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Resumen

Esta tesis doctoral constituye un estudio de la deformacion, los esfuerzos y
la resistencia de la litosfera del centro de la Peninsula Ibérica durante el Cenozoico
mediante la modelizacion numérica con elementos finitos. Estas cuestiones se han
analizado construyendo secciones transversales al Sistema Central y a las cuencas
del Duero y Madrid, aunque en cada una se ha utilizado un modelo concreto, con
una geometria, reologia y condiciones de contorno especificas. Los antecedentes
de carécter geoldgico y geofisico han sido imprescindibles, tanto para restringir
las condiciones iniciales de estos modelos como para contrastar los resultados
obtenidos.

Las deformaciones cenozoicas se han analizado asumiendo que la litosfera
tiene un comportamiento mecanico tipo creep. Ademas, se ha considerado el papel
de la carga tectonica, la carga de los sedimentos terciarios, las heterogeneidades
térmicas y las heterogeneidades en la composicion. La modelizacion ha permitido
simular la estructura actual del centro peninsular: formacién de los relieves del
Sistema Central y suacortamiento horizontal, flexion del basamento en las cuencas del
Duero y Madrid, desarrollo de la raiz cortical bajo la cadena montafiosa y geometria
de la litosfera del interior de Iberia. Las deformaciones se producen mediante un
mecanismo de plegamiento a gran escala de una corteza y litosfera con contrastes
laterales de temperatura y composicién.

La modelizacion de los esfuerzos activos se ha realizado tanto en secciones
elasticas del borde sur del Sistema Central (area de la Sierra de San Vicente) como en
perfiles transversales a toda la cadena. Un analisis de los distintos tipos de esfuerzos
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indica que el estado tectonico, obtenido a partir de un estado de referencia litostatico
y con el efecto afiadido de la carga topografica y las variaciones en la litologia, es
el mas adecuado para reproducir esfuerzos intraplaca. Una carga tectonica de 5-10
MPa en el limite de placas eurasiatico-africano permite la coexistencia de sectores
en desgarre y extension en el interior de la Peninsula Ibérica.

Por ultimo, el analisis de la resistencia en el centro peninsular se ha llevado
a cabo mediante el célculo de la distribucion de la resistencia segun la profundidad,
y la estimacion de la resistencia integrada, el espesor sismogenético y el espesor
elastico efectivo. Un manto anhidro permite que el modelo de resistencia sea del
tipo jelly sandwich en condiciones extensionales y de desgarre. La litosfera en el
sector del Sistema Central es méas débil que la de las cuencas debido a su mayor
espesor cortical y geoterma. Mediante modelos elasto-plasticos se observa que la
convergencia entre Africa y Eurasia se acomoda en forma de deformacion elastica
y ductil. Aunque el espesor sismogenético se extiende hasta las profundidades de
la corteza media, esa distribucion de la deformacion evidencia la baja sismicidad
intraplaca.



Capitulo 1
Introduccidén

En los dltimos afios, numerosos estudios y proyectos de diversas
especialidades de las Ciencias de la Tierra han centrado sus investigaciones en las
interacciones entre los procesos profundos y superficiales (p.e. Burg y Podladchikov,
2000; Cloetingh et al., 2005, 2006, 2009; Burov y Yamato, 2008). Estos procesos
controlan la topografia de los continentes y los riesgos geoldgicos asociados, y se
desarrollan en un rango variado de escalas temporales y espaciales. Las observaciones
geoldgicas, los indicadores de esfuerzo y la sismicidad, entre otros, muestran que la
actividad geodinadmica no se concentra unicamente en los limites de placas y que los
sectores del interior también pueden experimentar una intensa deformacion. Esta
actividad depende en gran medida de la resistencia de la litosfera que, a su vez,
estd condicionada por su estructura termomecénica. Por lo tanto, para establecer
modelos que mejoren el conocimiento de la dindmica intraplaca, en estos trabajos
se ha destacado tanto la necesidad de disponer de buenos datos sobre la litosfera
como el uso de herramientas adecuadas que integren y evalUen toda esta informacion
multidisciplinar.

El origen de las deformaciones en el centro de la Peninsula Ibérica y su
relacion con la tectonica de placas ha sido objeto de multiples estudios (Vegas et al.,
1990; De Vicente et al., 1996b; Tejero et al., 1996; Cloetingh et al., 2002; Gomez-
Ortiz et al., 2005a; Vegas, 2005; De Vicente et al., 2007; De Vicente y Vegas, 2009).
En ellos, se ha explicado la elevacion de la cadena montafiosa del Sistema Central
mediante diferentes mecanismos que involucran la deformacion fragil en la parte
superior de la corteza, el engrosamiento dictil en la parte inferior de la corteza,
el desarrollo de despegues intracorticales y/o el plegamiento de la litosfera. Estos
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procesos estarian desencadenados por los movimientos convergentes entre las placas
Eurasiatica-Ibérica-Africana en los limites pirenaico y/o bético desde el Terciario
hasta la actualidad. No obstante, algunos autores también otorgan un papel relevante
a los eventos tectonotermales que han afectado a la litosfera Ibérica desde el
Paleozoico a la actualidad (Gomez-Ortiz et al., 2005b; Vergés y Fernandez, 2006).

Los trabajos sobre esfuerzos activos en el interior peninsular a partir de
poblaciones de estrias de falla y mecanismos focales de terremotos también son
abundantes (Giner, 1996; De Vicente et al., 1996b; Herraiz et al., 2000; Andeweg,
2002; De Vicente et al., 2007). Estos estudios se han centrado en la orientacion
de los esfuerzos, en la caracterizacion del régimen tensorial, y en su relacion con
la tectdnica de placas. Sin embargo, no hay una informacién detallada sobre las
magnitudes de los esfuerzos litosféricos y las fuerzas que los originan.

Por tltimo, esta abierta otra linea de investigacion cuya finalidad es estimar
laresistencia actual de la litosfera en el centro de Iberia (Van Wees et al., 1996; Tejero
y Ruiz, 2002; Gomez-Ortiz et al., 2005b; Ruiz et al., 2006a ). El objetivo principal de
estos trabajos ha sido caracterizar el comportamiento reoldgico de la litosfera en el
entorno del Sistema Central y las cuencas del Duero y Tajo, mediante la construccion
de perfiles de resistencia y/o la estimacion del espesor elastico efectivo.

Dentro de este contexto, parece necesario resolver las siguientes cuestiones
relacionadas con la litosfera intraplaca de la Peninsula Ibérica: a) identificar
el modelo de deformacion que se ajusta mejor a las observaciones geoldgico-
geofisicas, y evaluar el efecto de las cargas sedimentarias y tectdnicas, y de las
heterogeneidades termomecénicas; b) determinar las magnitudes especificas de los
esfuerzos, y discriminar los agentes responsables de estos esfuerzos; y c) establecer
las implicaciones geodinamicas asociadas al comportamiento de la litosfera. Por
estos motivos, esta tesis doctoral se ha centrado en los mecanismos de deformacién
que conducen al desarrollo de la topografia superficial y estructura cortical, en el
estado de esfuerzos activos, y en la resistencia de la litosfera. Para abordar estas
cuestiones, se ha recurrido a la metodologia de elementos finitos (Zienkiewicz y
Taylor, 1994) integrando los datos disponibles de la estructura termomecanica de la
litosfera Ibérica.

1.1. Objetivos

Este trabajo cuenta con tres objetivos principales que derivan del
comportamiento reologico de lalitosfera: a) modelizar' las deformaciones cenozoicas,

1 Sobre el sustantivo modelo se ha creado, como tecnicismo propio del ambito de diversas
ciencias, el verbo modelizar, que se emplea con el significado de “establecer un modelo tedrico de
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b) estimar los esfuerzos activos, y c) evaluar la resistencia actual en el entorno del
Sistema Central y las cuencas del Duero y Tajo.

Para modelizar la deformacion del centro de la peninsula durante el
Cenozoico, sera necesario examinar el efecto de la carga tectonica resultante de
la convergencia entre Eurasia y Africa, de la carga litostatica de los sedimentos
continentales terciarios, y de los contrastes de temperatura y composicion de la
litosfera Ibérica.

Para estimar los esfuerzos actuales en la litosfera intraplaca, sera necesario
simular los estados de esfuerzos litosféricos, y analizar la influencia de los parametros
elésticos, las cargas horizontales y la topografia.

Finalmente, para evaluar la resistencia del interior de Iberia, sera necesario
estimar la contribucion relativa de la corteza y el manto mediante la seleccién de un
modelo general de resistencia litosférica.

1.2. Estructura del documento

La memoria de esta tesis doctoral estd organizada en 8 capitulos en los que
se recogen las cuestiones generales relacionadas con los objetivos planteados asi
como su resolucién concreta.

En la primera parte se muestran los aspectos basicos de la modelizacion
numérica mediante la metodologia de los elementos finitos (capitulo 2), de las
propiedades termomecanicas de la litosfera continental (capitulo 3), y de los rasgos
geoldgicos y geofisicos del Sistema Central y de las cuencas del Duero y Tajo
(capitulo 4).

Enlasegundaparteseestudianlos factores que durante las deformaciones
cenozoicas han condicionado la configuracion actual del interior de la peninsula

algo”. Para expresar la “accion y efecto de modelizar”, se usa el sustantivo derivado modelizacion.

En inglés existen to model y fo modelize, que el Diccionario de Oxford define como “construir o dar
forma a algo siguiendo un modelo” y también “crear o establecer un modelo”. El espaiiol disponia ya de
otras voces emparentadas con modelo: el verbo modelar y el sustantivo, modelado. Pero estos términos
estan fuertemente vinculados al mundo de las artes plasticas, por lo que los especialistas han preferido
crear otros derivados de modelo morfolégicamente posibles, como modelizar y modelizacion.

El verbo modelizar no figura en la actual edicion del Diccionario de la Real Academia Espaiiola,
pero ya esta aprobada su incorporacion a la proxima edicion del DRAE. Si lo recogen el Diccionario
del espariiol actual de Manuel Seco y varios diccionarios técnicos (consulta realizada al Departamento
de “Espafiol al dia” de la Real Academia Espafiola el dia 23 de julio de 2009).
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(capitulo 5), la distribucion y magnitud de los esfuerzos intraplaca (capitulo 6), y la
resistencia de la litosfera Ibérica (capitulo 7). En cada uno de estos capitulos se realiza
la introduccién al problema, la recopilacion de los antecedentes, la descripcion del
modelo numérico, la exposicion de los resultados, y la discusion que deriva del analisis.
Todas las conclusiones a las que se ha llegado se retinen en el tltimo capitulo (capitulo 8).



Capitulo 2

El método de los elementos
finitos

2.1. Introduccidén

El concepto de Sistema Dindmico de la Tierra Solida (Solid Earth System)
intenta relacionar las diferentes estructuras e interacciones entre los procesos
que tienen lugar en el interior terrestre (Cloetingh et al., 2006). Para caracterizar
este sistema se recurre a modelos energéticos, cinematicos y dinamicos con los
que contrastar las estructuras y los procesos reales (Stiiwe, 2002). Los modelos
energéticos explican la distribucién de energia de nuestro planeta, expresada en
forma de calor y temperatura (p.e. Rudnick et al., 1998; Fernandez et al., 1998;
Tejero y Ruiz, 2002; Artemieva, 2006). Los modelos cinematicos describen los
movimientos usando velocidades, deformaciones y tasas de deformacién (p.e. Argus
et al., 1986; Cloetingh et al., 2002; Jiménez-Munt y Negredo, 2003; Soto et al.,
2006). Y los modelos dinamicos indican como se comportan los esfuerzos y las
fuerzas (p.e. Zoback, 1992; Burov et al., 1998; Herraiz et al., 2000; Andeweg, 2002).
Su uso integrado contribuye de manera eficiente al entendimiento de los diferentes
procesos que conforman el Sistema Tierra.

En este capitulo se introduciran algunas de las ideas fundamentales sobre
los modelos, sobre las ecuaciones y relaciones que deben reunir para poder ser
formulados de manera matematica, y sobre la aproximacion numérica que se utiliza
en el método de los elementos finitos. La finalidad es mostrar como se construyen los
modelos y su utilidad para comprender las estructuras y procesos geoldgicos.
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2.2. ¢Qué es un modelo?

Se puede definir un modelo de la Tierra Solida como una herramienta
capaz de describir de manera simplificada las causas (procesos) y las consecuencias
(observaciones) del interior terrestre. Su finalidad es comprender y predecir
fendmenos que no pueden ser observados directamente debido a que se localizan
a gran profundidad o a que abarcan una gran escala temporal (Stiiwe, 2002). Los
modelos consisten en una serie de reglas que determinan las variables que deben
ser incluidas como pardmetros y las variables que pueden no tenerse en cuenta por
ser poco significativas. Si las reglas y parametros elegidos son correctos, el modelo
explicara un gran numero de observaciones, aunque, dada la complejidad del sistema,
raras veces existe un unico esquema que se ajuste a todas las observaciones. Por otro
lado, aunque no se requiere que reproduzca un fendémeno de manera exacta, debe
mostrar un equilibrio entre la descripcion de dicho fenémeno y la sencillez de las
reglas que lo rigen.

Para analizar la distribucién de temperaturas, desplazamientos,
deformaciones o esfuerzos en la Tierra se puede recurrir a formulaciones matematicas
o0 a reproducciones a escala. Las primeras se conocen como modelos matematicos,
gue se resuelven mediante soluciones analiticas 0 mediante soluciones numéricas, y
las segundas como modelos analogos. Si el problema es sencillo se pueden obtener
soluciones analiticas a partir de ecuaciones que expresan las variables desconocidas
como una funcion matematica de la posicion y de las propiedades del material
(p.e. Burov y Diament, 1996; Turcotte y Schubert, 2002; Tejero y Ruiz, 2002). Las
soluciones numéricas permiten analizar cuerpos con geometrias y comportamientos
complejos, y proporcionan los valores aproximados de las variables desconocidas
en un conjunto de puntos especificos del modelo (p.e. Bird, 1999; Andeweg, 2002;
Cloetingh et al., 2002; Jiménez-Munt y Negredo, 2003; Moisio y Kaikkonen, 2006).
Por altimo, los modelos anélogos se realizan con materiales cuyas propiedades estan
escaladas con el comportamiento de las rocas (p.e. McClay y Ellis, 1987; Soto et al.,
2006; Fernandez-Lozano et al., 2008).

En este trabajo se han modelizado diferentes secciones de la corteza y la
litosfera del centro de la Peninsula Ibérica mediante la formulacion numérica de los
elementos finitos (Zienkiewicz y Taylor, 1994), para analizar la deformacion de las
distintas capas de la litosfera originada por las deformaciones cenozoicas (capitulo
5), el estado de esfuerzos activo (capitulo 6), asi como la resistencia actual (capitulo
7). En la mayoria de los casos, las diferentes variables de la litosfera terrestre se
resuelven en las tres dimensiones del espacio, de tal manera que sus descripciones
implican el uso de célculos tensoriales. Para disminuir las complicaciones que se
originan en tales célculos, es util reducir el nimero de dimensiones consideradas en
los modelos. Hay simplificaciones bien establecidas que permiten despreciar distintas
componentes de los tensores (Engelder, 1993; Stiiwe, 2002; Turcotte y Schubert,



— El método de los elementos finitos —

2002). Los modelos descritos en los capitulos 5, 6 y 7 tienen una geometria 2D con
deformacion plana (apartado 3.3.1).

2.3.

Formulacion de un modelo matematico

Para resolver un modelo matematico es necesario formular una serie de

ecuaciones que relacionan las variables incognitas con funciones que recogen el
efecto de cada parametro. En el caso concreto de los problemas de mecénica se
requiere que los esfuerzos y deformaciones verifiquen las siguientes relaciones:
leyes de conservacion (o ecuaciones de equilibrio), condiciones de compatibilidad,
ecuaciones del comportamiento y las condiciones del contorno (Twiss y Moores,
1992; Ranalli, 1995; Ramsay y Lisle, 2000; Stiiwe, 2002):

1.

El movimiento de cada parte del modelo debe obedecer las leyes de
conservacion de la fisica. Para un caso mecéanico, estas incluyen la
conservacion de la masa, la conservacion del momento y la conservacién
del momento angular. La conservacion de la masa implica que la materia
ni se crea ni se destruye. Esta condicion se satisface automaticamente si
se asume una deformacion a volumen constante y una densidad de masa
homogénea. La conservacion del momento, o segunda ley de Newton,
establece que la fuerza neta F de un sistema es igual a sumasa m por su
aceleracion a:

[2.1] T F® zd—pzmyzma

dt dt
donde p es el momento del cuerpo, t el tiempoy v la velocidad. Por
Gltimo, la conservacion del momento angular requiere que el giro neto
de un cuerpo sea igual a su momento de inercia multiplicado por su
aceleracion angular. La simetria del tensor de esfuerzo es una expresion de
este requerimiento.

La relacion vectorial [2.1] consiste en tres ecuaciones que describen las
fuerzas de un cuerpo en las tres direcciones del espacio. En cada una
de esas ecuaciones, se suman las fuerzas de superficie y de cuerpo y
se igualan al producto de la masa por aceleracion. Si se consideran las
fuerzas por unidad de volumen, la ecuacion [2.1] queda descrita como
fuerza / volumen = densidad x aceleracion . El sumatorio de las fuerzas
que actua en la direccion x; de la figura 2.1:
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0,

O, +
11 axl

dxljdxzdx3 — 0y, 0%,0%, +

d
[2.2] O, + % dx, J dx,dx, — o, dx,dx, +

2
d0,,

Oy + v dngdxldx2 — 05, 0x,dx, + pX,dx,dx,dx, = p% dx,dx,dx,
X3

Cada grupo de dos términos describe una diferencia entre las fuerzas
de superficie en una cara del cubo (0,,dX,dx;) y en la cara opuesta
(04 + (90, 19%,)dx, )dx,dx,). El término  pXdx,dx,dx, describe la
fuerza de cuerpo o volumen. Para las direcciones x, y X, , se obtendrian
ecuaciones analogas.

En algunos problemas geodindmicos, como los de propagacion de ondas
sismicas, los esfuerzos cambian rapidamente y las aceleraciones ov, /ot
juegan un papel importante. Sin embargo, en la mayoria de las situaciones
las variaciones en la velocidad se producen a una escala de tiempo muy
grande, y se puede asumir que la aceleracion es insignificante. En este
ultimo caso, la segunda ley de Newton se reduce a la ecuacion de equilibrio,
que implica que la resultante de las fuerzas en cualquier direccion sea cero.
La ecuacion [2.2] quedaria como:

00, N 00,, N 00,
ox,  OX, OX,

[2.3] +pX; =0

En las direcciones X, y X,:

Figura 2.1. Componentes de esfuerzos

sobre las tres caras de un paralelepipe- X3 4
do infinitesimal de volumen dx,dX,dx,
(tomada de Ranalli, 1995). 033
: G
: 031 32
" O23
1 013
, )]
dxs : O12
O114 021
Ail
dx,
(@) I
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[2.4] 00, N J0,, N 00,
ox, 0X, OX,

+pX,=0

00, N 00, . 004,
ox, 0X, OX,

[2.5] +pX,=0

Los tres primeros términos de cada ecuacion describen las fuerzas de
superficie que actian en las direcciones X,, X, Y X,, mientras que el
cuarto término corresponde a la fuerza de cuerpo o de volumen. Si g es
la aceleracion de la gravedad y X, es el eje vertical dirigido hacia arriba,
las componentes de la fuerza de cuerpo son X, =-g, X, =X, =0. Las
ecuaciones de equilibrio [2.3],[2.4] y [2.5] son validas para cualquier medio
continuo, independientemente de sus propiedades reolégicas, y constituyen
la base del equilibrio mecénico (p.e. comportamiento isostatico, apartado
3.4.1).

Para que un cuerpo mantenga su continuidad, es decir, para que no se creen
huecos o solapamientos, las deformaciones en distintos puntos del mismo
deben ser compatibles. Esto implica que las seis componentes del tensor
de deformacion no se pueden definir de manera arbitraria sino que deben
verificar una serie de condiciones. Para que un tensor simétrico de segundo
orden pueda ser un tensor de deformaciones, es decir, que sea integrable y
que proceda de un campo de desplazamientos existente, es necesario que
cumpla las condiciones de compatibilidad:

82811 _i 0 + 0€s + aglzJ

X, 0%,  OX \ OX;,  OX, OX,

82“‘:22 _i _8831+8812 +8823
oX0X, X, \ OXx, OX; OX;

X 0X, X\ OXg  OX, X,

az‘933 _ i _ e, + 0€y; + ag31]

[2.6]
Iy, _ 828114_82822
oxox, ox;  ox

2 2 2
d°€y _0 gzz+a E3
2 2
0X,0X;  OX3  OX;

2 2 2
0°€, :8811+8 €4
2 2
oX0X;  OX; X
Puesto que los campos de esfuerzos y deformacion estdn acoplados

mediante las propiedades de los materiales, los esfuerzos también estan
sometidos a las reglas de compatibilidad.
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3. Las ecuaciones de comportamiento expresan los esfuerzos en funcion de la
deformacién o de la velocidad de deformacion, y sirven para caracterizar la
reologia elastica y/o viscosa de la litosfera. La deformacion fragil describe
el estado de esfuerzos en el que se produce la fracturacion (apartado 3.3).

4. Al combinar estas relaciones se obtiene un conjunto de ecuaciones
diferenciales cuya resolucion requiere la integraciéon de las mismas. Se
puede obtener una solucion concreta, si se especifican unas condiciones
de contorno, es decir, unas restricciones especificas tanto en los limites del
modelo (p.e. esfuerzos, deformaciones) como a través de él (p.e. fuerza
de la gravedad). Aungue las ecuaciones de equilibrio y comportamiento
son completamente neutras en cuanto a qué variables son independientes
y cudles dependientes, las condiciones de contorno permiten distinguir
entre causa y efecto en un problema. De tal manera, que si se aplica un
esfuerzo como condicion de contorno, este sera la causa del campo de
desplazamientos o velocidades, y viceversa.

Para estudiar procesos geodindmicos tales como la formacion de una
cadena montafiosa, ademas de analizar los aspectos relacionados con el movimiento,
se deben incluir los efectos de la temperatura y la transferencia del calor. Estas
variables adicionales requieren ecuaciones de comportamiento adicionales, ademas
de leyes de equilibrio para la conservacion de la energia (ver apartado 3.2).

2.4. El método de los elementos finitos

Las ecuaciones diferenciales descritas previamente se pueden resolver
mediantetécnicas numéricas que proporcionansolucionesaproximadasdelageometria
del cuerpo y de la distribucion de los esfuerzos al final de incrementos sucesivos
de tiempo. De tal manera que mediante un conjunto de cambios incrementales se
modeliza la evolucion del sistema fisico. Si los incrementos temporales no son muy
grandes, se puede seguir el comportamiento complejo dependiente del tiempo de
un sistema con una precision razonable. EI método numérico empleado en este
trabajo, para resolver las ecuaciones diferenciales que reproducen diversos procesos
geodinamicos del centro peninsular mediante la aplicacién de unas condiciones de
contorno especificas sobre la funcidon o funciones incognitas, ha sido el método de
los elementos finitos (Zienkiewicz y Taylor, 1994; Alvarez Cabal y Benito Mufioz,
1997; Ramsay y Lisle, 2000; ANSYS, 2005).

El objetivo principal de un anélisis de elementos finitos es examinar como
se comporta un sistema fisico continuo bajo unas condiciones de carga concreta.
Esta técnica implica la subdivision del cuerpo complejo con un ntimero infinito de
incdgnitas en un mosaico de componentes individuales con un ntimero finito de
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A Esfuerzq B Fuerzas nodales
aplicado { - equivalentes

material

1 -
material Elemento
2 Nodo
FITTTTTE S
Desplazamiento Desplazamientos
nodales

Figura 2.2. Método de los elementos finitos. Un cuerpo (4) con una geometria y condiciones de
contorno complejas para el que no se puede encontrar una solucion exacta, se aproxima mediante un
gran numero de elementos unidos por los nodos y unas condiciones de contorno finitas (B) (tomada de
Ramsay y Lisle, 2000).

incognitas (Fig. 2.2). Los componentes individuales, conocidos como elementos,
tienen formas sencillas y en ellos se definen las propiedades del comportamiento.
Asi, en un problema bidimensional pueden tener una geometria lineal o superficial
(triangulos y rectangulos), con aristas rectas o curvadas (Fig. 2.3). Los elementos
estan conectados en puntos concretos que se denominan nodos. Normalmente estos
puntos de conexion se sitlian en los vértices de los elementos, aunque en algunos
casos se sitian ademas en sus aristas (Fig. 2.2-2.3). El conjunto de nodos y elementos
constituye la malla, en la que no es necesario que los elementos tengan la misma
forma ni el mismo tamano (Fig. 2.4).

En los nodos se resuelven las incégnitas o variables fundamentales del
problema (p.e. desplazamientos en un problema mecénico o temperaturas en uno
térmico) y se aplican las cargas (p.e. desplazamientos, presiones, gravedad en un
problema estructural o temperaturas, flujos de calor, generacion interna de calor en
uno térmico). Por ejemplo, un sistema bidimensional con infinitos grados de libertad
se puede aproximar con otro sistema en el que los grados de libertad se igualan al doble

2 3 4 3
1 < —
1 2 1 2
i 6
5 5
3
6 4
2 4 8
1 1 3 1 2 3

Figura 2.3. Ejemplos de la forma y posicion de los nodos de algunos elementos usados en andlisis
bidimensionales (tomada de Pande et al., 1990).
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Figura 2.4. Malla de elementos finitos (e) de un sistema bidimensional, sometida a una carga externa
[t]. v en la que cada nodo (i, j, m) tiene dos grados de libertad (V, U) (tomada de Zienkiewicz y Taylor,
1994).

del nimero de nodos (Fig. 2.4). Puesto que solo se dispone del valor de las cargas en
los nodos situados en los limites del cuerpo, para determinar la deformacion interna
dentro de cada elemento se recurre a la rigidez del elemento que relaciona fuerzas
y desplazamientos. Asi, los elementos constituyen la representacion matematica
matricial de la matriz de rigidez de la interaccion entre los grados de libertad de un
conjunto de nodos.

Las cargas que actuan en los limites de un elemento se comparten con los
elementos adyacentes mediante los nodos comunes. La condicion de compatibilidad
de las deformaciones, descrita en el apartado anterior, implica que las ecuaciones
que describen la rigidez de cada uno de los elementos pueden unirse para definir
las relaciones entre desplazamientos y fuerzas de todo el cuerpo. Esta relacion se
expresa como un conjunto de ecuaciones cuyos coeficientes constituyen la rigidez
global. En estas ecuaciones se sustituyen las cargas conocidas en cuerpo para obtener
las variables desconocidas. Los desplazamientos en cualquier punto del elemento se
relacionan con los desplazamientos en los nodos mediante las funciones de forma.
Finalmente, una vez que se conoce el campo de desplazamientos de cada elemento, se
calculan las deformaciones, y con estas, usando las relaciones esfuerzo-deformacion,
se determinan los esfuerzos.

Las principales desventajas de este método son que requiere un esfuerzo
considerable para preparar los datos de entrada y que consume mucho tiempo de
ordenador. Cuanto mas fina sea la malla, es decir menor el tamafio de los elementos y
mayor el nimero de nodos, lasolucion se aproximara mas a la exacta. Sin embargo, este
hecho implica que se deben resolver un conjunto grande de ecuaciones simultaneas
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para obtener la solucién, cuyo nimero aumenta ain mas si el problema no es lineal.
Por tanto, el numero total de elementos y nodos de un problema dependera del grado
de exactitud de los resultados, del coste de procesado y del esfuerzo en la preparacion
de los datos.

2.4.1. Formulacion directa de los desplazamientos

El proceso de aproximar el comportamiento de un medio continuo
mediante elementos finitos se conoce como formulacion de los desplazamientos,
porque se minimiza la energia potencial total del sistema en funcién de un campo de
desplazamientos indicado. Si el campo de desplazamientos se define correctamente,
se producird la convergencia al resultado correcto. A continuacion se describen los
pasos para derivar las caracteristicas de un elemento finito bidimensional con un
comportamiento elastico lineal y en condiciones estaticas (Zienkiewicz y Taylor,
1994).

En un problema estéatico la ecuacién de equilibrio general que resuelve los
desplazamientos en funcion de las fuerzas aplicadas tiene la forma:

[2.7] [K][u]=[f]

donde [K] es la matriz de rigidez global, [u] es el vector de desplazamientos
desconocidos y [f] es el vector de fuerzas. Los corchetes hacen referencia a la
forma matricial o vectorial de un parametro.

1. El medio continuo se divide mediante lineas imaginarias en elementos
finitos en los que se puede obtener su matriz de rigidez.

2. Los elementos estin conectados mediante un numero discreto de nodos
situados en sus limites, sobre los que se materializan las incAgnitas
fundamentales del problema (en este caso los desplazamientos).

3. Seelige un conjunto de funciones (funciones de forma del desplazamiento)
para interpolar los desplazamientos dentro de cada elemento finito en
funcion de sus desplazamientos nodales (Fig. 2.5).

Asi, el vector desplazamiento [u] en cualquier punto dentro del elemento
finito e, definido por sus nodos i, j, m, ..., se puede aproximar como un
vector [0]:

[28]  [u]=[d]=3Na =[N,,N;...]| a |=[N][a]

13
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Elemento Forma Forma normalizada Funciones de forma
N, =1-3(&+n)+2(E+n)
N, =4E(1-&-n)
1. Tridngulo curvado N, =§(28-1)
de 6 nodos N, =4gn
Ny =n(2n-1)
N, =4n(1-£-n)
N, = (1+&)(1+n)
y . A0 2
1 1 N (3-8)@m)
2. Cuadrildtero T T, 2 4
de 4 nodos - 39 (1-8)a-n)
4 N . N, = 2
° x 1 N 2 (1x8)a-n)

Figura 2.5. Funciones de forma de algunos elementos finitos bidimensionales (modificada de Pande
etal., 1990).

donde las componentes de [N ] son las funciones de forma que describen
el comportamiento de los desplazamientos dentro del elemento, y [a]’
representa los desplazamientos en los nodos.

4. Una vez conocidos los desplazamientos en todos los puntos de un elemento
mediante [2.8], se pueden determinar las deformaciones [€]:

[2.91  [e]=[S][u]=[S][N][a]=[B][a]

donde [S] es un operador de la deformacién y [B] la funcién de forma de
la deformacion.

Estas deformaciones, junto con las posibles deformaciones y esfuerzos
iniciales, [&,] y [0, ] respectivamente, y las propiedades constitutivas del
material, definirén el estado de esfirerzos [0] a través del elemento y en sus
limites. Asumiendo un comportamiento elastico lineal, la relacion entre
esfuerzos y deformaciones tendria la forma:

[2.10]  [o]=[D]([e]~[&])+[os]

donde [D] es la matriz elastica que contiene las propiedades del material.

5. Para derivar la matriz de rigidez y el vector de fuerzas del elemento, se
determina un sistema de fuerzas nodales equivalentes que equilibra
los esfuerzos del contorno y las cargas distribuidas. El procedimiento,
conocido como Principio de los Trabajos Virtuales, consiste en imponer
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un desplazamiento arbitrario (virtual) en los nodos [a]® que iguale el
trabajo externo e interno realizado por las distintas fuerzas y esfuerzos
durante el desplazamiento. Las ecuaciones [2.8] y [2.9] quedarian:

[2.11]  [éu]=N[sa]" y [se]=[B][oa]

El trabajo externo realizado por las fuerzas nodales [q]° del elemento es:
[2.12] [8a]" [a]

donde el superindice T hace referencia a la forma vectorial transpuesta.

El trabajo interno realizado por los esfuerzos y por las fuerzas distribuidas
[b] por unidad de volumen es:

2131 [8]"[o]~[u]' [b]=[6a] ([B] [o]-[N] [b])

Igualando el trabajo externo y el interno, e integrando en el volumen del
elemento V°, se obtiene el siguiente enunciado generalmente valido para
cualquier relaciéon esfuerzo-deformacion:

[2.14]  [a]' =] [B] [o]d(vol)— | [N [b]d(vol)

A partir de la relacion lineal [2.10], la ecuacion [2.14] se puede escribir
CcOoMmo:

(2151 [af =[K[[a] +[f]

donde las fuerzas [q]° que actGian en los nodos de un elemento estan
definidas unicamente por fuerzas inducidas por los desplazamientos de sus
nodos [a]*, en funcion de la matriz de rigidez del elemento [K|*, y por las
fuerzas nodales [ f|° que equilibran tanto las posibles cargas distribuidas
como las posibles deformaciones iniciales sobre el elemento:

[2.16a] [K] =] .[B] [D][B]d(vol)

[2.16b] [f]=—[ [N] [b]d(vol)~[ [B] [D][e,]d(vol)+ ] .[B] [a,]d(vol)

15
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En la dltima ecuacion los tres términos representan las fuerzas originadas
por las fuerzas de cuerpo, la deformacion inicial y los esfuerzos iniciales
respectivamente. Si el elemento tiene una arista A® en el contorno del
modelo sobre el que se aplica una carga externa distribuida [ | por unidad
de area, a la ecuacion [2.16b] habra que afiadir dicha carga:

[2.17] - jAe[N I [E]d(area)

Una vez que se han determinado los desplazamientos nodales, se pueden
definir los esfuerzos o reacciones internas [o]" en cualquier punto del
elemento a partir de las relaciones [2.9] y [2.10]:

[2.18] [o] =[D][B][a] - [D][e, ] +[o, ]

donde [S]" =[D][B] es la matriz de esfuerzos del elemento.

Generalizacion a todo el medio continuo

Después de dividir el medio continuo en elementos, hay que ensamblar

la matriz de rigidez global y el vector de fuerza global. Puesto que dentro de cada
elemento se han satisfecho las condiciones de equilibrio, solo hay que establecer las
condiciones de equilibrio en los nodos para reconstruir el comportamiento de todo
el sistema. Se sigue el mismo razonamiento utilizado en la seccién previa, de tal
manera que, cada componente de cualquier fuerza externa [r] aplicada en un nodo
i debe ser igual a la suma de las componentes de las fuerzas que proceden de los
elementos que se conectan en dicho nodo. Una vez que todas las ecuaciones estan
ensambladas, se obtiene el siguiente sistema de ecuaciones algebraicas:

donde:

[2.191 [r]=[K][a]+[f]

[220a] [K]= | [B] [D][B]dV

[2206] [f]=—[ [N] [blav - ] [NT[T]da- | [B] [D][e,]av + [ [B] [o; Jav
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La matriz de rigidez global y el vector de fuerza global incluyen la suma
de todos los elementos:

[221]  [K],=Z[K]; vy [f],==[f]

ij i

y con ellos se puede encontrar la solucion a las variables del sistema [a] imponiendo
las condiciones de contorno necesarias.

2.5. El programa de elementos finitos ANSYS

El programa de ordenador de elementos finitos utilizado en este trabajo
ha sido ANSYS Swanson Analysis Systems IP, Inc., capaz de desarrollar analisis
sencillos estaticos lineales a analisis complejos dinamicos nolineales, de diversas
disciplinas (estructural, térmica, fluidos, electromagnetismo). Tiene distintas
colecciones de funciones y rutinas para propositos especificos conocidos como
procesadores. Los procesadores mas frecuentemente utilizados son (Arias Cuesta,
1997; ANSYS, 2005): (1) el preprocesador (PREP7), (2) el procesador solucion
(SOLUTION) y (3) el postprocesador general (POST1).

El médulo preprocesador (PREP7) contiene los comandos necesarios para
construir el modelo de elementos finitos:

»  definir los tipos de elementos y opciones

*  definir las constantes reales de los elementos elegidos si son necesarias
»  definir las propiedades de los materiales

»  crear la geometria del modelo

*  definir los controles del mallado

»  mallar el objeto creado

El modulo solucion (SOLUTION) tiene los comandos que permiten definir
el tipo de analisis, aplicar las cargas al modelo, especificar las opciones de carga y
resolver las ecuaciones para obtener la solucion. En ANSYS, bajo el término cargas
se incluyen tanto las condiciones de contorno como las funciones de carga aplicadas
externa o internamente, agrupadas en las siguientes categorias:

»  restriccion de los grados de libertad: proporciona un valor concreto a los
grados de libertad (desplazamientos y temperaturas, respectivamente en
andlisis estructural y térmico)

»  fuerza:cargaconcentradaenunnodo (fuerzay flujode calor, respectivamente
en andlisis estructural y térmico)

17
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*  carga superficial: carga distribuida sobre una superficie (presiones y
convecciones, respectivamente en analisis estructural y térmico)

e carga de cuerpo: carga distribuida en un volumen (temperatura
gue producen dilatacion térmica y generacion interna de calor,
respectivamente en analisis estructural y térmico)

» carga de inercia: carga atribuida a la inercia (masa) de un cuerpo
(aceleracién de la gravedad)

» carga de campo-acoplado: los resultados de un analisis se emplean
COMmo cargas de otro.

El tipo de cargas empleadas dependera del problema fisico que se
desee resolver. Por ejemplo, (a) para problemas estructurales se pueden definir
desplazamientos, fuerzas, presiones, temperaturas para expansion térmica o
gravedad, mientras que (b) para problemas de transferencia de calor se pueden
aplicar temperaturas, flujos de calor, superficies de conveccién o generacion
interna de calor.

Al realizar un analisis de elementos finitos, puede haber diversas fuentes
de error que conduzcan a unos resultados incorrectos y que, por tanto, deberéan ser
corregidas antes de obtener la solucion. Estas incluyen (Moaveni, 1999):

* La entrada erronea de datos tales como las propiedades fisicas y
dimensiones. Este error puede ser corregido listando y verificando las
propiedades fisicas y las coordenadas de nodos antes de continuar con
el analisis.

* La seleccion inadecuadamente del tipo de elemento. Es necesario
comprender las limitaciones de cada tipo de elemento y el tipo de
problema al cudl se aplica.

*  El tamafio y la forma pobres de los elementos de la malla. Una forma y
tamafio inadecuados influiran en la precision de los resultados.

«  Laseleccion de condiciones de contorno y cargas erréneas. Este es uno
de los pasos mas complicados puesto que implica estimar los valores
apropiados para el modelo.

Después de construir el modelo de elementos finitos, aplicar las
cargas y corregir los posibles errores, se resuelve el conjunto de ecuaciones
algebraicas lineales o nolineales simultaneamente. Los resultados se agrupan en
dos categorias, primarios y derivados. Los resultados primarios consisten en la
solucién de los grados de libertad en los nodos, tales como desplazamientos en
problemas estructurales o temperaturas en problemas térmicos. Los resultados
derivados proceden de los resultados primarios y se calculan en los elementos,
como los esfuerzos y deformaciones en un analisis estructural o gradientes y
flujos térmicos en uno térmico.
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Por ltimo, el mddulo postprocesador general (POST1) contiene los

comandos que permiten mostrar y listar los resultados primarios y derivados para
revisarlos e interpretarlos:

representar los resultados mediante geometrias deformadas, graficos de
contorno, graficos vectoriales, graficos de lineas

realizar animaciones de los resultados
listar los resultados

realizar operaciones matematicas para calcular otros resultados
significativos

Posiblemente éste sea el paso mas importante del analisis puesto que

se debe entender coémo han afectado las cargas aplicadas al modelo de elementos
finitos. El contraste con observaciones, permitira verificar la validez de los resultados
obtenidos.

19






Capitulo 3
Reologia de la litosfera

3.1. Introduccidn

El interior de la Tierra esta formado por una serie de capas definidas a
partir de variaciones en la composicion (p.e. corteza, manto, ndcleo) o de variaciones
mecanicas/reoldgicas (p.e. litosfera, astenosfera). La reologia es la ciencia que
describe el comportamiento de deformacion de los materiales, es decir, minerales
y rocas en la rama de la geologia. Desde un punto de vista reoldgico, la litosfera
es la capa sélida mas externa y engloba a la corteza y a parte del manto. Sus
propiedades fisicas se pueden obtener a partir de (Schon, 2004): a) experimentos
de comportamiento de minerales y rocas en laboratorio; b) estudios geofisicos tales
como sismica de refraccion o tomografia sismica; c) informacion petroldgica y
geoquimica de afloramientos superficiales, rocas volcanicas e intrusivas derivadas
de la fusion del manto, rocas mantélicas y metamorficas de alto grado emplazadas
tectonicamente y preservadas en cinturones orogénicos, o xenolitos de la corteza
inferior y del manto.

