de esfuerzos en la corteza
superior, esta fuertemente condicionado por el patrén de flujo térmico (véase Capitulo 3,
Figura 3.7), lo que pone de manifiesto una vez mas, la repercusion que tiene la temperatura
en este tipo de modelos. No existe apenas variacion entre la topologia de la profundidad a
la que se produce la TDF resultante de un modelo en compresidon o en tension; si bien, la
TDF alcanza una posicion mas somera en la corteza superior cuando el modelo es en
compresion (diferencia maxima ~2 km). La diferencia maxima de profundidad entre los
modelos en compresion y en tension se localiza en el entorno del Arco de Gibraltar donde

la TDF varia hasta 4 km de un modelo a otro (Figura 5.8).
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Figura 5.8. Mapa de contornos de profundidad (en km) de la transicion ductil-fragil para la
corteza superior en un régimen de esfuerzos tensional (A) y en un régimen compresivo (B).
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En la Cuenca Oeste de Alboran el modelo tensional sitiia la TDF a 9 km, aumentando
progresivamente hacia el oeste dentro del mismo dominio, hasta 14 km. El modelo en
compresidn muestra una variacion, en la misma cuenca, desde 7 km en el extremo este
hasta 12 km en el oeste (estando situada la TDF 2,0 y 2,4 km mas somera que en el modelo
tensional). Hacia el este en el Mar de Alboran, esta diferencia se reduce progresivamente
hasta alcanzar la mayor coincidencia entre los resultados de un modelo y otro con una
diferencia maxima de 1,4 km (en el entorno del meridiano 1° W). Asi, en la Cuenca Este de
Alboran la TDF se ubica a 7-8 km, para un régimen tensional, y 5-6 km para en régimen

compresivo.

Hacia el margen septentrional, en el Dominio de Alboran emergido en Béticas, la
diferencia en la TDF oscila entre 2,4-2,6 km de profundidad. En tension, la transicioén varia
dentro de este dominio desde 9 hasta 11 km, aumentando en direccion SE-NW; mientras
que en compresion la profundidad de la TDF crece segin la misma direccion, desde 7 a 9
km. Hacia el dominio Sudibérico la TDF se hace mas profunda, 11-14 km en tensién y 9-
11 km en compresion; con una diferencia media de profundidad préxima a 3,0 km; aunque
localmente existen variaciones que alcanzan los 3,4 km. Bajo el antepais la transicion se

hace mas somera, 13 km para el modelo tensional y 11-12 km para el compresivo.

En términos generales la TDF alcanza su posicion mas somera en la Cuenca Este de
Alboran y su transicion hacia la Cuenca Sur Balear (6-7,5). Hacia Béticas se hace mas
profunda (desde 8-10 km hasta 13-11 km) siguiendo un gradiente oblicuo (SE-NW) a la
linea de costas. El gradiente maximo se localiza en direccién E-W en el Arco de Gibraltar
y hacia la Cuenca Oeste de Alboran (maximo 14-16 km). Es digno de destacar que la
transicién muestre un pequefio bulbo bajo el Dominio Sudibérico (12-15 km), ascendiendo

suavemente hacia el NE, en el antepais (11-13 km).

5.4.2. Esfuerzos en la Transicion Ductil-Fragil en la Corteza Superior

Al igual que se ha hecho con la profundidad, se han calculado los esfuerzos en la TDF
tanto para tension (Figura 5.9A) como para compresion (Figura 5.9B). El valor de los
esfuerzos en los mapas de contorno viene expresado como el logaritmo decimal del
esfuerzo (en MPa). Para ambos regimenes de esfuerzo existe un minimo, de 100 MPa
(Log10=2,0) en el modelo tensional y 416 MPa (2,62) en el modelo compresivo, que se
localiza en la Cuenca Este de Alboran; y un méximo, 223 MPa (2,35) y 660 MPa (2,82) en

modelo tensional y compresivo respectivamente, que se localiza en el extremo occidental
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Figura 5.9. Mapa de contornos de los esfuerzos en la transicion ductil-fragil (Log;o (01-03)
[MPa]) para la corteza superior bajo un estado de esfuerzos tensional (A) y bajo un estado
de esfuerzos compresivo (B).
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del Arco de Gibraltar (Figura 5.9). Los resultados del modelo compresivo frente al
tensional presentan una diferencia maxima de 468 MPa en el entorno del Arco de
Gibraltar, mientras que la variacidon resulta minima, 167 MPa, en la Cuenca Este de
Alboran.

En el margen septentrional del Mar de Alboran, ya en el Dominio de Alboran de
Béticas, los esfuerzos se distribuyen segin un gradiente creciente hacia el NW, con
esfuerzos en tensidén que varian entre 125-160 MPa (2,1-2,2) frente a los valores de 445-
525 MPa (2,65-2,72) en compresion. Hacia la Depresion del Guadalquivir, a través del
Dominio Sudibérico, los esfuerzos aumentan hasta 200 MPa (2,3) para tension y 600 MPa
(2,78) en compresion. En el transito hacia el dominio del antepais, los esfuerzos
disminuyen suavemente hasta 175 MPa (2,25), en tensién, y 500 MPa (2,70) en

compresion.

La distribucion de esfuerzos en la TDF pone de manifiesto la existencia de un nacleo
resistivo en el extremo mas occidental de la Cuenca de Alboran, que se extiende por el
Arco de Gibraltar y el Dominio Sudibérico mas accidental. Bajo Béticas los mapas de
contorno de los esfuerzos muestran una topologia en rampa, ascendente hacia el NW, con
una orientacion SW-NE, mimetizando el patrén deducido para la profundidad de la TDF.
En el Mar de Alborén, los gradientes en los esfuerzos para ambos regimenes son siempre

mas moderados en el este, aumentando hacia el oeste, en el Arco de Gibraltar.