La corteza es la capa mas externa con una composicion que resulta de los
fundidos parciales del manto altamente diferenciados. Tiene un espesor promedio
que oscila entre ~5-30 km, dependiendo de su naturaleza ocednica o continental
(Stiiwe, 2002; Turcotte y Schubert, 2002). La corteza continental puede alcanzar
los 80 km en zonas engrosadas y esta compuesta fundamentalmente por dos niveles:
la corteza superior y la corteza inferior. La corteza superior tiene un espesor de 20-
25 km, una densidad de 2.500-2.700 kg m™, y las litologias predominantes son los
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granitos, granodioritas y sus equivalentes metamorficos, aunque en la parte mas
superficial puede tener una delgada cobertera de rocas sedimentarias. La corteza
inferior tiene una composicion principalmente mafica, que a esas temperaturas y
profundidades implica la presencia de rocas granuliticas, o sus equivalentes de alta
presion y alta temperatura, eclogiticas o anfiboliticas. La densidad de esta capa
inferior es de 2.800-3.100 kg m™. En la base de la corteza la velocidad de las ondas
sismicas p aumenta debido al incremento en la densidad de las rocas. Este horizonte,
conocido como discontinuidad de Mohorovicié, representa el limite composicional
entre corteza y manto.

El manto litosférico esta constituido principalmente por rocas ultramaficas
(peridotitas) y en las zonas continentales alcanza los 100-250 km de profundidad
(Stiiwe, 2002; Turcotte y Schubert, 2002). EI manto litosférico subcontinental suele
tener la misma edad que la corteza suprayacente, y existe una relacion entre el eon
geoldgico en el que se estabiliza y su composicién media, desde mantos arcaicos de
baja densidad (3.310 kg m) empobrecidos en minerales ricos en Mg, hasta mantos
fanerozoicos mas densos (3.370 kg m™) y enriquecidos en volatiles (O’Reilly et al.,
2001).

Existen diversas definiciones respecto al concepto de la litosfera (O’Reilly
et al., 2001): desde un punto de vista mecanico, representa una zona rigida; desde
un punto de vista térmico, es una capa limite térmica; desde un punto de vista
geoquimico, constituye un residuo de la fusion parcial de la astenosfera quimicamente
empobrecida; y desde un punto de vista sismologico, su base coincide con el techo de
una zona de baja velocidad. La litosfera mecdnica es la capa externa de la Tierra en
la que se pueden transmitir esfuerzos a escala temporal geoldgica (McKenzie, 1967).
Aunque Cochran (1982) proporciona una definicién mecéanica algo diferente: espesor
de la litosfera continental que esta en equilibrio isostatico con las dorsales medio-
oceanicas. La litosfera térmica €s la parte de la Tierra en la que la energia térmica
se transfiere en gran parte por conduccion de calor (Stiiwe, 2002). La definicion
térmica englobaria la mecénica porque muchas propiedades mecanicas de las rocas
dependen de la relacion entre su temperatura y su temperatura de fusion. La base de
la litosfera se sittia sobre el manto mas debil de la astenosfera. Este limite reoldgico
esta representado por una isoterma caracteristica (1.100-1.330 °C) en la que las
rocas del manto se aproximan a su temperatura solidus (p.e. Parsons y Sclater, 1977,
Pollack y Chapman, 1977). A mayor temperatura, el material mantélico comienza a
fluir rapidamente a escalas de tiempo geoldgicas y cualquier gradiente de temperatura
sera eliminado por conveccion. Las deformaciones que se producen en el limite
litosfera-astenosfera influyen en los procesos de subsidencia y levantamiento de la
zona reologica mas superficial. Las litosferas continentales térmicamente estables
tienen un espesor de 100-200 km (Pollack y Chapman, 1977).

Las rocas por encima de la isoterma caracteristica estan lo suficientemente
frias como para comportarse de manera rigida. Esta capacidad tiene importantes
aplicaciones en los mecanismos motrices de las placas tectonicas: puede explicar la
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curvatura elastica de la litosfera cuando esta4 sometida a cargas verticales (apartado
3.4.1), y permite que los esfuerzos eldsticos se transmitan desde los bordes de las
placas hacia su interior (apartado 3.4.2). Sin embargo, a escalas de tiempo geologicas
(107 afios) la litosfera parece comportarse mas como una ldmina viscosa que como
una guia de esfuerzos rigidos. Los perfiles de resistencia de la litosfera continental
con la profundidad (apartado 3.4.3) indican que puede existir una zona débil en la
corteza inferior que separe la corteza superior y el manto superior fragiles, creando
una estructura tipo jelly sandwich (sindwich de gelatina) (Brace y Kohlstedt, 1980;
Ranalli y Murphy, 1987; Kohlstedt et al., 1995; Burov y Diament, 1995). En estas
zonas débiles, los procesos de creep, o fluencia lenta, relajan los esfuerzos y, aunque
mantienen la coherencia de la litosfera, no son efectivas para transmitir esfuerzos
elasticos. Solo los sectores suficientemente rigidos, englobados bajo el concepto
de litosfera elastica, almacenan los esfuerzos elasticos. Debido a esta zonacion
reoldgica, la mayor parte de la litosfera es asismica y solo en la parte fragil superior
se puede desarrollar una actividad sismica importante. Hay una segunda capa
mas profunda y resistente en la parte mantélica de la litosfera continental donde
ocasionalmente se producen terremotos (Chen y Molnar, 1983). Ambas constituyen
la litosfera sismogenética.

En este capitulo se describen las bases de las propiedades fisicas de la
litosfera continental necesarias para realizar las simulaciones numéricas del centro
peninsular. En el apartado 3.2, se recogen los conceptos relacionados con la génesis
y transporte de calor; en el apartado 3.3 los tipos principales de comportamiento
mecanico; y en el apartado 3.4 los siguientes aspectos relacionados directamente con
la reologia litosférica: comportamiento isostatico, magnitudes de esfuerzo y perfiles
de resistencia.

3.2. Calory temperatura

La pérdida de calor desde el interior de la Tierra es la fuente de energia
responsable de los cambios que experimenta la litosfera y de sus desplazamientos
dentro del marco de la tectdnica de placas. Este hecho, unido a que la temperatura
condiciona el comportamiento reoldgico de las rocas, hace necesario que se deba
conocer previamente la estructura térmica de la litosfera para poder analizar sus
procesos mecanicos. El calor del interior terrestre se origina principalmente por la
desintegracion de is6topos radiactivos, y por el enfriamiento de la Tierra. El transporte
de la energia térmica hasta la superficie se realiza fundamentalmente de dos modos
diferentes: por conduccion y por conveccion.

La transferencia de calor conductivo se produce por difusion de la energia
cinética a través de las colisiones moleculares, en un medio en el que hay variaciones
espaciales de temperatura. En cambio, el transporte de calor por conveccion se realiza
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mediante el propio movimiento del medio. En la litosfera predominan los procesos
de conduccion del calor radiactivo y del calor procedente del manto. Mientras que
en la astenosfera, el proceso dominante es la conveccién.

A continuacion, se describen los principios que rigen la transferencia de
calor en la litosfera continental (conduccién y produccién de calor radiactivo) y los
aspectos relacionados con el calculo de geotermas continentales (Beardsmore y Cull,
2001; Stiiwe, 2002; Turcotte y Schubert, 2002).

3.2.1. Conduccién del calor

La relacion basica para el transporte de calor por conduccion es la primera
ley de Fourier de conduccion de calor. Establece que el flujo de calor g (W m?2) es
directamente proporcional al gradiente de temperatura dT /dy (K m™):

[3.1] q=—kd—T
dy

donde T es la temperatura absoluta (K), y es la profundidad o la coordenada espacial
(m), y k es la conductividad térmica o la constante de proporcionalidad (W m K!)
(Fig. 3.1). Esta ecuacion permite determinar el flujo de calor en superficie a partir
del gradiente térmico estimado en cuevas, minas o sondeos, y de la conductividad
térmica de las rocas, determinada en laboratorio.

El equilibrio energético térmico se describe mediante la segunda ley de
Fourier, que establece que la variacion de temperatura de una roca en el tiempo
dT /dt es proporcional a la variacion de su contenido de calor dq/dy:

aT oq
[3.2] PG, o —g

Figura 3.1. Flujo de calor q a través aq(y)
de un volumen de roca de espesor 0y,
seccion a, densidad p, calor especifi- Densidad p
CO c,, conductividad térmica k y pro- : *
duccion interna de calor S. El calor s a

; Calor especifico ¢ .
se conduce solamente a través de las P 5

caras sombreadas (perfectamente 1D) T— [ | % .
(tomada de Allen y Allen, 2005). Produccién interna .
/
de calor S e I
L L y+3y
Conductividad ¢
térmica k

aq(y+38y)
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donde t es el tiempo (s), p la densidad (kg m™), ¢, el calor especifico (J kg K'),
y d9=0q,, — 0, es la diferencia entre el flujo de calor que entra y sale de un medio.
El contenido de calor volumétrico H (J m?) se define como H =T pc,.

Sustituyendo la ley de Fourier de conduccion de calor [3.1] en la de
equilibrio energético [3.2] se obtiene la ecuacion de difusion o de conduccion de
calor, que es fundamental para entender el transporte de calor en la litosfera:

T
(%)
[3.3] o _ L 9y)

pe,—-=

p at ay
Si la conductividad térmica es independiente de la profundidad:

C a_T = kﬂ 4 a_T = KaZ_T
[3.4] ppat_ayz 08'[_ 8y2
donde x =k/(pc,) es ladifusividad térmica (m? s*). Segiin la ecuacion [3.4], la tasa
de variacion de la temperatura es proporcional a la curvatura espacial del perfil de
temperatura. Puesto que la ecuacion de difusion contiene un equilibrio energético,
no se puede ganar o perder energia por el proceso de difusién. Por tanto, si una roca
se enfria por conduccién, lo hace perdiendo calor en los limites del modelo, no por
la propia conduccion.

Puesto que la derivada [3.4] es lineal, la conduccion de calor en tres
direcciones del espacio sera la suma de la conduccion de calor en las componentes
individuales direccionales:

oT
[3.5] =K

T 09°T 07T
ot

+—+
x> oy* oz’

Hay situaciones en las que no interesa conocer la variacion temporal de la
temperatura sino el perfil de la temperatura en su estado estable: dT /dt = 0. Al hacer
esta suposicion, se obtiene la ecuacion de Laplace:
°T 0T 0T

2t 2t T
ox“  ady° oz

[3.6]

Esta ecuacion es extremadamente importante para resolver problemas
geoldgicos tales como el célculo de geotermas estables (apartado 3.2.3).
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3.2.2. Produccion de calor

La tasa de variacion de temperatura debido a la produccion de calor se
puede describir como:

dT S
k7] —=—
dt  pc,

donde S es la tasa volumétrica de produccién de calor (W m-3). Si S> 0, se produce
calor y las rocas aumentan su temperatura.

Se puede completar la ecuacion del equilibrio energético térmico [3.4]
incluyendo la produccioén de calor (Fig. 3.1):

aT T S
3.8 —=
B8] Greratos

La produccion de calor tiene tres contribuciones: el calor radiactivo,
el calor mecénico, y el calor quimico. El calor radiactivo se produce durante la
desintegracion de los is6topos 2°U y 28U de uranio, *?Th de torio y “°K de potasio
en la corteza y manto. El calor mecanico (o por friccion o por cizalla) se origina a
partir de la energia utilizada para deformar las rocas. Por ultimo, el calor quimico
esta relacionado con reacciones quimicas exotérmicas.

La produccion de calor radiactivo es la que contribuye de manera mas
importante al volumen de calor de la corteza. Los is6topos radiactivos tienden a
concentrarse en la corteza superior, porque son muy ligeros, como el potasio, 0
porque son elementos incompatibles que se incorporan a los fluidos graniticos, como
el uranio y torio. Sin embargo, su distribucion vertical es extremadamente variable.
Se puede considerar que la produccion de calor radiactivo disminuye de manera
exponencial con la profundidad:

k9] S —soe[“ry]

donde h, es la profundidad de disminucion gradual caracteristica de la produccion
de calor. De tal manera que en y =h,, la produccion de calor es 1/ e de la produccion
de calor en superficie S,. Al sustituir esta ecuacion en la del equilibrio energético
[3.8] y realizar la integracion correspondiente, se obtiene la siguiente relacion lineal
entre flujo y produccion de calor superficial (Roy et al., 1968; Lachenbruch, 1968,
1970):

[310] qs = qm +qrad = qm +hrSO
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donde g, es el flujo de calor superficial, q,, el flujo de calor residual mantélico y d,,,
el flujo de calor radiactivo.

3.2.3. Geotermas continentales

La geoterma es la funcion que describe la temperatura en la litosfera en
funcion de la profundidad. Si se asume que dT /ot =0 en la ecuacion del equilibrio
térmico [3.8] se obtiene:

2

d2T
k—-=-S
[3.11] "

La integracion de esta ecuacion es la base para obtener diferentes
soluciones analiticas de geotermas estables de la litosfera continental en funcion
de las condiciones de contorno impuestas en los limites (temperatura o flujo de
calor) (Fig. 3.2). Estas geotermas se forman por equilibrio térmico de la litosfera y
se encuentran en regiones que han tenido al menos 100 M.a. para equilibrarse y que
no han cambiado de espesor en ese tiempo. Sin embargo, el calculo de geotermas
estables en orogenos puede ayudar a estimar unas temperaturas potenciales, maxima
y minima (Sandiford y Powell, 1990).

En los capitulos 5 y 7 se ha calculado la soluciéon numérica de la geoterma
estable de la litosfera Ibérica mediante el método de los elementos finitos. Las
T (°Q)
200 600 1000

N
o
1

D
o
T

Profundidad (km)

100

Figura 3.2. Ejemplos de geotermas continentales calculadas fijando como condicion de contorno la
temperatura en la base de la litosfera a un valor de T, =1.280°C. La geoterma a estd calculada
asumiendo una produccion de calor constante en la corteza y sin produccion de calor en el manto. La
geoterma b estd calculada para una disminucion exponencial de calor radiactivo (h, =10 km). Se
asume ademds que Y, ,...= 35 km, S, = 310°Wmsy k=2 Js!m! K (tomada de Stiwe, 2002).
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secciones litosféricas se han definido térmicamente para describir las temperaturas
planteando como condicion de contorno que a una profundidad basal de y =y, la
T=T,.

3.3. Modelos de comportamiento mecanico

A escala macroscépica, las rocas se pueden describir como un medio
continuo en el que se promedian las heterogeneidades y anisotropias asociadas a
su naturaleza policristalina. Para analizar su comportamiento mecénico, se utilizan
una serie de reglas matematicas, conocidas como leyes de deformacion, de flujo 0
constitutivas, que relacionan los esfuerzos con las deformaciones. A escalas de tiempo
geoldgico y de dimension litosférica, los dos mecanismos de deformacion principales
son la deformacion eldstica y la deformacion viscosa. Ambos son necesarios para
comprender aspectos tales como la resistencia de la litosfera, su equilibrio flexural,
0 su deformacion como respuesta a las fuerzas a las que esta sometida mediante
relaciones de equilibrio mecanico.

Por otro lado, existen una serie de relaciones que describen el estado de
esfuerzos en el que se produce la deformacion permanente del material, bajo niveles
de esfuerzo alto o temperaturas proximas al solidus, sin especificar su deformacion
0 tasa de deformacion. Asi la deformacion frdagil y la deformacion plastica
proporcionan respectivamente los esfuerzos en los que se produce la fracturacion
y la deformacion permanente sin fracturacion. Los esfuerzos limites en los que se
originan estos procesos constituyen la resistencia del material. Puesto que estos
mecanismos no relacionan esfuerzos con deformaciones, no constituyen leyes de
flujo (Twiss y Moores, 1992).

A menudo, la deformacion viscosa se denomina también como ductil.
Esta terminologia puede ser confusa ya que también se suele emplear para describir
mecanismos plasticos en los que se produce la deformacion permanente del material
sin fracturacion. Sin embargo, se mantendra su uso puesto que esta muy arraigado en
las descripciones de la resistencia de la litosfera.

Una de las principales razones para estudiar el comportamiento mecénico
de las rocas es que constituye la base para formular descripciones dindmicas de
la litosfera. Si estos modelos reproducen las caracteristicas observadas de manera
precisa y fiable, permitiran interpretar los procesos tectonicos a gran escala y las
condiciones naturales de deformacion. En este apartado se describen los aspectos
tedricos principales sobre los modelos de comportamiento empleados en este
trabajo: elastico, viscoso, fragil y plastico (Jaecger y Cook, 1969; Twiss y Moores,
1992; Engelder, 1993; Ranalli, 1995; Stiiwe, 2002; Turcotte y Schubert, 2002).
Concretamente, en el capitulo 5 se ha modelizado el comportamiento viscoso de la
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litosfera del interior de Iberia durante el Cenozoico; en el capitulo 6 se ha estudiado
el comportamiento eldstico actual en el centro peninsular; y en el capitulo 7 se ha
estimado la resistencia fragil y viscosa intraplaca, y se han analizado las condiciones
actuales de deformacion utilizando el comportamiento pléstico.

3.3.1. Deformacion eléastica

La deformacién elastica se caracteriza por una proporcionalidad entre
el esfuerzo total o y la deformacion . Al aplicar una fuerza, las rocas o sélidos
se deforman de manera finita, y cuando esa fuerza se elimina, recuperan su forma
original. El comportamiento elastico se produce a temperaturas y presiones bajas
con tasas de deformacién altas, y procede de las fuerzas interatdmicas de atraccion
y repulsion que mantienen cada a&tomo en su posicion de la red. La litosfera es capaz
de transmitir esfuerzos a lo largo de grandes distancias, y una manera de determinar
estos estados de esfuerzos es precisamente a través de su comportamiento elastico.

En materiales isétropos, aproximacion utilizada normalmente para la
corteza y el manto, y estados de esfuerzo triaxiales, las ecuaciones generales de la
elasticidad son:

1 1% v
[3.12] 81=EO'1—E62—E63
1% 1
[3.13] £2=—E(71+E0'2 EO'3
v v 1
[3.14] 83=—E(71—EO'2 +EO'3

&, &, & son los ejes principales de deformacion, y o,, 0,, 0, los ejes
principales de esfuerzo. La magnitud de la deformacion elastica paralela al esfuerzo
aplicado es inversamente proporcional a la constante E, conocida como médulo
de Young (Pa). En las otras dos direcciones, hay que incluir una constante elastica
adimensional, el coeficiente de Poisson v, que describe la relacion existente entre las
deformaciones perpendiculares a las cargas aplicadas y las deformaciones paralelas
a dichas cargas.

Las ecuaciones [3.12] a [3.14] también se pueden escribir de forma inversa
como:

[3.15] 0,=(A+2G)g + ¢, + Ag,

[3.16] 0, =& +(1+2G)e, + Ae,
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[3.17] o©0,=2g + 16, +(1+2G)e,

donde las propiedades del material A y el médulo de rigidez G son los parametros
de Lamé.

Desde un punto de vista geoldgico, las deformaciones y esfuerzos
compresivos son tratados como positivos, y las deformaciones y esfuerzos
extensionales como negativos. Sin embargo, en los modelos numéricos de los
capitulos 5, 6 y 7 se utilizara la convencion de signos adoptada en las distintas ramas
de la ingenieria, donde las compresiones se consideran negativas.

Deformacion uniaxial

Enun estado de deformacion uniaxial, inicamente una de las deformaciones
principales es distinta de cero (Fig. 3.3). Si €, = €, =0, las ecuaciones [3.12] a[3.14]
guedan como:

[3.18] o, zw
I+v)1-2v)
1%
[3.19] O'2=G3=(1_v)61
y las ecuaciones [3.15] a [3.17] como:
[3.20] o0,=(1+2G)g
3.21 0,=0,=A¢ —La
[3:21] 27T (A+26)

En deformacion uniaxial, se pueden establecer las siguientes relaciones
entre los distintos parametros elésticos:

LINN N7

T
4.4

Todos los Dos [l 27
limibes limites TririroE

. . ’ TeTrIrlT
verticales verticales TrIriToe
. e T

fijos fijos .

R R R
1
o
AAA4 444444

dd 444444144

TA T T 47 ¢

/
6
/

7

Deformacion uniaxial Deformacion plana

Figura 3.3. Modelos de deformacién uniaxial y deformacion plana (tomada de Engelder, 1993).
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3.22 v—L

[3.22] "~ 2(2+G)
~ G(31+2G)

B3 E=Tgy

E

3.24 _

B2 6=

325] A=— =V

(1+v)(1-2v)

Deformacion plana

Estaaproximacidénasume que ladeformacionesbidimensional, noexistiendo
desplazamientos ni deformaciones perpendiculares al plano considerado, y que los
esfuerzos son tridimensionales, de tal manera que los esfuerzos perpendiculares al
plano no son constantes (Fig. 3.3). Si &, =0, [3.12] a [3.14] se reducen a:

[326] 0,=(1+2G)¢, +Ag,
[327] o0,=2+(A+2G)s,
[3.28] 0,=Ag + g,

A partir de la ecuacién [3.14]:
[3.29] o0,=v(0,+0,)

Esta puede ser utilizada junto con las ecuaciones [3.12] a [3.13] para
describir:

{o.(1-Vv)-vo,}

[3.30] &=

(1+v)
E

[3.31] & =(1Ev){62 (1-v)-vo,}

Esfuerzo is6tropo

Si todos los esfuerzos principales son iguales, el estado de esfuerzos es
isétropo, y los esfuerzos principales son iguales a una presion:
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[3.32] 0,=0,=03=p

Cada una de las componentes de deformacion principal es igual a un tercio
de la dilatacion A o cambio fraccional de volumen:

[3.33] g=¢=¢£=13A

Esfuerzos térmicos

Hasta ahora se ha asumido que las deformaciones estan asociadas
exclusivamente a los esfuerzos. Sin embargo, cuando hay variaciones de temperatura
AT también se modifica el volumen de las rocas. Las deformaciones térmicas se
obtienen mediante las siguientes relaciones:

1
[3.34] £ =€ =& = —éavAT

[3.35] & =6 =¢&=-AT

donde «,, o coeficiente volumétrico de expansion térmica (K'), es el cambio de
volumen al variar la temperatura siendo la presion constante, y ¢ es el coeficiente
lineal de expansion térmica (K'), que proporciona el cambio de deformacion en el
material por cada grado de cambio de temperatura. Para determinar la deformacion
total de un cuerpo hay que afadir las ecuaciones [3.34] 6 [3.35] a las ecuaciones
[3.12] a[3.14].

3.3.2. Deformacion viscosa

La deformacion viscosa se caracteriza por una proporcionalidad entre
esfuerzo de cizalla 7 y tasa de deformacion ¢. Los materiales viscosos fluyen
cuando se les aplica una fuerza pero no recuperan su configuracién indeformada
cuando la fuerza se elimina. Este comportamiento se activa térmicamente, es decir,
hay que superar una barrera energética. Cuando la temperatura representa una
fraccion significativa de la temperatura de fusion, algunos atomos y dislocaciones
tienen suficiente energia para comenzar a ser lo suficientemente méviles y producir
una deformacion lenta y constante, o creep. El comportamiento fluido del manto
es responsable entre otros procesos de la conveccion mantélica, de la tectonica de
placas y de la estructura térmica de la Tierra.

El creep se produce mediante distintos tipos de mecanismos que dependen
principalmente de las condiciones de presion y temperatura, p.e. difusion, dislocacién,
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disolucion. Si los esfuerzos son bajos, se produce el creep de Herring-Nabarro 0
creep por difusién, que supone la difusion de los atomos en el interior de los cristales
a través de las vacancias. Este proceso también puede desencadenarse a lo largo de
los bordes de grano, y se conoce como creep de Coble. La difusion se caracteriza
por una relacion lineal entre 7 y € mediante el coeficiente de viscosidad dinamica n
(Pas), y los sélidos se denominan como fluidos newtonianos. Si los esfuerzos son méas
elevados, predomina el creep por dislocacion. El movimiento de dislocaciones en la
estructura cristalina produce un comportamiento fluido no-lineal 0 no-newtoniano.
Por Gltimo, a temperaturas y presiones relativamente bajas, se puede desarrollar el
creep por disolucion por presion. Este mecanismo implica la presencia de una pelicula
fluida intergranular procedente de la disolucion de bordes de granos en zonas de alta
presién y desde la que se produce la precipitacién mineral en zonas de baja presion.
A continuacion se describe mas en detalle el creep por dislocacion, puesto que se ha
utilizado para caracterizar la litosfera Ibérica en los capitulos 5y 7.

Creep por dislocacién

Mediante el creep por dislocacion, las rocas se deforman mas rapidamente
que un fluido newtoniano, siguiendo una ley potencial de esfuerzos:

n

[3.36]  Tw = A€ = A€y

donde las constantes del material son n, el exponente de la ley potencial, y Ay,
equivalente a la viscosidad n pero con unidades de Pa" s. En analogia con un fluido
newtoniano, es posible derivar una viscosidad efectiva 7):

337 M=o = Al - RITGS ize(%)

2¢,, 2 24V,D, 1,

donde el factor 2 resulta de la definicion de tasa de deformacion que generalmente se
utiliza en Geodinamica, R es la constante de Boltzmann o constante de gas universal
(8.314510 J mol"' K'), T es la temperatura absoluta (K), b™ la magnitud del vector
de Burgers (m) para las dislocaciones, G el mddulo de cizalla (apartado 3.3.1), V,
es el volumen de activacion por mol (m® mol'), D, es el factor de frecuencia (m?
s1) del coeficiente de difusion de los atomos, E, es la energia de activacion por mol
(Jmol?)y p es la presion (Pa). El término E, + pV, se corresponde con la energia
de activacion Q (J mol™). En la ecuacion, el esfuerzo de cizalla maximo 7,,, €S
equivalente al esfuerzo diferencial o, =0, —0,.

La reologia de las rocas que se comportan como fluidos no-newtonianos
se describe empiricamente mediante diversas formulaciones que muestran diferentes
relaciones entre tasa de deformacion y el esfuerzo. Estos experimentos implican la
deformacion continuay lenta de las muestras tanto a esfuerzo constante (experimentos
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de creep) como a velocidad de deformacion constante (proxima a 107 s1). Cuando la
temperatura excede la mitad del valor de la temperatura de fusion, la deformacion de
una roca puede alcanzar una velocidad constante. Este estado se conoce como creep
secundario y representa los procesos de deformacion terrestres que se prolongan
durante grandes periodos de tiempo. Bajo un régimen de esfuerzos moderados (20-
200 MPa), la relacion empirica que explica este comportamiento es la ley de Dorn,
formulada en términos de esfuerzos diferenciales o, en lugar de esfuerzos de cizalla 7:

(Ln)
. . E
[338]  &,=-€,=03Ae " ¢ ad:(f) (@)

donde la constante del material A tiene unidades de Pa™s'. Para exponentes mayores
que 1, la ley de Dorn se denomina simplemente ley potencial.

Si el régimen de esfuerzos es elevado (>200 MPa), la velocidad de
deformacién es mas sensible a los esfuerzos diferenciales y menos dependiente
de la temperatura. Goetze (1978) sugirio una ley exponencial para describir el
comportamiento del olivino por encima de 200 MPa. Si la temperatura del material
es menor que la mitad de su temperatura de fusion, el creep se aproxima a una ley
logaritmica, en la que la deformacidn total aumenta con el logaritmo del tiempo.

3.3.3. Deformacion fragil

La deformacion fragil constituye la pérdida de cohesion del material
cuando los esfuerzos alcanzan el valor limite representado por su resistencia. A
presiones de confinamiento y temperaturas bajas, si los esfuerzos diferenciales
son elevados, las rocas no pueden compensar los esfuerzos de manera eléstica, y
se produce su deformacién permanente mediante la creacion de fracturas nuevas
(criterio de Navier-Coulomb) o el deslizamiento a lo largo de fracturas existentes
(ley de Amonton).

Rotura por cizalla

El criterio de Navier-Coulomb establece que la resistencia fragil 7, de
un material sin fracturas depende de los esfuerzos normales aplicados o,, y de
las constantes del material conocidas como cohesion, o,, y coeficiente de friccion
interna, u:

[3.39] T, =0,+ U0o,

La cohesion es la resistencia a la rotura por cizalla a lo largo de un plano
sobre el que el esfuerzo normal es cero, y bajo esfuerzos geoldgicos, se suele
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despreciar. El coeficiente de friccion interna es (1 =tan¢=—(1/tan26), donde ¢
es el &ngulo de friccion y 6 es el angulo entre el polo del plano y la direccion de
maximo esfuerzo principal. Los esfuerzos de cizalla de un material son funcion del
angulo entre el plano considerado y los esfuerzos principales:

(0, —0,)xsen(20)
2

[3.40] 7T.=

La presencia de fluidos en los poros de las rocas disminuye la presion
de confinamiento y facilita la rotura por cizalla incluso a grandes profundidades.
Los fluidos pueden proceder del agua incorporada en los sedimentos durante su
sedimentacion subacuosa o de las reacciones de deshidratacion metamorficas. Si se
considera su efecto, el criterio de rotura se formula como:

[3.41] t.=0,+u(o,—P)=0,+uoc,(1-21)

donde P, es la presion de fluidos en los poros vy, si el esfuerzo o, es equivalente al
esfuerzo vertical litostatico o, (apartado 3.4.2), P, = Ao, .

Deslizamiento friccional

A presiones confinantes relativamente bajas, la deformacion sobre los
planos de fracturacion se produce mediante deslizamiento friccional siguiendo la ley
de Amonton:

[3.42] 1.=u'c,

donde 1, el coeficiente de friccion estatica, normalmente es menor que el coeficiente
de friccién interna. En algunos casos hay que vencer la resistencia cohesiva de la
zona de falla e incluir el efecto de la presion de poros:

[343] T.=0,+u (0,—P)

Cuando la presion de confinamiento es pequeiia, el criterio de deslizamiento
es menor que el de fracturacion y se produce el movimiento friccional a lo largo de
los planos de las fracturas. Si la presion confinante se incrementa, el criterio de
deslizamiento friccional y el de rotura se cortan, y se requiere menos esfuerzo de
cizalla para formar una fractura nueva que para producir el deslizamiento a lo largo
de una existente.

Byerlee (1978)determind de maneraempiricalasrelaciones dedeslizamiento
a partir de datos recopilados de friccion estatica (Fig. 3.4). A profundidades menores

35



36

— Capitulo 3 —
FRICCION MAXIMA
o 700 F
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Figura 3.4. Representacion de la ley de -g 300 [~ o
Byerlee (1978) del esfuerzo de cizalla N 200 F %c) p
mdximo para iniciar el deslizamiento g &//Q”
. . - <
en funcion del esfuerzo normal en dis- 3 100 -
tintos tipos de rocas (calizas, areniscas, [ A N NN NN M NN NN NN S|
granitos, gabros, gneisses) (tomada de 100 200 300 400500 600 700 800 900 1000
Engelder; 1993). Esfuerzo normal, MPa

de 8 km, el comportamiento de las rocas, excepto aquellas que contienen grandes
cantidades de arcilla, se caracteriza por:

[3.44] 7. =0,850, o, <200 MPa

mientras que a profundidades mayores pero por encima de la transicion fragil-ductil
(ver apartado 3.4.3), los datos de friccion se ajustan mas a la relacion:

[3.45] 1,=50+0,60, 200 < o, < 2.000 MPa

Restricciones a la friccion

Las ecuaciones [3.39] y [3.42] describen las relaciones entre los esfuerzos
normales y de cizalla, pero no explican la orientacién espacial de los planos de
fracturacion con relacion a los esfuerzos principales. Sibson (1974) establecio los
esfuerzos criticos que producen la deformacion fragil en cada uno de los tres tipos
principales de fallas (Anderson, 1951; ver apartado 3.4.2): fallas inversas (0, = 0;),
fallas normales (o, = 0,) y fallas de desgarre o, =0, =0,5(c, + 0,). Aunque esta
discusion parte de la ley de Amonton [3.42], se puede aplicar también al criterio de
rotura [3.39], si se considera que la magnitud de la cohesion no es significativa en
comparacion con el esfuerzo normal y que la friccion interna es aproximadamente
igual a la friccion estética.

Si R=o0,/0,, el deslizamiento en funcion de los esfuerzos principales
maximo o, y minimo o, se describe como (Ranalli, 1995):

[346] R= [(1+ W)’ - u]_z
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La condicion critica para que se produzca el deslizamiento se puede
expresar en funcidon de los esfuerzos principales o de los esfuerzos diferenciales
respectivamente como:

[347] o0, 2Ro,
[3.48] (0,-0,)=(R-1)o,

A partir de la restriccion [3.48] y teniendo en cuenta el efecto de la presion
de fluidos en poros, los regimenes de fracturacion se caracterizan por diferentes
condiciones (Fig. 3.5):

*  Fallas inversas. Puesto que o, = pgy, la condicion limite es:
[3.49] (0,-0,)2(R-1)pgy(1-2)

»  Fallas normales. Teniendo en cuenta que o, = pgy y que o, =0,/R, la
condicion necesaria es:

[3.50] (0,~03)2[(R-1)/R]pgy(l-2)

@
OO’Pt
Csjs5
o
2
3
o ®
%
o
E
Falla normal Falla inversa Falla de desgarre

Figura 3.5. Deformacion permanente fragil en funcion de la profudidad y de los esfuerzos verticales
litostaticos durante: a. extension, b. compresion y c. desgarre (tomada de Stiiwe, 2002).
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* Fallas de desgarre. Si el esfuerzo principal intermedio es
62=63+5(61—O'3), siendo § es un factor adimensional 0<¢d <1,
entonces o, =0,/1+8(R—1) y la condicion critica resultante es:

pay(l—2)

[3.51] (Gl—Gs)Em

Las condiciones [3.49], [3.50] y [3.51] se pueden resumir como:

352] (0,-0,)=apgy(L-A)

donde o es un factor que depende del tipo de falla. Para u=0,75 y 6=0,5, los
valores de o son 3,0, 1,2 y 0,75 respectivamente para fallas inversas, de desgarre y
normales.

3.3.4. Deformacion pléstica

La deformacion plastica es la deformacion permanente del material sin
pérdida de cohesion cuando los esfuerzos alcanzan el esfuerzo critico que caracteriza
su resistencia. Si el material es perfectamente plastico, los esfuerzos durante la
deformacion no pueden superar este esfuerzo critico. La transicion desde el régimen
fragil al plastico se produce a presiones confinantes muy elevadas. Cuando el
esfuerzo de cizalla alcanza un valor critico, se inicia la deformacion plastica. El
esfuerzo critico a partir del cual se produce deformacion pléastica disminuye con el
aumento de la temperatura.

Para modelizar este comportamiento en las rocas corticales y mantélicas
se emplea una reologia eldstica perfectamente plastica (Prandtl). Durante cargas
uniaxiales, los materiales siguen una relacion elastica recuperable o = E€ hasta que
se supera un esfuerzo critico o,. A partir de este momento, el esfuerzo permanece
constante o =0, Yy la deformacion ¢ tiene un valor arbitrario. Durante la descarga,
el material se comporta elasticamente y cuando cesan los esfuerzos aplicados, la
deformacion eléstica se recupera pero la deformacion pléstica permanece. En el caso
de esfuerzos triaxiales, hay diferentes criterios para establecer la condicion limite. En
la modelizacion del capitulo 7 se ha utilizado el criterio de von Mises, que considera
que el limite pléastico se alcanza cuando el esfuerzo de cizalla en planos de cizalla
maxima es 7

3.53] 12=(0,-o0, )2 +(o, - 03)2 +(o, - 03)2

La relacion [3.53] en condiciones uniaxiales se formula como:
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[3.54] 202=(0,-0,) +(0,-0,) +(0,-0,)

3.4. Reologia de la litosfera

Las relaciones descritas en la seccion 3.3 forman la base de todas las
cuestiones reologicas de la litosfera. El comportamiento elastico permite explicar
procesos geologicos tales como la transmision de esfuerzos, y las flexiones o
curvaturas originadas por el peso de cargas topograficas. Sin embargo, la combinacion
de las ecuaciones de comportamiento viscoso [3.38] y de comportamiento fragil
[3.52] describen mejor las deformaciones a escala de tiempo geoldgica y constituyen
la base de muchos modelos cuantitativos sencillos sobre la reologia general de la
litosfera (Brace y Kohlstedt, 1980).

En este apartado se analizan las implicaciones de la reologia de la litosfera
en su comportamiento flexural, en su estado de esfuerzos elasticos y en su resistencia.
Estos aspectos se reproduciran en los modelos de elementos finitos que forman parte
de este trabajo. Asi, en el capitulo 5 se utiliza el comportamiento isostatico de la
litosfera para modelizar la deformacion durante el Cenozoico de la litosfera del
centro peninsular. En el capitulo 6 se han determinado los esfuerzos elasticos en la
intraplaca Ibérica. Y en el capitulo 7 se han calculado los perfiles de resistencia de
la litosfera actual del centro peninsular y se han estimado los espesores elasticos
efectivos. En todos los casos se han asumido condiciones isotropas, es decir, que las
propiedades termomecanicas son independientes de la orientacion.

3.4.1. Comportamiento isostatico

La isostasia es el concepto que relaciona la distribucion vertical de masas
con las variaciones de altura de la superficie terrestre, dentro de un estado de equilibrio
en el que la litosfera elastica esta flotando sobre una astenosfera relativamente fluida.
Se describe mediante un equilibrio de esfuerzos y, por tanto, es independiente del
tiempo. Al considerar el equilibrio isostatico se diferencian dos modelos (Engelder,
1993; Ranalli, 1995; Watts, 2001; Stiiwe, 2002; Turcotte y Schubert, 2002): isostasia
local o tipo Airy e isostasia regional o flexural.

Isostasia local

El modelo de isostasia local es un equilibrio de esfuerzos exclusivamente
en la direccidn vertical, y se debe aplicar a regiones grandes respecto al espesor
elastico de la litosfera. Se basa en el supuesto de que las columnas litosféricas son
independientes entre si, es decir, los esfuerzos de cizalla en planos verticales no son

39



— Capitulo 3 —

nt

Figura 3.6. Equilibrio local o tipo Airy:
bloque de corteza continental (gris cla- y
r0) flotando sobre un manto mas denso
(gris oscuro) (tomada de Stiiwe, 2002).

L1

significativos. Los esfuerzos verticales, o pesos, de todas las secciones se igualan
a una profundidad conocida como profundidad isostdtica de compensacion. Si
se consideran dos secciones A y B (Fig. 3.6), la condicion de isostasia se puede
formular como:

[3.55] O-;\y| Y=y G;'ay| Y=Y«

ojy y oyBy son los esfuerzos verticales respectivos de las secciones A y B a una
profundidad de compensacion isostatica y =y,. Se asume como profundidad Y,,
aquella por debajo de la cual no hay diferencia de densidad entre ambas secciones

Ye =¥

Las fuerzas que ejercen ambas columnas por metro cuadrado hacia abajo
son:

3561 | pa(y)ady=[" p(v)ady

donde p,(y) ¥y pg(y) son las densidades de las dos secciones en funcion de la
profundidad Y, el limite inferior de integracion 0 corresponde a la superficie superior
de la seccion mas alta, y el limite superior de integracidn es la profundidad Y, .