5.4.3. La Transicion Ductil-Fragil en la Corteza Profunda

En aquellas celdas del modelo litosférico en las que existe un elemento cortical con
caracteristicas de corteza profunda (p=2,9-2,95), los modelos reoldgicos predicen la
presencia de otro dominio cortical fragil, y por tanto una segunda TDF. Esta segunda
transicion se desarrolla exclusivamente en el extremo mas occidental (Figura 5.10),
dibujando el Arco de Gibraltar y prolongandose 190 km hacia el NE, bajo el Dominio
Sudibérico. Este dominio fragil en la corteza mas profunda se dispone a modo de lente
entre dos dominios ductiles mayores, con un espesor maximo <5 km. La base de esta capa
mas resistente alcanza una profundidad méaxima de 27 km en el entorno del Estrecho de
Gibraltar, haciéndose mas somera hacia el NE y S, hasta desaparecer a los 22-23 km de
profundidad. Este dominio representaria por tanto un nucleo resistivo, con una resistencia
maxima de 400 MPa (2,6), restringido al entorno del Arco y bajo un estado de esfuerzos de

caracter tensional.
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Figura 5.10. Mapa de contornos de profundidad (en km) (A) y esfuerzos (Logiy (0,-03)
[MPa]) (B) para la transicién ductil-fragil en la corteza profunda bajo un régimen de
esfuerzos tensional.
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El limite de placas convergente Eurasia-Africa en su segmento mas occidental del
Mediterraneo estd caracterizado por una actividad sismica con una amplia distribucion
espacial en el entorno del Mar de Alboran y la Cordillera Bético-Rifefia, asi como por la
existencia de terremotos de profundidad intermedia (30<h<150 km). Estos eventos de
profundidad intermedia han sido objeto de diversos estudios sismoldgicos (Hatzfeld, 1978;
Lopez-Casado et al., 1995; Serrano et al., 1998; Buforn y Coca, 2002; Rodriguez-Pascua et
al., 2003, entre otros) y en ocasiones se han relacionado con la existencia de una
subduccion continental activa de la placa Ibérica bajo la Cordillera Bética y el Mar de
Alboran (Morales et al., 1999) con la presencia de un elemento desgajado de manto
litosférico (Seber ef al., 1996). Ademas se han registrado algunos eventos profundos, entre
620 y 670 km. No obstante, la mayor parte de la sismicidad en la region es muy somera,
desarrollada fundamentalmente en la porcion superior de la corteza, y de intensidad
moderada (My<5.5). Este tipo de eventos han sido objeto de diversos estudios que intentan
caracterizar, bien el estado de esfuerzos imperante en la region (e.g. Galindo-Zaldivar et
al., 1999; Mufioz et al. 2002), bien la estructura cortical de Béticas-Alboran, relacionando
los terremotos con algunas de las fallas activas que se observan en la region (e.g. Sanz de
Galdeano et al., 1995; Lopez-Casado et al., 2001; Azafion et al., 2004)

6.1. Base de Datos y Filtros

Los datos de sismicidad utilizados en este trabajo proceden de la base de datos del
Instituto Andaluz de Geofisica (IAG), en la Universidad de Granada. Estos son los datos
adquiridos por la red sismica de Andalucia a través de redes de corto periodo y de banda
ancha. La red de microsismicidad (o corto periodo) tiene 9 estaciones, desplegadas en
torno a la Depresion de Granada y equipadas con sensores (Mark o Ranger) verticales de 1
segundo de periodo natural. La transmision del movimiento del suelo de las estaciones
remotas se realiza en tiempo real via radio al Instituto Andaluz de Geofisica en su sede del
Observatorio de Cartuja (Universidad de Granada). En este centro un sistema de
adquisicion bajo PC digitaliza las trazas a razon de 100 muestras por segundo con un rango
dinamico de 14 bits. Un algoritmo incorporado al sistema de adquisicién detecta y graba
digitalmente la sefial sismica; aunque esta sefial que se recibe via radio en el Observatorio
de Cartuja, tienen también un registro analdgico sobre papel térmico continuo como
sistema de monitoreo de la sismicidad del territorio andaluz. Desde el afio 2000 el Instituto
Andaluz de Geofisica ha comenzado la remodelacion de su red sismica con la
incorporacién de equipos de banda ancha. Esta red constard de un total de 13 -14

estaciones. Los sensores triaxiales Streckeissen modelo STS-2 utilizados en las estaciones
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de la Red de Banda Ancha responden al movimiento (velocidad) del suelo, sin distorsion
con periodos de 120 segundos y frecuencias de 50 Hz, con un margen dinamico de 140 dB.
En la actualidad ya estan instaladas y plenamente operativas un total de 11 estaciones de
banda ancha.

Del catalogo total de eventos disponible en el IAG se ha seleccionado una ventana
temporal que comprende el periodo Enero de 1992 a Agosto de 2003. La eleccion de este
intervalo temporal permite la utilizacion de la mayor parte del catdlogo digital del IAG. A

esta primera relacion de eventos se le han aplicado los filtros detallados en la Tabla 6.1

Tabla 6.1. Parametros de filtro aplicados a la base de datos del Instituto Andaluz de Geofisica
para el periodo 1992 — 2003.

min max
Latitud 34,159° N 38,5616° N
Longitud 6,000° W 0,193° W
Profundidad 0,2 km
Magnitud 2,5 9
No. Estaciones 3
RMS 0 1

El objetivo de estos filtros es eliminar del catdlogo sismico regional aquellos eventos
que tienen asociada una alta probabilidad de error, ya que sus caracteristicas hipocentrales
no quedan bien definidas. Con este fin, solo se han seleccionado terremotos con magnitud
superior a 2,5, excluyéndose todos los eventos cuya sefial tiene mayor error e
incertidumbre en la llegada de la onda P. Se han desestimado también aquellos eventos
cuyo foco tiene una profundidad inferior a 200 m, ya que se ha demostrado que son

debidos fundamentalmente a explosiones.

6.2. Sismicidad Cortical y Series Sismicas

La region de Béticas-Rif-Alboran es un area de deformacion difusa y asi lo pone de
manifiesto la amplia distribucion de la sismicidad asociada a este limite de placas.
Especialmente relevantes para el estudio resultan ser aquellas areas en las que existe una
concentracion preferente de terremotos, a modo de enjambres, y que en algunos casos
corresponden con series sismicas bien conocidas. Algunas previas al catdlogo sismico que
se maneja en este trabajo como las series de Granada (1979), Loja (1985), Agrén (1989)
(Saccorotti et al., 2002) y Antequera (1989) (Posadas, 1993); otras desarrolladas en el
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intervalo temporal analizado, 1992-2003, como las series de Adra-Berja (1993-1994)
(Benjumea y Posadas, 1996), Alhucemas (1994) o la serie de Izndjar (1998) y finalmente,

algunas tan recientes como la serie de Alhucemas (2004).

Son tres las regiones (Figura 6.1D) que destacan por presentar una mayor
concentracion de eventos y en las que suelen localizarse la mayoria de las series sismicas
anteriormente referidas: (A) Depresion de Granada, (B) Campo de Dalias y margen
septentrional de la Cuenca Este de Alboran y (C) Alhucemas, en el extremo SW de la

Cuenca Sur de Alboran.

6.3. Profundidad y Magnitud de la Sismicidad

El catalogo completo del IAG para el area que cubre este estudio consta de mas de
12.000 eventos. Tras aplicar los filtros antes descritos (Tabla 6.1), el nimero de eventos
que cumplen estas condiciones se reduce a 2.524 (21% de la sismicidad inicial), de los
cuales el 86,5% (2.183) son terremotos corticales y el 13,5% restante (341) se localizan en
el manto. La distribucion regional de los epicentros segun profundidad se muestra en la

Figura 6.1.

Un analisis estadistico inicial de esta poblacion de eventos sismicos permite
caracterizar la distribucidn global de los terremotos corticales en el ambito de Béticas-Rif'y
el Mar de Alboran. Los terremotos presentan una distribucién unimodal en la que destacan
dos horizontes discretos (5-6 km y 9-11 km) con maximos que concentran el 35% de la
poblacion. El ajuste gaussiano a esta distribucion muestra un valor de la media proximo a
los 8 km (8,17 km) (Figura 6.1B), concentrandose mas del 50% de la sismicidad en el
intervalo 5-11 km. Ademas este intervalo contiene a los dos maximos relativos de la
distribucién. Utilizando este intervalo, centrado en la media aritmética, como referente se
ha establecido una division de la sismicidad por profundidades, segun los intervalos: 0-5
km; 5-11 km y mas profundos que 11 km (Figura 6.1D).

El dominio de Béticas-Rif-Alboran estd dominado por una sismicidad especialmente
somera, donde un 75% de los eventos sismicos se ubican a menos de 11 km (Figura 6.1C).
Terremotos mas profundos que 11 km, aunque se encuentran en toda la region, parecen
concentrarse en el Dominio de Alboran en Béticas y mas concretamente en el entorno de la

Depresion de Granada (Figura 6.1D).
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Figura 6.1. Histograma de frecuencia absoluta (A), parametros del ajuste gaussiano a la
distribucién general de eventos (B) e histograma de frecuencia acumulada (C) de eventos
con magnitud superior a 2,5 en el intervalo 1992-2003. (D) Mapa general de distribucion de
la sismicidad por profundidades para eventos de magnitud superior a 2,5. Los eventos de
mayor magnitud registrados estan localizados con una estrella: (1) Adra, (2) Alhucemas y
(3) Bullas.

En términos generales, la region presenta una actividad sismica cortical moderada y
permanente, con terremotos que habitualmente no superan la magnitud 5. En la ventana
temporal que aborda este trabajo (1992-2003), los eventos de mayor magnitud registrados
son: (1) Diciembre de 1993 y Enero de 1994, al sur de Adra (Almeria), M,= 4,9 y 5,0,
respectivamente; (2) Mayo de 1994, Alhucemas (Norte de Marruecos), M= 54 y (3)
Febrero de 1999, Bullas (Murcia), My= 4,8. Como se aprecia en la Figura 6.2, mas del
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60% de la sismicidad en la region es de magnitud inferior a 3,0; mientras que los eventos

de magnitud superior a 3,5 suponen tan solo el 10% de la actividad sismica considerada.

La disminucién del numero de eventos sismicos con la magnitud sigue una ley exponencial

decreciente (Figura 6.2A).
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Figura 6.2. Histograma de frecuencia absoluta (A) y acumulada (B) de terremotos con
magnitud superior a 2,5 en el intervalo 1992-2003. (C) Mapa general de distribucion de la
sismicidad segiin su magnitud. Los eventos de mayor magnitud registrados estan localizados
con una estrella: (1) Adra, (2) Alhucemas y (3) Bullas.
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La distribucion en planta de la sismicidad segiin su magnitud (Figura 6.2C) muestra

como los eventos sismicos de magnitud superior a 3,5 tienden a concentrarse en las

regiones con una mayor actividad sismica, como las citadas anteriormente por la presencia

de

series sismicas. En este sentido, destaca la region de Alhucemas, como aquella que

parece concentrar un maximo numero de eventos de magnitud superior a 3,5.

6.

64

4. Modelo de Tierra

Para la localizacién de eventos sismicos por parte del IAG, se utiliza rutinariamente
un modelo de tierra general que consta de tres capas planas y un semiespacio (Figura

6.3). Este modelo de tierra asume que en toda la region la litosfera estd compuesta

de una primera capa de 10 km de espesor o

en la que las ondas P se propagan a razén 10Km

de 5,6 km s™. Para la segunda capa, que

se extiende hasta una profundidad de 40 e

km, se asume una V, de 6,6 km s, Entre wokm

40 km y 60 km, se asigna una V, de 7,8 Figura 6.3. Esquema del
km s’ a la tercera de las capas del e modelo de tierra utilizado
modelo. A partir de 80 km se asume una 60km E;’Crigll] Iﬁgnﬁfif :11 1?222:
za;))a infinita con V, de 8,1 km s (Figura J\Sfl\/ 2?;3?0.‘3“ la regién de

En apartados anteriores se ha descrito detalladamente la estructura litosférica del Mar
de Alboran y areas adyacentes, de manera que es facil comprender que el modelo de tierra
empleado rutinariamente para la localizacién de terremotos no recoge las caracteristicas
litosféricas de la region, en la que se demuestra haber una enorme variacion en espesores y
propiedades sismicas. Este modelo de capas planas por ejemplo, no recoge el intenso
adelgazamiento litosférico que acontece hacia la Cuenca Sur Balear y desde Béticas hacia
Alboran o las variaciones notables de espesor cortical. En consecuencia, la localizacion
que rutinariamente calcula el IAG puede arrastrar un alto grado de incertidumbre, de tal
modo que cualquier evento sismico, ubicado fuera de la red de corto periodo, se estima que
tendria una localizacion cuya variacidn, en las tres componentes del espacio, con respecto
al hipocentro real, seria superior a 2 km (error que puede ser aun mayor en la estimacién de
la profundidad).

El andlisis general de la sismicidad realizado anteriormente muestra la existencia de
varios maximos en la distribucién en profundidad de focos sismicos (Figura 6.1A). En

torno al0 km aparece uno de estos maximos, coincidiendo con la primera de las
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discontinuidades del modelo de tierra. Este pico en el histograma de frecuencias se
mantiene en el catdlogo de eventos aun cuando los valores para el RMS y el nimero de
estaciones se hacen mucho mas restrictivos (N>6; RMS<0,4). Esto nos conduce a sugerir
que es consecuencia de un error en el algoritmo de calculo aplicado en la localizacion
automatica. Por el momento solo técnicas de localizacion relativa de terremotos
disminuiran el error en la localizacion y consecuentemente constituyen la unica

herramienta util para trabajos de detalle (Stich ez al., 2001; Saccoroti et al., 2002).