Si se considera que la seccion A tiene una densidad constante p,, que flota
en un medio méas denso de densidad constante p_, y que su altura H por encima de
este medio méas denso esta condicionada por variaciones de densidad entre materiales
diferentes, la ecuacion [3.56] se resuelve como:

Pn — P
3.57 H=y|—/——
3-7] g ( Prm ]

Esta relacion describe la altura equilibrada isostaticamente de la superficie
de un cuerpo A que flota sobre un medio mas denso B. Si una carga topografica
tiene una longitud de onda suficientemente larga (cientos de kilémetros), la litosfera
no tiene suficiente rigidez para soportar dicho peso, y la topografia se compensa por
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completo; esto es, esta en equilibrio isostatico local [3.57]. El grado de compensacion
de una carga topografica es la relacion entre la flexion de la litosfera y la flexion
isostatica o maxima.

Los dos modelos de compensacidén isostitica mas destacados son los
modelos de Pratt-Hayford y Airy-Heiskanen. Ambos proponen que los cinturones
montafiosos estan en equilibrio isostatico y que sus elevaciones son proporcionales al
contraste de densidad entre corteza y manto. Pratt-Hayford suponen que las cortezas
continentales se extienden hasta la misma profundidad y que las diferencias de altura
superficial son consecuencia del contraste horizontal de densidades en la corteza. En
cambio, Airy-Heiskanen estiman que la densidad de la corteza es similar en todas las
regiones continentales y que las zonas topograficamente mas elevadas se compensan
en profundidad mediante raices corticales.

Isostasia flexural

La mayoria de los rasgos topograficos con una extension menor de algunos
cientos de kilémetros no esta completamente en equilibrio local. Estos desequilibrios
pueden estar originados por procesos tales como el empuje tectonico en los limites
de placas litosféricas o la conveccion mantélica en su base. La isostasia flexural es un
equilibrio de fuerzas que incluye los esfuerzos elésticos horizontales y que se utiliza
para interpretar la topografia superficial en funcion de la isostasia local y la flexion
elastica.

Mediante el modelo de flexion de placas, se puede determinar la curvatura
que sufre una placa eléstica cuando esta en equilibrio con las fuerzas y giros que
se ejercen sobre ella (Fig. 3.7). Se asume que la placa es infinita en la direccion
perpendicular a su seccion, que tiene un espesor pequefio comparado con su longitud,
que los desplazamientos por flexién son pequefios comparados con su longitud, y
que las fuerzas que se ejercen sobre ella estan en equilibrio. El equilibrio de fuerzas
en la vertical y de giros en una placa elastica necesario para compensar el efecto de
cualquier carga distribuida vertical hacia abajo q(x), por unidad de longitud en z,
es (Fig. 3.7.A):

2 2

d‘M d°w
=—q(x)+P
[3.58] v q(x) v

donde el momento de curvatura M, por unidad de longitud en la direccion z, que
actua sobre la seccion de la placa es el par de giros producidos a ambos lados de la
carga; y P es la fuerza horizontal, por unidad de longitud en z.

El momento de curvatura se obtiene al integrar los esfuerzos normales o,
o esfuerzos fibra en el espesor elastico de la placa h (Fig. 3.7.B):

—Eh® d*w

B Mo e
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Figura 3.7. Equilibrio flexural. (A) Fuerzas y giros sobre un elemento pequerio de una placa eldstica

flexionada. Las fuerzas se pueden equilibrar verticalmente debido a su tendencia a rotar el elemento
(momentos o giros). (B) Esfuerzos normales en el extremo de una placa eldstica flexionada. Estos
esfuerzos normales o esfuerzos fibra ejercen un giro alrededor del punto central de la placa, que
al integrarlo en la seccion proporciona el momento de curvatura. (C) Aspectos geométricos de la
curvatura de placas: (a) la deformacion longitudinal (extension por debajo del plano neutro de la placa
y contraccion por encima) depende de la distancia y al plano neutro de la placa, y del angulo ¢, y (b)
la segunda derivada del desplazamiento d*w/dx* proporciona la tasa de cambio de pendiente de la
placa; esta se relaciona de manera inversa con el radio local de curvatura R de la placa (tomada de
Allen y Allen, 2005).

donde W es el desplazamiento vertical de la placa por la flexion. El término
Eh3/ 12(1— v2) =D, conocido como rigidez flexural, permite expresar la ecuacion
[3.59] como:

[3.60] M=-D-——=—=DK

d’w D
R
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donde R es el radio local de curvatura de la placa, y K la curvatura de la topografia
(Fig. 3.7.C).

Al sustituir la ecuacion [3.60] en la de equilibrio [3.58] se obtiene la
ecuacion general de la flexion de una placa elastica:

d*w d’w
[3.61] D v =q(x)-P e

Para describir el equilibrio isostatico flexural de la litosfera continental
mediante la ecuacion [3.61], es necesario incluir la fuerza restauradora hidrostatica
producida por el reemplazo de rocas mantélicas por rocas de menor densidad en la
columna vertical y que compensa la carga vertical aplicada g, (x) (Fig. 3.8):

[3.621  a(x)=0a,(x)-(p,—p.)gw

donde p,es la densidad de la corteza, p,, es la densidad del manto litosferico, y
W es la flexion del limite corteza-manto. Sustituyendo, la ecuacion [3.62] en la
ecuacion [3.61] se obtiene la flexidon de la litosfera elastica al incluir las fuerzas de
flotabilidad:
d'w _d*w
[3.63] D+t PWJF(Pm - p.)gw =0,(x)
Si se conocen las constantes elasticas del material de una placa y se puede
derivar su rigidez flexural a partir de su forma [3.63], la ecuacioén Eh® / 12 (1 -V ) =D
puede utilizarse para calcular el espesor elastico efectivo de la litosfera.

Figura 3.8. Modelo para calcular la
fuerza restauradora hidrostatica en la
base de la corteza continental cuando
la flexion que produce una carga q, en

¢,=Fuerza hidrostatica hacia arriba=(p,,-p,,)gw
g=Fuerza neta=q, - (P, P)gW

e e Superficie
una placa litosférica elastica, se relle- —5 PSR
na con un material de igual densidad - hc Corteza Contmental Pe- o 2 Moho
(tomada de Allen y Allen, 2005). l I | l |
Litosf era continental inferior P
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9
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3.4.2. Esfuerzos elasticos

El estudio de los esfuerzos en la litosfera ha adquirido un papel importante
para comprender procesos geodinamicos tales como la formacion de cadenas
montafiosas (Cloetingh et al., 1984; Sassi y Faure, 1996; Andeweg, 2002), la
distribucién de la sismicidad (Negredo et al., 1999; Jiménez-Munt et al., 2001;
Andeweg, 2002), o el origen de las fuerzas motrices de la tectonica de placas
(Richardson et al., 1979; Golke y Coblentz, 1996; Meijer et al., 1997) entre otros.
Diversos aspectos relacionados con el estado de esfuerzos en la litosfera, como son
las técnicas de medida de esfuerzos in situ (Engelder, 1993), resultan de la suposicion
de que la corteza superior se comporta como un cuerpo elastico lineal (apartado
3.3.1).

En esta seccion se abordan los aspectos relacionados con los estados de
referencia de esfuerzos y el estado de esfuerzos real generado por los esfuerzos
tectonicos procedentes de los limites de placas. Una de las dificultades para interpretar
los datos de esfuerzos es la ausencia de un estado de referencia consensuado debido
a las discrepancias en la determinacion de la magnitud de 10s esfuerzos horizontales.
Estos estados se basan en las siguientes premisas (McGarr y Gay, 1978):

*  Los esfuerzos principales (o0,, 0, o,) se disponen vertical (o) y
horizontalmente (o,, ¥ o,,) sobre la geometria plana de la superficie
terrestre.

*  El esfuerzo vertical procede de la carga litostatica y se determina a partir
de la densidad p de las rocas (Turcotte y Schubert, 2002; McGarr, 1988;
Twiss y Moores, 1992; Engelder, 1993):

[3.64] 0O, =pay

donde g es la aceleracion de la gravedad e y es el espesor de la columna de roca.

Estados de referencia de esfuerzos

Los dos estados de referencia mas cominmente aceptados para resolver los
esfuerzos en una litosfera con un comportamiento elastico son el estado litostatico
y el estado de deformacion uniaxial (Jacger y Cook, 1969; McGarr y Gay, 1978;
McGarr, 1988; Engelder, 1993). El primero asume que es un estado isétropo (apartado
3.3.1) en el que no hay esfuerzos principales y, por tanto, todas las componentes del
tensor de esfuerzos son iguales a la presion litostatica:

[365] O-xx = ny = Gzz = pgy
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El segundo se obtiene a partir de las ecuaciones de elasticidad lineal
suponiendo que las deformaciones principales horizontales €,, y ¢,, son iguales a
cero (apartado 3.3.1):

O =0,= |: Y :|o-yy
[3.66] (1-v)

o, = pgy

Para los valores de v mas comunes en las rocas (0,25-0,33), la relacion
[3.66] implica que el esfuerzo horizontal esta entre un tercio y la mitad del esfuerzo
vertical. Estos esfuerzos horizontales contrarrestan la expansion horizontal de
Poisson debido al esfuerzo litostatico.

Ambos estados de referencia caracterizarian los esfuerzos en rocas recién
litificadas (Twiss y Moores, 1992; Engelder, 1993). El estado litostatico se podria
encontrar en materiales que no tienen una resistencia a la cizalla tales como rocas
igneas intrusivas poco después de su solidificaciéon en grandes plutones corticales
profundos. El estado de deformacion uniaxial podria describir las condiciones de
contorno de los sedimentos depositados en grandes cuencas antes de la diagénesis y
litificacion completa.

Estado real de esfuerzos

Los experimentos de deformaciéon en laboratorio sugieren que todas las
rocas soportan esfuerzos diferenciales durante periodos de tiempo muy largos
(Kirby, 1983), y los estudios de estimacion de orientacion y magnitud de esfuerzos in
situ indican la presencia de elevados esfuerzos horizontales respecto a los verticales
en zonas corticales superficiales (McGarr y Gay, 1978; Brudy et al., 1997; Lund y
Zoback, 1999). Por lo tanto, las aproximaciones litostatica y de deformacion uniaxial
constituyen una representacion incompleta del estado de esfuerzos en la litosfera y
son poco realistas. Diversos procesos naturales generan esfuerzos que modifican
los estados de referencia descritos previamente: esfuerzos tectonicos procedentes de
las condiciones de contorno naturales de mayor escala como son las cargas en los
limites de placa, cargas generadas por la curvatura de la litosfera, cargas topograficas,
descargas por erosion, cargas termoelasticas, presion de fluidos en poros (Turcotte y
Schubert, 2002; Twiss y Moores, 1992; Engelder, 1993).

La clasificacion mas conocida del estado de esfuerzos tectonico
es la de Anderson (1951), en la que el esfuerzo vertical o, procede de
la carga litostatica o, [3.64] y los esfuerzos principales presentan tres
disposiciones en funcion de sus magnitudes relativas (Fig. 3.9): régimen
de falla inversa (o, >0,>0,—>0,>0,>0,), régimen de falla
normal (o, >0, >0, —0,>0,>0,), Y régimen de falla de desgarre
(¢,>o, >0, —>0,>0,>0, 0 0,>0,>0, >0, >0,>0) Y, donde o,
es el esfuerzo horizontal maximo y o, el esfuerzo horizontal minimo. Se puede
definir el estado de esfuerzos asociado a cada uno de estos regimenes afiadiendo
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el esfuerzo tecténico a las componentes horizontales de los estados de referencia
uniaxial y litostatico mediante un modelo de deformaciéon plana (apartado 3.3.1)
(Turcotte y Schubert, 2002; Engelder, 1993):

*  Enrégimen inverso (Fig. 3.9.A), el incremento de o, se expresa sumando
la componente o, al estado litostatico:

[3.67] O, =0,=pgy+o;

y la componente o, al estado deformacion uniaxial:
[3.68] o,=0 Y__|pgy+
. H XX (1_ ) p

donde o, >0, , pero ambos son expresiones del esfuerzo tecténico para
distintos estados de referencia. Si v =0,5, la ecuacion [3.68] se iguala a la
ecuacion [3.67].

A partir de la condicion de deformacion plana [3.29] y puesto que no hay
esfuerzo tectonico vertical, el esfuerzo adicional en la direccion de o, es
vo, para un estado litostético:

[3.69]  o,=0,=pgy+vo;
y vo, para un estado de deformacion uniaxial:
[3.70] o, =0 v gy + vo,
. h 4 (1_ ) p

e En régimen normal (Fig. 3.9.B), la componente de esfuerzo tectdnico es
tensional o, <0 para un estado de referencia litostatico:

[3.71] ©,=0,=pdy—o,

mientras que en un estado de referencia uniaxial, el esfuerzo tectonico O,
puede ser compresivo:

3721 o,=0, —[ = )}pgy

Los esfuerzos horizontales maximos en cada uno de estos dos estados se
resuelven respectivamente como:
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[373] Oy =0, :pgy—VO't*

\%
[374] Oy =0,= [ﬂ} ng'—" VO,

En este régimen de esfuerzos, no es necesario que se cumpla la condicion

SN\E Ty &
W (=) "'féﬂu (&}
ET > <€ ¥>
(B) T -

U J
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(C) fa) Oy u i6)

ai—) xx

Figura 3.9. Estados de esfuerzos de Anderson: (A) Régimen de falla inversa: (a) y (b) fallas conjugadas
inversas con un dngulo de buzamiento f, y (c) esfuerzos compresivos con magnitudes 0 . >0 _ >0, . (B)
Régimen de falla normal: (a) y (b) fallas conjugadas normales con un angulo de buzamiento f, y (c)
esfuerzos O, >0_ >0 . (C) Régimen de falla de desgarre: (a) y (b) fallas conjugadas de desgarre
que forman un angulo y con el esfuerzo oy (c) esfuerzos o, >0, >0, (tomada de Turcotte y
Schubert, 2002).
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*  Enrégimen de desgarre (Fig. 3.9.C), el esfuerzo tectonico bajo un estado
litostatico es positivo en una de las direcciones horizontales y negativo en
la otra. Se pueden dar dos situaciones:

[3.75] (0':)X <0y (O':)Z >0

que satisface la condicién o, >0, >0,

3761 (07),>0Y (o7) <0

que satisface la condicién o,, >0, >0,

Cuando ‘(O':)X‘ = ‘(Gf)z‘ , se desarrolla un régimen de esfuerzos de cizalla
pura.

Con relacion al estado de referencia de deformacion uniaxial, normalmente
o, es positivo en las dos direcciones horizontales ortogonales.

3.4.3. Perfiles de resistencia

La resistencia de la litosfera no estd limitada por los esfuerzos tectonicos
sino por los esfuerzos diferenciales que puede soportar. Asi, las rocas sometidas
a o, se deforman de manera fragil o ductil (viscosa) para mantener el estado
de esfuerzos dentro de ciertos limites. La resistencia fragil de las rocas aumenta
con la presion confinante, mientras que la resistencia dictil practicamente no se
ve afectada. En cambio, la temperatura tiene un gran efecto en procesos ddctiles
tales como movimiento de dislocaciones y deformacion por difusion, mientras que
la resistencia fragil muestra poca dependencia. Los principales mecanismos que
producen la deformacion permanente de las rocas litosféricas son la propagacion de
grietas (diaclasas, venas, diques), la rotura por cizalla, el deslizamiento friccional y
el flujo ductil (Engelder, 1993; Twiss y Moores, 1992).

Para dibujar el limite del o, en la litosfera se necesitan criterios de
deformacién permanente o ecuaciones de resistencia de las rocas. Aunque las
texturas de rocas corticales plegadas indican que la deformacion que origina dicho
plegamiento es el resultado de creep de disolucién por presion, se puede asumir
que en zonas cercanas a la superficie predomina la deformacion fragil. Si la tasa de
deformacion es alta (>10'°s!), el mecanismo que libera los o, en rocas sin fracturar
es la rotura por cizalla fragil, mientras que en rocas fracturadas posiblemente sea
el deslizamiento friccional (Engelder, 1993). Puesto que la corteza superior esta
fracturada, su resistencia tedrica debe basarse en la resistencia friccional de las
rocas (Brace y Kohlstedt, 1980). Asi, los esfuerzos terrestres son liberados mediante
deslizamiento friccional en planos favorablemente orientados antes de que los o,
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sean lo suficientemente altos para producir fracturas nuevas por cizalla. Las medidas
de esfuerzos in situ confirman que el o, en la corteza superior raras veces supera la
resistencia friccional de las rocas (Zoback y Healy, 1984).

Cuando la tasa de deformacion es baja (< 10-° s1), la temperatura es
elevada (>100 °C) o la quimica del agua es activa, los mecanismos ductiles moderan
los o, a niveles menores que los necesarios para la deformacion fragil (Engelder,
1993). Hay diferentes leyes de flujo que describen el comportamiento ductil de las
rocas en las distintas condiciones de temperatura, ¢ y o, (apartado 3.3.2). Mediante
estudios de rebote posglacial, el manto se interpreta bien como un fluido newtoniano
con una viscosidad de unos 10?! Pa s, o bien como un fluido no-newtoniano con una
reologia de ley potencial (Karato y Wu, 1993). Aunque las velocidades de creep en
laboratorio de minerales y rocas mantélicos son varios drdenes de magnitud mayores
que las tasas geologicas (~10® s! frente a ~10'® s), las relaciones reolégicas
proporcionadas son tipicamente no-newtonianas.

Goetze (1978) y Brace y Kohlstedt (1980) realizaron los primeros modelos
reologicos de la litosfera mediante perfiles de resistencia, apoyandose en el supuesto
de que los dos mecanismos que dominan su comportamiento son la deformacion fragil
y la deformacion viscosa (Fig. 3.10.A). En estos perfiles se representa la variacion
del esfuerzo diferencial o, =0, — 0o, (Pa) con la profundidad. Aungue el esfuerzo
o, se corresponde con el esfuerzo de cizalla maximo, su utilizacion en los perfiles
en lugar de 7, se debe a que es una entidad escalar. Los perfiles de resistencia se
construyen a partir de dos tipos de lineas (Engelder, 1993; Stiiwe, 2002): a) rectas
que describen el incremento lineal de la resistencia fragil de las rocas al aumentar
la profundidad mediante las ecuaciones [3.41] 6 [3.52], y b) curvas que describen la
disminucion exponencial de la resistencia ductil para una tasa de deformacion dada al
aumentar la profundidad de acuerdo con las ecuaciones viscosas [3.38]. En el primer
caso se necesitan las constantes fragiles o, y u de las litologias representativas de
la corteza y el manto, asi como sus densidades, los espesores de la corteza y el manto
litosférico y la presion de poros mediante el parametro A. En el segundo, la geotermay
las constantes viscosas Q , A y n de los diferentes materiales. Aunque para cualquier
profundidad hay dos valores de resistencia, una roca se deformaré con el mecanismo
que requiera menos esfuerzos. De esta manera, el perfil de resistencia quedara
finalmente constituido por segmentos rectos y segmentos curvados. La profundidad
en la que resistencia fragil y ductil tienen la misma magnitud se denomina transicion
fragil-ductil.

Diversos autores sugieren una aproximacion elastica, fragil y viscosa para
describir la reologia de la litosfera (Burov y Diament, 1992; Ranalli, 1994) (Fig.
3.10.B). Este modelo sirve para inferir un estado de esfuerzo y no se debe interpretar
como una envolvente de rotura. En una litosfera eléstica concava se desarrolla un
plano neutro de esfuerzos elasticos, por encima de cual se produce compresién y por
debajo extension. Unicamente aquellos sectores en los que los esfuerzos elasticos
sean menores que los fragiles y viscosos, se comportaran de manera elastica. De tal
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manera, que la parte elastica de la litosfera es significativamente mas delgada que la
litosfera definida térmicamente.

Los perfiles de resistencia proporcionan los esfuerzos a cada profundidad.
Sin embargo, si se quiere considerar la deformacion de toda la litosfera para una
tasa de deformacion dada es necesario calcular el esfuerzo medio o la fuerza total
desde su techo a la base. Esta fuerza F, conocida como resistencia integrada de la
litosfera, se obtiene integrando verticalmente los esfuerzos o, y se corresponde con
el area situada bajo el perfil de resistencia:

3771 F= Joy' (0, -0, )z

donde Y, es la profundidad de la litosfera. No se debe confundir la resistencia
calculada a partir de las relaciones de deformacion fragil-ductil con la resistencia
integrada F, . La primera tiene unidades de Pa y representan el esfuerzo que conduce
a la rotura fragil o al flujo viscoso, mientras que la segunda tiene unidades de N m™!
=Pamy en laformacion de un ordgeno se interpreta como la fuerza que actta en la
direccion perpendicular a dicho orégeno por cada metro de longitud del mismo.

Algunos autores explican el comportamiento reolégico de la litosfera
continental mediante perfiles tipo jelly sandwich, al considerar una corteza inferior
débil situada entre una corteza y manto superiores resistentes (Ranalli y Murphy,
1987; Ranalli, 1995; Burov y Diament, 1992; Watts, 2001; Watts y Burov, 2003).
Otros autores proponen, a partir de laprofundidad de terremotos continentales, perfiles
tipo créeme briilée en los que la resistencia litosférica se localiza exclusivamente en la
corteza superior debido a que el manto superior es mas débil que la corteza inferior
(Maggi et al., 2000; Jackson, 2002; Afonso y Ranalli, 2004). Sin embargo, Burov y
Watts (2006) indican que los datos flexurales y los resultados de modelos numéricos
termomecénicos parecen mas compatibles con un manto litosférico resistente capaz
de soportar esfuerzos durante largos periodos de tiempo geoldgico.

Dos parametros indicativos de la resistencia de la litosfera terrestre frente a
la accidn de cargas variables espacial y temporalmente son el espesor sismogenético
T, y el espesor elastico T, (Watts, 2001; Watts y Burov, 2003). T, refleja el
nivel de esfuerzos actual en la capa mas superficial de la litosfera que se deforma
mediante fracturacion y terremotos. Por tanto, la capa potencialmente sismogenética
se extiende hasta la transicion fragil-ductil de los perfiles de resistencia, aunque en
zonas profundas la magnitud de los esfuerzos pueda no ser suficiente para producir
esa deformacion permanente. En cambio, T, proporciona la resistencia integrada de
toda la litosfera, incluyendo la componente mantélica, y su respuesta frente a cargas
geologicas de larga duracion (> 10° afios). El espesor elastico se puede obtener a
partir de métodos directos en los que se comparan las observaciones de flexion con
predicciones de modelos de placas elasticas, y métodos inversos en los cuales se
analizan las relaciones entre anomalias de gravedad y topografia en funcion de la
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Figura 3.10. (4) Perfiles de resistencia de la litosfera continental (b), (c) y (d) en funcion de la
profundidad z , a partir de la geoterma (a) y asumiendo una deformacion fragil y viscosa de los
materiales. (b) La linea recta representa la resistencia a la deformacion fragil y las lineas curvas la
resistencia a la deformacion viscosa del cuarzo (corteza) y olivino (manto litosférico) para dos tipos de
tasa de deformacion. A una misma profundidad, la curva con una resistencia mayor es la de una tasa
de deformacion mayor. (c) y (d) Perfiles de resistencia construidos a partir de (b) separando tasas de
deformacion pequerias y altas. A tasas de deformacion bajas (c) solo hay una transicion fragil-ductil,
mientras que a tasas de deformacion altas (d) el manto superior se deforma de manera fragil justo por
debajo del Moho y se desarrollan dos zonas de transicion fragil-ductil. Al integrar el area sombreada
se obtiene la resistencia integrada verticalmente (N m™). Esta resistencia se interpreta como la fuerza
por metro de longitud de orogeno aplicada sobre él en una direccion perpendicular (asumiendo que
el orogeno se deforma por completo). (B) Reologia de la litosfera considerando los comportamientos
eldstico, fragil y viscoso (cuarzo y olivino) (después de Ranalli, 1994). Este modelo constituye mds un
estado de esfuerzos que una envolvente de resistencia. Los esfuerzos compresivos se proyectan hacia la
derecha y los tensionales hacia la izquierda. El esfuerzo eldstico se representa mediante una linea recta,
y a cualquier profundidad el mecanismo de deformacion dominante corresponde al que proporciona
un esfieerzo menor. De esta manera, las secciones elasticas se localizan en h, y en h(tomada de Stiiwe,
2002).

longitud de onda (admitancia de aire libre y coherencia de Bouguer) o en los que
se tiene en cuenta la resistencia de las partes fragil, elastica y ductil de los perfiles
de resistencia. Aunque T, =T, e incluso T, <T,, en la mayoria de las litosferas
continentales T, >>T,. T, generalmente estd dentro del rango 0-25 km, aunque
algunos terremotos se producen a mayores profundidades, y T, puede alcanzar 80
km.
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El espesor elastico de una placa formada por una sola capa se puede obtener
mediante las relaciones [3.59] y [3.60]:

2\ \¥2

[3.78] h= M12(1-v?)
EK

A partir de los perfiles de resistencia, se puede analizar la respuesta de la

parte elastica de una litosfera flexionada multicapa incluyendo el régimen fragil y

ductil, mediante la aproximacion T, del espesor elastico efectivo (Burov y Diament,
1996):

; 0.5+T, /480km
[3.79] T.=T. {1— \/180km [1+1.3(15km ;) ] / R}

NN
380] T = (th)

donde T, es el espesor elastico efectivo de la litosfera sin flexionar y formada por n
capas cuyo espesor mecanico es igual a h. La base de las capas mecanicas se define
mediante la profundidad en la que la resistencia disminuye de 10 MPa. La relacion
[3.80] reproduce el efecto integrado de todas las capas competentes en una litosfera
sin flexionar, mientras que la relacion [3.79] parte de una litosfera flexionada con
una corteza de cuarzo y espesor de 35 km, y un manto olivinico, y es valida para
10”° <K <10™°. Aunque Burov y Diament (1992) utilizan una formulacion analitica
precisa, las relaciones [3.79] y [3.80] pueden utilizarse para hacer una estimacion de
primer orden del espesor elastico (Watts y Burov, 2003).



Capitulo 4

Geologia del Sistema Central
y de las cuencas del Duero y
Tajo

4.1. Introduccion

La deformacion contractiva alpina en el interior de la Peninsula Ibérica se
nucleo sobre un basamento formado porrocas metamorficas y plutonicas precambrico-
paleozoicas. La mayor parte de estos materiales pre-Pérmicos se incluyen en la
Zona Centroibérica del Macizo Ibérico (dominios del Ollo de Sapo y del Complejo
Esquisto-grauvaquico), y representan una de las zonas internas del Orogeno
Varisco (Julivert et al., 1972; Farias et al., 1987; Arenas et al., 1988; Diez Balda
et al., 1990; Vera et al., 2004a). Los afloramientos del Sistema Central pertenecen
principalmente al Dominio del Complejo Esquisto-grauvaquico (Fig. 4.1) (dominios
Central y Occidental de Bellido et al., 1981; complejos de Guadarrama y Gredos
de Capote et al., 1981). En este, se identifican pizarras y grauvacas preordovicicas,
granitoides posorogénicos, metamorfismo de bajo grado a bajo-medio (exceptuando
los grandes complejos migmatiticos) y plegamiento sin vergencia definida (salvo en
los limites del dominio). Sin embargo, en el drea mas oriental afloran los materiales
mas meridionales del Dominio del Ollo de Sapo (Dominio Oriental de Bellido et al.,
1981; Complejo de Somosierra-Ayllon y Unidad de Angon de Capote et al., 1981).
Este sector se caracteriza por la presencia de gneises glandulares preordovicicos,
granitoides sintectonicos, areas con metamorfismo regional de alto grado y pliegues
acostados vergentes al E y NE. El limite entre ambos dominios se sittia en la Falla de
Berzosa (Martinez Catalan et al., 2004b).
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Figura 4.1. Esquema de la Zona Centroibérica y sus dominios (tomada de Martinez Cataldn et al.,
2004c¢).

El basamento varisco formo parte del sector noroccidental de la compleja
plataforma que circundaba el Tethys durante el ciclo alpino mesozoico (Stampfli
y Borel, 2004). A excepcion de algunos afloramientos volcanicos y metamorficos
(Martinez et al., 1997, Salas et al., 2001; Lago et al., 2004), las rocas mesozoicas
tuvieron un origen sedimentario y se depositaron en diversos ambientes, desde
abanicos aluviales a mares pelagicos. La apertura y propagacion del Tethys hacia
el oeste y la apertura del Atlantico Norte condujeron al desarrollo del Rif¢ Ibérico
Permo-Triasico, que afectd a gran parte del este del Macizo Varisco en direccion NO-
SE reactivando los principales sistemas de fracturas tardivariscas, y a la consiguiente
rotura de Pangea (Alvaro et al., 1979; Arche y Lopez-Goémez, 1996; Lopez-Gomez
et al., 2002; Sanchez-Moya y Sopeifia, 2004). Su inversion en el Cenozoico dio
lugar a la Cadena Ibérica. Durante el Jurasico, la parte central y occidental de Iberia
formaron un macizo poco elevado rodeado por mares someros epicontinentales.
La sedimentacion, principalmente carbondtica, quedd restringida a las cuencas
intracratonicas Vasco-Cantabrica, Pirenaica, Ibérica y Bética, y estuvo condicionada
por los movimientos de fallas normales y por los cambios relativos del nivel del mar
(Aurell et al., 2002a). La inestabilidad tectdnica, iniciada en el Pérmico Superior-
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Tridsico, culmind en el Cretacico medio con laapertura de la cuenca oceanica del Golfo
de Vizcaya y la separacion de Iberia y Europa. La paleogeografia cretacica estuvo
configurada por islas con una topografia baja en un contexto climatico subtropical.
Las condiciones tectonicas, climaticas y eustaticas favorecieron la acumulacion de
potentes secuencias de carbonatos en plataformas marinas y lacustres en las cuencas
previas (Martin-Chivelet et al., 2002).

Los relieves montafiosos del Sistema Central y la Cadena Ibérica, asi como
las extensas cuencas de antepais del Duero y Tajo, se configuraron a lo largo del
Cenozoico. Las dos cuencas tienen un desarrollo paralelo y su diferenciacion se
produce en el Eoceno-Oligoceno con el levantamiento del Sistema Central (Alonso-
Zarza et al., 2004). En ambas, el registro sedimentario cenozoico esta condicionado
por las caracteristicas litoldgicas de los relieves que las delimitan, por la tecténica
alpina que estructura sus margenes, y por las condiciones climaticas (Armenteros
et al., 2002; Alonso-Gavilan et al., 2004; Alonso-Zarza et al., 2004). La evolucion
geodinamica durante este periodo esta controlada por el cambio desde el régimen
extensional mesozoico a uno compresivo, como consecuencia de la convergencia de
las placas Eurasiatica y Africana, y bajo el que se estructuran las cadenas Pirenaica
y Bética en los respectivos bordes N y S de Iberia, todos estos aspectos relacionados
en Gltimo término con la orogenia alpina (Alvaro et al., 1979; Vegas y Banda, 1982;
Dewey et al., 1989; Cloetingh et al., 2002; Alonso-Gavilan et al., 2004; Vegas, 2005;
De Vicente et al., 2007).

La litosfera del centro de la Peninsula Ibérica, resultante de la compleja
historia de eventos compresivos y extensionales desde el Paleozoico hasta la
actualidad, se extiende hasta una profundidad cercana a los 100 km (Banda et al.,
1981; Tejero y Ruiz, 2002; Spakman y Wortel, 2004). Esta caracterizada por una
corteza con un espesor de 30-36 km (Banda et al., 1981; Surinach y Vegas, 1988;
ILTHA DSS Group, 1993; Mufioz Martin et al., 2004a; Gomez-Ortiz et al., 2005a),
un flujo de calor superficial que oscila entre 60-80 mW m? (Fernandez et al., 1998)
y una actividad sismica difusa superficial de pequefia magnitud bajo un régimen de
esfuerzos de tipo extension uniaxial a desgarre con un esfuerzo maximo horizontal
orientado NO-SE (De Vicente et al., 1996b; CSN, 1998; Herraiz et al., 2000; Tejero
y Ruiz, 2002; De Vicente et al., 2007, 2008a). La naturaleza de la corteza superior
es granitico-metamorfica en el Sistema Central y metamorfica bajo las cuencas del
Duero y Tajo, la corteza media es cuarzodioritica, la corteza inferior granulitica
félsica, y el manto peridotitico (Banda et al., 1981; Querol Miiller, 1989; Villaseca et
al., 1999; Tejero y Ruiz, 2002; Gomez-Ortiz et al., 2005a).

La informacion geologica y geofisica ha permitido tanto acotar las
condiciones iniciales de los modelos de elementos finitos realizados como validar
los resultados. En este capitulo se resumen los rasgos geoldgicos mas significativos
del centro peninsular: el basamento varisco del Sistema Central (apartado 4.2); la
evolucion mesozoica del Macizo Ibérico (apartado 4.3); las deformaciones cenozoicas
intraplaca (apartado 4.4); y la estructura actual de la litosfera Ibérica (apartado 4.5).
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4.2. Basamento prealpino
(Proterozoico-Paleozoico)

4.2.1. Estratigrafia

Dominio del Ollo de Sapo

En la serie del Dominio del Ollo de Sapo se han diferenciado una
secuencia preordovicica (>1.000 m), una formacién cambrico-ordovicica (~2.000
m), una secuencia ordovicico-devdnica preorogénica (2.500-3.500 m) y una serie
pérmica tardiorogénica (1.300 m). La edad asignada a la parte basal de la sucesion
preordovicica es Cambrico Inferior (Gonzalez Lodeiro, 1981; Gonzalez Lodeiro
et al.,, 2004a), y esta formada por esquistos, cuarcitas, microconglomerados,
marmoles, anfibolitas, ortogneises graniticos, rocas de silicatos célcicos y marmoles
(Schiéfer, 1969; Gonzalez Lodeiro, 1981). La formacion porfiroide del Ordovicico
Inferior (468-488 M.a.; Valverde Vaquero y Dunning, 2000) esta constituida por
ortogneises glandulares, ignimbritas, tobas, y rocas volcanosedimentarias (Parga
Pondal et al., 1964; Gonzalez Lodeiro, 1981), y se ha relacionado con la apertura
de una cuenca continental o de arco-isla (Diez Montes et al., 2004; Navidad y Bea,
2004). La secuencia ordovicico-devonica preorogénica se deposito en la plataforma
marina somera del margen pasivo septentrional de Gondwana (Martinez Catalan
et al., 2004a), y esta compuesta principalmente por pizarras y cuarcitas (Schéfer,
1969; Soers, 1972; Bultynck y Soers, 1971; Gonzalez Lodeiro, 1981). Finalmente,
la serie del Pérmico Inferior contiene rocas volcanicas y volcanosedimentarias
de composicion calcoalcalina asociadas a rocas detriticas aluviales (Sopefia et al.,
1974; Hernando, 1977; Sopeiia, 1979, 1980; Hernando et al., 1980; Pérez Mazario
et al., 1992). Aunque este vulcanismo andesitico se ha relacionado con la extension
orogénica tardivarisca (Lopez-Gomez et al., 2002; Sopefia y Sanchez-Moya, 2004;
Lago et al., 2005; Sopena y Sanchez-Moya, 2004), recientemente se ha vinculado a
la evolucidn de la Cuenca Ibérica (De Vicente et al., 2009).

Dominio del Complejo Esquisto-grauvaquico

La secuencia del Dominio del Complejo Esquisto-grauvaquico es
complicada de analizar en el Sistema Central debido a la gran cantidad de rocas
intrusivas variscas que dejan aislados los afloramientos premesozoicos (Fig. 4.1).
Bellido et al. (1981) distinguen dos series de materiales en los dominios Central
y Occidental que estan por debajo de la discordancia del Ordovicico Inferior
(discordancia toledanica; Gutiérrez-Marco et al., 1990, 2002), y una serie por encima
que aflora exclusivamente en el Dominio Occidental. Las dos series infradiscordancia
estdn formadas principalmente por gneises y esquistos, con niveles asociados de
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cuarcitas, marmoles y rocas de silicatos calcicos (Capote, 1971; Peinado Moreno,
1973; Casquet Martin, 1975; Navidad, 1978; Tornos Arroyo, 1981). En la serie post-
discordancia se diferencian pizarras y cuarcitas, con niveles de conglomerados en la
base y de esquistos hacia el techo (Capote y Vegas, 1968; Capote, 1971).

4.2.2. Magmatismo

El basamento del Sistema Central contiene un volumen muy importante
de rocas magmadticas generadas en su mayoria durante el intervalo Carbonifero-
Pérmico Inferior, de tal manera que constituye uno de los mayores batolitos variscos
de Europa (Fig. 4.2) (Fuster y Villaseca, 1987; Villaseca, 2003; Batolito de Avila,
Beaetal., 2004). Se diferencian dos asociaciones sincinematicas, una compuesta por
grandes afloramientos de granitoides, generalmente peraluminicos y ricos en K, y otra
formada por un escaso volumen de rocas maficas y ultramaficas (1% de la superficie
de afloramiento del batolito; Bea, 1985; Villaseca y Herreros, 2000). La hipdtesis
que parece explicar mejor su origen es la fusion de la corteza continental profunda,
aunque algunos autores plantean una procedencia desde magmas mantélicos que
habrian experimentado contaminacion cortical (revision en Villaseca, 2003).

Losplutones peraluminicos estan formados esencialmente por granodioritas,
monzogranitos y leucogranitos, cuyas edades oscilan entre ~330 M.a. y ~285 M.a.
(Villasecaetal., 1995; Beaetal., 1999; Bea et al., 2003). En la zona axial del batolito,

Figura 4.2. Esquema geologico del Sistema Central con los sistemas filonianos posbatoliticos (tomada
de Villaseca et al., 2004b).
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se diferencian algunos complejos anatécticos activos desde 352 M.a. hasta 297 M.a.,
con un maximo entre 335-305 M.a. (Fig. 4.3) (Montero et al., 2004a). Este intenso
magmatismo podria haber derivado de un nivel sedimentario del Complejo Esquisto-
grauvaquico, procedente a su vez de rocas magmaticas cadomienses con una elevada
produccion de calor (Bea et al., 2003; Bea, 2004). Las rocas mdficas y ultramdficas
incluyen gabros, dioritas, cuarzodioritas y granodioritas, que son coetaneos o
ligeramente mas jovenes que los granitos que las hospedan (~312 M.a.; Montero et
al., 2004b). Afloran en grandes enclaves dentro de los granitoides peraluminicos y
cristalizaron a partir de magmas mantélicos fuertemente contaminados con material
cortical (Bea et al., 1999; Orejana et al., 2009).

El batolito esta atravesado por un enjambre de diques tardi- y posvariscos
de composiciones variadas (Fig. 4.2) (Villaseca et al., 2004b). La red filoniana mas
importante esta constituida por diques dcidos, porfidos graniticos o cuarciferos de
direccion general E-O (Huertas, 1990; Huertas y Villaseca, 1994), y es contemporanea
con los ultimos pulsos plutonicos graniticos (Fig. 4.3) (datados en 296 = 3 M.a. en
Guadarrama; Galindo et al., 1994). Este sistema podria representar los conductos
de alimentacion del vulcanismo calcoalcalino (andesitas de Ayllon-Atienza, 287 +
12 M.a., Hernando et al., 1980; Lago et al., 2005). En los diques de lamprofidos
camptoniticos, con una orientacion N-S o NNE-SSO y datados en ~270 M.a. (Bea
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Figura 4.3. Principales etapas paleozoico-mesozoicas de deformacién, metamorfismo, magmatismo e
hidrotermalismo, identificadas en el Sistema Central (tomada de Villaseca, 2003).
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et al., 1999; Villaseca et al., 2004a; Orejana et al., 2006; Scarrow et al., 2006), se
han identificado abundantes xenolitos de granulitas de la corteza inferior, que se
interpretan como la raiz del batolito varisco (Villaseca et al., 1999), y ocasionalmente
microenclaves maficos y ultramaficos (Orejana y Villaseca, 2003). Este magmatismo
ultrabasico y basico podria indicar el cambio desde un ambiente transtensivo posterior
al colapso extensional a un proceso de rifting en el Pérmico medio (Orejana et al.,
2006; Scarrow et al., 2006). El altimo episodio magmatico registrado en el Sistema
Central es el dique gabroideo NE-SO de Messejana-Plasencia. Esta datado en 203 +
2 M.a. (Dunn et al., 1998) y se ha relacionado con la apertura del océano Atlantico
Central (Vegas, 2000; Cebria et al., 2003).

4.2.3. Deformacion

En el Sistema Central se reconocen los efectos de la tectdnica prevarisca, v,
especialmente, de la orogenia Varisca. Las deformaciones prevariscas se manifiestan
por la existencia de discordancias en la secuencia estratigrafica preordovicica y por
el magmatismo ordovicico relacionado con eventos extensionales (Bellido et al.,
1981; Diez Balda et al., 1990; Abalos et al., 2002; Gonzalez Lodeiro et al., 2004b).
La orogenia Varisca es responsable de la tectonica, metamorfismo y magmatismo
que colabord en la génesis del supercontinente Pangea durante el Devonico Medio-
Pérmico (Pérez-Estatin et al., 2004). En el Sistema Central, la colision produjo
un fuerte engrosamiento y un enterramiento profundo, alcanzandose condiciones
metamorficas de media-alta presion (Fig. 4.3) (Escuder Viruete et al., 1998;
Villaseca, 2003). Los materiales precambrico-paleozoicos del Sistema Central, que
conforman actualmente el Dominio del Ollo de Sapo y el borde N del Dominio del
Complejo Esquisto-grauvaquico (Dominio de Pliegues Recumbentes de Diez Balda
et al., 1990), sufrieron una intensa deformacion tangencial, con pliegues acostados
y cabalgamientos, mientras que los de la zona central del Dominio del Complejo
Esquisto-grauvaquico (Dominio de Pliegues Verticales de Diez Balda et al., 1990)
experimentaron una escasa deformacion interna, con pliegues verticales (Martinez
Poyatos et al., 2004).

Aungue no hay un consenso claro sobre la historia de deformacién varisca
y tardivarisca, se han identificado dos fases de deformacion ductil sinmetamorficas
de direccion N-S y vergentes hacia el E, una tercera retrovergente y posmetamorfica
con el inicio del colapso, y una fase tardia de fracturacion (Fig. 4.3) (Bellido et al.,
1981; Diez Balda et al., 1990; Macaya et al., 1991; Escuder Viruete et al., 1998;
Abalos et al., 2002; Martinez Catalan et al., 2004b; Martinez Poyatos et al., 2004;
Escuder Viruete et al., 2004). Los procesos anatécticos comenzaron después de la
principal colision varisca, probablemente relacionados con cizallas sin-colisionales,
aunque el magmatismo alcanz6 su valor maximo pasados 30-50 M.a. (Bea et al.,
2003; Bea et al., 2004; Montero et al., 2004a).
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4.3. Evolucion mesozoica

La evolucion mesozoica del Macizo Ibérico se caracteriza por el desarrollo
de dos episodios de rifting continental seguidos de dos periodos de subsidencia
térmica (Salas y Casas, 1993; Van Wees et al., 1998; Van Wees y Beekman, 2000;
Salas et al., 2001; Mas et al., 2002; Sanchez-Moya y Sopefia, 2004; De Vicente et
al., 2009).

4.3.1. Primera fase de rifting

Desde el Pérmico Medio-Superior al Tridsico superior, el Macizo Ibérico
registra el cambio de configuracion desde Pangea y el régimen compresivo de la
orogenia Varisca, a la rotura continental por la propagacion de los sistemas de rifting
Artico-Atlantico hacia el Sur y del Tethys hacia el Oeste (Arche y Lopez-Gomez,
1996; Lopez-Gomez et al., 2002; Sanchez-Moya y Sopeiia, 2004). En el Macizo
Ibérico se desarrolla el sistema del Rift Ibérico con importantes fallas normales
NO-SE (De Vicente et al., 2009). Unicamente en la parte mas oriental del Sistema
Central hay sedimentacion relacionada con esta etapa, en facies de tipo germanico
(Hernando, 1977, 1980; Sopeiia, 1979, 1980). Las areniscas y conglomerados
fluviales en facies Buntsandstein (Anisiense) estan discordantes sobre el basamento
varisco, y constituyen el relleno continental de las primeras etapas del rifting. Los
procesos de subsidencia y eustatismo propiciaron el avance del mar Tethys hacia
occidente durante el Triasico Medio, y en el margen occidental del Macizo Ibérico
(actualmente el centro de la Peninsula Ibérica) se desarrollaron discontinuidades
sedimentarias, sucesiones continentales y sedimentacion de las facies de plataforma
somera del Muschelkalk superior (Ladiniense). Este ciclo finaliza en el Triasico
superior con un periodo de subsidencia atenuada que favorece la sedimentacion
evaporitica de la facies Keuper (Carniense inferior-Noriense superior).

4.3.2. Primera fase de subsidencia térmica

Desde el Triasico Superior al Jurasico Medio, la subsidencia térmica
regional y las variaciones eustaticas dieron lugar a la sedimentacién de carbonatos en
plataformas marinas someras, con intercalaciones de tramos margosos y evaporiticos,
actualmente disueltos o colapsados (Gomez et al., 2004). Sobre el Macizo Ibérico
debieron desarrollarse facies continentales que fueron erosionadas en las etapas
posjurasicas (Gomez et al., 2004). La transicion Tridsico-Jurasica se relaciona con
los movimientos extensionales del Tethys hacia el oeste (Aurell et al., 2002a). El
registro es muy escaso en el Sistema Central (alrededores de Atienza y Macizo de
Honrubia) y se limita al Tridsico superior-Jurasico inferior (Hernando, 1980; Aurell
et al., 2002b; Gomez et al., 2004). En la Cadena Ibérica se detecta una importante
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actividad magmatica con la intrusion de ofitas que atraviesan la base de los materiales
jurasicos (Lago et al., 2002; Lago et al., 2004). Algo después, se registra la Gltima
actividad magmatica en el Sistema Central (~200 M.a., 1998 1998) con la intrusion
del gran dique de Messejana-Plasencia (Garcia de Figuerola et al., 1974; Cebria et
al., 2003; Villaseca et al., 2004b).

4.3.3. Segunda fase de extension intraplaca

El tipo de registro y deformacion de esta etapa (Oxfordiense terminal-
Albiense medio) se corresponde mas con una extension intraplaca que con un rifting
s.s. (De Vicente et al., 2009). La actividad tectonica estuvo condicionada por la
propagacion del rifiing del Atlantico Central hacia el N, la expansion progresiva
del Atlantico Norte, el comienzo de la apertura ocednica en el Golfo de Vizcaya
con la rotacion antihoraria de la placa Ibérica, y por el régimen transformante en el
margen sudibérico (Ziegler, 1988; Vera, 2001; Aurell et al., 2002b; Mas et al., 2002;
Mas et al., 2004). En la Cuenca Ibérica, se produce la destruccion progresiva de
las plataformas carbonatadas del Jurasico Superior y el desarrollo de un sistema de
cuencas muy subsidentes alineadas NO-SE (Cameros, Maestrat, Columbrets y Sur
Ibérica), discordantes al rift Ibérico Tridsico y en las que se depositaron potentes
sucesiones de carbonatos y clastos de continentales a marinos someros. En el Sistema
Central, tinicamente se identifica un evento hidrotermal durante el Jurasico superior
(150 M.a.) relacionado con la apertura del Atlantico Norte (Tornos et al., 2000).

4.3.4. Segunda fase de subsidencia térmica

Durante el Cretacico Superior se produce el mayor ascenso eustatico del
Mesozoico (Haq et al., 1988; Garcia et al., 1989; Hardenbol et al., 1998), el mar
se extendio por toda la Cuenca Ibérica y se desarrollaron las plataformas marinas
someras carbonatadas mas extensas. La conexion del Tethys y el proto-Altantico, el
basculamiento de la placa Ibérica hacia el N, los episodios transgresivos asociados al
proto-Atlantico, la apertura del margen cantabrico y la rotacion de la placa Ibérica,
condujeron al desarrollo de las mayores plataformas carbonatadas mesozoicas (Mas
et al., 2002; Garcia et al., 2004). Desde el Santoniense, se detiene la apertura del
margen Cantabrico, la Placa Ibérica deja de rotar basculando hacia el SO y la Cuenca
Ibérica se abre a los dominios del Tethys y del Proto-Atlantico. Iberia se une a la
placa Africana hace 84 M.a., y, a lo largo del Campaniense y Maastrichtiense, la
cuenca experimenta una regresion relacionada con los movimientos compresivos
gue inician la orogenia Alpina (Savostin et al., 1986; Srivastava et al., 1990; Roest y
Srivastava, 1991; Reicherter y Pletsch, 2000; Mas et al., 2002).

En el Sistema Central hay afloramientos de esta época en los limites con
las cuencas del Duero y Tajo (desde el extremo NE hasta las zonas de Villacastin
y Quijorna, respectivamente) y en las cuencas intramontafiosas (Fig. 4.4) (Mas et
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Figura 4.4. Distribucion y correlacion de las unidades litoestratigraficas del Cretdcico Superior en los
sectores del Borde Norte y Borde Sur del Sistema Central. (I) Fm Villa de Vés; (II) Fm Picofrentes; (I11)
Mb Riofrio del Llano y Mb Muriel de la Fm Ciudad Encantada; (IV) Capa Alcorlo; (V) Fm Muiiecas;
(VD) Fm Tranquera; (VII) Fm Hortezuelos, (VIII) Fm Hontoria del Pinar; (IX) Fm Burgo de Osma
(modificada de Gil et al., 2004).

al., 2002; Gil et al., 2004; Garcia et al., 2004). Los primeros materiales registrados
son las cufias clasticas costeras de la Fm Utrillas, originadas por la reactivacion del
area fuente durante niveles bajos del mar (Garcia et al., 1989). En el E del Sistema
Central, estos sedimentos yacen discordantemente sobre la Fm Keuper, mientras
que en los contactos S y N con las cuencas cenozoicas, lo hacen sobre formaciones
progresivamente mas recientes. Esto podria indicar un primer registro del movimiento
en las fallas que limitan el Sistema Central (De Vicente et al., 2009). A continuacion
se depositan los sedimentos asociados a las dos grandes transgresiones marinas
proto-Atlanticas (Cenomaniense superior-Turoniense medio y Turoniense superior-
Santoniense), con una sucesion similar de facies transgresivo-regresiva (plataforma
carbonatada somera, plataforma abierta, ambiente costero) (Gil et al., 2004). A
lo largo del Santoniense-Campaniense, comienza la convergencia alpina con la
compartimentacién, colmatacién, emersién e inversion de la cuenca sedimentaria.
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Esta actividad produce una importante regresion marina en el intervalo Campaniense-
Maastrichtiense con el consiguiente aumento de los depoésitos continentales (Alonso
etal., 1987).

4.4. Unidades cenozoicas

4.4.1. El Sistema Central

El Sistema Central se extiende a lo largo de mas de 300 km, con una
anchura media de 80 km. Presenta alineaciones montafiosas separadas por pequefias
depresiones intramontafiosas en las que han quedado preservados sedimentos
mesozoicos y paledgenos. Su topografia sobrepasa los 2.000 m, alcanzandose las
cotas maximas en las sierras de Gredos (pico Almanzor, 2.592 m) y Guadarrama
(pico Pefialara, 2.430 m). Sus relieves enlazan con los de las sierras de Gata y Estrella
para componer un sistema de elevaciones del basamento de mas de 700 km desde la
Cordillera Ibérica hasta el Extremadura spur dentro de la llanura oceanica atlantica
(De Vicente et al., 2004b, 2007, 2008b; De Vicente y Vegas, 2009).

Esta cadena intraplaca cenozoica del antepais pirenaico representa una
elevacidn del basamento con doble vergencia (estructura en pop-up cuyo salto vertical
maximo acumulado es de mas de 5.000 m) y tectonica de piel gruesa (involucra a
toda la corteza), que ha tenido una evolucion polifasica (Vegas et al., 1990; Ribeiro
et al., 1990; De Vicente et al., 1996b; De Vicente et al., 2004b, 2007). La cobertera
mesozoica esta ausente en la parte occidental. Sin embargo, al este de Avila comienza
a aflorar un delgado tegumento cretacico que va aumentando de potencia hacia el
E, donde, ya en el contacto con la Cadena Ibérica, las series mesozoicas son mas
completas. En cualquier caso, no hay despegues entre esta cobertera y el basamento,
por lo que el Sistema Central no se corresponde con un antiguo rift mesozoico
invertido (De Vicente et al., 2007). La deformacion es asimétrica, con una secuencia
de cabalgamientos vergentes hacia la Cuenca del Duero en su limite norte, cuya
actividad principal termin6 en el Mioceno Inferior, y un gran cabalgamiento vergente
hacia la Cuenca del Tajo en su limite sur (Fig. 4.5). Los cabalgamientos principales
que elevan el basamento varisco sobre los sedimentos continentales cenozoicos de
ambas cuencas se conocen como Cabalgamientos del Borde Norte y Borde Sur.

La corteza superior tiene una geometria antiformal que produce un
engrosamiento de la corteza inferior (Surinach y Vegas, 1988; Vegas et al., 1990;
Gomez-Ortiz et al., 2005a; De Vicente et al., 2007). La estructura en pop-up del
Sistema Central se ha explicado mediante diferentes mecanismos (apartado 5.2):
deformacién fragil en la parte superior de la corteza y engrosamiento ductil en la
parte inferior (\Vegas et al., 1990; De Vicente et al., 1996b), despegue intracortical
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(De Vicente et al., 1994), engrosamiento cortical unido a despegue intracortical
(Ribeiro et al., 1990; Gomez-Ortiz et al., 2005a), y desarrollo de pliegues litosféricos
por procesos de buckling en deformacion plana que levantarian la cadena y hundirian
las cuencas del Duero y Tajo (Cloetingh et al., 2002; De Vicente et al., 2004b; Vegas,
2005).

A partir de las caracteristicas morfoestructurales alpinas, se diferencian tres
unidades tecténicamente homogéneas (zona de transicion, sector oriental y sector
occidental; De Vicente et al., 2004b, 2007) (Fig. 4.5):

*  Lazona de transicion tiene forma triangular y constituye el area de unién
con la terminacion noroccidental de la Rama Castellano-valenciana de
la Cadena Ibérica. La deformacion alpina afecta principalmente a los
materiales precambrico-paleozoicos del Dominio del Ollo de Sapo y a las
rocas de la cobertera sedimentaria mesozoica. Esta delimitada al este por la
Falla de Somolinos, un desgarre lateral derecho NO-SE ibérico que termina
contra el cabalgamiento del Borde Norte del Sistema Central en los macizos

Figura 4.5. Esquema geologico del Sistema Central con las principales estructuras alpinas (tomada
de De Vicente et al., 2007).
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de Sepulveda y Honrubia. Al oeste enlaza con el sector oriental mediante la
zona transpresiva de los retrocabalgamientos de Tortuero. El borde sur esta
formado por un sistema de cabalgamientos imbricados en el basamento
(Cabalgamientos Imbricados de Tamajén) y pliegues de propagacién de
falla que afectan la cobertera mesozoico-paledgena de la Cuenca del Tajo,
con direccion NE-SO y transporte tectonico hacia el SE. En el borde norte
se desarrolla el sistema de cabalgamientos imbricados de Sepulveda, con
caracteristicas similares al de Tamajén, aunque con transporte tecténico
hacia el NO y sin actividad pliocena. Esta zona de cabalgamientos termina
hacia el NO (macizo de Honrubia) en el Cabalgamiento del Borde Norte
del Sistema Central (De Vicente et al., 1996b; Van Wees et al., 1996).

El sector oriental 0 de Somosierra-Guadarrama estd formado por
alineaciones montafiosas ENE-OSO a NE-SO, que se extienden desde
la zona de los retrocabalgamientos de Tortuero hasta el sistema de fallas
de la Sierra de El Escorial. Sus limites meridional y septentrional son los
cabalgamientos del Borte de Norte y Sur, respectivamente. El basamento
corresponde a los materiales del Dominio del Ollo de Sapo y de la cobertera
mesozoica en su parte oriental, y a los del Dominio del Complejo Esquisto-
grauvaquico en la occidental. No aparecen rupturas sedimentarias entre los
sedimentos del Cretacico Superior y del Paledgeno en los bordes norte y
sur. Su estructura esta formada por un complejo pop-up que pierde altura
hacia la Falla de Somolinos. Los mayores saltos verticales se asocian a
su cabalgamiento septentrional, donde se registran los mayores relieves
(Pefialara 2.430 m) y se situa el limite morfologico del Sistema Central. El
desgarre lateral izquierdo N-S de la Falla del Puerto de Somosierra divide
este sector en dos zonas. Al este, limitando con la zona de transicion,
se encuentra la zona transpresiva de los retrocabalgamientos NE-SO
de Tortuero que se extiende hasta el cabalgamiento norte del pop-up y
presenta vergencias hacia el N-NO. Al oeste, se desarrolla una estructura
compleja formada por dos pop-ups, donde se registran las mayores alturas
topograficas, separados por el pop-down del Lozoya, que hacia el sur pasa
a una amplia plataforma sobre el basamento en la que quedan crestas
residuales (Manzanares, San Pedro) y una pequefia depresion (pop-down
de Manzanares).

También se observan diferencias a lo largo del margen meridional del sector.
Asi, al este de la Falla del Puerto de Somosierra, el cabalgamiento del Borde
Sur del Sistema Central no alcanza la superficie, y se desarrolla un pliegue
de propagaciéon de falla orientado N60OE y con un transporte tectdnico
hacia N150E. Sin embargo, al oeste, el cabalgamiento se extiende hasta el
sur del sector occidental (Sierra de San Vicente) con una direccion N60OE
caracteristica y un salto vertical que llega a superar los 3.000 m (Querol
Miiller, 1989). El escaso relieve del bloque de techo puede indicar una
actividad principalmente paledgena en el contexto de un levantamiento mas
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0 menos constante a través del Terciario (Martin-Serrano, 1991; Alonso-
Zarza et al., 2004). Respecto al margen septentrional, el cabalgamiento del
Borde Norte forma una estructura arqueada con una direccion de transporte
NO y una morfologia menos marcada que la del borde sur.

*  El sector occidental 0 de Gredos-Paramera esta formado por relieves E-
O, excepto la Sierra de San Vicente que presenta una direccion NE-SO.
Esta delimitado por el corredor transpresivo NNE-SSO de la Sierra del
Escorial al este, y por la sierra de Avila al oeste, que esté atravesada por el
dique de Plasencia y por la Falla de Messejana-Plasencia con direcciones
NE-SO. El pico mas alto del Sistema Central se localiza en este sector
(Almanzor, 2.592 m), que en general tiene un relieve asimétrico, con un
pequefio salto topografico en el borde norte (100 m en su contacto con la
Cuenca del Duero) y un gran desnivel en el borde sur (2.100 m en la pared
sur de Gredos), con un gran componente erosivo. El basamento consiste
principalmente en rocas plutonicas variscas con algunos afloramientos
aislados de rocas metamorficas del Dominio del Esquisto-grauvaquico.
Las alineaciones montafiosas se corresponden con elevaciones de este
basamento (de Norte a Sur, pop-ups de Mingorria, Paramera, Gredos y San
Vicente) separadas por depresiones intramontafiosas parcialmente rellenas
de sedimentos cenozoicos (de Norte a Sur, pop-downs de Amblés, Alberche
y Tiétar). El cabalgamiento del Borde Sur del Sistema Central desaparece
bajo los sedimentos cenozoicos de la Cuenca del Tajo. El cabalgamiento de
Diego Alvaro, al oeste de la Falla de Plasencia, representa la prolongacion
del cabalgamiento del Borde Norte del Sistema Central. Mas al sur,
las elevaciones de basamento de los Montes de Toledo y la Sierra de
Guadalupe-Montanchez parecen replicar la estructura asociada al Borde
Sur del Sistema Central, si bien con un salto vertical menor.

Las cuencas intramontanas terciarias del Sistema Central

A lo largo del Terciario se desarrollan un conjunto de depresiones (pop-
downs) sobre el basamento del Sistema Central (Fig. 4.6) (Corneja, Amblés, Campo
Azalvaro, Alto Alberche, Tiétar, Lozoya, Alto Manzanares; Martin-Serrano et al.,
1996b; Armenteros et al., 2004), cuya estructura y estratigrafia esta condicionada
por la reactivacion del sistema de fallas tardivarisco durante la compresion alpina
(De Vicente et al., 1992, 1996b; Capote et al., 2002; De Vicente et al., 2004b). Se
situan entre grandes elevaciones montafiosas, son paralelas a la estructura general y
presentan alineaciones E-O a NE-SO. Las cuencas del Amblés y Campo Azalvaro, al
oeste, son las mas extensas y tienen un espesor de sedimentos de 1.000 m y 400 m,
respectivamente (Martin-Serrano et al., 1996b; Aracil et al., 1999).

En el registro sedimentario se distinguen dos ciclos (prearcosico y arcosico;
Garzon et al., 1982; Martin-Serrano et al., 1996b). Las cuencas situadas al este de
Avila contienen sedimentos siliciclasticos y carbonéticos de edad Cretacico Superior,
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Figura 4.6. Pop down del Lozoya en el sector oriental del Sistema Central (tomada de De Vicente,
2009).

mientras que en las de Amblés, Campo Azélvaro y Alto Alberche hay areniscas
siliceas o sideroliticas cretacicas a paleocenas (Martin-Serrano et al., 1996b). Estos
depositos prearcésicos se relacionan con los descritos mas hacia el oeste (Garzon et
al., 1982; Martin Serrano y Olmo Sanz, 1990a; Molina et al., 1989). El relleno de las
cuencas se inicia con una secuencia arcosica de edad Eoceno-Oligoceno (Amblés;
Garzon y Lopez-Martinez, 1978). Este ciclo esta discordante sobre los sedimentos
cretacicos, hacia la base son abundantes los fragmentos de rocas procedentes de
afloramientos mesozoicos, y se form6 en ambientes de abanico aluvial y fluvial
trenzado. Se han descrito arcosas de posible edad Aragoniense relacionadas con rios
trenzados de abanico aluvial y con la red fluvial actual (Martin Serrano y Olmo
Sanz, 1990b; Olmo Sanz, 1990a, 1990b, 1991). Debido a la activa incision fluvial,
los sedimentos terciarios restantes y cuaternarios son muy escasos (Martin-Serrano,
1991).

4.4.2. La Cuenca del Duero

La Cuenca del Duero, que comenzd a definirse a finales del Cretacico, es
la cuenca cenozoica mas extensa de la Peninsula Ibérica (~50.000 km?) (Santisteban
et al., 1996a; Armenteros et al., 2002; Alonso-Gavilan et al., 2004). El espesor de
sedimentos terciarios supera los 2.500 m, la mayor parte en facies continentales,
aunque hay importantes hiatos en el Paleoceno-Eoceno inferior, durante el Oligoceno
superior y en la parte mas alta del Mioceno (Calvo, 2004). El registro terciario se
apoya sobre materiales mesozoicos en la mitad oriental y sobre materiales paleozoicos
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en la occidental (Blanco y Merten, 1974). En la Cuenca del Duero se identifican
distintas subcuencas. En el sector mas noroccidental, se encuentran los depositos
terciarios de las Cuencas Cenozoicas del Noroeste Peninsular (Martin-Serrano et
al., 1996a; Martin Gonzalez, 2005). Hacia el NE, entre la Cordillera Cantabrica y
la Cordillera Ibérica, el corredor de la Bureba une las cuencas del Duero y Ebro,
que juntas representan la cuenca de antepais pirenaica (De Vicente et al., 2007). Al
este, entre la Cordillera Ibérica y el Sistema Central, se sitla la Cuenca de Almazan
(Bond, 1996; Maestro, 1999; Rey Moral, 2001), con una evolucion tipo piggy-back
durante el Paleogeno (Casas-Sainz et al., 2000). Y en la esquina SO, se localiza el
semigraben NE-SO de la Cuenca de Ciudad Rodrigo generada en el Eoceno inferior
(Santisteban et al., 1996b, 1996¢).

Los sectores septentrional, oriental y meridional se comportaron como
cuencas de antepais, y, debido al levantamiento de los relieves durante la Orogenia
Alpina, los sedimentos del Cretacico Superior al Oligoceno estan involucrados en la
deformacidn, mientras que el registro nedgeno solapa las estructuras mas recientes
(Santisteban et al., 1996a, 1996b, 1996¢; Armenteros et al., 2002; Alonso-Gavilan
et al., 2004). El limite septentrional estd constituido por los cabalgamientos de la
Cordillera Cantabrica vergentes al S sobre una secuencia sedimentaria de hasta
3.500 m en su sector mas occidental (Alonso et al., 1996; Alonso y Pulgar, 2004;
Armenteros et al., 2002; Alonso-Gavilan et al., 2004; Herrero et al., 2004). Este
sector se comportd como cuenca de antepais desde el Eoceno. El limite oriental
esta representado por los cabalgamientos de la Cordillera Ibérica, donde se alcanzan
hasta 4.000 m de espesor sedimentario en la Cuenca de Almazan (Rey Moral, 2001;
Goémez-Ortiz et al., 2005a). El limite meridional corresponde a las fallas inversas y
desgarres del Borde Norte del Sistema Central (Fig. 4.7). Los sedimentos nedgenos
normalmente solapan este limite (Santisteban et al., 1996a). La profundidad maxima
del basamento de la cuenca se localiza al norte del macizo de Honrubia-Sepulveda
con 2.800 m de sedimentos (Alonso-Gavilan et al., 2004; Gémez-Ortiz et al.,
2005a). El limite occidental se estructura a través del sistema de fallas de Vilariga,
que durante el Cenozoico tuvo una importante actividad como desgarres lateral
izquierdos, transfiriendo la deformacion desde la Cordillera Cantabrica (Pirineos)
hasta la Sierra de la Estrella en el Sistema Central (De Vicente y Vegas, 2009).

Lamayor parte del relleno sedimentario se depositd en ambiente continental.
Los sedimentos siliciclasticos tienen una composicion litica en el N y E, y arcdsico
a litica en el S y SO; los mayores volumenes de carbonatos se encuentran cerca
del centro y el este de la cuenca; y las evaporitas se localizan en la mitad oriental,
principalmente hacia el centro y NE (Santisteban et al., 1996a). Los afloramientos
paleogénos se distribuyen en los limites de la cuenca, mientras que los depdsitos
nedgenos estan mejor representados hacia la parte central y el NO (Santisteban et
al., 1996a, 1996¢; Mediavilla et al., 1996). Los modelos de la cuenca presentan una
distribucién de facies con abanicos aluviales en la periferia y ambientes lacustres en
el centro, y suponen condiciones endorreicas hasta el Plio-Cuaternario. El relleno



— Geologia del Sistema Central y de las Cuencas del Duero y Tajo —

Figura 4.7. Cabalgamiento del Borde Norte del Sistema Central (blogue de Mingorria) sobre los
materiales terciarios de la Cuenca del Duero. La fotografia esta tomada en el talud de la autovia A-50
Avila-Salamanca, con el Norte hacia la derecha y el Sur hacia la izquierda (tomada de De Vicente,
2009).

de la cuenca se produjo en tres contextos geodinamicos diferentes que originaron
tres secuencias estratigraficas separadas por discontinuidades a escala de cuenca
(finicretacica-paleocena, eocena-oligocena y nedgena; Santisteban et al., 1996a;
Armenteros et al., 2002; Alonso-Gavilan et al., 2004).

4.4.3. La Cuenca del Tajo

La Cuenca del Tajo esta situada al sur del Sistema Central y tiene una
extension aproximada de 20.000 km?. Los limites de la cuenca estan constituidos por
relieves igneos y metamorficos de edad precambrico-paleozoica (principalmente al
norte y sur) o por relieves siliciclasticos y carbonaticos mesozoicos (principalmente
al este). Al final del Paledgeno, el levantamiento de la Sierra de Altomira con
direccion N-S produjo su division en dos cuencas (De Vicente et al., 1996a, 1996b;
Muioz Martin, 1997; Alonso-Zarza et al., 2004): al oeste la Cuenca de Madrid, y al
este la Cuenca de Loranca o Depresion Intermedia. En la zona mas suroccidental se
distingue la subcuenca E-O de Campo Arafiuelo.

El limite norte de la Cuenca de Madrid esta formado por el cabalgamiento
N60E del Borde Sur del Sistema Central, activo desde el Paledgeno hasta el Plioceno
(Fig. 4.8) (De Vicente et al., 1996b; De Vicente et al., 2007). Su margen meridional
esta constituido por el cabalgamiento E-O de los Montes de Toledo vergente hacia el
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Figura 4.8. Cabalgamiento del Borde Sur del Sistema Central (sistema de cabalgamientos imbricados
de Tamajon) sobre los sedimentos mesozoicos de la base de la Cuenca del Tajo. En la fotografia, hacia
la izquierda esta el NO y hacia la derecha el SE (tomada de De Vicente, 2009).

norte (Martin y De Vicente, 1995). El borde oriental esta compuesto por los pliegues
NO-SE de la Cordillera Ibérica y N-S de la Sierra de Altomira, con un salto vertical
de mas de 1.500 m respecto a la cobertera mesozoica indeformada (Querol Miiller,
1989; Mufioz Martin, 1997; Mufioz Martin et al., 2004b). Hacia el SE esta conectada
con los depodsitos de la Llanura Manchega y de la Cobertera Tabular Mesozoica.
El depocentro esta adyacente a la parte oriental del Sistema Central con un relleno
sedimentario que alcanza los 3.500 m de espesor (Racero Baena, 1988; Querol
Miiller, 1989; Gémez-Ortiz et al., 2005a). Hacia las partes centrales de la cuenca
se desarrolla un umbral subparalelo en el que se registran abundantes estructuras
paleosismicas cuaternarias (Giner, 1996).

Elregistro sedimentario se divide en dos unidades paledgenas (Torrelaguna-
Uceda y Belefia de Sorbe-Torremocha de Jadraque) y cuatro unidades nedgenas
(Inferior Miocena, Intermedia Miocena, Superior Miocena y Pliocena) (Alonso-
Zarza 'y Calvo, 2002; Alonso-Zarza et al., 2004). Las dos unidades basales miocenas
tienen un carécter endorreico y presentan una disposicion de facies concéntrica con
sedimentos lacustres en el centro que gradan a depdsitos aluviales mas gruesos hacia
los margenes de la cuenca. La unidad miocena superior esta compuesta por un tramo
basal siliciclastico de origen fluvial y uno superior carbonatico fluvio-lacustre, que
suponen el reajuste de la cuenca a condiciones exorreicas.
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4.4.4. Evoluciéon cenozoica

La evolucion cenozoica en el centro peninsular esta relacionada con las
deformaciones y esfuerzos compresivos transmitidos desde los bordes de la Placa
Ibérica hacia el interior como consecuencia de la orogenia Alpina, que se desarrolla
bajo un nuevo contexto convergente entre las placas Eurasiatica, Ibérica y Africana
(Vegas y Banda, 1982; Sanz de Galdeano, 1996; De Vicente et al., 2004a; Vegas,
2005), y esta retocada por el desacoplamiento mecanico del Dominio de Alboran (De
Vicente y Vegas, 2009). La actividad tectonica terciaria provoca la estructuracion del
Sistema Central y restantes frentes montafiosos que delimitan las cuencas del Duero
y Tajo, condicionando su evolucion paleogeografica y sedimentaria (Alonso-Gavilan
et al., 2004; Alonso-Zarza et al., 2004; De Vicente et al., 2007). El desplazamiento
progresivo de Iberia desde una latitud ~30 N a principio del Terciario provocod
un cambio climatico que unido a la litologia de las areas fuente determinaron la
distribucion de los sedimentos y sus caracteristicas composicionales (Calvo et al.,
1993; Armenteros et al., 2002; Calvo, 2004). Por otro lado, los descensos globales
del nivel del mar pudieron forzar el vaciado de las cuencas.

Las deformaciones cenozoicas del Sistema Central se relacionaban
tradicionalmente con tres episodios de fracturacidn originados bajo unos esfuerzos
compresivos con distinta orientacion (Capote et al., 1990): etapa Ibérica N45-55E en
el Oligoceno-Mioceno inferior, etapa Guadarrama N140-155E en el Mioceno inferior-
superior, y etapa Torrelaguna N160-200E en el Mioceno superior-Cuaternario. De
Vicente et al (2007) proponen una evolucion asociada unicamente a un acortamiento
NO-SE. Segtin este nuevo esquema, durante el Oligoceno-Mioceno inferior se registra
un régimen de compresion triaxial con un acortamiento NO-SE a NNO-SSE, seguido
de un periodo de relativa tranquilidad durante el cual las orientaciones se desvian
del tensor regional. En el intervalo Mioceno superior-Plioceno, se reactivan los
esfuerzos constrictivos y algunas estructuras rejuvenecen bajo esfuerzos tectonicos
similares a los actuales (extension uniaxial a desgarre con acortamiento NO-SE).
Las areas mas occidentales del Sistema Central (sobre todo en su tramo portugués)
presentan, sin embargo, una actividad continua a través de todo el Terciario. En el
Plio-Cuaternario hay evidencias geoldgicas de intensa actividad neotectonica en la
Cuenca de Madrid, aunque la sismicidad actual puede considerarse baja-media y
nucleada en las principales estructuras cenozoicas (Giner, 1996; De Vicente et al.,
1996b; Herraiz et al., 2000; Rodriguez-Pascua, 2005; Silva, 2003; De Vicente et al.,
2007, 2008a). Sin embargo, todavia hay cabalgamientos activos en Lisboa (Stich
et al., 2005). La sismicidad en el sector NO del Macizo Ibérico evidencia cierta
actividad tectonica bajo unos esfuerzos compresivos N-S, que giran a NO-SE hacia
la zona de Galicia, y que se han mantenido constantes durante el Terciario (Antén
Lopez, 2003; Martin Gonzalez, 2005; Anton y De Vicente, 20006).

»  Durante el Mesozoico, la paleogeografia del actual interior de la Peninsula
Ibérica era de tipo continental hacia el oeste, con un aporte de sedimentos
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desde el Macizo Varisco, y marina hacia el norte y el este, bajo un régimen
extensional (Blanco y Merten, 1974; Santisteban et al., 1996a). La
topografia mesozoica en las partes occidentales de las cuencas del Duero
y Tajo se estima en 800 m y 200-300 m respectivamente, mientras que
en las partes orientales estaria en -10 m y 93 m (De Vicente et al., 2007).
En el Sistema Central, el limite de la sedimentacion marina cretacica se
sitta entre las cuencas del Amblés y Campo Azélvaro, mientras que las
areniscas sideroliticas se extienden hasta las proximidades de Zamora y
Salamanca (Martin-Serrano et al., 1996b). La geografia continental del
Cretacico Superior al Paleoceno estaba constituida por paisajes suaves con
relieves bajos e intensamente alterados (Santisteban et al., 1996b; Martin-
Serrano et al., 1996b).

El comienzo de la Orogenia Alpina al final del Paleoceno desencadena el
levantamiento de los bordes de la Cuenca del Duero (Santisteban et al.,
1996a). La paleogeografia cambia desde un paisaje suave hacia una cuenca
bien diferenciada. La tectonica alpina origina la apertura de las cuencas
del Noroeste Peninsular (Martin-Serrano et al., 1996a; Martin Gonzélez,
2005), del Sistema Central (Martin-Serrano et al., 1996b), y de Ciudad
Rodrigo.

Durante el Eoceno, se produce la estructuracion de la Cadena Pirenaica
(Cordilleras Pirenaica y Cantabrica; Alonso y Pulgar, 2004) y la transmision
de la deformacion compresiva hacia el sur al conjunto de la Placa Ibérica
(Vegas et al., 1990; Sanz de Galdeano, 1996; Andeweg, 2002; Alonso-
Gavilan et al., 2004). En las grandes cuencas interiores de la peninsula,
se originan sucesiones sedimentarias de notable espesor y muy continuas
en el tiempo, dominadas por facies continentales aluviales y lacustres
(Alonso-Gavilan et al., 2004; Alonso-Zarza et al., 2004; Calvo, 2004). En
el Eoceno inferior-medio en el entorno del Sistema Central se registra un
umbral alargado delimitado por desgarres lateral izquierdos (Fig. 4.9) (De
Vicente et al., 2007). Los cabalgamientos de la Cordillera Cantabrica y
de la Cordillera Ibérica sobre la Cuenca del Duero, el sistema de fallas de
Vilariga en el borde occidental de la cuenca, asi como el cabalgamiento del
Borde Sur del Sistema Central y el de Montes de Toledo sobre la Cuenca
del Tajo funcionan ya en el Eoceno superior (Fig. 4.9) (Alonso-Gavilan et
al., 2004; De Vicente et al., 2007). Asociada a la actividad del Borde Sur,
se desarrollan potentes cufias aluviales, como las de la cuenca del Amblés,
durante el Eoceno-Oligoceno Medio (Martin-Serrano et al., 1996b; De
Vicente et al., 2007). Los desplazamientos en el cabalgamiento del Borde
Norte del Sistema Central se producen en el Oligoceno (De Vicente et al.,
2007). El levantamiento de los relieves del Sistema Central conducen a
la diferenciacion de las cuencas del Duero y Tajo (Martin-Serrano et al.,
1996b; Alonso-Gavilan et al., 2004; Alonso-Zarza et al., 2004; Calvo,
2004; De Vicente et al., 2007).
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Figura 4.9. Evolucién tecténica del Sistema Central y de las proximidades de las cuencas del Duero y
Tajo durante el Cenozoico (tomada de De Vicente et al., 2007).

*  Enelintervalo Oligoceno-Mioceno inferior se produce la estructuracion de
la Cordillera Ibérica y de la Sierra de Altomira (Fig. 4.9) (De Vicente et al.,
1996a, 1996b; Gomez et al., 1996; Mufioz Martin, 1997; Mufioz Martin et
al., 2004b), y los Montes de Toledo parecen haber estado activos durante
el Mioceno Inferior (De Vicente et al., 1996a; De Vicente et al., 2007).
El interior de Iberia esta sometido a condiciones constrictivas debido al
acoplamiento mecénico entre Africa-Iberia (Fig. 4.10) (Vegas et al., 2005;
De Vicente etal.,2007; De Vicente y Vegas, 2009). En la Cuenca de Madrid,
la evolucion vertical de las sucesiones paledgenas desde los sedimentos
lacustres a los aluviales gruesos apunta al levantamiento continuado de sus
margenes (Alonso-Zarza et al., 2004).

»  Enel Mioceno, las placas Ibérica y Euroasiatica se sueldan comportandose
como una placa Unica (Santisteban et al., 1996b). La compresion originada
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Figura 4.10. Reconstruccién de las trayectorias de paleoesfuerzos en el Oligoceno-Mioceno inferior
(30-20 Ma) (tomada de De Vicente y Vegas, 2009).

por la convergencia de la placa Africana produce el emplazamiento de este
a oeste de la Cadena Bética y del bloque de Alboran (Sanz de Galdeano,
1996). En el Sistema Central parece registrarse un cierto rejuvenecimiento
con un levantamiento asociado que se identifica mediante huellas de fision
en apatitos (De Bruijne y Andriessen, 2002; De Vicente et al., 2007). Las
discordancias entre la Unidad Inferior del Mioceno de la Cuenca del Tajo
y los materiales paledgenos infrayacentes, y entre las unidades Inferior
e Intermedia del Mioceno ponen de manifiesto la continuidad de la
deformacion compresiva (Alonso-Zarza et al., 2004).

»  Enel Mioceno superior el régimen de las cuencas del Duero y Tajo cambia
de endorreico a exorreico (Fig. 4.9) (Calvo et al., 1989; Armenteros et
al., 2002; Alonso-Gavilan et al., 2004; Alonso-Zarza et al., 2004; Calvo,
2004). En el sector SO de la Cuenca del Duero, se produce la captura de
los sistemas fluviales endorreicos por la red fluvial atlantica, comenzando
su vaciado sedimentario (Martin-Serrano, 1991; Santisteban et al., 1996b;
Mediavilla et al., 1996).