Dichas técnicas han puesto de manifiesto un segundo problema derivado del modelo
de tierra. Trabajos recientes como el de Stich ef al. (2001) han puesto de manifiesto que las
alineaciones de terremotos, asi como las orientaciones preferentes de enjambres de
terremotos, que en muchos casos se han utilizado para definir la orientacion de las
estructuras sismicamente activas suelen ser un artefacto del propio modelo de tierra. Las
orientaciones de las estructuras inferidas por tanto, de los agrupamientos (“cluster”) de
terremotos definidos con técnicas de localizacion relativa, pueden diferir notablemente de

la orientacién en planta que poseen los propios enjambres.

Por tultimo, el modelo de tierra empleado rutinariamente por el IAG en la localizacion,
al estar constituido por capas planas homogéneas, asume que no existen cambios laterales
de densidad entre los distintos dominios geoldgicos de Béticas-Rif-Alboran. Sin embargo,
estos cambios laterales de densidad son un hecho (lo que se traduce en variaciones en la
velocidad de propagacion de las ondas), por lo que el modelo de tierra estd introduciendo
artificialmente un desajuste entre el tiempo observado y el valor predicho por el modelo.
Un caso que ejemplifica bien esta situacion es el de la sismicidad en el entorno de
Alhucemas que se encuentra muy probablemente desplazada hacia el Norte con respecto a
los epicentros reales, dado que en el trayecto desde la zona epicentral hasta las estaciones
del IAG (en el Sur peninsular) las ondas se propagan a través de la Cuenca del Mar de
Alboran, atravesando una columna de corteza superior altamente heterogénea (con agua,
sedimentos, rocas volcdnicas y un basamento metamorfico). Cuando la velocidad de
propagacion es mayor que la estimada por el modelo (e.g. basamento metamorfico del Mar
de Alboran con V, superior a la del modelo, 5,6) los epicentros apareceran desplazados

hacia una posicion mas proxima a la red.

Un anadlisis preliminar de esta base de datos, como el realizado en este trabajo, solo
tiene valor desde el punto de vista para una caracterizacion regional de la simicidad en el
entorno de la red sismica del IAG. Cualquier otro tipo de interpretacion que relacione

terremotos con estructuras y geometrias concretas necesita de un analisis detallado de las
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series sismicas con técnicas de localizacion relativa que proporcionen un mayor grado de

resolucion espacial.

6.5. Reologia y Focos Sismicos

Se ha demostrado en otras regiones de corteza continental sismicamente activas que
gran parte de los terremotos corticales de suficiente magnitud (My>6,0) se agrupan en
torno a la posicién de la TDF (e.g. Sibson, 1982; Meissner y Strehlau, 1982; Chen y
Molnar, 1983). Las caracteristicas reoldgicas de la corteza parecen constituir pues uno de
los principales factores de control para la distribucion en profundidad de los focos sismicos
mayores. Esta misma correspondencia se ha observado con la sismicidad de fondo, o
microterremotos, como es el caso de la mayor parte de la sismicidad registrada en el
entorno del Mar de Alboran. Con esta premisa, en la region de trabajo se ha abordado un
estudio comparativo entre la profundidad y las caracteristicas de la zona de transicion entre
comportamiento friccional y flujo quasi-plastico (inferida de los modelos reologicos) con
la distribucion de focos sismicos.

A pesar de los errores que pueden existir en la localizacion de los terremotos debido a
las limitaciones inherentes al modelo de tierra y las variaciones del propio modelo
reologico; se pueden extraer algunas pautas generales de la distribucion de focos sismicos

y de sus condicionantes reoldgicos.

6.5.1. Perfiles Reologicos y Sismicidad

De todos los perfiles reologicos realizados para cada una de las celdillas del modelo
en la region de Béticas-Rif-Alboran (Figura 3.8), a continuacion se muestra un perfil
reologico tipo representativo de cada uno de los dominios geoldgicos diferenciados,
comparandose con la distribucion en profundidad de los focos sismicos localizados en ese
sector (Figuras 6.4 a 6.8). Para poder comparar la profundidad de la TDF calculada con las
tendencias de la distribucién de terremotos, a éstas se les ha realizado un ajuste de tipo
gaussiano. En general, se deduce que los maximos de sismicidad cortical para cada sector
se sitian inmediatamente por encima de la TDF (normalmente >80% de los terremotos);
mientras que bajo ella se suele reconocer un brusco decaimiento en el nimero de eventos,
que rara vez suceden en la corteza por debajo de los 20 km de profundidad. Es notable el
hecho de que en aquellas situaciones en las que la envolvente reoldgica muestra un nucleo
resistivo en el manto litosférico, también a esa profundidad se encuentra un maximo
relativo en la distribucién de focos sismicos (e.g. Alboran Oeste, Figura 6.7). Otra

observacidon importante es que la sismicidad no queda limitada a la capa fragil en la corteza
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superior. En algunos casos, se encuentra un nicleo de sismicidad notable (<10%) dentro

del dominio cortical con deformacion ductil (e.g. Alboran Este, Figura 6.8E).

Como muestra el diagrama de frecuencia absoluta de eventos sismicos por sectores
inserto en cada perfil reologico, existe una diferencia notable en el nimero de terremotos
entre sectores. Esto determina que las tendencias de agrupamiento de datos estén mejor
definidas en aquellos sectores con mayor nimero de terremotos (sectores D4 con N=257 y
D6 con N=165, Figuras 6.5 y 6.6). Por el contrario, en aquellos sectores con una escasa
actividad sismica puede encontrarse una distribucion poco habitual, en la que hasta el 40%
de la sismicidad puede darse bajo la TDF (e.g. sector H8, Alboran Este, con N=13, Figura
6.8).

Como ya se ha comentado en capitulos previos, el contexto general en el que se
enmarca este trabajo es el de un limite convergente de placas (Eurasia-Africa). Sin
embargo, como ponen de manifiesto las soluciones de mecanismos focales y el andlisis
estructural en fallas activas de la region, localmente el estado de esfuerzos en la corteza
puede ser de caracter tensional. Por tanto, en el momento de enfrentar la TDF con la
distribucion en profundidad de los terremotos, se tomara aquella como una banda que
puede variar entre la posicion de la TDF en régimen compresivo (mas somera) y la

posicién de la TDF en un régimen tensional (més profunda).