* En el Nebgeno Superior, toda la Cuenca del Duero se convierte en
exorreica a través del ancestral rio Duero (Mediavilla et al., 1996). En el
Plioceno inferior, la intensificacion del campo de esfuerzos compresivo
intraplaca (Cabral, 1995; Ribeiro et al., 1996) produce sucesivos eventos de
levantamiento gque propician la captura del drenaje de la Cuenca de Madrid
por el sistema fluvial atlantico (Cunha et al., 2005). La inversion pliocena
de la cuenca, aunque ya iniciada en el Mioceno final, va acompafiada por
un significativo aumento de los valores de elevacion y denudacion en el
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Sistema Central. Las tasas de elevacion se estiman entre 4,7 + 1,0 y 5,9 £
1,6 km desde el Mioceno medio, y las de denudacién de hasta los 3,2 km
desde el inicio del Plioceno hasta la actualidad (De Bruijne y Andriessen,
2002).

*  Finalmente, algunos segmentos de los bordes Norte y Sur del Sistema
Central continuan siendo activos en el Plio-Cuaternario, asi como los
desgarres laterales izquierdos del limite occidental de la Cuenca del Tajo y
desgarres lateral derechos que atraviesan la Cuenca del Tajo (De Vicente et
al., 2007).

4.5. Estructura de la litosfera

La estructura actual de la litosfera del centro de la Peninsula Ibérica es el
resultado de esta compleja historia de etapas compresivas y extensionales producidas
desde el Paleozoico hasta la actualidad. Su conocimiento resulta imprescindible
tanto para contrastar los resultados obtenidos en el anélisis de la deformacién alpina
intraplaca (capitulo 5) como para elaborar la geometria de los modelos de esfuerzo
y resistencia actuales (capitulos 6 y 7). La informacion relacionada con el espesor
y la composicion de las distintas capas de la litosfera bajo el Sistema Central y
las cuencas del Duero y Tajo, asi como el régimen térmico, se ha obtenido a partir
de la recopilacion bibliografica de estudios de sismica de refraccion y reflexion,
tomografia sismica, gravimetria, magnetismo, petrologia, reologia y flujo de calor.

45.1. Espesores

La corteza ibérica se extiende hasta una profundidad media de ~32
km, con engrosamientos bajo las cadenas alpinas y adelgazamientos en las zonas
oceanicas (Vera et al., 2004a; Mufioz Martin et al., 2004a; Julia y Mejia, 2004;
Diaz y Gallart, 2009; y referencias citadas en ellos). Los trabajos de sismica de
refraccién realizados en el centro peninsular indican que la corteza tiene un espesor
medio de 30-31 km repartido en tres capas (perfiles Toledo-Caceres, Toledo-Teruel y
Toledo-Soria, Banda et al., 1981; perfil Toledo-Salamanca, Surifiach y Vegas, 1988;
perfil DA que atraviesa el sector de Gredos, ILIHA DSS Group, 1993): una corteza
superior de 11-14 km, una corteza media de 7-12 km y una corteza inferior de 7-9
km. Perfiles gravimétricos transversales al sector de Gredos y al de Guadarrama
acotan la profundidad media de la discontinuidad de Mohorovic¢i¢ en 33 km y 30 km
respectivamente (De Vicente et al., 2007). Sin embargo, bajo el Sistema Central el
espesor cortical se incrementa hasta 34-36 km (Surifiach y Vegas, 1988; ILIHA DSS
Group, 1993) debido al arqueamiento convexo de la corteza superior y la flexion
céncava de la corteza inferior durante la tecténica compresiva alpina (Surifiach y
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Figura 4.11. a. Modelo digital del terreno del centro de Iberia. b. Espesor cortical obtenido a partir
de datos gravimétricos, teniendo en cuenta la topografia y asumiendo compensacion isostatica local
(tomadas de De Vicente et al., 2007).

Vegas, 1988; Vegas et al., 1990). Este engrosamiento también se observa en los
diferentes estudios de gravimetria (Fig. 4.11) (Tejero et al., 1996; Vera et al., 2004a;
Mufioz Martin et al., 2004a; Gomez-Ortiz et al., 2005a; De Vicente et al., 2007).

La corteza intraplaca ibérica esta parcialmente cubierta por los sedimentos
continentales de las cuencas del Duero y Tajo. En la Cuenca del Duero, el espesor del
relleno sedimentario alcanza 2.000 m en el frente de cabalgamientos de la Cordillera
Cantabrica, mientras que en las proximidades del Sistema Central supera los 2.500 m
(Fig. 4.12) (datos aeromagnéticos, Aeroservice, Ltd., 1964; cortes geologicos basados
en perfiles de reflexion sismica de REPSOL Exploracion, Alonso et al., 1996; perfil
de reflexion ESCIN-2 y perfil de refraccion Profile 5, Pulgar et al., 1996; perfiles de
refraccion, Fernandez-Viejo et al., 2000; datos gravimétricos, Gomez-Ortiz et al.,
2005a, De Vicente et al., 2007). En la Cuenca del Tajo, el registro sedimentario al
este de la Sierra de Guadarrama tiene un espesor maximo de ~3.400 m, que incluye
~200 m de depositos cretacicos, y en el que aproximadamente dos terceras partes
tiene una edad Paledgena y la tercera restante Nedgena (sondeo El Pradillo, Racero
Baena, 1988). Los perfiles de sismica de reflexion (lineas sismicas M7916 y M7802,
Querol Miiller, 1989) y los estudios gravimétricos sefialan igualmente la existencia
de este depocentro (Tejero et al., 1996; Gémez Ortiz, 2001; Alvarez Garcia, 2002;
Goémez-Ortiz et al., 2005a; De Vicente et al., 2007).

Porultimo, el limite litosfera-astenosfera en el centro de la Peninsula Ibérica
esta situado en un rango de profundidades de entre 100-200 km a partir de perfiles de
sismica de reflexion (Banda et al., 1981), modelos de tomografia sismica de ondas



— Geologia del Sistema Central y de las Cuencas del Duero y Tajo —

Figura 4.12. Mapa de isopacas de la base del Terciario en las cuencas del Duero, Almazan y Tajo
(tomada de Gomez-Ortiz et al., 2005a).

p (Piromallo y Morelli, 2003; Spakman y Wortel, 2004), modelos de tomografia
de ondas superficiales (Boschi et al., 2004; Peter et al., 2008) y modelos térmicos
(Fernandez et al., 1998; Tejero y Ruiz, 2002; Jiménez-Munt et al., 2003; Fernandez
et al., 2008). Sin embargo, geotermas de detalle en la zona de estudio restringen
esta profundidad a 90-110 km (Tejero y Ruiz, 2002; Fernandez et al., 2008). Por
otro lado, el modelo del espesor litosférico del continente europeo realizado por
Artemieva et al. (2006), que integra informacion sismica, térmica y de xenolitos
mantélicos, propone un valor de 100 £ 25 km para la Peninsula Ibérica (Fig. 4.13).
Estos mismos autores indican que las diferencias de espesor entre litosfera sismica 'y
térmica, de hasta 50 km (Jaupart y Mareschal, 1999), son el resultado de la medicion
de distintos parametros fisicos en cada una de las técnicas, y estarian condicionadas
por el espesor de la zona de transicion entre transferencia de calor conductiva a
convectiva.

4.5.2. Composicion

La corteza superior del Sistema Central estd formada por granodioritas,
monzogranitos y leucogranitos del batolito varisco, que intruyen mayoritariamente
en rocas metasedimentarias en el sector occidental y ortogneises en el sector oriental
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Figura 4.13. Modelo integrado del es-
pesor litosférico en Europa, basado en
datos sismico, térmicos, magnetoteluri-
cos, electromagnéticos y gravimétricos
(tomada de Artemieva et al., 2006).

(apartado 4.2; Villaseca et al., 1999; Gémez-Ortiz et al., 2005a; Bea et al., 2004).
Los datos geofisicos y de sondeos indican que el basamento de las cuencas del Duero
y Tajo esta formado por rocas metamorficas de grado bajo (pizarras y cuarcitas),
aunque en algunos sondeos también se han identificado rocas plutonicas, sobre las
que se depositaron rocas detriticas y carbonatadas durante el Mesozoico (Banda et
al., 1981; Racero Baena, 1988; Querol Miiller, 1989; Gomez-Ortiz et al., 2005a;
Suarez Alba, 2007). El relleno sedimentario terciario es de tipo siliciclastico en los
margenes y evaporitico en las &reas centrales (Mediavilla et al., 1996; Santisteban
et al., 1996a; Calvo et al., 1996; Alonso-Gavilan et al., 2004; Alonso-Zarza et al.,
2004).

La informacion sobre la corteza media es escasa, aunque los datos de
velocidad de ondas p sugieren una composicién similar a la de las rocas intrusivas
félsicas aflorantes (granodioritas; Banda et al., 1981; Villaseca et al., 1999). Por otro
lado, Tejero y Ruiz (2002) utilizan los parametros de la cuarzodiorita para modelizar
el comportamiento reoldgico de esta capa.

Las estimaciones de presion y temperatura a partir de enclaves granuliticos,
arrastrados dentro de diques de lamprofidos ultrabasicos alcalinos, indican una
procedencia clara de la corteza inferior (apartado 4.2.2; Villaseca et al., 1999;
Villaseca et al., 2004b; Villaseca y Orejana, 2008). El 95% en volumen de estos
enclaves tienen una composicion félsica, que contrasta con la naturaleza mafica de
la corteza inferior de otras areas variscas europeas. El estudio de la corteza inferior
actual a partir de xenolitos tan antiguos podria ser motivo de controversia puesto que
se asume que su composicion no ha variado en ~270 M.a. En este sentido, Villaseca
et al. (1999) indican que la region no ha sido afectada por procesos metamorficos
significativos desde la orogenia Varisca y que las velocidades de onda p obtenidas
en la corteza inferior (6,5-6,9 km/s; Banda et al., 1981) son tipicas de granulitas
félsicas. Los valores de coeficiente de Poisson obtenidos a partir de la relacion Vp/VS
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de telesismos también apoyan la naturaleza félsica de la corteza del Macizo Ibérico
(Julia y Mejia, 2004).

Las escasas rocas maficas y ultramaficas aflorantes en el Sistema Central
permiten estudiar la naturaleza del manto superior. Bea et al. (1999, 2004) explican
la composicion quimica e isotopica de las litologias maficas y ultramaficas (gabros,
y dioritas, cuarzodioritas y granodioritas con anfibol y flogopita) mediante la
fusion de una fuente hibrida de peridotitas mantélicas y metapelitas corticales en
una proporcion 8:2. Respecto a los xenolitos dentro de los diques ultrabasicos
pérmicos, sus composiciones son principalmente piroxeniticas y hornbléndicas, sin
encontrarse términos peridotiticos claros, y su génesis no esta ligada a la fusion
parcial de peridotitas sino a la cristalizacion fraccionada desde fundidos alcalinos
bajo el Moho (piroxeniticos) o en la corteza inferior (hornblenditicos) (Orejana et
al., 2006). Sin embargo, en la cercana Provincia Volcanica de Calatrava se sugiere
la contribucién de una fuente litosférica subcontinenal peridotitica (lherzolita con
granate y flogopita) en la formacion de las rocas basalticas alcalinas subsaturadas
del Mioceno Superior-Plioceno (Lopez-Ruiz et al., 1993; Cebria y Lopez-Ruiz,
1995), y son muy frecuentes los xenolitos de peridotitas con composiciones variadas
(Ancochea, 2004; Humphreys et al., 2008).

4.5.3. Régimen térmico

El flujo de calor superficial en Iberia varia desde ~40-50 mW m? en la
plataforma oceénica atlantica a ~80-100 mW m? en la mediterranea (Fernandez et
al., 1998) (Fig. 4.14). Las estimaciones en el centro peninsular, realizadas a partir de
un reducido numero de medidas, oscilan entre ~60-80 mW m, con valores mayores
en el Sistema Central (>70 mW m?) y menores en las cuencas del Duero y Tajo (<70
mW m-2). Sin embargo, ninguno de los célculos se ha realizado en el basamento

Figura 4.14. Isolineas de flujo de calor
superficial (mW m-2) de la Peninsula
Ibérica a partir de medidas en son-
deos petroliferos (puntos), en pozos de
agua y sondeos de exploracion mine-
ra (triangulos), y en fondos ocednicos
(cuadrados) (tomada de Fernandez et
al., 2004).
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aflorante de la cadena, y algunos autores indican que se podrian esperar flujos de
calor mayores (~90-100 mW m?, Villaseca et al., 2005).

La produccion de calor radiactiva en el Macizo Ibérico varia desde 1,4
a 4,7 uW m? en rocas intrusivas acidas (granitos), de 0,2 a 1,6 uW m= en rocas
intrusivas basicas (gabros, dioritas), y de 0,8 a 2,3 pW m™ en rocas metamorficas
(pizarras, esquistos, gneises) (Fernandez et al., 1998). Estudios de detalle, a partir
de muestras representativas de la corteza del Sistema Central, proporcionan los
siguientes valores medios de produccién de calor (Villaseca et al., 2005): 3,23
uW m3 en rocas graniticas (monzogranitos, granodioritas, leucogranitos) y 2,35
uW m= en rocas metamorficas (metapelitas, gneises y migmatitas). Un promedio
ponderado, considerando la superficie aflorante de las distintas litologias, reduce
la estimacion de las rocas graniticas a 2,80 uW m=. Por otro lado, la produccion
en xenolitos granuliticos de la corteza inferior es de 0,8 pW m= (Villaseca et al.,
1999), aunque calculos mas recientes incrementan este valor hasta 0,98 pW m™ (e
incluso 1,04 al ponderar la mayor proporcion de granulitas félsicas; Villaseca et al.,
2005). Esta concentracion de elementos radiactivos (K, Th y U) en las abundantes
litologias félsicas de la corteza del Sistema Central parece justificar el elevado flujo
de calor de la region, teniendo en cuenta, ademas, que no ha habido un magmatismo
tan significativo desde el Pérmico inferior (Villaseca et al., 2005). Finalmente, la
produccion de calor en las litologias mantélicas es practicamente nula (0,1 pW m
en las peridotitas de Ronda, Fernandez et al. 1998 ).

Por altimo, el gradiente térmico obtenido en sondeos petroliferos se
encuentra dentro del intervalo 21-29 mK m™ en la Cuenca del Duero y 19-40 mK
m-! en la Cuenca del Tajo (Fernandez et al., 1998), y las geotermas calculadas en la
litosfera del centro peninsular proporcionan un rango de temperaturas de 600-750 °C
para el limite corteza-manto (Tejero y Ruiz, 2002; Villaseca et al., 2005; Fernandez
etal., 2008).



Capitulo 5
Deformaciones cenozoicas

5.1. Introduccidn

El acortamiento de la litosfera en contextos geodindmicos convergentes
se puede acomodar mediante tres modos de deformacion fundamentales (Cloetingh
et al., 1999; Gerbault, 2000; Guest et al., 2007, Burg y Schmalholz, 2008): (1)
engrosamiento homogéneo, (2) plegamiento y (3) cabalgamiento. Al iniciarse el
acortamiento, se produce un aumento de espesor, que es seguido por la formacion
simultanea de pliegues y fallas, siempre que los materiales tengan un comportamiento
elasto-plastico-viscoso. La estructura de bloque elevado o pop-up del Sistema Central
se ha explicado mediante diferentes mecanismos: despegues en la parte superior de
la corteza con tectdnica de piel fina (Banks y Warburton, 1991) o de piel gruesa (De
Vicente et al., 1994), engrosamiento de la corteza por despegues profundos (Ribeiro
et al., 1990; Tejero et al., 1996; Gomez-Ortiz et al., 2005a), deformacion fragil en
la parte superior de la corteza y engrosamiento dictil en la parte inferior (\Vegas
et al., 1990; De Vicente et al., 1996b), o plegamiento litosférico en deformacion
plana (Vegas, 2005; De Vicente et al., 2007). Dependiendo de los autores, los
desencadenantes de estos procesos se han atribuido a las compresiones pirenaicas
y/o béticas que se originaron entre las placas Eurasiatica, Ibérica y Africana desde el
Terciario hasta la actualidad.

Los resultados de la modelizacion numérica, o del modelado mediante
analogos, de las deformaciones recientes de Iberia apoyan la formacién de pliegues
litosféricos como un mecanismo eficiente para propagar la deformacion desde los
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limites de placas hacia el interior (Cloetingh et al., 2002; Fernandez-Lozano et al.,
2008). El plegamiento o buckling' a gran escala también ha sido reconocido en
otros ambientes compresivos (Cloetingh et al., 1999; Burg y Podladchikov, 2000;
Gerbault, 2000; Guest et al., 2007; Burg y Schmalholz, 2008). El tipo de plegamiento
que se puede reconocer en la corteza/manto depende de la estructura reoldgica de la
litosfera (Cloetingh et al., 1999): a) si la corteza superior es resistente y la corteza
inferior y el manto superior son débiles, se desarrollan pliegues monoarménicos
en el techo y base de la corteza superior; b) si el manto es resistente, se produce un
desacoplamiento biarmonico, con pliegues de pequefia longitud de onda (30-60 km)
en la corteza superior que son independientes de los pliegues de gran longitud de
onda (200-350 km) en el techo del manto; c) si la corteza y el manto son fuertes y
estdn mecanicamente acoplados, se forman pliegues monoarmdénicos pero con una
longitud de onda mayor que en el primer caso (>500 km); y d) si la litosfera esta
afectada fuertemente por procesos erosivos, se genera un plegamiento irregular.
Iberia es, al menos, biarmdnica (Cloetingh et al., 2002).

En el trabajo que se muestra en este capitulo también se aborda la cuestion
de las deformaciones mediante una aproximacion numérica, con la finalidad
concreta de modelizar el levantamiento intraplaca cenozoico de la cadena montafiosa
del Sistema Central. El modelo de elementos finitos representa una seccion de la
litosfera Ibérica fini-Mesozoica con una orientacion transversal a las principales
estructuras compresivas alpinas del sector de Guadarrama, y cuyos limites laterales
se corresponden con los frentes de deformacion cantabrico-pirenaico y bético. En
todos los casos analizados, se ha considerado un comportamiento mecéanico tipo
creep (apartado 3.3.2 y ecuacion [3.38]) en deformacion plana. La informacion
geologica y geofisica descrita en el capitulo 4 se ha utilizado tanto para acotar las
condiciones iniciales como para validar los resultados obtenidos. Sin embargo, sera
necesario precisar algunas cuestiones especificas relacionadas con la tematica de este
andlisis (topografia, anomalia de Bouguer, cinematica de placas y deformaciones
cenozoicas; apartado 5.3).

Integrando los datos geoldgicos/geofisicos y los modelos numéricos, este
estudio pretende a) analizar los factores que propiciaron la deformacion cenozoica
en el interior de la litosfera Ibérica y b) modelizar unas deformaciones horizontales
y verticales equivalentes a las actuales. Respecto al primer objetivo, se examinaran
los efectos de la carga tectdnica aplicada en los laterales de la seccion litosférica, de
la carga litostatica de los sedimentos terciarios, y de las heterogeneidades térmicas
y de composicion de la litosfera. Con relacion al segundo objetivo, debido a las
limitaciones tanto en la informacion disponible como en la propia modelizacion,

1 La comunidad cientifica utiliza los términos buckling/plegamiento indistintamente, aunque
el primero describiria el comportamiento en materiales eléasticos y el segundo en materiales con una
deformacion viscosa irreversible (Schmalholz y Podladchikov, 1999; Gerbault, 2000; Turcotte y
Schubert, 2002).
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no se podré obtener la estructura de manera detallada, sino sus rasgos principales.
Teniendo esto en cuenta, se simularan los relieves y acortamientos horizontales del
Sistema Central, la flexion del basamento de las cuencas del Duero y Tajo, la raiz
cortical bajo la topografia elevada de la cadena y los espesores de la litosfera del
interior de Iberia.

Los diferentes apartados de este capitulo mostraran los mecanismos de
deformacidn que se han utilizado para explicar la estructuracion actual del Sistema
Central y de las cuencas del Duero y Tajo (apartado 5.2), las observaciones geologico-
geofisicas relacionadas con las deformaciones cenozoicas de Iberia (apartado 5.3),
las caracteristicas concretas de la modelizacion mediante elementos finitos (apartado
5.4), la estructura térmica y las deformaciones de la litosfera Ibérica obtenidas en este
analisis (apartados 5.5-5.6), y, finalmente, la discusion de estos resultados (apartado
5.7).

5.2. Modelos de deformacion en el interior de
la Peninsula Ibérica

El levantamiento del basamento en el Sistema Central y su hundimiento
bajo las cuencas del Duero y Tajo ha sido explicado mediante diversos modelos
de deformacion relacionados con las orogenias Pirenaica y/o Bética dentro del
contexto convergente de las placas Africana y Eurasiatica. Los mecanismos comunes
permitirian agruparlos de la siguiente manera:

1. Arqueamiento hacia arriba de toda la corteza bajo el régimen compresivo
terciario (Alia Medina, 1976; Rosales et al., 1977; Vegas y Banda, 1982).
Estos modelos se basaban en la ausencia de una raiz cortical bajo la cadena,
posteriormente confirmada en el trabajo de Surifiach y Vegas (1988).

2. Deformacion en formade rhomb horst en un contexto compresivo pirenaico
(Portero Garcia y Aznar Aguilera, 1984). Este modelo parte de una corteza
arqueada (Alia Medina, 1976).

3. Deformacion fragil en la parte superior de la corteza (Sierra de Guadarrama)
como consecuencia de zonas de despegue superficiales relacionados con
las compresiones béticas (Warburton y Alvarez, 1989; Banks y Warburton,
1991; De Vicente et al., 1992; De Vicente et al., 1994).

4. Engrosamiento de la corteza media como consecuencia de un despegue
profundo (Ribeiro et al., 1990; Tejero et al., 1996; Gomez-Ortiz et al.,
2005a) (Fig. 5.1.a). El nivel de despegue tendria una geometria en rampas
y rellanos. La falla inversa del borde norte del Sistema Central constituiria
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Figura 5.1. Modelos de deformacion del Sistema Central de a) Gomez-Ortiz et al. (2005a), y b) De
Vicente et al. (2007).

la manifestacion superficial del mismo, que atravesaria toda la corteza en
profundidad y continuaria por el limite corteza-manto. La falla inversa del
borde sur representaria un retrocabalgamiento asociado. Esta deformacién
intraplaca estaria conectada con la formacion de la Cordillera Bética dentro
del régimen compresivo terciario.

5. Desarrollo de pliegues y fallas inversas en la corteza superior, que
estructuran la cadena en bloques elevados y hundidos, y engrosamiento
ductil en la corteza inferior (Birot y Solé Sabaris, 1954; Vegas et al.,
1990; De Vicente et al., 1996b). Birot y Solé (1954) proponen que estas
deformaciones compresivas se extenderian desde el Eoceno al Mioceno
superior, asociadas a los plegamientos béticos, y culminarian con un
etapa extensional que produciria una fuerte elevacion de los macizos. El
modelo de Vegas et al. (1990) explicaria los rasgos morfoestructurales del
sector de Gredos mediante un modelo de deformacion distribuida. En una
primera etapa, el funcionamiento de una zona de cizalla simple intraplaca
durante el Cretacico Superior, que estaria vinculada a la apertura del Golfo
de Vizcaya, desencadenaria la rotacién de blogques en la corteza superior
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a favor de fallas de alto angulo. En una segunda etapa, relacionada con
las compresiones pirenaicas y béticas resultantes de la convergencia N-
S de Africa-Eurasia desde el Eoceno a la actualidad, se produciria una
deformacion por cizalla pura en la corteza inferior, que seria responsable de
su engrosamiento homogéneo y del levantamiento diferencial de la corteza
superior fragmentada. De Vicente et al. (1996b) explican las estructuras de
la corteza superior en el sector de Guadarrama mediante cabalgamientos
imbricados en la zona norte de la cadena y fallas inversas de alto angulo al
sur desde el Mioceno medio a la actualidad. Estas deformaciones también
estarian desencadenadas por los esfuerzos transmitidos desde los limites
pirenaico y bético.

6. Plegamiento cortical y litosférico por procesos de buckling (Vegas, 2005;
De Vicente et al., 2007). Estos modelos se basan en interpretaciones sobre
la deformacion que afectaria a toda Iberia durante el Cenozoico en forma
de pliegues de gran escala condicionando su topografia (Cloetingh et al.,
1999; Casas Sainz y Faccenna, 2001; Cloetingh et al., 2002; De Vicente et
al., 2008b; Fernandez-Lozano et al., 2008; De Vicente y Vegas, 2009). En
esta linea, el Sistema Central corresponderia a un pliegue de la corteza cuya
expresion superficial seria la elevacion del basamento. El acortamiento se
acomodaria mediante una fracturacion de la corteza superior, aunque los
cabalgamientos que delimitan la cadena atravesarian toda la corteza, y una
deformacion por cizalla pura en la corteza inferior (Fig. 5.1.b). De Vicente
etal. (2007) proponen que la estructuracion de la cadena estaria relacionada
con el limite de placas Eurasia-Iberia desde el Eoceno medio al Mioceno
superior. Las deformaciones principales se producirian en el Oligoceno-
Mioceno inferior en un régimen constrictivo (Fig. 4.10). Finalmente, a lo
largo del Mioceno superior-Plioceno se reactivarian algunas estructuras,
pero en un nuevo contexto de convergencia con el limite de placas situado
entre lberia y Africa.

5.3. Observaciones geologicas y geofisicas

Para estudiar la deformacion de la litosfera es preciso analizar de manera
integrada la informacion procedente de diversas especialidades: 1) datos de
topografia, 2) datos de anomalia gravimétrica de Bouguer, 3) datos cinematicos, 4)
datos de deformaciones, y 5) datos de estructura de la litosfera (apartado 4.5). Aunque
algunas de estas cuestiones ya han sido tratadas en diversos apartados del capitulo 4,
en esta seccion se realizara una sintesis de los aspectos necesarios para restringir los
modelos de deformacion de elementos finitos y contrastar sus resultados.
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5.3.1. Topografia

La topografia del interior de la Peninsula Ibérica queda configurada en
una altiplanicie con una altura media de ~650 m, la Meseta Ibérica, sobre la que
se elevan los relieves del Sistema Central (Smith, 1996; Tejero et al., 2006; Vergés
y Fernandez, 2006; Casas-Sainz y De Vicente, 2009). El analisis espectral de esta
topografia muestra unos maximos relativos en las longitudes de onda de ~50 y ~200
km (Cloetingh et al., 2002; De Vicente et al., 2007).

El Sistema Central tiene una anchura media de ~80 km y una cota media de
~1.100 m, aunque las crestas principales superan los 2.000 m (Fig. 5.2). Los valores
mas altos se situan en 2.592 m en el pico Almanzor (sector de Gredos) y 2.430 m
en el pico de Penalara (Guadarrama), con unos desniveles respectivos de ~2.000
m y ~1.400 m. Su superficie se ha descrito mediante una sucesion de elevaciones
y depresiones, con una direccion E-O a NE-SO y una longitud de onda de 20 km
(Tejero et al., 2006).

Las alturas medias en la cuenca del Duero y Tajo son respectivamente ~850
my ~650 m (Fig. 5.2), aunque hacia el Este ascienden hasta un valor medio de 1.100
m (Tejero et al., 2006; Vergés y Fernandez, 2006; Casas-Sainz y De Vicente, 2009).
Su relieve esté caracterizado por superficies con formas suaves, planas o suavemente
onduladas. La menor altitud en la Cuenca del Tajo se debe a una mayor intensidad de
los procesos erosivos (Casas-Sainz y De Vicente, 2009).

Antes de la colisién pirenaica, en el Cretécico Superior, el centro peninsular
tenia unos relieves suaves, con cotas muy proximas al nivel del mar (Santisteban et

Figura 5.2. Modelo digital de eleva-
ciones (m) (SRTM-90m,; UTM 30N). La
linea NO-SE indica la orientacion del
modelo de deformacion de la litosfera
Ibérica.
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al., 1996b; Martin-Serrano et al., 1996b; Martin-Chivelet et al., 2002; De Vicente
et al., 2007). En el este de la cuenca del Tajo, esta topografia debe mantenerse hasta
la mitad del Eoceno, cuando comienzan a depositarse las primeras areniscas. La
retirada de los ambientes marinos de la Cuenca Vasco-Cantabrica comienza en el
Eoceno medio, con el consiguiente cierre de la Cuenca del Duero (Montes et al.,
1989; Santisteban et al., 1996a; Armenteros et al., 2002; Alonso-Gavilan et al., 2004).
Las regiones situadas mas hacia el sur, en el Prebético Externo, estan en superficie
practicamente en toda su extension durante el Paledgeno, quedando completamente
emergidas desde el Eoceno superior al Oligoceno inferior (Fontboté y Vera, 1983).

5.1.2. Anomalias de Bouguer

El Sistema Central y las cuencas del Tajo y Duero se caracterizan por una
significativa anomalia negativa de Bouguer (Fig. 5.3) (Mufioz Martin et al., 2004a;
Goémez-Ortiz et al., 2005a; Vergés y Fernandez, 2006; De Vicente et al., 2007).
Los gradientes mas acusados se localizan en los depocentros de ambas cuencas en
las proximidades de los cabalgamientos N y S de la cadena, donde se alcanzan los
valores minimos (<120 mGal). Por otro lado, el andlisis espectral proporciona un
maximo relativo en la longitud de onda de ~200 km (Cloetingh et al., 2002; De
Vicente et al., 2007).

Para explicar tanto las anomalias negativas de Bouguer como la elevada
topografia de la Peninsula Ibérica se ha recurrido a dos tipos mecanismos: 1) procesos
tectonotermales que produjeron variaciones en las densidades corticales durante la
orogenia Varisca, engrosamiento de la corteza y la litosfera durante la compresion

Figura 5.3. Mapa de anomalias de Bouguer (mGal) de la Peninsula Ibérica (tomada de Vergés y
Fernandez, 2006).
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terciaria, y adelgazamiento mantélico durante el Neogeno-Cuaternario (Vergés y
Fernandez, 2006); y 2) plegamiento de la corteza y litosfera (tanto continental como
oceanica) como consecuencia del desacoplamiento mecanico entre la corteza superior
y el manto (Casas Sainz y Faccenna, 2001; Cloetingh et al., 2002; De Vicente et al.,
2007; De Vicente et al., 2008b; Casas-Sainz y De Vicente, 2009).

5.3.3. Cinematica de placas

La Peninsula Ibérica se sitia dentro del sector sudoccidental de la placa
Eurasiatica, en las proximidades de la placa Africana. La zona de fractura Azores-
Gibraltar representa el limite occidental entre ambas placas desde el Mioceno inferior,
momento en el que Iberia pasa a formar parte de Europa (Srivastava et al., 1990;
Roest y Srivastava, 1991). Esta region se caracteriza por una lenta convergencia,
cuya magnitud y orientacion varia en la zona de Iberia entre 2-5 mm/afio y NO-
SE a ONO-ESE, respectivamente, dependiendo de los autores (Argus et al., 1986;
DeMets et al., 1990, 1994; Fernandes et al., 2003; Nocquet y Calais, 2004; Tahayt
etal., 2008).

Los movimientos relativos entre Europa, Iberia y Africa durante la
orogenia Alpina se han explicado mediante diferentes reconstrucciones cinematicas
siendo todavia objeto de debate (Savostin et al., 1986; Ziegler, 1988; Dewey et al.,
1989; Srivastava et al., 1990; Roest y Srivastava, 1991; Mazzoli y Helman, 1994;
Rosenbaum et al., 2002a, 2002b). En el Cretacico superior (anomalia 34, 83 M.a.),
la placa Ibérica paso6 a formar parte de la Africana, y el limite de placas convergente
con Europa se extendio desde el Golfo de Vizcaya hasta los Pirineos. En el modelo
propuesto por Srivastava et al. (1990) y Roest y Srivastava (1991) esta situacion se
prolong¢ hasta el Eoceno superior (anomalia 18, 42 M.a.), momento en el que Iberia
volvid a desplazarse independientemente hasta el Mioceno inferior (anomalia 6¢, 24
M.a.), a lo largo del Surco de King-Pirineos al norte y Azores-Gibraltar al sur. En
ambos limites, el modo de deformacion varia de expansion oceanica a convergencia
desde el Oeste hacia el Este (en Azores-Gibraltar a partir del Oligoceno inferior
—anomalia 13, 36 M.a.—). La convergencia estimada en la zona de Pirineos entre
el Eoceno superior y el Mioceno inferior es de ~100 km. En cambio, Rosenbaum
et al. (2002b) indican que la convergencia iniciada en el Cretacico superior se
prolongd hasta el Oligoceno-Mioceno inferior (anomalias 13-6, 33-19 M.a.), con
un valor medio de ~165 km, aunque se intercalaron periodos de aproximacion lenta
(Paleoceno —anomalias 31-25, 67-55 M.a.—y a partir del Mioceno inferior —anomalia
6,20 M.a.—-).

La evolucidn nedgena resulta de nuevo controvertida. A partir del Mioceno
inferior, la zona de fractura Azores-Gibraltar se convirtié en el limite de placas activo
entre Africa-Eurasia. Mazzoli y Helman (1994) proponen un cambio en el movimiento
de Africa respecto a Europa desde NNE en el Oligoceno superior al Mioceno inferior
(anomalias 7-5¢, 25-16 M.a.) aNNO en el Mioceno inferior-superior (anomalias 5c-5,
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16-9 M.a.). Mientras que Rosenbaum et al (2002a) plantean una aproximacion NNO-
SSE en el entorno de Iberia, con una velocidad media de ~8 mm/afio y convergencia
de 115 km, durante el Oligoceno inferior y Mioceno inferior (anomalia 13-6, 33-19
M.a.) (Fig. 5.4). En este contexto, los movimientos relativos N-S entre Africa e
Iberia no debieron ser muy significativos debido a que los paleopolos de los diques
jurasicos de Messejana-Plasencia en la Peninsula Ibérica y de Foum-Zguid en el
Anti-Atlas marroqui tienen las mismas coordenadas (Palencia et al., 2003; Palencia,
2004). Por este motivo, algunos autores proponen que Iberia debi6 estar acoplada
mecénicamente con Africa durante la colision pirenaica, provocando la deformacion
intraplaca constrictiva y el plegamiento litosférico en Iberia y el norte de Africa (Fig.
4.10) (Vegas, 2005; De Vicente et al., 2007; De Vicente et al., 2008b; De Vicente
y Vegas, 2009). Durante el Mioceno inferior-superior (anomalias 6-5) se registra
un movimiento lateral E-O muy lento (~1 mm/afio), que podria explicarse por el
desplazamiento hacia el Oeste del Bloque de Alboran y terminaria con las condiciones

Figura 5.4. Paleopolos del movimiento
de Iberia-Africa durante el Cenozoico
(tomada de De Vicente y Vegas, 2009).
a) Anomalias 13-6, con Iberia unida a
Africa. b) Anomalias 6-5, con Iberia y
Africa desacopladas. ¢) Anomalia 5-
actualidad, con Iberia unida a Eurasia.
Flechas rojas: acortamiento. Flechas
azules: extension. Flechas amarillas:
desplazamiento medio.
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constrictivas de la deformacion (De Vicente y Vegas, 2009). A partir del Mioceno
superior (anomalia 5, 9 M.a.), la situacién es comun en ambas reconstrucciones,
con un acercamiento NO-SE a una velocidad de 5,9 mm/afio (Rosenbaum et al.,
2002a).

5.3.4. Deformaciones cenozoicas

La deformacion de Iberia durante el Cenozoico ha estado condicionada por
la colision con Europa y Africa, la expansién de la dorsal Atlantica o la apertura de
las cuencas occidentales del Mediterraneo (Andeweg, 2002). Como consecuencia de
todos estos procesos, la peninsula ha quedado delimitada por la Cordillera Pirenaica
(Pirineos-Cordillera Cantabrica) al norte y por la Cordillera Bética al sur, formando
ambas la parte occidental del Orogeno Alpino-Mediterraneo (Dézes et al., 2004,
2005; Cavazza et al., 2004).

Cordillera Pirenaica

La convergencia y colision continental cenozoica entre Iberia y Eurasia
produjo la formacién de la Cordillera Pirenaica con la subduccion de tipo A de la
placa Ibérica bajo la placa Europea (Mufioz, 1992; Pulgar et al., 1996; Teixell, 2004;
Sibuet et al., 2004).

El emplazamiento de los sistemas de cabalgamientos en los Pirineos
comenzo en el Cretacico final, y continué hasta el Oligoceno en los Pirineos
orientales y hasta el Mioceno inferior en los Pirineos centrales y occidentales (Fig.
5.5) (Anadén y Roca, 1996; Vergés et al., 1995). Los valores de acortamiento
terciario estdn proximos al 50%: ~125 km en la parte oriental, ~150 km la parte
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Figura 5.5. Etapas principales en la evolucion Mesozoico-Terciaria de la placa Ibérica (tomada de
Casas Sainz y Faccenna, 2001).



— Deformaciones cenozoicas —

central y ~80 km hacia el oeste (Mufioz, 1992; Vergés et al., 1995; Teixell, 1998). La
tasa de acortamiento fue maxima durante el Eoceno medio, ~4,5 mm/afio, e implica
una convergencia maxima entre Europa e Iberia de ~6 mm/afio durante esa época
(estimaciones en Pirineos orientales por Verges et al., 1995).

Durante el intervalo Paleoceno-Eoceno, el margen situado al sur del Golfo
de Vizcaya pasé a ser activo, proceso que continué de manera episddica durante
el Oligoceno, e incluso el Nedgeno (Boillot y Malod, 1988). El acortamiento
estimado es de 96 km en la Cordillera Cantabrica (Gallastegui Suarez, 2000), con un
desplazamiento de ~25 km en el cabalgamiento frontal (Alonso et al., 1996), y de 86
km en la zona Vasco-Cantabrica (Pedreira Rodriguez, 2004). En el NO del Macizo
Ibérico, la historia tectonotermal a partir de huellas de fision en apatitos revela un
episodio de calentamiento durante el Cretacico Superior-Paledgeno inferior, que se
ha relacionado con este proceso de convergencia (Martin-Gonzalez et al., 2006). Por
otro lado, la deformacion de los depdsitos mioceno-pliocenos del NO del Macizo
Ibérico apuntan ademas a una significativa actividad tectonica en el Mioceno superior
(Martin-Gonzalez, 2009), también reflejada en el enfriamiento mas rapido durante
el Mioceno medio y superior en las huellas de fision de las muestras de los Montes
Galaico Leoneses (Martin-Gonzalez et al., 2008), que implicaria la existencia de una
migracién de la deformacion hacia el Oeste y el Sur.

Actualmente, la sismicidad se concentra principalmente en los Pirineos
(Goula et al., 1999; Ruiz et al., 2006b), mientras que hacia el Oeste se localiza
esencialmente en la zona de Lugo (Lopez-Fernandez et al., 2004; Martinez-Diaz et
al., 2006).

Cordillera Bética

Las deformaciones cenozoicas en el borde sur de Iberia fueron mucho
mas complejas, desarrollandose de manera simultadnea ambientes en compresion
y extension. Prueba de ello es la variedad de modelos que se han propuesto para
explicar la evolucién geodinamica de esta regidon: a) migracion hacia el oeste de
la Microplaca de Alboran (Andrieux et al., 1971; Sanz de Galdeano, 1990); b)
extension tras-arco relacionada con un desplazamiento hacia el oeste de una zona de
subduccion (Lonergan y White, 1997; Gutscher et al., 2002; Duggen et al., 2004);
c) fragmentacion de la litosfera (Blanco y Spakman, 1992; Docherty y Banda, 1995;
Tubiaetal., 1997; Calvert et al., 2000); d) fragmentacion convectiva de una litosfera
engrosada (Platt y Vissers, 1989; Platt et al., 1998).