Como ejemplo de la distribucion de terremotos y la reologia del dominio de la
Depresion del Guadalquivir se ha seleccionado el sector C2, cuyo perfil reoldgico se
incluye en la Figura 6.4. En este caso la TDF para la corteza superior se sittia entre 10,6 y
13,4 km de profundidad, encontrdndose una segunda transicion en el manto litosférico
(39,2 - 44 km). La distribucién de focos sismicos en profundidad muestra que en este
sector la actividad sismica esta restringida a la corteza superior y aunque el catdlogo de
eventos sismicos en este area es bastante reducido (N=30), se aprecia un maximo de
sismicidad, que se ubica en torno a 6,8 km (£2,8, valor de la ) y que queda contenido en
el dominio fragil de la corteza superior. Al pasar al dominio ductil el nimero de eventos
disminuye; no obstante, existe un maximo relativo que se sitia dentro del dominio cortical
ductil, por debajo de la TDF (<20% de la sismicidad).

Como perfil reologico representativo del comportamiento reoldgico de la litosfera en
el Dominio Sudibérico, se ha seleccionado el correspondiente al sector D4 (Figura 6.5). El
area (F) bajo la envolvente reoldgica (ecuacion [5.8]) da una idea la resistencia de la
litosfera en este dominio, erigiéndose el Dominio Sudibérico como aquel con mayores

valores de resistencia en el entorno de Béticas-Rif-Alboran.
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Figura 6.4. Envolvente reoldgica y distribucion de terremotos representativo de la Depresion
del Guadalquivir (ver mapa de localizacion, Figura 6.9). Frente a cada envolvente reologica
se muestra un histograma de frecuencias relativas de la distribucién de terremotos en
profundidad, incluyendo terremotos bajo la Moho, con una curva que representa el mejor
ajuste gaussiano. El histograma inferior siempre muestra el nimero total de eventos entre
sectores.

Este perfil esta caracterizado por la presencia de tres zonas de TDF. En la corteza
superior, la TDF se situa entre 11,7 y 15,1 km de profundidad, encontrandose una segunda
TDF cortical a 22,4 km. Esta TDF solo estd presente bajo un régimen de esfuerzos
tensional y el dominio fragil que define apenas alcanza 400 m de espesor. Por ultimo,
existe una TDF que se desarrolla en el manto litosférico, como una banda entre 47,1 y 53,4
km; siempre que se elija un modelo de manto litosférico con “Ol-dry”. En el caso de un
manto caracterizado bajo parametros de “Ol-wet”, solo se desarrollaria una TDF situada a

39,1 km bajo un régimen de esfuerzos tensional,

El catdlogo de eventos sismicos disponible para este sector (D4) asciende a 257

terremotos, de los cuales mas del 98% son de naturaleza cortical. Un ajuste gaussiano a la
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distribucion en profundidad de los focos sismicos muestra que el maximo de la
distribucion se emplaza a una profundidad de 9.9 km (£3,35), dentro del dominio fragil de
la corteza superior. Por tanto, mas del 95% de la sismicidad cortical se desarrolla por

encima de la TDF.
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Figura 6.5. Envolvente reologica y distribucion de terremotos representativo del Dominio
Sudibérico (ver mapa de localizacion, Figura 6.9). Frente a cada envolvente reoldgica se
muestra un histograma de frecuencias relativas de la distribucion de terremotos en
profundidad, incluyendo terremotos bajo la Moho, con una curva que representa el mejor
ajuste gaussiano. El histograma inferior siempre muestra el numero total de eventos entre
sectores.

Para ilustrar el comportamiento reoldgico de la litosfera en el Dominio de Alboran se
ha seleccionado el sector D6 (Figura 6.7). Este perfil esta caracterizado por una TDF
situada entre 9,4 y 12,2 km de profundidad. En el manto litosférico, solo en el caso de un
modelo con “Ol-dry” y bajo un régimen tensional, se desarrolla una TDF a 38,4 km,
definiendo un dominio fragil poco potente en el manto (~500m). Los terremotos (N=165)

se agrupan alrededor de un valor medio de 11,9 km (+4,0), que queda contenido en la
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banda que definen en la TDF cortical. En el dominio ductil cortical la poblacién de
terremotos sigue una tendencia decreciente, desapareciendo practicamente la sismicidad en
el ambito de la corteza profunda (>23 km).
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Figura 6.6. Envolvente reoldgica y distribucion de terremotos representativo del Dominio de
Alboran (ver mapa de localizacion, Figura 6.9). Frente a cada envolvente reoldgica se
muestra un histograma de frecuencias relativas de la distribucion de terremotos en
profundidad, incluyendo terremotos bajo la Moho, con una curva que representa el mejor
ajuste gaussiano. El histograma inferior siempre muestra el numero total de eventos entre
sectores.

El sector H4 (Figura 6.7) se ha seleccionado para ilustrar el comportamiento reologico
de la litosfera en una vertical situada en Alboran Oeste (Cuenca Oeste de Alboran). En este
sector se deduce una TDF, contenida en la corteza superior, entre 7,6 y 9,4 km de
profundidad. Para un manto litosférico (“O/-dry”), puede desarrollarse otra TDF entre 26,3
y 23,7 km de profundidad. Considerando por el contrario un manto con “O/-wet”, solo
aparece una TDF a 20,6 km dejando por encima un dominio fragil en el manto de 2,6 km

de espesor.
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La distribucion en profundidad de los terremotos (N=64) en este sector (H4) revela la
existencia de un maximo (8,4 km) que queda contenido en el dominio fragil que define la
TDF para la corteza superior. Ademas, aparece un segundo maximo relativo que se sitia en
la parte alta del manto litosférico (20,6 km) y que coincide con el dominio fragil que la

TDF define para un manto con “Ol-dry”, bajo un régimen tanto compresivo como
tensional.
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Figura 6.7. Envolvente reologica y distribucion de terremotos representativo de Alboran Oeste
(Cuenca Oeste de Alboran) (ver mapa de localizacion, Figura 6.9). Frente a cada envolvente
reoldgica se muestra un histograma de frecuencias relativas de la distribucion de terremotos
en profundidad, incluyendo terremotos bajo la Moho, con una curva que representa el mejor
ajuste gaussiano. El histograma inferior siempre muestra el nimero total de eventos entre
sectores.