Durante el Cretécico terminal-Paledgeno, se inici6 la convergencia al sur
del Bloque Ibérico con subduccion ocednica bajo la Placa Mesomediteranea y, en el
Oligoceno medio, apertura de la cuenca Argelo-Balear (Fig. 5.5) (Martin-Algarra y
Vera, 2004; Vera et al., 2004b). Esta situacion culminé en el Burdigaliense (Mioceno
inferior) con la colision continental en el margen meridional (Zonas Externas
Béticas), y el estiramiento y fragmentacion de la litosfera engrosada de la Placa
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Mesomediterranea. Uno de esos fragmentos, el Dominio de Alboran, se desplazé 250
km hacia el Oeste en el intervalo Burdigaliense-Tortoniense-Messiniense (Mioceno
inferior-superior), produciéndose el acortamiento de la cobertera sedimentaria de las
Zonas Externas y la extension responsable de la apertura de la cuenca mediterranea
occidental (Platt et al., 2003; Martin-Algarra y Vera, 2004; Vera et al., 2004b).
Algunos autores proponen que este proceso tuvo menor intensidad durante el
Mioceno medio y que volvié a reactivarse a partir del Mioceno superior (Sanz de
Galdeano, 1990; Sanz de Galdeano y Rodriguez-Fernandez, 1996). La convergencia
posterior, con el apilamiento sucesivo de mantos de cabalgamientos, originé el
levantamiento generalizado de la cadena, elevando mas de 1.500 m los sedimentos
marinos del Mioceno superior (Sanz de Galdeano, 1990; Sanz de Galdeano y
Rodriguez-Fernandez, 1996; Vera et al., 2004b). Para el conjunto del Prebético se
han propuesto valores de acortamiento en torno al 50% (Dabrio y Lopez-Garrido,
1970; Baena Pérez y Jérez Mir, 1982; Platt et al., 2003).

La sismicidad regional actual es difusa, de tal manera que no permite
delimitar claramente el limite actual entre Africa e Iberia (Buforn et al., 1988;
Galindo-Zaldivar et al., 1993; Stich et al., 2006; De Vicente et al., 2008a; Olaiz et
al., 2009).

Sistema Central

La evolucion del Sistema Central y de las cuencas del Duero y Tajo se
ha explicado en el capitulo 4, por lo que en este apartado solo se comentaran los
aspectos relevantes para la modelizacion de las deformaciones cenozoicas. El registro
sedimentario desde el Cretacico terminal hasta el Eoceno medio es anterior a la
deformacion que individualizo las dos cuencas (Fig. 5.5) (Alonso-Zarza et al., 2004).
Los trabajos mas reciente sobre la deformacion cenozoica en esta region indican que
quedan registradas dos etapas compresivas principales, una en el Oligoceno-Mioceno
inferior (mas importante) y otra en el Mioceno superior-Plioceno, separadas por un
intervalo de relativa tranquilidad (De Vicente et al., 2007). En el Plio-Cuaternario se
ha identificado actividad tectonica en la Cuenca de Madrid y la sismicidad regional
es baja (Giner, 1996; De Vicente et al., 1996b, 2007; Herraiz et al., 2000; en los
capitulos 6 y 7 se aborda mas detalladamente el analisis de los esfuerzos activos y
de la sismicidad).

La tasa de acortamiento estimada en el sector de Guadarrama es de un 20%
(De Vicente etal., 1994, 1996b; Tejero et al., 1996) y el desnivel actual maximo entre
el basamento de las cuencas del Duero y Tajo y los relieves del Sistema Central es de
~6 km. El analisis de huellas de fision en apatitos proporciona cuatro etapas aceleradas
de enfriamiento en el Nedgeno (Sell et al., 1995; De Bruijne y Andriessen, 2000; De
Bruijne y Andriessen, 2002): Eoceno medio-superior, Oligoceno inferior-superior,
Mioceno inferior y Mioceno superior-actualidad. En la Sierra de Guadarrama, el
enfriamiento acelerado se habria producido especialmente a partir del Mioceno
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superior, involucrando simultaneamente procesos de levantamiento y denudacion
bajo una compresion bética, y el levantamiento maximo desde el Terciario habria
sido de ~6 km (De Bruijne y Andriessen, 2002). En la Sierra de Gredos, la fase de
enfriamiento principal habria tenido lugar en el intervalo Eoceno medio-Mioceno
inferior, como consecuencia de lacompresion pirenaica, y originaria un levantamiento
maximo de ~5 km (De Bruijne y Andriessen, 2002). Por otro lado, la técnica de
interferometria VLBI proporciona un levantamiento actual del Sistema Central <2
mm/afio (Haas et al., 2003).

En este contexto, las deformaciones en el Sistema Central parecen
responder a los esfuerzos compresivos aproximadamente N-S originados en los
limites septentrional y meridional de la placa Ibérica durante la colision pirenaica
(Paledgeno) principalmente, y la colision bética (Nedgeno) en menor medida (Casas
Sainz y Faccenna, 2001; De Bruijne y Andriessen, 2002; De Vicente et al., 2007; De
Vicente y Vegas, 2009).

5.4. Caracteristicas del modelo numérico

En la deformacion de la litosfera Ibérica durante el Cenozoico se ha
considerado que su comportamiento mecanico se ajusta a una ley viscoelastica no
lineal, es decir, que al aplicar las cargas se deforma de maneraelasticay posteriormente
fluye de manera viscosa durante grandes periodos de tiempo (apartado 3.3).
Concretamente, se ha utilizado la ley potencial del creep de dislocacion (apartado
3.3.2 y ecuacion [3.38]). Esta relacion esta condicionada por la temperatura y, por
tanto, es necesario estimar la estructura térmica de la litosfera antes de simular las
deformaciones. El andlisis térmico se basa en las descripciones sobre geotermas
estables, de tal manera que el transporte del calor se produce por conduccion y la
produccion de calor radiactivo disminuye con la profundidad de manera exponencial
(apartado 3.2).

5.4.1. Construccion del modelo: geometria y malla

La geometria del modelo de elementos finitos representa una seccion de
la litosfera Ibérica previa a la convergencia cenozoica. Puesto que se desconocen
las caracteristicas de la misma al inicio del Terciario, no se puede reproducir su
estructura de manera precisa pero se pueden incorporar los rasgos esenciales que
pudieron condicionar su deformacion a lo largo del Cenozoico.

Esta sencilla representacion tiene una traza de 530 km de longitud,
que se extenderia desde el frente de cabalgamientos cantabros hasta el frente de
cabalgamientos béticos, de manera transversal a la zona de nucleacién del sector
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Figura 5.6. Caracteristicas de la malla de elementos finitos de la litosfera intraplaca de Iberia
(localizacion de la seccion en la figura 5.2): a) lateralmente homogénea y b) lateralmente heterogénea.
También se han representado las cargas aplicadas en el andlisis estructural y los contactos en los que
se estiman fuerzas isostaticas (lineas de guiones negros).

de Guadarrama (Fig. 5.2). La superficie topografica del modelo se ha representado
mediante una linea recta a una cota de 0 m, ya que durante el Cretacico Superior-
Paleoceno la region se situaba en las proximidades del mar y tenia suaves relieves
(apartados 4.4.4 y 5.3.1). Respecto a su estructura litosférica, inicialmente se ha
considerado que presenta unas caracteristicas similares a las actuales (apartado 4.5),
y por ello, se han diferenciado 4 capas (Fig. 5.6a): corteza superior (13 km), corteza
media (9 km), corteza inferior (8 km) y manto litosférico (70 km) (Tejero y Ruiz,
2002).

La malla de elementos finitos estd formada por 10.030 elementos y
27.989 nodos (Fig. 5.6). Para resolver los calculos numéricos se han empleado tres
tipos de elementos: PLANE77 (9.180 elementos), PLANE183 (9.180 elementos)
y SURF153 (850 elementos) de ANSYS (Swanson Analysis Systems, Inc) (Fig.
5.7). PLANE77 y PLANEI183 estan formados por ocho nodos y permiten simular
el comportamiento viscoelastico. En la parte central del modelo tienen un tamafio
de 2 x 2 km? para obtener adecuadamente las deformaciones, mientras que hacia los
extremos laterales su dimension horizontal se incrementa hasta los 5-6 km. Mediante
PLANE77 se ha calculado la temperatura y el flujo de calor de la litosfera Ibérica.
Este elemento resuelve las diferentes ecuaciones térmicas en las direcciones X e
Y al especificar las propiedades térmicas de los materiales (conductividad) y las
cargas térmicas del modelo (temperatura, produccion de calor). Con PLANE183 se
han estimado los desplazamientos de la litosfera ya que soluciona las ecuaciones
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Figura 5.7. Geometria, localizacién de los nodos (I, J, K, L, M, N, O, P) y sistema de coordenadas de
los elementos finitos. a) PLANE77 y PLANE183. b) SURF153.

de deformacién elastica y viscosa a partir de las propiedades reoldgicas (modulo
de Young, coeficiente de Poisson, parametros del creep de dislocacion) y las cargas
estructurales (desplazamientos laterales, peso sedimentos). Por ultimo, SURF153,
con 3 nodos, ha permitido incluir las fuerzas de flotabilidad en los contactos
litologicos para simular condiciones de equilibrio isostatico (apartado 3.4.1). Este
elemento se sitia sobre la cara del elemento PLANE183 que define dicho limite,
y reproduce la fuerza restauradora vertical que es proporcional al desplazamiento
vertical originado por los contrastes de densidad. Siguiendo las conclusiones de Wu
(2004), se ha incluido este comportamiento en cada uno de los contactos no verticales
entre los distintos materiales.

5.4.2. Propiedades de los materiales

En funcion de las propiedades termomecanicas, se han realizado dos grupos
de modelos. Por un lado, se han analizado litosferas homogéneas en las que no hay
variaciones laterales de reologia (Fig. 5.6a). Concretamente se han estudiado tres
tipos de litosferas, tipo Duero, tipo Sistema Central y tipo Tajo, que tienen diferentes
densidades y pardmetros del creep en la corteza superior, y estructura térmica. Y por
otro, litosferas heterogéneas, en las que de N a S se pasa de una litosfera tipo Duero
auna tipo Sistema Central y a una tipo Tajo (Fig. 5.6b). El limite entre la corteza tipo
Sistema Central con las de los sectores limitrofes se ha representado mediante dos
lineas rectas inclinadas hacia el interior de la cadena que simularian los dos contactos
en los bordes norte y sur. El contacto del borde norte tiene un menor buzamiento que
el del borde sur de acuerdo con los modelos gravimétricos (Fig. 5.1).

Las propiedades mecanicas y térmicas necesarias para el andlisis de la
deformacion se han definido a partir de diferentes trabajos en el entorno del Sistema
Central, comentados ya en los distintos apartados del capitulo 4 (Banda et al.,
1981; Fernandez et al., 1998; Tejero y Ruiz, 2002; Gémez-Ortiz et al., 2005a). Los
paradmetros eldsticos (coeficiente de Poisson V y modulo de Young E, Tabla 5.1)
se han calculado a partir de los valores de velocidad de ondas sismicas (Banda et
al., 1981) y de las densidades en el centro peninsular (Gomez-Ortiz et al., 2005a)
mediante las siguientes relaciones (Jaeger y Cook, 1969; Schon, 2004):
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Tabla 5.1. Geometria, cargas y propiedades (parametros reoldgicos y térmicos) de las unidades
litosféricas diferenciadas en el modelo de deformacion de la litosfera Ibérica. En todas, se ha utilizado
un valor de 3.5-10° K-! para el coeficiente de expansion térmica (Tejero y Ruiz, 2002). A, constante
preexponente; n, exponente de la ley potencial; E, energia de activacion.

Espesor | Densidad | Pr. calor Parametros elasticos Parametros creep Pigfnr?iito?s
(km) (kg/m3) | (uWm™®) ["Médulo de | Coeficiente A N E Conductividad
Young (Pa) | de Poisson | (Mpa™s?) (kJmol)|  (WmtK?
5| Oranito 1,810° | 3,2| 123
[ ] ’
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gl g | coom IS 6,7-10° | 2.4 | 156
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| himeda 2,5 32:10% | 23| 154
C - T
§E8s
corteza | cuarzodiorita | 9 2800 |2 28%F| 91-10° 027 | 1310% |24 219 2,5
£2%2
858
Corteza | granulita 1 g 2900 [ 0.8 | 11410° | 026 | 80:10° [3,1| 243 2,1
peridotita 2,510* | 35| 532
o — 70 | 3300 [ 002 | 172:10° | 0,28 34
peridotita 2.0-10° | 4.0 471
hameda > ?
6-2
5.1 V= u
2(0-1)

o @+v)(a-2v)
(52)  E=pV; (WJ

donde 0 = (V, /V, )2, p esladensidad,y V, y V,sonrespectivamente las velocidades
delasondaspys.

En la corteza superior tipo Sistema Central se ha utilizado una densidad
menor (2.670 kg m) de acuerdo con la abundancia de litologias graniticas (capitulo
4). Por otro lado, para calcular la carga litostatica de las cuencas del Duero y Tajo
e incluir correctamente el efecto isostatico, ha sido necesario definir la densidad de
los sedimentos (2.300 kg m) terciarios y del manto astenosférico (3.250 kg m*). El
valor en los depositos terciarios se ha estimado a partir de los datos proporcionados
por Gémez-Ortiz et al. (2005a), y el del manto astenosférico esta dentro del rango
habitualmente propuesto en diferentes trabajos (O’Reilly et al., 2001; Jiménez-Munt
etal., 2001; Tejero y Ruiz, 2002).

En el analisis de la deformacion viscosa, se han seleccionado las litologias
empleadas en diversos trabajos sobre reologia y resistencia en el centro peninsular
(Tejero y Ruiz, 2002; Gomez-Ortiz et al., 2005b; Ruiz et al., 2006a), que son
consistentes con la informacion geologica disponible (apartado 4.5.2), y cuyos
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pardmetros del creep de dislocacion han sido extraidos de la recopilacion de Ranalli
(1995) (Tabla 5.I). El término pV del creep [3.37-3.38] puede ser despreciado al
modelizar el comportamiento de la litosfera (7=10° m® mol') (Afonso y Ranalli,
2004). Para estudiar el efecto de la reologia en la deformacion cenozoica de Iberia,
se ha simulado el comportamiento de la corteza superior mediante los parametros
creep del granito (litosfera tipo Sistema Central) y de la cuarcita (litosfera tipo
cuencas), y ademas se han utilizado reologias secas y humedas? en la corteza
superior y el manto litosférico. Los parametros térmicos necesarios para el calculo
de la deformacion viscosa se han tomado de Tejero y Ruiz (2002), que se basan en
el trabajo de Fernandez et al. (Fernandez et al., 1998) sobre el régimen térmico de la
peninsula (Tabla 5.1).

5.4.3. Cargasy condiciones del contorno

Como se indicaba en el apartado anterior, se han considerado cuatro
estructuras térmicas en la litosfera: a) tipo Duero, b) tipo Sistema Central, c) tipo
Tajo, y c) lateralmente heterogénea (Fig. 5.8). Los valores de produccion de calor se
han tomado de Tejero y Ruiz (2002), que a su vez han sido definidos a partir de los
datos de Fernandez et al. (Fernandez et al., 1998) y Villaseca et al. (Villaseca et al.,
1999) (Tabla 5.I), y de acuerdo con estos mismos autores se ha utilizado un valor
de 12 km para la profundidad de disminucién exponencial de la produccion de calor
[3.9]. Como condiciones en el contorno, se ha impuesto una temperatura de 288,15
K (15 °C) en la superficie y de 1.623,15 K (1.350 °C) en la base de la litosfera. Estas
isotermas estan dentro de los rangos habituales (apartado 3.1; O’Reilly et al., 2001;
Allen y Allen, 2005; Stiiwe, 2002; Turcotte y Schubert, 2002), y de los trabajos
especificos en el entorno de Iberia (Zeyen y Fernandez, 1994; Tejero y Ruiz, 2002;
Negredo et al., 2002; Ruiz et al., 2006a; Fernandez et al., 2008).

Se ha calculado la deformacion de la litosfera durante el Cenozoico
considerando las siguientes cargas: a) la carga litostatica del espesor actual de
sedimentos cenozoicos de las cuencas del Duero y Tajo durante 60 M.a., puesto que
los depositos mas antiguos son de edad paledgena (apartados 4.4.2 y 4.4.3) (valor
de aceleracion de la gravedad 9.81 m/sg?); y b) la carga tectonica en los laterales de
la seccion, que simularia el empuje pirenaico y bético, hasta acortar la longitud del
modelo un 10% (53 km) en ese mismo periodo de tiempo (Fig. 5.6). Asimismo, se
han incluido los desplazamientos isostaticos originados por los contrastes de densidad
entre las diferentes capas litosféricas (apartado 3.4.1) (Wu, 2004). Se han evaluado
dos situaciones, una en la que solo se incluye el acortamiento horizontal, y otraen la
gue se introducen simultdneamente el peso de los sedimentos y la tecténica. Como se

2 Aunque la terminologia seca/humeda no se refiere en realidad al contenido de agua en los
minerales sino a la presencia de hidrégeno en forma de defectos puntuales (Bell y Rossman, 1992; Yang

et al., 2008), su uso es generalizado en la comunidad cientifica y aqui se mantendra su utilizacion.
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Figura 5.8. Produccién de calor radiactivo y condiciones de contorno del andlisis térmico de la
litosfera Ibérica: a) tipo Duero, b) tipo Tajo, c) tipo Sistema Central y d) heterogénea. Las lineas
negras delimitan las unidades con diferente produccion de calor.

ha comentado en los apartados 4.4.4, 5.3.3 y 5.3.4, los procesos geoldgicos en los que
Iberia se vio involucrada durante el Cenozoico fueron muy complejos, alternando
periodos de intensa actividad con otros de aparente tranquilidad. Sin embargo, para
analizar la deformacion intraplaca mediante la modelizacion con elementos finitos,
se ha simplificado esta evolucion, y las cargas se han aplicado de manera gradual
a lo largo de 60 M.a. En estas condiciones, la velocidad de acortamiento media
del modelo es de 0,8 mm/afio. Este valor es menor que el estimado en los limites
convergentes de Iberia en los momentos de maxima deformacion (p.e. Vergés et al.,
1995), asi como el de la velocidad de convergencia entre placas (Argus et al., 1986;
Roest y Srivastava, 1991; Rosenbaum et al., 2002a entre otros). Sin embargo, los
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modelos numéricos de deformacion actual en el limite Eurasidtico-Africano en los
que se mantiene Eurasia fija, indican unas bajas velocidades horizontales (< 1 mm/
afio) en el centro y este de la Peninsula Ibérica (Jiménez-Munt y Negredo, 2003).
Por otro lado, teniendo en cuenta la longitud de la litosfera modelizada, la tasa de
deformacion media seria de 5,2 x 107 7. Las estimaciones actuales en el entorno
de la Peninsula Ibérica estan en el rango 10'6-10'7 s (Jiménez-Munt et al., 2001;
Negredo et al., 2002; Jiménez-Munt y Negredo, 2003; Jiménez-Munt et al., 2003).

5.5. Estructura térmica

La estructura térmica y la distribucion del flujo de calor en los cuatro tipos
de litosfera Ibérica se muestran respectivamente en las figuras 5.9 y 5.10. Tanto
la temperatura como el flujo de calor se mantienen constantes desde el NO hacia
el SE de la seccion si esta es homogénea, pero varian lateralmente si la litosfera
modelizada es heterogénea. En ambos parametros, los valores minimos se producen
en la litosfera tipo Duero, mientras que los maximos se alcanzan en la litosfera tipo
Sistema Central. Estas soluciones son légicas teniendo en cuenta las magnitudes de
produccién de calor empleadas en cada caso (Tabla 5.1).

Para analizar estos resultados mas adecuadamente, se han representado
con mas detalle la temperatura en el limite corteza-manto y el flujo de calor en la
superficie (Fig. 5.11). La temperatura en el Moho se eleva hasta un valor de ~589 °C
en la litosfera tipo Duero, ~603 °C en la litosfera tipo Tajo, y ~618 °C en la litosfera
tipo Sistema Central (Fig. 5.11a). En el modelo heterogéneo varia entre 589-600 °C
en el sector de la cuenca del Duero, 600-613 °C en el sector del Sistema Central, y
603-608 °C en el sector de la cuenca del Tajo. Respecto al flujo de calor superficial,
alcanza ~60 mWm en la litosfera tipo Duero, ~66 mWm™ en la litosfera tipo Tajo y
~74 mWm en la litosfera tipo Sistema Central (Fig. 5.11b). En el caso heterogéneo,
el rango de valores oscila entre 60-65 mWm en el sector de la cuenca del Duero, 65-
73 mWm en el sector del Sistema Central, y 66-68 mWm en el sector de la cuenca
del Tajo. Por otro lado, el flujo de calor mantélico apenas varia entre las distintas
situaciones analizadas: ~37 mW m™ en la litosfera tipo Duero, ~36 mW m? en la
litosfera tipo Tajo y ~35 mW m™ en la litosfera tipo Sistema Central.

Estos resultados son coherentes con los trabajos térmicos realizados en la
regién, aunque se observan algunas discrepancias posiblemente originadas por las
diferencias tanto en las estructuras litosféricas consideradas como en los parametros
térmicos utilizados. Concretamente, las temperaturas en el Moho son menores que las
estimadas previamente por Tejero y Ruiz (2002) y Villaseca et al. (2005), que llegan
a alcanzar 750 °C en la zona del Sistema Central, aunque son similares a las obtenidas
por Fernandez et al. (2008). Una manera de estrechar el grado de incertidumbre
en las temperaturas calculadas requeriria informacion geofisica detallada (Correia
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Figura5.9. Temperaturas calculadas en la litosfera Ibérica: a) tipo Duero, b) tipo Tajo, c) tipo Sistema
Central y d) heterogénea. Las tres lineas negras horizontales indican la posicion de los limites entre
la corteza superior, la corteza media, la corteza inferior y el manto litosférico. Las dos lineas negras
inclinadas muestran los contactos entre el sector del Sistema Central con las cuencas del Duero y
Tajo.

y Ramalho, 1999; Ellsworth y Ranalli, 2002; Correia y Safanda, 2002). Asi, en el
Macizo Ibérico del Sur de Portugal, los valores de resistividad en la base de la corteza,
determinados mediante prospeccion magnetoteldrica profunda, indican que no debe
haber fusion parcial y que, suponiendo unas composiciones intermedias o maficas, la
temperatura no deberia superar los 700 °C (Correia y Ramalho, 1999). En el estudio
aqui mostrado, no es posible realizar esta comprobacion y, en principio, todas las
estimaciones propuestas serian consistentes con una corteza inferior granulitica en
ausencia de fusion parcial (condiciones granuliticas 850-1.000 °C; en Villaseca y
Orejana, 2008).

En cuanto al flujo de calor en la superficie del modelo térmico, los valores
obtenidos estarian dentro del rango de mediciones actuales, con magnitudes >70 mW
m en el entorno del Sistema Central y <70 mW m™ en las zonas del Duero y Tajo
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Figura 5.10. Flujo de calor estimado a través de la litosfera Ibérica: a) tipo Duero, b) tipo Tajo, ¢)
tipo Sistema Central y d) heterogénea. Las tres lineas negras horizontales indican la posicion de los
limites entre la corteza superior, la corteza media, la corteza inferior y el manto litosférico. Las dos
lineas negras inclinadas muestran los contactos entre el sector del Sistema Central con las cuencas
del Duero y Tajo.

(Fig. 4.14) (Fernandez et al., 1998). En cambio, las estimaciones de flujo de calor en
el limite corteza-manto serian algo mayores que las determinadas en otros trabajos
(valor medio de ~30 mW m; en Tejero y Ruiz, 2002, y Villaseca et al., 2005).

5.6. Deformaciones cenozoicas en el antepais
Ibérico

En esta etapa del estudio, se han analizado algunos de los aspectos basicos
que pudieron controlar la deformacion de las distintas unidades de la litosfera Ibérica
durante el Cenozoico y su configuracion actual. Aunque su estructura no puede

101



102

— Capitulo 5 —

Figura 5.11. a) Temperatura en el limite corteza-manto. b) Flujo de calor a través de la superficie.
D, litosfera tipo Duero; T, litosfera tipo Tajo; SC, litosfera tipo Sistema Central; H, litosfera
heterogénea.

simularse de manera exacta debido a las limitaciones propias del método, como
objetivo final se pretende reproducir una topografia en los distintos contactos entre
capas similar a la actual. Los controles en la deformacion se refieren a la reologia
(variaciones de composicion y temperatura), las cargas (compresion tectonica y peso
de las cuencas terciarias) y la geometria (espesor de capas y buzamiento de los bordes
del Sistema Central). Concretamente, se han realizado cuatro series de modelos
diferenciadas por sus propiedades termomecanicas: a) composicién y temperatura
homogéneas (modelos homo), b) composicion homogéneay temperatura heterogénea
(modelos T*-hete), c) composicidn heterogénea y temperatura homogénea (modelos
comp-hete), y d) composicion y temperatura heterogéneas (modelos hete). Todos
ellos se han resuelto de dos maneras, por un lado, acortando el modelo 53 km en la
horizontal para simular las colisiones entre Europa-Iberia e Iberia-Africa (modelos
T), y por otro, incluyendo ademas la carga de los sedimentos de las cuencas del
Duero y del Tajo (modelos TS).

5.6.1. Composicién y temperatura homogéneas

En la serie homo, se han estudiado los 3 tipos de litosferas descritas en
el apartado 5.4.2 (tipo Duero, Tajo y Sistema Central), con un creep de la corteza
superior y del manto litosférico tanto en condiciones secas como humedas (Fig. 5.6a;
Tabla 5.1), y caracterizadas por sus respectivas estructuras térmicas (apartado 5.5,
Fig. 5.9a-c).

Modelos homo-T

La finalidad de este conjunto de modelos es examinar el comportamiento
de los seis tipos de litosferas homogéneas lateralmente (Duero seca, Duero himeda,
Tajo seca, Tajo humeda, Sistema Central seca, Sistema Central himeda) al ser
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deformadas exclusivamente por una carga tectonica. Para unas mismas condiciones
de contorno y cargas, las diferencias en el estilo de la deformacion deberan estar
condicionadas por los contrastes en los parametros termomecanicos.

Al aplicar Unicamente el acortamiento en los bordes Ny S, la deformacion
se acomoda mediante un engrosamiento homogéneo de la litosfera hasta una
profundidad media de -120 km (Fig. 5.12a). El acortamiento horizontal medio
experimentado en el sector del Sistema Central es de un 10%.

Los mayores desplazamientos verticales se producen en los modelos con
unacortezasuperior granitica, aunque las diferencias entre las distintas composiciones
son de unos pocos centenares de metros (Fig. 5.13a). Asi, la elevacion media de la
topografia es de 724 m en las litosferas tipo Sistema Central y de 623 m en las litosferas
tipo cuencas, mientras que los descensos medios respectivos del Moho son de 3.925
m y 3.726 m. Con estos valores, el engrosamiento cortical medio es algo mayor
en las condiciones tipo Sistema Central (4.649 m), con un creep granitico, menos
densas y mas calidas, que en las tipo cuencas (4.349 m), con un creep cuarcitico, mas
densas y menos célidas. Dentro de estas Gltimas, los desplazamientos verticales son
algo mayores en las litosferas tipo Tajo que en las tipo Duero debido a que tienen
una estructura térmica algo mas célida. Respecto al efecto de las reologia himedas
y secas en la deformacidn, el comportamiento es opuesto al considerar una corteza
superior granitica o cuarcitica. De tal manera que los mayores engrosamientos se
producen con los parametros secos del granito y los himedos de la cuarcita.

Figura 5.12. Geometria final de la litosfera homogénea con una composicion tipo Sistema Central en
condiciones secas después de 60 M.a. de deformacion: a) carga tectonica (modelo homo-T) y b) carga
tectonica + carga sedimentaria (modelo homo-TS). Las lineas grises indican la geometria inicial.
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Figura 5.13. Desplazamientos verticales de la superficie y del limite corteza-manto de las seis litosferas
con composicion y temperatura homogéneas al deformarlas durante 60 M.a.: a) carga tectonica (modelo
homo-T) y b) carga tectonica + carga sedimentaria (modelo homo-TS). CD-SS, litosfera tipo Duero
con corteza superior y manto litosférico secos; CD-HH, litosfera tipo Duero con corteza superior y
manto litosférico humedos; CT-SS, litosfera tipo Tajo con corteza superior y manto litosférico secos;
CT-HH, litosfera tipo Tajo con corteza superior y manto litosférico humedos; SC-SS, litosfera tipo
Sistema Central con corteza superior y manto litosférico secos;, SC-HH, litosfera tipo Sistema Central
con corteza superior y manto litosférico humedos,; SC, sector del Sistema Central.

Modelos homo-TS

El proposito de estos modelos es analizar el comportamiento de litosferas
homogéneas al deformarlas simultaneamente mediante cargas tecténicas y
sedimentarias. Las diferencias en la deformacion respecto a la serie anterior homo-T
se deberan exclusivamente al peso de las cuencas del Duero y Tajo.

Al incluir la carga litostatica de los sedimentos, se produce un plegamiento
armonico por bending de toda la corteza, con un acortamiento medio del 10% en
el sector del Sistema Central (Fig. 5.12b). La base de la litosfera, situada a una
profundidad media de -121 km, muestra suaves ondulaciones cuya amplitud media
es de 600 m.

Los tramos de las superficies topograficas situados en cotas positivas
reproducirian la elevacion de un relieve montafioso. Los ascensos maximos
sobrepasan los alcanzados en la serie homo-T, con la excepcion de la litosfera seca
tipo Duero (altura media de 833 m en litosferas tipo Sistema Central y 664 m en
litosferas tipo cuencas) (Fig. 5.13b). Por otro lado, los sectores de las superficies
topograficas localizados en cotas negativas representarian el techo del basamento
bajo los sedimentos terciarios, con un descenso gradual desde los laterales del
modelo hacia la cadena interior, donde se localizan los depocentros. Los mayores
desplazamientos se obtienen en el depocentro de la Cuenca del Tajo (profundidad
media de -1.215 m). Los limites corteza-manto tienen una geometria similar a la
de las superficies topograficas (profundidades medias entre -3.949 m y -5.694 m en
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litosferas tipo Sistema Central, y -3.851 y -5.423 m en las litosferas tipo cuencas).
Sin embargo, el engrosamiento cortical no es homogéneo a lo largo de la traza del
perfil. Su valor medio es similar al de los modelos homo-T, pero en los depocentros
de las cuencas disminuye (4.347 m en litosferas tipo Sistema Central y 4.137 m en
litosferas tipo cuencas) y en la parte central elevada aumenta (4.918 m en litosferas
tipo Sistema Central y 4.546 m en litosferas tipo cuencas). Por lo tanto, bajo estas
nuevas condiciones, se obtienen unos desplazamientos verticales mayores respecto
a los modelos en los que solo se consideraba la carga tecténica, aunque los efectos
asociados a los parametros termomecanicos especificos de cada tipo de litosfera son
equivalentes.

5.6.2. Composicién homogénea y temperatura heterogénea

En la serie T*hete, se ha modelizado la deformacion de una litosfera con
una composicion uniforme (Fig. 5.6a) pero con una estructura térmica heterogénea
(mas fria en la Cuenca del Duero, més calida en el Sistema Central, e intermedia
en la Cuenca del Tajo) (Fig. 5.9d; Tabla 5.I). Se han considerado cuatro situaciones
diferentes, al combinar una corteza superior formada por granito (tipo Sistema
Central) o cuarcita (tipo cuencas) con un creep seco y himedo en la corteza superior
y manto litosférico (Tabla 5.1). El objetivo de este conjunto de modelos es determinar
el efecto de los contrastes laterales de temperatura en el comportamiento de litosferas
que tienen unas propiedades mecénicas uniformes. Las diferencias entre estos
resultados y los de la serie homo estaran originadas Gnicamente por los parametros
térmicos.

Modelos T3-hete-T

En este nuevo escenario, las capas de la litosfera sufren un plegamiento no
armoénico debido a la carga horizontal tectonica, que implica un acortamiento del 11%
en el sector del Sistema Central (Fig. 5.14a). En la parte central de la superficie del
modelo se desarrolla una antiforma que esta delimitada por dos pequefias sinformas,
mientras que en el Moho se crea una sinforma, cuya geometria recuerda una raiz
cortical con un desnivel medio de ~2 km, flanqueado por dos antiformas de poca
amplitud. La base de la litosfera también presenta una flexiéon concava dentro del
intervalo de profundidades de -116 km a -124 km. El desnivel en este limite es mas
acusado en las cortezas graniticas.

El desplazamiento vertical en la superficie topografica varia entre -120 y
1.558 m, y en el limite corteza-manto entre -2.937 y -5.735 m (Fig. 5.15a). Excepto
en la parte central del modelo con cuarcita seca, no se observan grandes contrastes
relacionados con la composicion inicial de la litosfera. Sin embargo, la magnitud de
estos desplazamientos es muy diferente si se analiza cada uno de los tres sectores
laterales por separado (valor medio en superficie/valor medio en Moho): 457/-
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3.248 m en la Cuenca del Duero, 1.132/-4.635 m en el Sistema Central y 641/
-3.886 m en la Cuenca del Tajo. Puesto que estas areas estdn caracterizadas por
una estructura térmica propia, parece que un incremento en la temperatura de la
litosfera, sin modificar su composicion, conduce a un aumento en la magnitud de
los desplazamientos verticales. Estos resultados condicionan de igual manera las

Figura 5.14. Geometria final de la litosfera con una composicién homogénea (tipo Sistema Central
en condiciones secas) y una temperatura heterogénea después de 60 M.a. de deformacion: a)
carga tectonica (modelo T*hete-T) y b) carga tectonica + carga sedimentaria (modelo T*hete-TS).
Geometria final de la litosfera con una composicion heterogénea y una temperatura homogénea (tipo
Sistema Central) después de 60 M.a. de deformacion: c) carga tectonica (modelo comp-hete-T) y d)
carga tectonica + carga sedimentaria (modelo comp-hete-TS). Las lineas grises indican la geometria
inicial.
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variaciones laterales de engrosamiento medio en la corteza: 3.705 m en el sector
norte, 5.766 m en el sector central y 4.527 m en el sector sur.

Modelos T2-hete-TS

Las geometrias originadas por deformacion tectonica en la serie T*hete-T
se modifican como consecuencia del bending afiadido por el peso de los sedimentos
de las cuencas del Duero y Tajo, aunque el acortamiento en el Sistema Central es
equivalente (Figs. 5.14b, 5.15b). Por este motivo, en la superficie topografica aumenta
la amplitud de las dos sinformas, dibujando los basamentos de las dos cuencas de
manera similar a la serie homo-TS. Esta deformacion también es registrada en el
Moho bajo las cuencas, y Unicamente el modelo con cuarcita seca desarrolla una
antiforma en la parte central de este limite. Las tres litosferas restantes muestran
unas sinformas muy suaves con una amplitud menor que la de la situacion previa en
la que solo se consideraba la carga tectonica. El limite con la astenosfera también se
pliega en una gran sinforma, aunque el rango de profundidades se incrementa en un
kilometro (de -117 km a -125 km).

Lasuperficie topografica de este analisis constituye una situacion intermedia
entre homo-TS'y T*hete-T, ya que el hundimiento de las cuencas es comparable con
el primero (valor minimo de -1.564 m en el depocentro del Duero) mientras que la
elevacion en la cadena central es equivalente al segundo (valor maximo de 1.650 m).
Se observa la misma relacion de los desplazamientos verticales con la temperatura
indicada anteriormente, de tal manera que el engrosamiento medio de la corteza de
la zona del Duero esta en 3.664 m, en la del Sistema Central en 5.927 m, y en la

Figura 5.15. Desplazamientos verticales de la superficie y del limite corteza-manto de cuatro litosferas
con una composicion uniforme pero térmicamente heterogéneas después de deformarlas durante 60
M.a.: a) carga tectonica (modelo T*hete-T) y b) carga tectonica + carga sedimentaria (modelo T*
hete-TS). SC-SS, litosfera tipo Sistema Central con corteza superior y manto litosférico secos; SC-HH,
litosfera tipo Sistema Central con corteza superior y manto litosférico humedos; SC, sector del Sistema
Central.
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del Tajo en 4.488 m. Estos resultados son muy parecidos a los de la serie T*hete-T,
aunque se vuelve a identificar una disminucién del engrosamiento en las cuencas y
un aumento en la cadena al incluir la carga sedimentaria.

5.6.3. Composicion heterogénea y temperatura homogénea

En este conjunto de modelos, se ha estudiado el comportamiento de una
litosfera cuya composicién en la corteza superior varia lateralmente (tipo cuencas
0 cuarcitica en los laterales y tipo Sistema Central o granitica en la parte central)
(Fig. 5.6b; Tabla 5.I) pero con una temperatura uniforme (serie comp-hete). De las
tres estructuras térmicas homogéneas descritas en el apartado 5.5, Ginicamente se
han evaluado las dos extremas (Fig. 5.9a,c; Tabla 5.I), que al combinarlas con las
condiciones secas y himedas de la corteza superior y manto litosférico originan
cuatro situaciones iniciales diferentes. Con esta serie, se pretende identificar la
influencia de las heterogeneidades composicionales en la deformacion.

Modelos comp-hete-T

Con un contraste composicional también se produce un plegamiento
no armoénico en la litosfera al aplicar la carga tectonica, pero con dos estilos de
deformacién claramente diferentes en funcion del comportamiento del creep (Fig.
5.14c, 5.16a). El factor térmico tnicamente introduce variaciones en la magnitud de
los desplazamientos, es decir, mayores desplazamientos con una estructura térmica
maés calida.

Figura 5.16. Desplazamientos verticales de la superficie y del limite corteza-manto de cuatro litosferas
con una composicion heterogénea lateralmente y con una temperatura homogeénea al deformarlas
durante 60 M.a.: a) carga tectonica (modelo comp-hete-T) y b) carga tectonica + carga sedimentaria
(modelo comp-hete-TS). SC-SS, litosfera tipo Sistema Central con corteza superior y manto litosférico
secos, SC-HH, litosfera tipo Sistema Central con corteza superior y manto litosférico humedos; SC,
sector del Sistema Central.
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En condiciones secas, el relieve intraplaca es muy abrupto, incrementa su
acortamiento horizontal hasta un 19%, y estd compuesto por dos zonas elevadas
(3.284 m de cota maxima media) que delimitan una zona deprimida equivalente
a una cuenca intramontafiosa (1.203 m de cota minima media). Lateralmente, este
relieve intraplaca desciende bruscamente hasta una profundidad media de -838 m.
En condiciones himedas, la geometria deformada de la superficie y el acortamiento
en el sector del Sistema Central son similares a los obtenidos en la serie T*
hete-T (Fig.5.15a), aunque muestran una pequeiia depresion en el interior de los
terrenos elevados centrales (cotas respectivas, 832 m y 1.100 m). Respecto al limite
corteza-manto, presenta una flexion concava si las litosferas tienen un creep seco
(desplazamiento vertical de -5.366 m, y desnivel medio de la raiz cortical de ~2,2
km) o una flexion convexa si el creep es himedo. Estas deformaciones originan un
engrosamiento medio cortical de 6.015 m en la zona del Sistema Central y de 4.094
m en los sectores del Duero y Tajo. Por ultimo, la base de la litosfera se desplaza
hasta una profundidad media de -120 km, y desarrolla una sinforma de ~2,0 km con
parametros secos o ~0,6 km con parametros himedos.

Modelos comp-hete-TS

Cuando se introduce la carga sedimentaria, se siguen definiendo dos tipos
de geometrias debido a la deformacion por creep (Fig. 5.16b). En condiciones secas,
los resultados se asemejan a los de la serie comp-hete-T (Fig. 5.16a) mientras que en
condiciones humedas son equivalentes a los de la serie homo-TS (Fig. 5.13b).