Alboran Este, representada por el sector H8 (Cuenca Sur de Alboran) en la Figura 6.8,
permite deducir una TDF en una posicion extremadamente somera, en consonancia con los
altos valores de flujo térmico superficial que caracterizan la regién. Igualmente la

resistencia de la litosfera (i.e. el area bajo la envolvente de resistencia), fuertemente
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condicionada por el flujo térmico (Capitulo 4), alcanza valores minimos en este sector de
Mar de Alboran. En este caso, la TDF alcanza una profundidad de 5,7 km y 7,6 km, bajo
regimenes de esfuerzos compresivos y tensionales, respectivamente.

El nimero de terremotos localizados en este area es minimo (N=13), y por tanto la
frecuencia relativa de eventos es considerada poco representativa. De nuevo, el maximo de
la distribucion se situa por encima de la TDF (4,6 km), quedando contenido en el dominio
fragil de la corteza superior. No obstante, existe un maximo relativo bajo la TDF y que

define un dominio sismico dentro de horizonte cortical con caracteristicas duactiles.
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Figura 6.8. Envolvente reoldgica y distribucién de terremotos representativo de Alboran Este
(Cuenca Sur de Alboran) (ver mapa de localizacién, Figura 6.9). Frente a cada envolvente
reologica se muestra un histograma de frecuencias relativas de la distribucion de terremotos
en profundidad, incluyendo terremotos bajo la Moho, con una curva que representa el mejor
ajuste gaussiano. El histograma inferior siempre muestra el niumero total de eventos entre
sectores.
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6.5.2. Secciones Corticales y Sismicidad

Para tener una visidbn mas completa de como se distribuyen espacialmente los
terremotos respecto a la estructura profunda, se han realizado diversas secciones
litosféricas en las que se incluye la disposicion de los dominios ductiles y fragiles en la
corteza y la proyeccion de los terremotos localizados en una banda de 20 km a cada lado
de la seccion (Figura 6.9). Dos de estas secciones tienen orientacion N-S, una en el
extremo oriental y otra en la zona central de Béticas-Rif-Alboran, y otras dos secciones E-
W, una cortando longitudinalmente la Cuenca de Alboran y la otra a través de la Cordillera
Bética. El objetivo de estas secciones es dar una vision tridimensional de la estratificacion
reologica de la litosfera en el entorno de Béticas-Rif y Mar de Alboran, por lo que su
orientacion difiere de la apropiada para ilustrar la cinematica de las estructuras en cada uno

de los dominios geologicos.
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Figura 6.9. Mapa de situacion de las secciones realizadas a través del dominio cortical de
Béticas-Rif-Alboran y que muestran la estructura organizada en dominios ductiles y fragiles y
su relacion con la sismicidad cortical.

La seccion A-A’, con una orientacion N-S, en las inmediaciones del Arco de
Gibraltar, en el extremo occidental del Mar de Alboran (~5° W), se extiende desde el borde
norte de la Depresion del Guadalquivir, hasta los afloramientos mas meridionales del Rif
(al sur de Beni-Boussera); a través del Dominio Sudibérico, el Dominio de Albordn y la

Cuenca Oeste de Alboran (Figura 6.10). Esta seccion ilustra el intenso adelgazamiento

73



Condicionantes reologicos de la sismicidad cortical en Béticas-Rif y Albordn

cortical que acontece en la region de Béticas-Rif hacia Alboran; pasando de un espesor

maximo de 35 km en el Dominio Sudibérico hasta un minimo de 19 km en la Cuenca

Oeste de Alboran. Los mayores gradientes de adelgazamiento se alcanzan en las

proximidades de la linea de costas. La estratificacion reoldgica en la corteza es tal que la

capa resistente y con comportamiento fragil en la corteza superior alcanza su maxima

potencia bajo el Dominio Sudibérico, con espesores de 15,6 y 12,2 km (para un régimen

tensional y compresivo, respectivamente); mientras que hacia el norte, bajo la Depresion

del Guadalquivir, la TDF asciende hasta 12,4 y 10,0 km (siempre para los mismos tipos de

estados de esfuerzos).
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Figura 6.10. Seccion N-S (~5° W) que ilustra la distribucién de dominios ductiles y fragiles en
la corteza tanto bajo un régimen de esfuerzos compresivo y tensional. Se han proyectado los
eventos localizados en una banda 20 km de ancho a ambos lados de cada perfil. Un perfil
topografico y batimétrico acompaiia cada seccion.
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Hacia el sur, bajo la Cuenca Oeste de Alboran, la TDF asciende nuevamente haciendo
que la capa fragil alcance aqui un espesor minimo de 10,8 y 9,0 km, que se mantiene
aproximadamente constante hacia los afloramientos del Dominio de Alboran en el Rif.
Ademas, se puede apreciar que la totalidad del relleno sedimentario de la Cuenca Oeste de
Alboran (>8 km) y de la Depresion del Guadalquivir (2-3 km en esta seccidn), esta
contenido en la capa de corteza fragil. Solo aparece un segundo elemento de caracteristicas
fragiles en la corteza profunda bajo un régimen de esfuerzos tensional, aunque con pocos
centenares de metros de potencia. La sismicidad se muestra dispersa a lo largo de los
diferentes dominios que atraviesa la seccidén y, aunque eventualmente algin terremoto
aparece en el dominio cortical ductil, la mayor parte de la sismicidad queda restringida a la
capa fragil (>95%). La mayor densidad de eventos se localiza en el entorno del Dominio de
Alboran y hacia la Cuenca Oeste de Alboran, definiendo un incipiente horizonte sismico en

torno al0 km.

La seccion B-B’, paralela a la anterior, pero en una posicion mas oriental (~3° W), se
prolonga de norte a sur, desde el extremo este de la Depresion del Guadalquivir hasta el
extremo suroeste de la Cuenca Sur de Alboran, cortando el Dominio de Alboran en la
region de mayor espesor cortical y con mayores elevaciones topograficas (Figura 6.11).
Existe un fuerte adelgazamiento de la corteza desde el Dominio de Alboran (38 km) hacia
el margen septentrional de Alboran, manteniéndose constante hacia la Cuenca Sur de
Alboran (17 km). Por el contrario, la tendencia general que muestra en esta seccion la TDF
supone un engrosamiento progresivo del dominio cortical fragil a medida que nos
desplazamos hacia posiciones mas septentrionales, desde 13 a 7,2 km y 10 a 5,5 km

(tension y compresion).

En esta seccidon, la maxima densidad de eventos sismicos se produce segun dos
enjambres mayores, en la transicioén entre el Dominio de Albordn y la Cuenca de Malaga-
Almeria. El mas septentrional aparece siempre contenido en la capa fragil de la corteza
superior; el situado inmediatamente al sur (afectando al propio relleno sedimentario de la
Cuenca de Motril y la corteza infrayacente) tiene siempre una posiciéon proxima a la TDF
en esa area. Por tanto, la mayor parte de la sismicidad aparece contenida en el dominio
cortical fragil (~85%). Se encuentra también un horizonte sismico a 10 km de profundidad,
que coincide con uno de los limites del modelo de tierra empleado por el IAG en la
localizacion rutinaria de terremotos (Figura 6.3). Este horizonte estd claramente
desconectado de los enjambres mas superficiales y aparece restringido a un area concreta,
el margen septentrional de Alboran. Esta alineacion de eventos aparece de manera

incipiente en otras secciones (e.g. seccion A-A’) y se muestra también en trabajos de otros
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autores [e.g. Figuras 5 y 6 en Buforn ez al. (1995) y Figura 6 en Buforn ez al. (2004)]. Este
rasgo puede considerarse como un artefacto contenido en la base de datos, dado que no
coincide con ninguna de las TDF calculadas (ni en compresidon ni en tension); ni con el
valor de profundidad que se obtendria cuando alguna de las condiciones iniciales del

modelo reoldgico estuviese sobre- o sub-estimada.
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Figura 6.11. Seccion N-S (~3° W) que ilustra la distribucién de dominios ductiles y fragiles en
la corteza bajo un régimen de esfuerzos compresivo y tensional. Se han proyectado los
eventos localizados en una banda 20 km de ancho a ambos lados de cada perfil. Un perfil
topografico y batimétrico acompafia cada seccion. CSA: Cuenca Sur de Alboran.

La existencia de algunos sistemas de fallas listricas que convergen hacia un despegue

extensional sismicamente activo en el Dominio de Alboran (e.g. al oeste de Sierra Nevada
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en la Depresion de Granada, segin Martinez-Martinez et al., 2002), puede llevar a
proponer que esta banda de terremotos localizada a 10 km de profundidad se trate también
de un despegue extensional de bajo angulo, hacia el que pueden convergir fallas de alto
angulo que afectan a la corteza mas somera. Sin embargo, esta interpretacién es poco
probable dado que este rasgo se encuentra siempre circunscrito a los dominios del margen

septentional del Mar de Alboran.

La seccion I-I” tiene una orientacion WE (~37,2° N) y se prolonga desde la Depresion
del Guadalquivir hasta el margen de Palomares, cortando oblicuamente la organizacion
estructural del Dominio Sudibérico y el Dominio de Alboran (Figura 6.12). A lo largo de la
mayor parte de esta seccion el espesor cortical es superior a los 30 km, con un maximo de
38 km bajo el Dominio de Alboréan, hasta que en el extremo oriental de la seccidn, en las
proximidades de la linea de costas, la Moho asciende hasta 21 km (margen de Palomares).
El dominio cortical fragil en esta seccidon alcanza su maximo espesor bajo el Dominio
Sudibérico (15,6 y 12,1 km) y la TDF se hace progresivamente mds somera hacia los
extremos de la seccion. En el extremo oriental, en el margen de Palomares, la TDF
asciende hasta 6 y 8 km de profundidad y el dominio cortical fragil tiene un espesor

minimo.

En el extremo oriental del Dominio de Alboran y la Cuenca Sur Balear, la sismicidad
se muestra dispersa en el entorno de la TDF, apareciendo incipientes horizontes sismicos.
Desconectados de esta sismicidad mas somera, se observa un agrupamiento de eventos
concentrados alrededor de la discontinuidad intracortical corteza superior-corteza profunda
(22 km). Este mismo patrén de distribucion es el que se observa en el extremo oeste, donde
el relleno sedimentario de la Depresion del Guadalquivir queda también contenido en la
capa fragil de la corteza superior. La mayor densidad de terremotos se localiza en el
Dominio Sudibérico y la transicion hacia el Dominio de Alborédn (en la regidon de la
Cuenca de Granada). Estos terremotos se concentran en dos enjambres principales. El mas
occidental, situado en el Dominio Sudibérico, posee un gran nimero de eventos que se
concentran en el intervalo 5-15 km de profundidad, en el entorno de la TDF y hacia la base
del dominio fragil de la corteza. Hacia el este, y ya en la Cuenca de Granada, se encuentra
un segundo enjambre ligado a la zona de transicion ductil-fragil, estando caracterizado por
una mayor dispersion de los eventos sismicos que pueden darse en la capa ductil hasta una
profundidad de ~20 km. Algunos de estos eventos pueden formar parte del horizonte

sismico a 10 km anteriormente.
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La seccion II-1I°, también de orientacion WE (~36,2° N), muestra la estratificacion
reologica de la corteza en el Mar de Alborén desde el Arco de Gibraltar hasta la transicion
con la Cuenca Sur Balear (Figura 6.13). La corteza se adelgaza desde el Arco de Gibraltar
(30,3 km) hasta la Cuenca Este de Alboran y finalmente la Cuenca Sur Balear (14,3 km),
mostrando una mayor tasa de adelgazamiento en la transicion entre el Arco de Gibraltar y
la Cuenca Oeste de Alboran (18,4 km). Asimismo, la TDF asciende de oeste (18,2 y 13,5
km) a este (7,2 y 5,1 km) y el gradiente maximo se localiza entre el Arco de Gibraltar y la
Cuenca Oeste. La diferencia entre los resultados del modelo reologico bajo esfuerzos
tensionales y compresivos, conlleva ademas de la variacion en la profundidad de la TDF, la
aparicion bajo el Arco de Gibraltar,de una lente delgada con comportamiento fragil en la

corteza profunda (espesor maximo 4,8 km y 45 km en horizontal)

La sismicidad en esta seccion es escasa y dispersa; si bien, en la transicion de la
Cuenca Oeste a Este de Albordn, se pueden caracterizar dos horizontes sismicos
incipientes que se disponen en torno a la TDF. El mas superficial (~5 km) queda siempre
contenido en la capa fragil de la corteza, mientras que el otro se situa en la misma franja de
profundidad que los horizontes descritos en las secciones previas (10 km). La escasez de
datos sismicos en esta seccion puede estar condicionada por la distancia a la red sismica
del TAG. Este hecho conlleva ademds una escasa cobertura azimutal de la red en esta
latitud, lo que junto con los filtros impuestos a la base de datos, puede haber determinado

que en esta seccion la actividad sismica resultante sea escasa.
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7. CONCLUSIONES






Conclusiones

A pesar de las imprecisiones que puedan existir en la localizacion de los terremotos y
las limitaciones inherentes al calculo de los modelos reologicos podemos dar unas pautas
generales concluyentes para el comportamiento mecanico de la corteza y la distribucion de

focos sismicos en Béticas-Rif 'y Alboran:

1. La zona de transicidon entre los dominios de corteza fragil y los dominios donde
prevalecen los mecanismos de deformacion por flujo ductil, no es una discontinuidad neta;
sino una franja amplia y compleja debido a la variabilidad de las leyes que gobiernan los

mecanismos de deformacion y de los estados de esfuerzos.