El relieve positivo disminuye ligeramente de altura (cota maxima media
de 2.855 m en litosferas secas, y 1.010 en himedas). El acortamiento medio también
se reduce aunque sus magnitudes estdn muy proximas a las anteriores (19% y 11%).
Se obtiene de nuevo el basamento de las cuencas pero con un mayor hundimiento en
las proximidades de la cadena para los modelos secos (profundidad media de -2.472
m en el depocentro del Tajo). Este rasgo esta condicionado tanto por el peso de los
sedimentos como por el contraste lateral de composiciones, como se puede deducir
al comparar las figuras 5.16a-b. En el limite corteza-manto bajo las cuencas aumenta
la magnitud del desplazamiento vertical (hasta -5.901 m de media en la cuenca del
Tajo), suavizando la raiz cortical en los modelos secos y aumentando la amplitud
de la antiforma central en los modelos humedos. Debido a la carga litostatica, el
engrosamiento de la corteza durante la deformacidén es menor en la zona de las
cuencas (4.053 m de media) y mayor en el Sistema Central (6.183 m de media). El
limite litosfera-astenosfera, a -121 km de profundidad media, se pliega en una tinica
sinforma de ~2,5 km de amplitud con parametros secos (Fig. 5.14d), o en un tren de
pliegues de ~1,0 km de amplitud con parametros himedos.
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5.6.4. Composicion y temperatura heterogéneas

En esta ultima serie de modelos, se ha deformado una litosfera cuya
composicion y temperatura varian desde el norte hacia el sur del perfil (Figs. 5.6b,
5.9d; Tabla 5.I). Ademas de analizar el comportamiento bajo condiciones secas y
himedas, se han tenido en cuenta las dos situaciones reoldgicas intermedias, es
decir, con una corteza superior seca y un manto litosférico humedo y viceversa. Una
vez que se ha estudiado el efecto de la reologia y de las cargas en la deformacion
siguiendo el esquema general (hete-T'y hete-TS), se han realizado otras dos series de
modelos para estimar la importancia de la geometria inicial de la litosfera (hete-TS-
buzamiento Y hete-TS-espesor). Los objetivos principales son reproducir la estructura
actual de la litosfera Ibérica y establecer las posibles condiciones que favorecieron
su deformacion a lo largo del Cenozoico.

Modelos hete-T

Al sumar los efectos composicional y térmico, la geometria deformada
de la litosfera con corteza seca-manto htimedo es equivalente a la del modelo con
corteza y manto secos, mientras que los desplazamientos verticales del analisis con
corteza humeda-manto seco son similares a los del caso con corteza y manto himedos
(Fig. 5.17a). Por otro lado, si se comparan los resultados de este plegamiento por
carga tectonica con los de las series anteriores (Figs. 5.15a, 5.16a), se puede observar
gue los contrastes térmicos afectarian principalmente a la topografia del Moho y
litosfera, mientras que las variaciones laterales de composicion en la corteza superior
condicionarian la topografia de la superficie del modelo.

Figura 5.17. Desplazamientos verticales de la superficie y del limite corteza-manto de cuatro litosferas
con una composicion y temperatura heterogéneas al deformarlas durante 60 M.a.: a) carga tectonica
(modelo hete-T) y b) carga tectonica + carga sedimentaria (modelo hete-TS). SS, litosfera con corteza
superior y manto litosférico secos; HH, litosfera con corteza superior y manto litosférico humedos,
SH, litosfera con corteza superior seca y manto litosférico humedo; HS, litosfera con corteza superior
humeda y manto litosférico seco; SC, sector del Sistema Central.
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En este contexto, el acortamiento en el sector central es de un 22% con
cortezas secas y de un 12% con cortezas humedas. La litosfera experimenta los
mayores desplazamientos en la vertical tanto en su superficie como en el limite
corteza-manto (Fig. 5.17a). La cadena intraplaca se eleva desde una profundidad
media de -1.072 m/-165 m (cortezas secas/humedas), hasta una altura media de 4.055
m/1.695 m, y desarrolla una depresion interior que desciende hasta un valor medio
de 1.535 m/1.174 m. El limite corteza-manto presenta una sinforma bajo la elevacion
montafiosa en las cuatro situaciones analizadas, aunque con un desplazamiento
maximo mayor en cortezas secas (-7.168 m de media) que en humedas (-5.500 m
de media). Por este motivo, la amplitud de las raices corticales varia entre ~4,5 km
y ~2,5 km respectivamente. En cuanto al engrosamiento medio de la corteza, se
vuelve a reconocer un comportamiento con la temperatura similar al identificado en
la serie T*hete: 3.365 m en el sector del Duero, 7.454 m en el sector de la cadena y
4.056 m en el sector del Tajo. Finalmente, la flexién concava de la base (a -120 km
de profundidad media, Fig. 5.18a) muestra mayores amplitudes con cortezas secas
que con humedas (~9,9 km vs. ~8,0 km).

Modelos hete-TS

Las observaciones generales de la serie hete-T se repiten al incluir la
carga sedimentaria: a) el estilo de la deformacion estd condicionado por el creep
de la corteza superior, y b) la deformacion en la superficie y en el Moho depende
respectivamente de los contrastes de composicién y temperatura.

Los valores de acortamiento en la superficie de la cadena intraplaca son
similares a los de la serie hete-T, y las principales diferencias se encuentran en la
menor elevacion de los relieves (cota maxima media de 3.639 m/1.583 m en cortezas
secas/himedas) y el mayor hundimiento bajo las cuencas (depocentro medio de -
2.713 m/-1.690 m en cortezas secas/htimedas) (Figs. 5.17b, 5.18b). La cota minima
media en las cuencas intramontafiosas esta en 1.668 m/878 m en cortezas secas/
humedas. La acomodacion de estos desplazamientos en profundidad produce unas
topografias mas suaves en el Moho: en los modelos con corteza seca disminuye
la amplitud de la raiz cortical (~3,9 km), y en los modelos con corteza humeda se
desarrolla una alternancia de suaves antiformas y sinformas, similar a la geometria
de la serie T*hete-TS (Fig. 5.15b). Como en las series previas que incluian la carga
sedimentaria, el engrosamiento cortical medio se reduce en el entorno de las cuencas
y aumenta en los relieves centrales: 3.324 m en el sector N, 7.624 m en el sector
central y 4.016 m en el sector S. El plegamiento en el limite litosfera-astenosfera
(a -121 km de profundidad media) es equivalente a la de la serie anterior hete-T
(amplitudes de ~9,6 km y ~7,7 km, respectivamente en cortezas secas y humedas).

Modelos hete-TS-buzamiento

En este conjunto de modelos, se han modificado los bordes del Sistema
Central para estimar su posible efecto en la deformacion. En concreto, se les ha
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Figura 5.18. Geometria final de la litosfera heterogénea (con corteza y manto en condiciones secas)
después de 60 M.a. de deformacion: a) carga tectonica (modelo hete-T) y b) carga tectonica + carga
sedimentaria (modelo hete-TS). Geometria final de la litosfera heterogénea (con corteza y manto en
condiciones secas) después de 60 M.a. de deformacion por carga tectonica y sedimentaria: c) variar
buzamientos en el Sistema Central (modelo hete-TS-buzamiento) y d) variar los espesores iniciales
(modelo hete-TS-espesores). Las lineas grises indican la geometria inicial.

atribuido una geometria inicial curvada més parecida a la actual variando su
buzamiento en profundidad (Fig. 5.18c). Solo se han modelizado los casos con un
creep seco o humedo tanto en la corteza superior como en el manto litosférico. Los
resultados de la deformacion se presentan en la figura 5.19a junto con los de la serie
hete-TS para facilitar la comparacién.

Las principales diferencias en los desplazamientos verticales de la litosfera
con relacion a los modelos hete-TS se localizan en el entorno de la cadena interior:
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Figura 5.19. Desplazamientos verticales de la superficie y del limite corteza-manto de litosferas
heterogéneas al deformarlas durante 60 M.a. mediante una carga tectonica y una carga sedimentaria:
a) buzamiento variable en los bordes del Sistema Central (modelo hete-TS-buzamiento) y b) litosfera
adelgazada (modelo hete-TS-espesor). SS, litosfera con corteza superior y manto litosférico secos
(modelo hete-TS); HH, litosfera con corteza superior y manto litosférico humedos (modelo hete-TS);
SS-buzamiento, litosfera con corteza superior y manto litosférico secos, y un buzamiento variable en
los bordes del Sistema Central; HH-buzamiento, litosfera con corteza superior y manto litosférico
humedos, y un buzamiento variable en los bordes del Sistema Central; SS-espesor, litosfera adelgazada
con corteza superior y manto litosférico secos, HH-espesor, litosfera adelgazada con corteza superior
y manto litosférico humedos,; SC, sector del Sistema Central.

disminuyen ligeramente las cotas maximas y se eleva el basamento de las cuencas
interiores. Este efecto es més acusado en las litosferas secas, y hace que el desnivel
intramontafioso pase de 1.881 m a 1.452 m. En el sector del Sistema Central, se
mantienen los valores de acortamiento horizontal. Por otro lado, disminuye la
amplitud de las sinformas de la base de la litosfera (~8,7 km en condiciones secas y
~6,6 km en humedas).

Modelos hete-TS-espesor

Debido al engrosamiento que experimentan los modelos durante la
deformacion (3-7 km), el espesor final de la corteza y litosfera resultan excesivos
en comparacion con los valores actuales estimados (apartado 4.5). Para ajustar la
geometria deformada, se ha reducido el espesor inicial de la corteza y litosfera a 27
y 85 km respectivamente (Fig. 5.18d) (Martin Velazquez y Elorza, 2007). Al igual
que en la serie anterior, Unicamente se han analizado las dos situaciones en las que la
corteza superior y el manto litosférico tienen unos pardmetros del creep o bien secos
0 himedos.

Lamodificacién de los espesores implica recalcular la estructura térmica de
la litosfera. En estas condiciones, se produce un incremento tanto de las temperaturas
como del flujo de calor, aunque siempre dentro de las estimaciones realizadas en
otros trabajos (Fernandez et al., 1998; Tejero y Ruiz, 2002; Villaseca et al., 2005;
Fernandez et al., 2008). En concreto, las temperaturas en el limite corteza-manto se
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Figura 5.20. a) Temperatura en el limite corteza-manto. b) Flujo de calor a través de la superficie.

elevan ~13 °C de media respecto a la litosfera heterogénea de 100 km de espesor,
con unos intervalos de 604-612 °C en el sector de la cuenca del Duero, 612-625 °C
en el sector del Sistema Central, y 616-620 °C en el sector de la cuenca del Tajo (Fig.
5.20a). El aumento medio del flujo de calor superficial es de ~5 mWm™ respecto a
los valores de la litosfera heterogénea de 100 km, y los rangos de valores oscilan
entre 66-69 mWm? en el sector de la cuenca del Duero, 69-78 mWm2 en el sector
del Sistema Central, y 72-73 mWm™ en el sector de la cuenca del Tajo (Fig. 5.20b).

Respecto al analisis de las deformaciones, las superficies topograficas
se superponen casi en su totalidad a las geometrias finales de los modelos hete-
7S, y tnicamente se observan modificaciones en los relieves centrales con una
disminuciéon generalizada de la altitud (Fig. 5.19b). En estas condiciones, los
acortamientos horizontales son equivalentes a los de la serie hete-TS pero el desnivel
intramontafioso llega a incrementarse hasta los 2.033 m en el modelo con reologias
secas. Sin embargo, los principales cambios se registran en el limite corteza-
manto, con una disminucién media de los desplazamientos verticales en ~400 m y
del desnivel de la raiz cortical a 3,4 km/1,8 km en condiciones secas/humedas. El
engrosamiento de la corteza también se ve reducido aunque los valores medios se
mantienen dentro del mismo orden de magnitud (3.200 en la zona del Duero, 7.147
m en la zona del Sistema Central, 3.817 en la zona del Tajo). En el limite litosfera-
astenosfera disminuye tanto la profundidad media (-103 km) como la amplitud de la
flexion concava (~8,1 km/~5,7 km en condiciones secas’/humedas). Por lo tanto, al
adelgazar la litosfera inicial se consigue el descenso en los espesores finales pero sin
variar el estilo de la deformacion.
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5.7. Discusiéon

5.7.1. Heterogeneidades en la reologia de la litosfera

Variacion lateral de la temperatura

Como se ha expuesto en el capitulo 3, el comportamiento viscoso se activa
térmicamente y las deformaciones que se ajustan a la ley del creep de dislocacién
incluyen dicha relacién con la temperatura [3.38]. Siguiendo esta formulacion,
un aumento de la temperatura en un material implica su menor resistencia a la
deformacion (Ranalli y Murphy, 1987; Burov y Diament, 1995; Ruiz et al., 2006a).

Mediante los distintos modelos de elementos finitos descritos en la seccion
anterior se ha podido cuantificar la influencia de la estructura térmica de la litosfera
en los desplazamientos verticales de cada una de sus capas. Principalmente en la
serie T*hete (Fig. 5.15), aunque también en las series homo (Fig. 5.13) y comp-
hete (Fig. 5.16), se observa que litosferas con igual composicién experimentan
mayores desplazamientos y engrosamientos cuanto mas altas son sus temperaturas.
Las diferencias resultantes entre litosferas en las que no hay contrastes reologicos
(comparar las curvas CD-SS con CT-SS o las curvas CD-HH con CT-HH de la serie
homo-T) son menores de 100 m, mientras que al introducir variaciones térmicas
en una misma seccion (serie T*hete-T), la mayor deformacién se concentra en la
parte central més caliente y las diferencias en los desplazamientos ascienden a unos
cuantos kilometros. El debilitamiento térmico del sector del Sistema Central estaria
probablemente asociado a las elevadas concentraciones de elementos radiactivos en
la corteza como consecuencia del intenso magmatismo paleozoico (apartados 4.2.2
y 4.5.3, tabla 5.1).

Estos modelos vienen a confirmar que la temperatura es uno de los
parametros decisivos en el comportamiento reoldgico de la litosfera y que
pequefios contrastes laterales en las geotermas pueden influir de manera decisiva
en su deformacion (Fernandez y Ranalli, 1997; Vauchez et al., 1997; Burov, 2003).
Durante la compresion, la deformacion se acomoda mediante un mecanismo de
engrosamiento homogéneo o cizalla pura, con la elevacién/hundimiento uniforme
de la superficie/Moho, en aquellas litosferas que son completamente homogéneas
(serie homo). Sin embargo, las variaciones térmicas laterales contribuyen de manera
efectiva en el desarrollo de un relieve en cada una de las superficies entre capas
litosféricas (serie T*-hete). Resultados similares también se han obtenido en modelos
de deformacion intraplaca en la Cordillera Flinders, en el sur de Australia (Célérier
et al., 2005).
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Variacion lateral de la composicion

El comportamiento reoldgico de la litosfera estd también fuertemente
controlado por su composicion (Ranalli y Murphy, 1987; Kohlstedt et al., 1995;
Afonsoy Ranalli, 2004). Su efecto es tan importante que puede modificar la resistencia
de la corteza y del manto hasta el punto de variar el estilo de la deformaciéon (jelly
sandwich vs. creme brulée; Jackson, 2002; Afonso y Ranalli, 2004; Burov y Watts,
2006; Burov y Yamato, 2008).

A partir del andlisis realizado en este capitulo, se puede observar gque
la composicion tiene un efecto similar al de la temperatura en lo referente a la
deformacion de litosferas que lateralmente son homogéneas o heterogéneas. Si se
compara el comportamiento entre modelos que se diferencian en la composicion
de la corteza superior (graniticas vs. cuarciticas de las series homo y T*hete), se
vuelve a identificar una oscilacion de unos centenares de metros en la magnitud de
los desplazamientos, siendo algo mayores en cortezas graniticas (Figs. 5.13, 5.15).
Sin embargo, si las litosferas contienen contrastes laterales de composicion (serie
comp-hete), el rango de valores entre los diferentes sectores (laterales vs. centro) se
puede incrementar en un orden de magnitud (Fig. 5.16). La introduccion de estas
variaciones de composicion permite producir ademas el plegamiento generalizado
de las capas de la litosfera por las cargas horizontales (buckling).

En la modelizacion de la deformacion, ademas de los cambios de litologia,
se ha tenido en cuenta el contenido en agua. La presencia de hidrogeno en defectos
cristalinos, cominmente denominado como “contenido en agua” o “condiciones
himedas”, produce el debilitamiento de los minerales al reducir su resistencia
(Ranalli y Murphy, 1987; Bell y Rossman, 1992; Kohlstedt et al., 1995; Yang et
al., 2008; Mainprice y Jaoul, 2009). Sin embargo, este efecto debe ser analizado
cuidadosamente en funcion de los parametros secos/himedos del creep de cada
litologia y de la presencia de heterogeneidades en la composicion. Asi, en las
litosferas homogéneas con cortezas cuarciticas se puede observar efectivamente que
los modelos en condiciones hiimedas experimentan los mayores desplazamientos,
pero si las cortezas son graniticas se obtienen resultados opuestos (Fig. 5.13; serie
homo). Este resultado es debido a que las dos curvas de resistencia del granito no
tienen trayectorias paralelas, de tal manera que el granito seco presenta una menor
resistencia al creep en las partes mas superficiales de la corteza y el humedo en las
regiones mas profundas. Por otro lado, al considerar litosferas con una composicion
heterogénea, aquellas que tienen reologias secas sorprendentemente sufren una
mayor deformacion que las litosferas humedas (Fig. 5.16; serie comp-hete). Sin
embargo, si se analiza el contraste lateral de resistencia, este es muy elevado entre
la cuarcita y el granito seco, mientras que los comportamientos de ambas litologias
en condiciones himedas son muy parecidos (Tabla 5.I). Por este motivo, se produce
un fuerte debilitamiento mecanico en el sector del Sistema Central, relacionado
con los pardmetros secos del granito, que favorece el desarrollo de una topografia
abrupta en la superficie de la litosfera. Estos resultados ponen de manifiesto que las
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heterogeneidades laterales en las propiedades litoldgicas producen modificaciones en
la resistencia de la litosfera, concentrando la deformacién en determinados sectores
(Fernandez y Ranalli, 1997; Dixon et al., 2004; Yang et al., 2008). La situacion en
el Moho es similar, es decir, las reologias secas sufren mayores desplazamientos que
las himedas. Puesto que el manto tiene una composicién homogénea no puede haber
contrastes laterales de resistencia y el plegamiento en el Moho estaria relacionado
directamente con los procesos de compensacién isostatica. El elevado relieve
intraplaca en condiciones secas produciria una raiz cortical en profundidad, mientras
gue la topografia mas suave en condiciones himedas sélo generaria unas suaves
ondulaciones.

5.7.2. Deformaciones cenozoicas intraplaca

En los modelos con temperatura y/o composicion homogénea (series
homo, T*hete, comp-hete) no se ha conseguido obtener una estructura de la corteza
comparable a la actual en el area del Sistema Central. Es decir, en ninguna de estas
situaciones se reproducen de manera simultanea las elevaciones montafiosas, el
hundimiento de las cuencas y la flexién concava del limite corteza-manto (apartado
4.5.1;Bandaet al., 1981; Surifiach y Vegas, 1988; ILTHA DSS Group, 1993; Gémez-
Ortiz et al., 2005a; De Vicente et al., 2007). Como se muestra a continuacion, para
modelizar estas observaciones es necesario utilizar una litosfera con contrastes
laterales termomecénicos.

Cuando se incluyen heterogeneidades en la composicion y temperatura
(serie hete), el estilo de la deformacion queda definido por el comportamiento seco o
himedo del creep de la corteza superior, independientemente de la litologia impuesta
en el manto litosférico (Fig. 5.17, 5.19). Sin embargo, el plegamiento en la superficie
topografica estaria condicionado por las variaciones laterales de composicion en la
corteza superior, mientras que la flexién del Moho dependeria de los contrastes de
temperatura. La deformacion de los tres tipos de modelos heterogéneos con carga
tectonica y sedimentaria a lo largo de 60 M.a. (series hete-TS, hete-TS-buzamiento,
hete-TS-espesor) origina unas estructuras corticales muy parecidas, con ligeras
variaciones en los desplazamientos verticales (Figs. 5.17-5.19). La carga tectonica
produce unos acortamientos horizontales maximos en la parte central de los modelos,
cuyos valores estan proximos al ~22% bajo condiciones secas de la corteza superior
o del ~12% en condiciones hiimedas (Tabla 5.1I). Estas diferencias en la deformacion
horizontal se acomodan en la vertical mediante un mayor levantamiento de la cadena
interior y hundimiento en los depocentros de las cuencas con cortezas secas que
con himedas: ~3.500 m/~-2.700 m vs. ~1.600 m/~-1.700 m (valores medios con
carga sedimentaria incluida; Tabla 5.11). Y a su vez, estas deformaciones verticales
en la superficie topografica son compensadas en el limite corteza-manto con una raiz
cortical (~3,7 km de amplitud) si la corteza esta seca, o unas suaves ondulaciones
(~1,7 km de amplitud) si esta himeda (Tabla 5.II). Puesto que la longitud de onda
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Tabla 5.11. Resultados de la modelizacion de la deformacion de litosferas heterogéneas (series hete-T,
hete TS, hete-TS-buzamiento y hete-TS-espesor). SS, litosfera con corteza superior y manto litosférico
secos; SH, litosfera con corteza superior seca y manto litosférico humedo; HS, litosfera con corteza
superior humeda y manto litosférico seco; HH, litosfera con corteza superior y manto litosférico
himedos; CD, sector de la Cuenca del Duero; SC, sector del Sistema Central; CT, sector de la Cuenca
del Tajo.

Desplazamientos verticales (m) Profundidad (km)
Superficie Limite corteza-manto Limite corteza-manto Limite litosfera-
astenosfera
SS SH HS HH| SS SH HS HH[SS SH HS HH] SS SH HS HH
o |hete-T 4017 4094 1628 1763 |-7071 -7264 -5515 -5486| -37 -37 -36 -35|-125 -126 -125 -124
E hete-TS 3555 3724 1502 1664 ]-7190 -7332 -5633 -5708| -37 -37 -36 -36 | -126 -127 -126 -125
E hete-TS-buzamiento | 3511 1714 1-7232 -5726| -37 -36 | -126 -125
| |hete-TS-espesor 3344 1465 [-6390 -5356] -33 -32 | -108 -106
o |nete-T 647 647 646 646 [-3793 -3792 -3813 -3813| -34 -34 34 34 |-121 -121 -120 -120
= hete-TS -357 =357 -359 -359|-4797 -4796 -4817 -4816| -35 -35 -35 -35|-122 -122 -121 -121
S |hete-TS-buzamiento | -364 -363 |-4796 -4816( -35 -35 | -121 -121
| |hete-TS-espesor -419 -421 [-4424 -4443| 31 -31 1 -103 -103
o |hete-T -1114 -1029 -223 -106 [-2688 -2684 -2886 -3143| -33  -33  -33 -33 |-116 -116 -116 -117
E hete-TS -2720 -2706 -1676 -1705[-3356 -3331 -4019 -4005 -33  -33  -34 -34|-117 -117 -117 -118
s hete-TS-buzamiento [-2655 -1636(-3398 -4029( -33 -34 | -117 -118
hete-TS-espesor -2739 -1759]-3034 -3601] -30 -31 | -100 -101
Basamento cuenca Desnivel de la raiz Acortamiento horizontal
intramontafiosa (m) cortical (km) en SC (%)
SS SH HS HH| SS SH HS HH[ SS SH HS HH
hete-T 1549 1521 1168 1181 44 46 2,6 23 [21,9 21,9 123 123
hete-TS 1674 1663 874 883 | 38 40 1.6 1.7 |21.8 21,7 122 12.1
hete-TS-buzamiento | 2060 1506 3.8 1.7 | 21.8 12,1
hete-TS-espesor 1310 1071 34 1.8 1214 12,0
Corteza seca Corteza humeda
Engrosamiento (m) Espesor (km) Engrosamiento (m) Espesor (km)
CD _SC _CT|CD SC CT|CD SC CTlCD SC _CT
o |hete-T 4923 9922 5526 35 40 36 | 4097 6813 4875| 34 37 35
E hete-TS 4868 10155 5410 35 40 35 14102 7051 4800| 34 37 35
E hete-TS-buzamiento | 3842 10269 4733| 34 40 35 | 3850 7045 4565| 34 37 35
hete-TS-espesor 4398 9077 4768| 31 36 32 3568 5978 4092] 31 33 31
° hete-T 3134 8708 3696| 33 39 34 13597 6200 4417| 34 36 34
5 hete-TS 3091 8887 3653| 33 39 34 13557 6361 4378| 34 36 34
S |hete-TS-buzamiento | 3092 8721 3705 33 39 34 13632 6127 4407| 34 36 34
hete-TS-espesor 2857 7881 3298| 30 35 30 3356 5517 3929] 30 33 31
o |hete-T 2509 4759 3247| 33 35 33 | 3101 3995 4117 33 34 34
E hete-TS 2346 4716 3027| 32 35 33 12899 4002 3904| 33 34 34
S |hete-TS-buzamiento | 2392 3956 3133 32 34 33 13053 3514 3975| 33 34 34
| __lhete-TS-espesor 2120 4597 26571 29 32 30 12781 3611 34711 30 31 30

de los pliegues en la corteza superior es menor que en el manto, se podria inferir
un desacoplamiento corteza-manto durante la tectonica convergente (capitulo 7;
Cloetingh et al., 1999).

Debido a las condiciones iniciales asumidas en la modelizacion numérica,
los resultados finales estan sujetos a una serie limitaciones de tipo operativo o
metodologico (Fernandez y Ranalli, 1997; Moisio y Kaikkonen, 2006). Las primeras
se han relacionado con las estimaciones imprecisas de la estructura’y composicion de
lalitosfera, la geoterma, las propiedades reologicas determinadas experimentalmente,
la presion de fluidos en poros o el propio contexto geodinamico. En cambio, las
incertidumbres metodoldgicas se han asociado al tipo de comportamiento reol6gico
seleccionado asi como al tipo de deformacion. Estas consideraciones no descartan



— Deformaciones cenozoicas —

la utilidad de la modelizacién numérica como herramienta para realizar estudios
geodinamicos pero deben ser tenidas en cuenta durante el anélisis de los resultados
obtenidos. En este estudio no se han incluido aspectos tales como: a) un acoplamiento
termomecénico que produzca la actualizacion de las geotermas a medida que las
geometrias se van deformando (p.e. Gerbault, 2000; Cloetingh et al., 2002; Burg
y Schmalholz, 2008); b) una erosion y sedimentacion superficial desde las zonas
gue se van elevando hacia las zonas que se van hundiendo (p.e. Cloetingh et al.,
2002; Célérier et al., 2005; Burg y Schmalholz, 2008); c) una reologia elasto-
plastica-viscosa que permita la localizacion de la deformacion y, por lo tanto, la
neoformacion de fallas (p.e. Gerbault, 2000; Cloetingh et al., 2002; Célérier et al.,
2005; Burg y Schmalholz, 2008); o d) una discontinuidad de los procesos tectonicos
en el tiempo (p.e. Célérier et al., 2005). Sin embargo, a pesar de estas limitaciones,
las litosferas con acusados contrastes laterales de composicion y temperatura
permitirian explicar los rasgos principales de la estructura del centro de Iberia. En
concreto, la deformacion de litosferas con cortezas secas es consistente con diversas
observaciones geofisicas y geologicas: a) acortamiento de ~20% en Guadarrama
(De Vicente et al., 1994, 1996b; Tejero et al., 1996); b) alturas maximas de la cadena
en ~2.500 m; c) espesor de sedimentos terciarios de ~2.500 m en el depocentro de
la cuenca del Duero y de ~3.200 m en el depocentro de la cuenca del Tajo (Racero
Baena, 1988; Querol Miiller, 1989; Tejero et al., 1996; Gomez-Ortiz et al., 2005a;
De Vicente et al., 2007); y d) raiz cortical bajo el sistema montafioso de 3-6 km
(Surifiach y Vegas, 1988; ILIHA DSS Group, 1993; Tejero et al., 1996; Gomez-Ortiz
et al., 2005a; De Vicente et al., 2007).

Relieves superficiales y basamento de las cuencas

El relieve intraplaca en la superficie de los modelos representa el conjunto
de sierras 'y cuencas interiores relacionadas con el levantamiento del Sistema Central,
y las flexiones de los laterales equivalen a la disposicion del basamento en las cuencas
del Tajo y Duero, con los depocentros proximos a la cadena.

Las alturas finales de la cadena en las litosferas con cortezas secas son mas
elevadas que las actuales, posiblemente por no haber incluido el efecto de la erosion
(Burg y Podladchikov, 2000), aunque son menores que las deducidas a partir de las
trazas de fision en apatitos (De Bruijne y Andriessen, 2000; De Bruijne y Andriessen,
2002). En la Sierra de Guadarrama, se ha propuesto un levantamiento maximo de
~6 km que comenzaria en el Eoceno en relacion con las deformaciones pirenaicas,
aunque la mayor parte tendria lugar a partir del Plioceno como consecuencia de las
compresiones béticas y en combinacion con procesos de denudacion (De Bruijne
y Andriessen, 2000; De Bruijne y Andriessen, 2002; ter Voorde et al., 2004). Esta
estimacion parece no estar justificada con los desplazamientos verticales obtenidos
en este capitulo, aunque las limitaciones y condicionamientos propios de ambas
técnicas hacen dificil la comparacion. Por un lado, la exclusion de los efectos de
erosion produce topografias mas elevadas (Burg y Podladchikov, 2000), por lo que los
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relieves obtenidos en los modelos de deformacion del Sistema Central representarian
una estimacion méxima. El acoplamiento de los procesos tectonicos y erosivos
conlleva ademas unas tasas de levantamiento mayores (Cloetingh et al., 2002). Por
otro lado, para modelizar la historia térmica, De Bruijne y Andriessen (2002) utilizan
un gradiente geotérmico mas elevado que el empleado en la modelizacién de la
deformacidn presentado en este capitulo o que el obtenido en otros andlisis similares
en el centro peninsular (Tejero y Ruiz, 2002): ~28 °C/km vs. ~20 °C/km. Aunque
indican que en este tipo de estudios es admisible un cierto grado de error (x10 °C)
debido a las incertidumbres propias del método, si hubieran considerado una geoterma
menor, habrian obtenido incluso mayores levantamientos (ter Voorde et al., 2004). En
cambio, en el modelo numérico realizado por Ter Voorde et al. (2004) se utiliza una
geoterma mucho mas fria (~11 °C/km) para simular los resultados de estas huellas de
fision, teniendo en cuenta el acortamiento horizontal y el desplazamiento a lo largo
de fallas preexistentes. Por lo tanto, parece justificado admitir que para resolver esta
cuestion es necesario seguir trabajando en las dos lineas, tanto para obtener nuevos
datos sobre levantamientos en el centro peninsular como para realizar modelos de
deformacidn en los que se incluyan las carencias indicadas anteriormente.

Respecto al basamento de las cuencas terciarias, su hundimiento puede
relacionarse con el propio proceso de acortamiento horizontal. Al aplicar la carga
tectdnica, en litosferas con heterogeneidades térmicas y/o composicionales, se
desarrollan unas sinformas en la superficie adyacentes a la elevacion antiformal (Fig.
5.15-5.17). Burg y Podladchikov (2000) relacionan también la formacién de algunas
cuencas en régimen compresivo en los Himalayas con el plegamiento litosférico.
Sin embargo, como se puede observar en las figuras 5.15-5.17, para obtener unas
profundidades del basamento similares a las actuales también es necesario incluir la
carga sedimentaria. En estas situaciones, se mantiene la geometria de los depocentros
en las proximidades de la cadena. Estudios sobre la flexion de las cuencas del Ebro
(Gaspar-Escribano et al., 2001) y Guadalquivir (Garcia-Castellanos et al., 2002)
también deben recurrir a distintos tipos de cargas para poder explicar la evolucion
de sus basamentos.

Contrastes laterales de resistencia

Como se ha mostrado anteriormente, para modelizar los relieves del
Sistema Central se necesitan variaciones laterales de composicion en la corteza que
originen grandes contrastes de resistencia. Este efecto se ha conseguido utilizando
la cuarcita seca y el granito seco, este Gltimo mas débil que el granito himedo a
esas profundidades. Diferentes autores cuestionan los resultados de los experimentos
en laboratorio sobre el comportamiento de minerales y rocas, incluso llegandose a
dudar de la validez de su extrapolacion a la corteza/litosfera y, por extension, a los
modelos de deformacion (Kohlstedt et al., 1995; Vauchez et al., 1997; Ranalli, 2003;
Karato, 2009). Sin embargo, si estos son contrastados con evidencias geoldgicas y
geofisicas, pueden ser empleados como una aproximacion de primer orden (Burov,
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2003; Karato, 2009). La modelizacion realizada en este capitulo enlazaria con
el planteamiento de Burov (2003) en el sentido de que es necesario asumir unas
reologias, pero estas deben ser representativas no solo de la composicion de la
corteza/litosfera sino también de su comportamiento. Asi, aunque se han considerado
Unicamente los pardmetros de la cuarcita y el granito (suponiendo que el cuarzo
es la fase que controla la reologia de la corteza superior), con esta alternancia de
reologias fuertes y débiles se han podido simular las deformaciones cenozoicas en
el entorno del Sistema Central. Otra cuestién importante es el estado de hidratacion
de estas litologias. El progresivo enriquecimiento en agua de los fundidos durante
su evolucién hace que los granitos de la corteza superior sean mas humedos que
las granulitas de la corteza inferior (Afonso y Ranalli, 2004; Yang et al., 2008). Sin
embargo, seria interesante contar con estudios especificos en los que se analizara el
contenido en agua de las litologias de la region para ajustar mejor las reologias de la
corteza en los modelos de deformacion.

Por otro lado, los contrastes reoldgicos entre la corteza inferior y el manto
litosférico, modelo tipo jelly sandwich, han sido utilizados para explicar la estabilidad
de la litosfera continental (Burov y Watts, 2006; Yang et al., 2008). Segtn estos
autores, para que se produzca un engrosamiento asociado a los procesos orogénicos
es necesaria una elevada resistencia en el manto superior, que se consigue a partir
de composiciones secas. De igual manera, el mecanismo que permite mantener
el elevado espesor de la litosfera en las areas cratdnicas antiguas durante grandes
periodos de tiempo se ha relacionado precisamente con el contraste de viscosidad
entre estas raices continentales profundas y el manto que le rodea (Shapiro et al.,
1999; Karato, 2009). Pero los resultados obtenidos en este capitulo indican que se
pueden producir flexiones concavas en el Moho que soporten la topografia incluso
con mantos blandos si hay variaciones térmicas laterales en la litosfera (Fig. 5.17,
comparar modelos SS y SH de la serie hete-TS). De tal manera que, de nuevo,
el contraste lateral de resistencia, en este caso propiciado por las variaciones de
temperatura, permite el desarrollo de raices corticales junto con los procesos de
compensacion isostatica. Sin embargo, un aspecto que habria que tener en cuenta
al adoptar una reologia débil (hidratada) o fuerte (anhidra) es su implicacion
geodinamica. Asi, las condiciones secas en el manto normalmente son propias de
regiones antiguas que han sufrido una intensa actividad magmatica que produce la
fusion parcial y la desgasificacion del manto, mientras que las condiciones humedas
se suelen asociar a zonas de subduccién o con intenso metasomatismo donde hay
una entrada importante de fluidos (Bell y Rossman, 1992; Afonso y Ranalli, 2004;
Dixon et al., 2004; Yang et al., 2008). En el Sistema Central se han identificado
procesos de metasomatismo del manto subcontinental, inicialmente empobrecido,
por la delaminacion de la corteza inferior granulitica (Orejana et al., 2009), asi
como un magmatismo alcalino generalizado después de la orogenia Varisca que se
ha relacionado con el adelgazamiento de la litosfera y el ascenso de la astenosfera
(~265-255 M.a.; Villaseca y Orejana, 2008). Estas evidencias geologicas implicarian
que el manto litosférico bajo la cadena debi6 ser heterogéneo (Orejana et al., 2009).
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Aungue en el Mesozoico no se han registrado importantes eventos magmaticos en la
region estudiada (capitulo 4), habria que considerar los efectos del rifting del Tethysy
del Atlantico en la reologia mantélica y en la continuidad de sus caracteristicas hasta
la actualidad. Por lo tanto, parece dificil limitar el estado de hidratacién mantélico
a condiciones secas 0 himedas, y los modelos de deformacion en los que se han
considerado ambas situaciones podrian ser igualmente validos.

Configuracion de la litosfera inicial

Aunque los resultados de las series de modelos hete-TS, hete-TS-
buzamiento, hete-TS-espesor son equivalentes (Tabla 5.1I), las diferencias en las
configuraciones iniciales producen variaciones en la estructura final (Figs. 5.17-
5.19). Asi, al delimitar el sector del Sistema Central mediante unos contactos en los
que el buzamiento se incrementa con la profundidad (serie hete-TS-buzamiento),
después de la deformacién adoptan una geometria con una menor inclinacién que
las interpretadas actualmente por métodos geofisicos (Fig. 5.18c, 5.1, y para mas
detalle Fig. 6.4) (Racero Baena, 1988; Querol Miiller, 1989; Goémez-Ortiz et al.,
2005a; De Vicente et al., 2007). Aunque se introdujo esta variante para considerar
la posibilidad de que estos limites geologicos pudieran tener una configuracion
parecida a la actual a principios del Terciario, a la vista de los resultados, parece
méas adecuado suponer que sus buzamientos debieron ser elevados incluso en las
zonas mas superficiales. En este caso, y a pesar de simular los contactos de manera
rectilinea, estos sufren una ligera disminucion de buzamiento en las proximidades de
la superficie al finalizar la deformacion, siendo consistentes con las interpretaciones
geofisicas (Figs. 5.18a,b,d). Este aumento de la inclinacion con la profundidad en los
contactos entre la cadena montafiosa y las cuencas sedimentarias se ha relacionado
con un cambio en la tectonica, desde un régimen de desgarre durante el Eoceno a
uno compresivo durante el Oligoceno-Mioceno inferior (De Vicente et al., 2007).
Sin embargo, el acortamiento de una litosfera con contrastes termomecanicos
(principalmente de composicion, figura 5.14) parece generar de manera eficiente
este tipo de configuracion.

Un aspecto llamativo de las series hete-TS 'y hete-TS-buzamiento estd
relacionado con el espesor de la corteza y de la litosfera. Debido al engrosamiento
vertical y plegamiento de cada una de las capas corticales durante el acortamiento
tectonico, los espesores finales de la corteza en condiciones secas se incrementan
hasta un valor medio de ~33 km en los sectores de las cuencas y ~39 km en el sector
montafioso incluyendo el relieve superficial (Tabla 5.1T). Las profundidades minimas
y maximas del limite corteza-manto se sitlian entre -33 km y -37 km. Estas cifras
resultan algo elevadas al compararlas con las estimaciones sismicas y gravimétricas,
que situan la discontinuidad del Moho en unos intervalos de profundidad de 30-31
km y 34-36 km respectivamente (apartado 4.5.1; Banda et al., 1981; Surifach y
Vegas, 1988; ILIHA DSS Group, 1993; Gomez-Ortiz et al., 2005a; De Vicente et al.,
2007). Por otro lado, las profundidades del limite litosfera-astenosfera (117-126 km)
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también son superiores a las proporcionadas por diferentes estudios geofisicos (~100
km) (Banda et al., 1981; Fernandez et al., 1998; Tejero y Ruiz, 2002; Spakman y
Wortel, 2004; Artemieva et al., 2006; Fernandez et al., 2008).