2. La profundidad de la transicion ductil-fragil (TDF) en la corteza depende
fundamentalmente de la temperatura. La base del dominio fragil para la corteza superior
reproduce en tres dimensiones el patron de flujo térmico superficial. La TDF alcanza una
profundidad maxima en el Arco de Gibraltar, con 18 y 16 km para un estado de esfuerzos
tensional y compresivo respectivamente, haciéndose progresivamente mas somera hacia la

Cuenca Este de Alboran donde alcanza un valor minimo de 7 y 6 km.

3. El patron de esfuerzos en la TDF en la corteza superior (tanto en tensiéon como en
compresion) presenta un minimo bajo la Cuenca Este de Alboran y su transicidon hacia la
Cuenca Sur Balear (100 y 416 MPa), y una region resistente bajo el Arco de Gibraltar (223
y 660 MPa).

4. Los valores bajos de flujo térmico superficial en el entorno del Arco de Gibraltar
condicionan que bajo un régimen de esfuerzos tensional aparezca un nucleo resistente en la
corteza profunda, que dibuja el Arco y se prolonga 190 km hacia el NE bajo el Dominio
Sudibérico. Esta lente fragil alcanza un espesor maximo <5 km con una resistencia <400
MPa.

5. Del catalogo global de sismicidad en la Cordillera Bético-Rifefia y el Mar de
Alboran para el intervalo 1992-2003, el 86% de los eventos se localizan en la corteza, de

los que el 90% se restringe a los 15 km superiores de la corteza.

6. La distribucion en profundidad de los focos sismicos muestra como los méximos de
eventos quedan contenidos en la capa fragil de la corteza superior o restringidos al entorno
de la TDF que predice el modelo reoldgico. La sismicidad cortical que acontece en Béticas
y el Mar de Alboran estd, por tanto, fuertemente condicionada por la estratificacion

reologica calculada.

7. Parte de la sismicidad localizada en el manto litosférico se correlaciona bien con la

profundidad de los dominios resistentes calculados en el modelo reoldgico.
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8. Se demuestra en este estudio que el modelo de tierra utilizado para la localizacion
rutinaria de eventos sismicos tiende a concentrar artificialmente los hipocentros en el
entorno de 10 km, profundidad en la que se situa la discontinuidad mas somera del modelo
de velocidades. Este horizonte sismico se encuentra preferentemente en el margen
septentrional del Mar de Alboran también debido a la reducida cobertura azimutal que
presenta la red sismica. Por tanto, se puede garantizar que solo las técnicas de localizacidon
relativa conseguiran mejorar la localizacion hipocentral, permitiendo cualquier analisis de

las relaciones con fallas sismicamente activas.
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estan detallados en este anexo. La geologia ha sido tomada de la Figura 2.3.
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Bla [ 54 | Bib [s4 ], Bic [ 54 | B2a [54],5,0 826 [ 15km B2 [ e8], B2 [34]om
o st ) >4 i
6 km !
6,0 6,0
6,0
6,0
1,2 km .
' ——1 12km 12,3 km
1 13km L 13km :
133km L asin
6,4 64
Moho 21km
L {23km — 64
65 23km Moho 246km
Moho 26 km
s 68
Moho L1 34,5km Molo L—— 34 km Moho L——1 385 km
Moho L— 38km

Banda et al. (1993) y Garcia Duefias et al. (1994)

o [ H
5,5-6,0| 525
7 km
** 1 1oskm 1 10km
6,0
65 f——— 17km
o Barranco et al. (1990)
Moho L——1 27,5 km
Moho L—— 31km
I
5,25
10 km
6,0
16 km
6,5
225km .
70 Medialdea et al. (1986)
Moho 28,5km
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ANEXO II: Parametros del flujo ductil

Con este anexo adjunta una revision actualizada de algunos de los valores de los
parametros que usualmente se emplean para caracterizan el flujo ductil en la litosfera. gy es
la constante de Dorn para el flujo ductil (Pa/s); E es la energia de activacion (kJ/mol) y »

es una constante o factor de esfuerzo.

¢o(MPals) E(kJimol) n

Qtz (C. Sup.) 2,5x10° 148 2,4
C. Profunda 32x10° 250 30 Lynch y Morgan (1987)
Manto (Ol) 10° 550 3,0
Qtz dry (C. Sup.) 1,26 x 10 434 2,86 Kusznir y Park (1986)
Qtzdry (C. Sup.) 291x10° 151 1,8
. -6

C. Intermedia 5x10 . 220 3,2 Behn et al. (2002)
C. Profunda 1,9x 10 485 4,7
Manto 10° 520 3,0

-4
Qtz wet 3,2x 10_4 154 2,3 Ranalli (2000)
Pl dry 3,2x10 238 3,2
Qtz dry 35x10° 1230 1,9
Diorita 1,3x 10° 219 2,4 Lowry y Smith (1995)
Ol dry 6,3x 10° 533 3,5
Diorita 1 485 4,7 Mackwell et al. (1998)
Ol dry 28840 529,9 3,6 Tsenn y Carter (1987)
Ol wet 417 493 4,5

-3
Qtz Puro 3,3x 10_3 190 4,0 Luan y Paterson (1992)
Qtz impuro 3,3x10 150 2,3
Qtz 1,1x 10" 223 4,0 Gleason y Tullis (1995)
Qtz dry 6,7 x 107 268 6,5
Qtz wet 4,4x10° 230 2,6
Diabasa 5,2 x 107 356 30 Turcotte y Schubert (2002)
Ol dry 4,2x10° 523 3,0
Ol wet 55080 398 3,0

5
Ol dry 2,4 x 105 540 3,5 Karato et al. (1986)
Ol wet 1,9x 10 420 3,0
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