Para solucionar esta cuestion se considero una estructura inicial con menor
espesor (litosfera de 85 km y corteza de 27 km, serie hete-TS-espesor) (Martin
Velazquez y Elorza, 2007). En esta situacion, se reduce el acortamiento horizontal
ligeramente y los desplazamientos verticales (corteza superior seca; Tabla 5.11):
espesores corticales medios de ~30 km en las cuencas y ~35 km en la cadena, y
rango de profundidades del Moho desde -30 km a -33 km. Los valores en las cuencas
son consistentes con los datos geofisicos, aungue los de la cadena quedarian algo
reducidos. Posiblemente la raiz cortical profundizaria mas si se hubiese modelizado
el peso de los relieves centrales ademas del de las cuencas sedimentarias. De hecho,
en las litosferas deformadas Unicamente con la carga tecténica (serie hete-T), €l
desnivel en el limite corteza-manto es mayor que en aquellas en las que se incluye
ademas la carga sedimentaria (Figs. 5.17a,b). Respecto a la base de la litosfera, se
sitia a 100-108 km de profundidad, magnitudes que estan dentro del rango de las
estimaciones geofisicas disponibles.

Los resultados de la serie hete-TS-espesor implicarian que la litosfera fini-
Mesozoica en el entorno del actual centro peninsular debia de estar mas adelgazada.
La estimacion de la profundidad del limite corteza-manto de hace 65 M.a. en el
entorno de la actual Cordillera Ibérica, a partir del andlisis de la subsidencia
tectonica en la Cuenca Ibérica desde el Pérmico al Cretécico, proporciona un valor
medio de ~30,5 km, cercano a los 31 km en las proximidades del Sistema Central
(Van Wees et al., 1998). Estos calculos estan condicionados por la necesidad de
definir la estructura litosférica pérmica y dichos autores asumieron que debia tener
unas caracteristicas similares a la actual (corteza de 32 km y litosfera de 110 km).
Sin embargo, con los modelos de deformacion abordados en este capitulo, se ha
comprobado que con una estructura mas potente, la deformacion cenozoica ocasiona
un engrosamiento vertical que impide el ajuste con los espesores actuales. Por otro
lado, la paleogeografia cretacica del Sistema Central estuvo caracterizada por la
transicion desde los ambientes marinos al Este hasta los sectores completamente
emergidos al Oeste (capitulo 4 y apartado 5.3.1) (Santisteban et al., 1996b; Martin-
Serrano et al., 1996b; Martin-Chivelet et al., 2002; De Vicente et al., 2007). Estas
condiciones pueden ser comparadas con la actual zona costera mediterrdnea de la
Peninsula Ibérica, condicionada por la extension terciaria del Surco de Valencia y
la Cuenca de Alboran. Los espesores medios cortical y litosférico a lo largo del
litoral son de ~25 y ~75 km respectivamente (Vergés y Fernandez, 2006; Diaz y
Gallart, 2009). Por lo tanto, parece justificado suponer que la estructura litosférica
del interior peninsular a finales del Mesozoico pudo tener unos espesores menores
que los actuales.
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La estructura actual de la corteza y litosfera en el interior de la Peninsula
Ibérica se puede explicar a partir del acortamiento de una litosfera heterogénea,
con parametros del creep secos en la corteza, y adelgazada (serie hete-TS-espesor),
desde los limites cantabro-pirenaico y bético durante el Cenozoico mediante unos
mecanismos superpuestos de engrosamiento y plegamiento cortical y litosférico
(Martin Velazquez y Elorza, 2007). Los resultados obtenidos sobre las deformaciones
intraplaca apoyan y unifican los modelos de plegamiento y fracturacion de la corteza
superior y engrosamiento ductil de la corteza inferior (mecanismo 5 del apartado
5.2; Birot y Solé Sabaris, 1954; Vegas et al., 1990; De Vicente et al., 1996b) y
plegamiento cortical y litosférico por buckling (mecanismo 6 del apartado 5.2;
Cloetingh et al., 1999; Casas Sainz y Faccenna, 2001; Cloetingh et al., 2002; Vegas,
2005; De Vicente et al., 2007; De Vicente et al., 2008b; Fernandez-Lozano et al,,
2008; De Vicente y Vegas, 2009), y descartan el arqueamiento hacia arriba de toda la
corteza (mecanismos 1y 2 del apartado 5.2; Alia Medina, 1976; Rosales et al., 1977;
Vegas y Banda, 1982; Portero Garcia y Aznar Aguilera, 1984). Tampoco parece
necesario recurrir a niveles de despegue corticales (mecanismos 3 y 4 del apartado
5.2; Warburton y Alvarez, 1989; Banks y Warburton, 1991; De Vicente et al., 1992;
De Vicente et al., 1994), aunque para analizar su importancia habria que incluir unas
reologias mas complejas que permitiesen la formacion de fallas.

En la modelizacion de las deformaciones, ha sido necesario aplicar un
acortamiento desde las zonas cantabro-pirenaica y bética durante todo el Cenozoico
para obtener unos resultados consistentes con la estructura cortical y litosférica actual.
Esta convergencia no estaria relacionada Unicamente con la actividad tectdnica
asociada a ambos eventos orogénicos sino también con la posible existencia en estos
sectores de una elevada energia potencial gravitatoria, incluso en aquellos momentos
en los que no hay un registro de dicha actividad. Los contrastes laterales de densidad
en zonas de litosfera engrosada originan fuertes diferencias en la energia potencial
gravitatoria que son responsables de los estados de esfuerzo tectonico (Zhou y
Sandiford, 1992; Coblentz et al., 1994; Coblentz y Sandiford, 1994). En el entorno
mediterraneo, se han estimado elevadas diferencias de energia potencial entre el
Dominio de Alborén e Iberia al inicio del Mioceno que explicarian la extension del
Dominio de Alboran y la deformacion de los margenes continentales (Platt, 2007).
Una ssituacion similar se podria haber producido también durante el Pale6geno, cuando
se inicia la subduccion y el engrosamiento bajo la Placa Mesomediterranea (apartado
5.3.4). Por otro lado, la elevada topografia y espesor de la corteza en Pirineos y
la Cordillera Cantabrica podrian seguir contribuyendo/limitando la deformacion
intraplaca después del cese de la actividad tectonica en este limite de placas. De
hecho, es necesario el acortamiento desde el norte para reproducir la evolucion de
Iberia desde el Terciario superior (Cloetingh et al., 2002).

A partir de modelos numéricos de deformacion, Cloetingh et al. (2002)
han demostrado que el plegamiento litosférico intraplaca en Iberia contribuye a
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la elevada y anémala topografia actual de la peninsula. Segun estos autores, este
proceso estaria condicionado tanto por las compresiones procedentes desde el norte
y sur como por la erosion superficial. Sin embargo, los resultados muestran un
plegamiento armonico de toda la corteza, y un rasgo caracteristico de la corteza en la
peninsulaes la variacion de espesor, con destacables engrosamientos bajo las cadenas
alpinas (Fig. 4.8, apartado 4.5.1). Siguiendo esta misma linea, se ha planteado que
el acoplamiento mecanico entre Iberia y Africa durante la convergencia pirenaica
permiti6 el engrosamiento de la corteza y el plegamiento litosférico hasta el Anti-
Atlas (Vegas, 2005; De Vicente et al., 2007; De Vicente et al., 2008b; De Vicente y
Vegas, 2009), y que el posterior desacoplamiento por el emplazamiento del Dominio
de Alboran propicia la intensa erosion post-Nedgena y el rebote isostatico que es
responsable del levantamiento mas reciente de la Meseta Ibérica (Casas-Sainz y
De Vicente, 2009). Otros autores proponen las variaciones reoldgicas adquiridas
en distintos eventos tectonotermales como mecanismo alternativo a los pliegues
litosféricos para explicar la topografia actual (Vergés y Fernandez, 2006): contrastes
de densidad corticales y empobrecimiento mantélico durante la Orogenia Varisca,
engrosamiento cortical y litosférico durante la Orogenia Alpina, y adelgazamiento
del manto superior durante el Neogeno-Cuaternario. Respecto a los patrones de
deformacioén obtenidos en este capitulo, en los que se ha conseguido simular tanto
los relieves superficiales como la topografia del Moho durante la convergencia
cenozoica (Fig. 5.19), estarian condicionados por: a) el espesor inicial de la corteza
y litosfera, b) la deformacién por cizalla pura de las distintas litologias, c) las
variaciones laterales de composicion y temperatura, d) los procesos de flotabilidad
isostatica, y d) el plegamiento de las distintas capas de la litosfera. Segun esto, los
diferentes eventos tectonotermales que han ido configurado la reologia intraplaca de
la Peninsula Ibérica contribuirian también de manera efectiva en las deformaciones.
Por lo tanto, para explicar la estructuracion actual de la litosfera Ibérica ademas de
los pliegues en la corteza y litosfera (Cloetingh et al., 1999; Casas Sainz y Faccenna,
2001; Cloetingh et al., 2002; De Vicente et al., 2007; Fernandez-Lozano et al., 2008;
De Vicente et al., 2008b; De Vicente y Vegas, 2009; Casas-Sainz y De Vicente, 2009)
son necesarias las heterogeneidades litosféricas causadas por los diferentes procesos
tectonotermales desde el Paleozoico (Vergés y Fernandez, 2006) para permitir el
engrosamiento irregular en la corteza.
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Capitulo 6

Esfuerzos tecténicos activos

6.1. Introduccién

Uno de los problemas mas importantes al calcular las magnitudes de
los esfuerzos en la litosfera es la existencia de diversos estados de referencia de
esfuerzos. Estos pueden proporcionar estimaciones muy diferentes, que deben ser
correlacionadas de manera consistente con los procesos tectonicos. Los estados de
referencia mas cominmente aceptados para resolver los esfuerzos elasticos son, de
acuerdo con la terminologia de Engelder (1993), el estado de deformacion uniaxial
y el estado litostatico (McGarr y Gay, 1978; McGarr, 1988; Twiss y Moores, 1992;
Engelder, 1993; Ranalli, 1995; Turcotte y Schubert, 2002). El uso concreto de ambos se
justifica ocasionalmente, y, sin embargo, es muy frecuente que se asuman o describan,
sin especificar los motivos por los cuales resultan mas adecuados. Por otro lado, las
medidas directas en sondeos indican la presencia de elevados esfuerzos horizontales
respecto a los verticales en las zonas corticales mas superficiales (McGarr y Gay,
1978; Brudy et al., 1997; Lund y Zoback, 1999; Reynolds et al., 2006), mostrando
que esos dos estados de referencia representan aproximaciones incompletas del
estado de esfuerzos en la litosfera. De hecho, diferentes procesos naturales pueden
generar tensiones suficientemente elevadas que modifican los esfuerzos iniciales:
cargas en los limites de placa (esfuerzo tectonico, segun la terminologia de Engelder,
1993), cargas topograficas, descargas por erosion, cargas generadas por la curvatura
de la litosfera, cargas termoelasticas, presion de fluidos en poros (Twiss y Moores,
1992; Engelder, 1993; Turcotte y Schubert, 2002; Caputo, 2005). Al afiadir el
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esfuerzo tectdnico a la componente horizontal del estado de referencia se obtiene un
estado de esfuerzos tectdnico, en el que la magnitud de los esfuerzos horizontales
dependera de la eleccion del estado inicial de esfuerzos. Diversos autores han tratado
también el estado de referencia tectonico para evaluar la importancia relativa de
las fuentes locales y regionales de esfuerzo en la litosfera intraplaca a partir de las
variaciones de energia potencial gravitatoria (Zhou y Sandiford, 1992; Coblentz et
al., 1994; Coblentz y Sandiford, 1994). Puesto que esta cuestion constituye un tema
controvertido en la comunidad cientifica (p.e. Carminati et al., 2004), en este capitulo
se simularén los diferentes estados de esfuerzos mediante la técnica de los elementos
finitos con la finalidad de establecer cual de ellos resulta mas adecuado.

La informacion de esfuerzos intraplaca es esencial para entender las
fuentes de esfuerzos responsables de la deformacion litosférica. Los trabajos sobre
esfuerzos tectdnicos actuales en la Peninsula Ibérica se han centrado principalmente
en la obtencion de a) la orientacion del tensor de esfuerzos a partir de métodos de
inversion de esfuerzos en poblaciones de estrias de falla y/o mecanismos focales de
terremotos (Galindo-Zaldivar et al., 1993; Giner, 1996; De Vicente et al., 1996b;
Ribeiro et al., 1996; Herraiz et al., 2000; Rodriguez Pascua, 2001; Stich et al., 2006;
De Vicenteetal.,2008a), y b) su magnitud, bien mediante medidas directas en sondeos
(Gonzalez de Vallejo et al., 1988; Jurado y Miiller, 1997; Schindler et al., 1998) o
métodos numéricos de esfuerzo-deformacion (Golke y Coblentz, 1996; Carminati et
al., 1998; Andeweg, 2002; Cloetingh et al., 2002; Jiménez-Munt y Negredo, 2003).
El conocimiento de los regimenes de esfuerzos en el Sistema Central Espafiol es
exhaustivo (De Vicente et al., 1996b; Herraiz et al., 2000; De Vicente et al., 2007),
en cambio no hay estudios disponibles detallados sobre las magnitudes de esfuerzos
(medidas directas, métodos numéricos). Por esta razon, en este capitulo se presenta un
analisis de la distribucion de esfuerzos aplicando el método de los elementos finitos
a lo largo de dos secciones verticales NO-SE. La primera se restringe al borde sur
del Sistema Central (macizo de El Berrocal; Martin-Velazquez et al., 2009), mientras
que la segunda atraviesa toda la cadena (Fig. 6.1). Los dos perfiles son transversales
a las principales estructuras compresivas alpinas y, por tanto, paralelas al esfuerzo
maximo horizontal. Esta orientacion es 6ptima puesto que las cargas aplicadas a los
modelos y los esfuerzos resultantes se pueden comparar con las fuerzas tectonicas
en el entorno de Iberia, con los tensores de esfuerzos intraplaca obtenidos con otras
metodologias, y con las estimaciones directas de las magnitudes de esfuerzos. La
informacién petroldgica, estructural y dindmica (esfuerzos recientes) disponible
se ha utilizado para construir la geometria de los modelos numéricos con cuerpos
litoldgicos diferenciados y restringir las condiciones de contorno adecuadamente.
Los resultados obtenidos en este analisis completaran los datos existentes sobre
esfuerzos en el centro peninsular al incluir tanto su magnitud como su componente
en profundidad.

Este estudio plantea tres objetivos principales. EIl primero es establecer
las condiciones necesarias para reproducir las magnitudes de esfuerzos (estado de
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Figura 6.1. Esquema geologico del Sistema Central con la distribucion de los terremotos (puntos) y
mecanismos focales (De Vicente et al., 2007). El Macizo de El Berrocal (cuadro) se localiza dentro
del pop-up NE-SO de San Vicente, en el sector occidental de la cadena. La linea NO-SE indica la
orientacion del modelo de esfuerzos del Sistema Central. CBN-SC es el Cabalgamiento del Borde
Norte del Sistema Central, y CBS-SC es el Cabalgamiento del Borde Sur del Sistema Central.

referencia de deformacion uniaxial, estado de referencia litostatico, estado tectonico)
mediante modelos de elementos finitos, analizando concretamente el efecto de las
cargas horizontales aplicadas (uniaxial, litostatica, tectonica) y del valor del coeficiente
de Poisson. El segundo consiste en determinar las magnitudes de esfuerzos en el area
de El Berrocal (sector meridional del pop-up de San Vicente, apartado 4.4.1), teniendo
en cuenta la topografia actual, las variaciones reoldgicas asociadas a las diferentes
litologias y la magnitud de los esfuerzos tectdnicos recientes. Para conseguir estos
dos objetivos, se han realizado sendos tipos de modelos de esfuerzos que difieren
en la geometria y los parametros reologicos. En el primer caso, se ha asumido una
seccidn rectangular y una reologia media para la corteza superior, mientras que en el
segundo se ha incluido la topografia y las litologias principales aflorantes utilizando la
estructura profunda obtenida a partir de un modelo gravimétrico (apartado 6.2.1). El
Gltimo objetivo es calcular la distribucion en profundidad de los esfuerzos y acotar la
magnitud del esfuerzo tectonico en una seccidon del Sistema Central y de las cuencas
del Duero y Tajo, basada en un modelo de densidad (Gomez-Ortiz et al., 2005a), que
reproduce la topografia actual y se extiende hasta el limite litosfera-astenosfera.
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En todas las situaciones estudiadas, se ha considerado un comportamiento
mecanico eléstico en deformacion plana, puesto que se van a evaluar las magnitudes
de esfuerzos que son originadas por deformaciones independientes del tiempo, y
cuyos aspectos tedricos se han detallado en el capitulo 3. Para simular los esfuerzos
corticales se han aplicado los conceptos relacionados con la magnitud de esfuerzos,
también recogidos en el capitulo 3: estado de referencia de deformacion uniaxial,
estado de referencia litostatico y estado tectonico. Se ha utilizado el elemento
PLANES2 de ANSYS (Swanson Analysis Systems, Inc), que permite resolver las
ecuaciones de esfuerzo y deformacion cuando se aplica una carga, a partir de los
desplazamientos que se producen en los nodos en las direcciones X e Y, y de las
ecuaciones de comportamiento del material (capitulo 2) (Fig. 6.2). Los esfuerzos
compresivos calculados se expresan como valores negativos, y los tensionales como
positivos.

En los siguientes apartados se describen las cuestiones principales sobre la
geologia en el entorno del Cabalgamiento del Borde Sur del Sistema Central (macizo
de El Berrocal) (apartado 6.2) y la orientacion-magnitud de los esfuerzos tectonicos
en Iberia (apartado 6.3), antes de mostrar los resultados en la seccion cortical plana,
en la seccion del borde sur del Sistema Central, y en la corteza de centro peninsular
(apartados 6.4-6.6). Los aspectos generales relacionados con la geologia de la cadena
montafosa y de las cuencas sedimentarias se muestran en el capitulo 4.

6.2. El macizo de El Berrocal (pop-up de San
Vicente)

El Macizo de El Berrocal es un stock granitico (~20 km?) que forma parte
del Batolito de Avila (capitulo 4), postectonico respecto a la Orogenia Varisca, y
localizado dentro del pop-up alpino de la Sierra de San Vicente (apartado 4.4.1),
en el sector occidental del Sistema Central, cerca del Cabalgamiento del Borde Sur
(Fig. 6.1) (Fuster y Villaseca, 1987; Campos Egea et al., 1996; CSN, 2000; Bea et

t,, o
X J

Opcién triangular

Figura 6.2. Geometria, localizacion de los nodos (I, J, K, L, M, N, O, P) y sistema de coordenadas del
elemento PLANES?2 (X en la horizontal e Y en la vertical).
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al., 2004; De Vicente et al., 2007). Este bloque NE-SO se eleva sobre los sedimentos
terciarios de la Cuenca del Tiétar hacia el Norte y de la Cuenca de Madrid hacia el
Sur, y su estructura general se puede continuar a lo largo de todo el sector meridional
del Sistema Central hasta la Cadena Ibérica. Al igual que la estructura a gran escala
de la cadena, el pop-up de San Vicente muestra una clara asimetria en la distribucion
y vergencia de los cabalgamientos. La deformacion con transporte tectonico hacia
el sur se concentra en el Cabalgamiento del Borde Sur, mientras que las vergencias
hacia el norte aparecen mas repartidas en una serie de cabalgamientos imbricados
(Fig. 6.1) (De Vicente et al., 2007).

El plutén esté integrado principalmente por un cuarzogranito con feldespato
alcalino y dos micas siendo dominante la moscovita (granito de El Berrocal) aunque
también se han diferenciado leucogranitos y pegmoaplitas (Campos Egeaetal., 1996)
(Fig. 6.3). Aloja una mineralizacion uranifera y ha sido objeto de numerosos estudios
para determinar procesos de migracion de radionucleidos naturales y caracterizar el
contexto geoldgico en el que se producen (Campos Egea et al., 1995, 1996; Pérez del
Villar et al., 1996; Gimeno et al., 1996; CSN, 2000; Elorza et al., 2003; Pérez-Lopez
et al., 2005; Gomez et al., 2006; Martin-Velazquez et al., 2009). La roca encajante

Figura 6.3. @) Modelo digital del terreno (tamaiio de pixel 50 x 50 m) utilizado para obtener la
topografia de la seccion cortical modelizada (basado en los mapas topogrdficos E 1:50.000 del Servicio
Geogrdfico del Ejército 579, 580, 602 y 603). Coordenadas UTM referidas al huso 30. La linea NO-SE
indica la orientacion del perfil de los modelos gravimétrico y de elementos finitos. b) Mapa geologico
del Macizo de El Berrocal con los principales cuerpos litologicos y red de fracturacion. c¢) Trayectorias
de esfuerzo horizontal maximo (0y) y esfuerzo horizontal minimo (0,) del campo alpino a partir
del andlisis de poblaciones de fallas. o, es la proyeccion horizontal del esfuerzo principal mdximo
en tensores de desgarre. O, es la proyeccion horizontal del esfuerzo principal medio en tensores
extensionales (Modificadas de CSN, 2000).
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esta formada por un granito biotitico (granodiorita de San Vicente) en la que también
resalta el afloramiento de un dique granitico rico en cuarzo con feldespato alcalino
y acmita (dique aplitico de Almorox-Navamorcuende) hacia el NO y NE del pluton.
Ambos, pluton y dique, son contemporaneos e intruyen en la granodiorita durante
la importante etapa extensional tardivarisca (297 + 1 M.a.) (Doblas, 1989; Campos
Egea et al., 1996). El macizo tiene un fuerte control estructural debido a las etapas
finales variscas y a las alpinas que configuraron la cadena (Capote et al., 1990; De
Vicente et al., 1996b), descritas previamente en el capitulo 4. Su contacto con la
roca encajante esta controlado principalmente por fallas y se encuentra intensamente
fracturado, con predominio de fallas en direccion y de fallas normales (Fig. 6.3a
y 6.3b) (Doblas, 1989; Campos Egea et al., 1996; CSN, 2000; Pérez-Lopez et al.,
2005).

La evolucion tensorial de los esfuerzos en el macizo estd condicionada por
dos eventos tectonicos, deducidos a partir de la inversion de esfuerzos en poblaciones
de estrias de fallas y del andlisis fractal de distribuciones de fallas (CSN, 2000;
Pérez-Lopez et al., 2005): a) un evento extensional N-S durante el Pérmico superior-
Tridsico Inferior, que activa fallas normales E-O, fallas lateral derechas N60OE y
fallas lateral izquierdas N120E y genera un importante sistema de diques y venas
de cuarzo; b) un evento alpino (Eoceno-Actualidad?) en régimen de desgarre y con
un esfuerzo maximo horizontal (0,,) N160E que modela basicamente la morfologia
actual del macizo y activa fallas normales N160E, fallas lateral derechas N120-
140E, fallas lateral izquierdas N10-30E y cabalgamientos N60-70E (Fig. 6.3c). El
Cabalgamiento del Borde Sur del Sistema Central esta relacionado con este ultimo
campo de esfuerzos (De Vicente et al., 1996b).

6.2.1. Estructura profunda

Para deducir la estructura geoldgica del Macizo de El Berrocal en
profundidad se ha realizado un modelo gravimétrico 2+1/2D utilizando el programa
GM-SYS de Geosoft. El perfil es transversal al pluton granitico y al Cabalgamiento
del Borde Sur del Sistema Central segiin una direccion NO-SE subparalela al o,
alpino (Fig. 6.3). Se han utilizado los valores de anomalia de Bouguer del mapa
gravimétrico del Macizo Ibérico realizado por ENRESA (Mufioz Martin et al.,
2004a) con una resolucion en el perfil de 1 dato/3km. Para evitar problemas de
borde, los limites laterales del modelo se han prolongado 200 km. Las densidades
de las capas profundas y de los cuerpos litologicos superficiales diferenciados se
han determinado a partir de los valores propuestos por Turcotte y Schubert (2002),
Pérez del Villar et al. (1996) y Gomez-Ortiz et al. (2005a). La geometria del pluton
y la profundidad del basamento bajo la Cuenca del Tajo, asi como los valores de
densidad, seréan utilizadas posteriormente en el modelo numérico de esfuerzos.

La curva de anomalia de Bouguer presenta un fuerte gradiente en el SE
del perfil que se justifica con el contraste de densidad entre las rocas pluténicas
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del Sistema Central y los sedimentos de la Cuenca del Tajo (Fig. 6.4). El contacto
entre ambas unidades se realiza a través del Cabalgamiento del Borde Sur, cuyo
buzamiento disminuye cerca de la superficie, al igual que en el sector oriental
(Fig. 6.5) (Racero Baena, 1988; Gomez-Ortiz et al., 2005a). Durante el Eoceno, el
movimiento a lo largo de la falla se produjo probablemente de manera paralela a su
direccion como un desgarre lateral izquierdo, mientras que a partir del Oligoceno-
Mioceno inferior funcion6 como una falla inversa (De Vicente et al., 2007). Sin
embargo, la variacion del buzamiento con la profundidad podria estar relacionada
con el contraste de reologia entre la cadena montafiosa y la cuenca sedimentaria
durante el acortamiento cenozoico (apartado 5.7.2). Los datos geofisicos sefialan el
predominio de rocas metamorficas en el basamento de la cuenca sedimentaria en los
sectores situados al Norte (Querol Miiller, 1989), y Capote et al. (1981) proponen la
continuidad del Complejo de Gredos hasta los Montes de Toledo debido a afinidades
estratigraficas y petrologicas. Sin embargo, puesto que no hay datos de sondeos
disponibles que indiquen la naturaleza del basamento en esta area tan proxima a la
cadena, se ha modelizado como un cuerpo con una densidad igual a la granodiorita
de San Vicente (p = 2.700 kg m?). Para disminuir el valor de la anomalia calculada,
se ha incluido una cufia de rocas graniticas en el basamento de la cuenca que habria
quedado en el bloque hundido de la falla, tal y como sugiere la cartografia geoldgica
y los datos estructurales.

Con las geometrias y los valores de densidad empleados para las distintas
unidades modelizadas, se ha obtenido un buen ajuste entre los datos observados y
calculados de anomalia de Bouguer. El salto vertical deducido del Cabalgamiento
del Borde Sur es de ~1.000 m, y desde ahi el basamento profundiza gradualmente
hacia el Sur hasta alcanzar un espesor maximo de 1.500 m de sedimentos hacia

Figura 6.4. Modelo gravimétrico 2+1/2D del Macizo de El Berrocal a lo largo una direccion NO-SE
(localizacion en la figura 6.3). a) Curvas de anomalia de Bouguer observada y calculada. b) Corte
geologico interpretado hasta los 4 km de profundidad, con los valores de densidad de los cuerpos
litologicos. El rectangulo indica la seccion analizada mediante el método de elementos finitos.
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Figura 6.5. Vista general e interpretacion del Cabalgamiento del Borde Sur del Sistema Central sobre
la Cuenca de Madrid en el sector oriental (urbanizacion Las Cuestas de Villanueva del Pardillo,
Madrid) (tomada de De Vicente, 2009).

el interior de la Cuenca del Tajo. El relleno cenozoico de sedimentos es por tanto
menor que el estimado hacia el NE, donde se localiza el depocentro de la cuenca con
3.500 m (Fig. 4.12) (Racero Baena, 1988; Querol Miiller, 1989).

6.3. [Esfuerzos actuales: orientacion y
magnitud

Los esfuerzos tectonicos activos de Iberia estan condicionados por el limite
convergente difuso entre las placas Eurasiatica y Africana y por el limite divergente
entre las placas Eurasiatica y Norteamericana (Golke y Coblentz, 1996; De Vicente
et al., 2000; Andeweg, 2002; Jiménez-Munt y Negredo, 2003; De Vicente et al.,
2008a). El esfuerzo maximo horizontal en el centro peninsular, deducido a partir
de la inversion de estrias de falla y de mecanismos focales de terremotos, tiene una
orientacion NO-SE a NNO-SSE (Fig. 6.6) (Giner, 1996; De Vicente et al., 1996b;
Andeweg et al., 1999; Herraiz et al., 2000; De Vicente et al., 2007; De Vicente
et al., 2008a). Tanto en la zona de Somosierra como en la de Guadarrama, los
paleoesfuerzos, huellas de fision y el relleno sedimentario de las cuencas apoyan
la hip6tesis de una evolucion compleja durante el Terciario con varios pulsos de
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acortamiento desde el Oligoceno-Mioceno inferior hasta la actualidad (apartado
4.4.4; De Bruijne y Andriessen, 2002; De Vicente et al., 2007). En el sector de
Gredos, la deformacion parece haber sido continua y bajo un campo de esfuerzos
N-S (De Bruijne y Andriessen, 2002). La region situada mas hacia el oeste (Sistema
Central Portugués) también muestra una actividad mas continua durante el Terciario,
con evidencias de cabalgamientos plio-cuaternarios (Cabral, 1995; Ferreira-Soares et
al., 2005) y terremotos destructivos (sismo de Benavente, 1909, Mb 6.0, mecanismo
focal inverso NE-SW) (Stich et al., 2005; De Vicente et al., 2008a). En la Cuenca de
Madrid hay estructuras paleosismicas cuaternarias (Giner, 1996; Rodriguez-Pascua,
2005) pero la sismicidad instrumental es de baja a moderada y se extiende hasta una
profundidad de unos 15 km (Fig. 7.14; Giner, 1996; De Vicente et al., 1996b; Herraiz
et al., 2000; De Vicente et al., 2007; De Vicente et al., 2008a).

El régimen tectonico activo de Iberia cambia desde inverso, en el sector
mas sudoccidental de la peninsula, a normal en el sector NE (Fig. 6.6) (Jiménez-
Munt y Negredo, 2003; De Vicente et al., 2008a; Olaiz et al., 2009). Estas dos
zonas estan enlazadas por una region bajo condiciones tensoriales de desgarre a
extension uniaxial, donde el esfuerzo principal minimo esta orientado NE-SO y
hay permutaciones entre el esfuerzo principal medio y méximo desde el NO-SE
a la vertical. El Sistema Central se localiza en esta zona intermedia, y el campo de
esfuerzos descrito previamente en el entorno de la Sierra de San Vicente durante el

Figura 6.6. Trayectorias del o, tecténico activo en Iberia y alrededores, y valores parametrizados del
factor de forma del elipsoide de deformacion a partir de datos de mecanismos focales de terremotos
calculados mediante el tensor de momento sismico (tomada de De Vicente et al., 2008a).
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Eoceno-Actualidad es coherente con este contexto geodinamico (Pérez-Lopez et al.,
2005).

La magnitud del esfuerzo maximo horizontal en la peninsula, calculada
a partir de la relacion o, / o, (o, esfuerzo vertical) medida en sondeos mediante
la técnica de overcoring oscila entre 20-60 MPa km™ (Gonzalez de Vallejo et al.,
1988). En la plataforma costera del NE del Surco de Valencia el rango de valores
determinado mediante la técnica de borehole breakouts es menor, 5-20 MPa km'!
(Jurado y Miiller, 1997; Schindler et al., 1998).

Finalmente, las estimaciones de la fuerza tectonica para producir la
deformacion de la litosfera varian desde 1 x 102 a 6 x 102 N m! (Kusznir, 1991;
England y Molnar, 1991; Coblentz et al., 1994; Coblentz et al., 1998; Govers y
Meijer, 2001). Estos valores son equivalentes a un rango de esfuerzos tectonicos
comprendidos entre 10 y 60 MPa repartidos en un espesor litosférico de 100 km
(Coblentz et al., 1994; Pascal, 2006). Los modelos de esfuerzos mediante elementos
finitos de la parte occidental de la placa Euroasiatica indican que el mejor ajuste del
estado actual de esfuerzos en la Peninsula Ibérica se obtiene cuando se aplica una
fuerza a lo largo del limite Eurasiatico-Africano que aumenta desde ~0,1 x 10> N
m al Oeste (proximidades de la Falla Gloria) a ~1,5 x 10> N m*! al Este (zona de
Tunez) (Golke y Coblentz, 1996; Andeweg, 2002). El o, tectonico intraplaca de
Europa, calculado en estos analisis, esta caracterizado por una compresion NO-SE
y una magnitud de 10-20 MPa. Por otro lado, la resistencia total de la litosfera en el
Sistema Central, integrando perfiles reologicos, varia desde 2,5-3 x 10> N m™!, bajo
esfuerzos diferenciales compresivos, a 1,5-2,5 x 10> N m*!, bajo tensionales (Tejero
y Ruiz, 2002). Esta resistencia intraplaca debe igualar el esfuerzo tectdnico aplicado
en los limites de placa (Zoback y Townend, 2001).

6.4. Efecto del coeficiente de Poisson y de la
carga horizontal

Para estimar los parametros reoldgicos y las condiciones de contorno que
reproducen mejor los estados de esfuerzos de referencia (deformacion uniaxial y
litostatico) y tectonico mediante la técnica de los elementos finitos, se han realizado
una serie de modelos de esfuerzos con una topografia plana y una reologia cortical
media.

La geometria bidimensional representa una seccion cortical de 50 km de
longitud y 10 km de profundidad con un comportamiento mecanico eléstico (Tabla
6.1). La malla esta constituida por 500 elementos cuadrilateros de ocho nodos, con
un tamafio de 1 x 1 km?y en deformacion plana, y 1621 nodos (Fig. 6.7). Respecto
a las condiciones de contorno, se ha restringido el desplazamiento vertical de los
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Tabla 6.1. Pardmetros reoldgicos de los materiales modelizados en la seccion cortical rectangular y en
la seccion del Macizo de El Berrocal.

Modelos de esfuerzos Modulo de Coeficiente de  Densidad

Young (Pa) Poisson (kg m?)
Corteza plana 60E9 0,25-0,49 2800
Berrocal homogéneo 40E9 0,25-0,49 2600
Berrocal heterogéneo
Granito El Berrocal 50E9 0,25-0,49 2650
Granodiorita San Vicente 40E9 0,25-0,49 2700
Sedimentos Cuenca Tajo 30E9 0,25-0,49 2400

nodos basales y, para que los modelos estén en equilibrio, se ha fijado el movimiento
horizontal del nodo localizado en la mitad de la base. Se ha aplicado la aceleracion
de la gravedad (g = 9,8 m sg?) y una carga horizontal compresiva en ambos limites
laterales, asumiendo que el esfuerzo principal en la vertical resulta de la carga
litostatica (McGarr y Gay, 1978) y teniendo en cuenta que otros estudios numéricos
de Iberia sugieren que es necesario incluir un acortamiento desde el Norte y el Sur
para producir patrones coherentes de deformacion (Cloetingh et al., 2002; Martin
Velazquez y Elorza, 2007; modelos del capitulo 5). Se realizaron diversos analisis
modificando las condiciones de contorno, los parametros reoldgicos y las dimensiones
del modelo para examinar su comportamiento. Sin embargo, inicamente se muestran
los resultados obtenidos al variar la carga horizontal aplicada y la magnitud del
coeficiente de Poisson, puesto que son los aspectos que influyen de manera decisiva
en las magnitudes de esfuerzos.

En primer lugar se han analizado las diferencias existentes al aplicar una
carga horizontal, cuya magnitud se calcula por un lado mediante la ecuacion de
deformacion uniaxial [3.66] (modelo A), y por otro mediante la ecuacion litostatica
[3.65] (modelo B). En la figura 6.8a-b se muestran los diagramas de contorno de los
esfuerzos verticales (o) y horizontales (o), obtenidos para un valor del coeficiente
de Poisson de 0,25. En el modelo A, los contornos de 0, son paralelos a la superficie,
y su magnitud sigue la relacién pgy [3.64]. Sin embargo, aunque o, aumenta con

Figura6.7. Caracteristicas de la malla de elementos finitos, condiciones de contornoy cargas aplicadas
en la seccion cortical con una topografia plana. Leyenda de simbolos: 1. desplazamiento permitido en
la horizontal, 2. nodo sin desplazamiento, 3. gravedad, 4. carga horizontal.
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Figura 6.8. Diagramas de contornos de las magnitudes de esfuerzos verticales (0,) y horizontales (Oy)
en la seccion cortical con topografia plana. a) Modelo A: carga horizontal uniaxial y v = 0,25, b) Modelo
B: carga horizontal litostaticay v =0,25. ¢) Modelo C: carga horizontal litostaticay v =0,49.

la profundidad en el modelo B, sus contornos se curvan hacia los limites laterales,
indicando valores mayores en estos sectores. En cuanto a o, en el modelo A los
contornos son de nuevo paralelos a la superficie topografica y la magnitud es igual
al esfuerzo horizontal uniaxial, mientras que en el modelo B, los contornos tienen
una geometria convexa y su magnitud es igual al esfuerzo litostatico inicamente en
los laterales.

Puesto que no se ha podido reproducir un estado de esfuerzos litostatico,
se ha llevado a cabo un tercer andlisis (modelo C). En este, se ha aumentado el
coeficiente de Poisson a un valor proximo a 0,5 y solo se ha considerado un caso de
carga, ya que la carga horizontal uniaxial se iguala a la carga litostatica. Bajo estas
nuevas condiciones, los diagramas de contorno de o, =0, = pgy, obteniéndose,
por tanto, un estado de referencia litostatico (Fig. 6.8c).

Finalmente, se hamodelizado el efecto de los esfuerzos tectonicos anadiendo
20 MPa a la carga horizontal de los modelos A y C (modelos D y E respectivamente;
ecuaciones [3.67] y [3.68]). La magnitud de esta carga tectonica extra estad dentro
del rango de valores recogido en el apartado anterior. ¢, no experimenta ninguna
modificacion, pero la magnitud de o, aumenta en 20 MPa en los dos analisis (Fig.
6.9). Asi se consigue simular un régimen tectonico o, >0, en toda la seccion a
partir de un estado de referencia litostatico (modelo E), al igual que en el primer
kilémetro del perfil que parte de un estado uniaxial (modelo D). En este tltimo caso,
predomina un régimen tecténico o, <o, en la seccién.
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Figura 6.9. Perfiles de esfuerzo mdximo horizontal-profundidad en la seccién cortical con topografia
plana. A, modelo A con carga horizontal uniaxial. C, modelo C con carga horizontal litostatica. D,
modelo D con carga horizontal uniaxial + tectonica (20 MPa). E, modelo E con carga horizontal
litostatica + tectonica (20 MPa). La linea C también representa el esfierzo vertical litostdtico o,. Se
han representado las estimaciones directas en sondeos del esfuerzo efectivo maximo horizontal (Brudy
etal., 1997; Lund y Zoback, 1999; Reynolds et al., 2006).

6.5. Efecto de la topografia y la litologia

Después de simular los estados de esfuerzos de referencia uniaxial y
litostatico, y el estado de esfuerzos tectonico en un modelo cortical sencillo, se
ha examinado la influencia de la carga topografica y de los cambios litologicos en
la magnitud de los esfuerzos a partir de varios modelos de elementos finitos en el
Macizo de El Berrocal (Sierra de San Vicente). En unos se ha asumido la reologia
media de la corteza superior mientras que en otros se han incluido las tres litologias
principales que afloran en la zona estudiada: granito El Berrocal, granodiorita San
Vicente, y sedimentos de la Cuenca del Tajo (Tabla 6.1). Para estos ultimos se ha
utilizado el modelo gravimétrico 2+1/2D previamente realizado y en el que se habia
establecido tanto la geometria profunda del plutén como el espesor de sedimentos en
la Cuenca del Tajo (Fig. 6.4).

La seccion modelizada tiene una longitud de 12,5 km, una altura maxima de
1.050 m sobre el nivel del mar y se extiende hasta una profundidad de -4 km. La base
no tiene un significado geologico, pero su profundidad constante es necesaria para
calcular los esfuerzos verticales respecto a un mismo nivel de referencia. La malla
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elastica estd formada por 4.162 elementos cuadrilateros de ocho nodos (PLANES?2)
con deformacion plana (tamafio medio de 125 x 125 m?) y 12.775 nodos (Fig. 6.10).
Las condiciones de contorno son similares a las del analisis mostrado en el apartado
anterior, es decir, se ha fijado el movimiento vertical de la base y el movimiento
horizontal del nodo basal localizado sobre el Cabalgamiento del Borde Sur. Respecto
a las cargas aplicadas al modelo, se han incluido la gravedad y una carga horizontal
compresiva en los laterales cuya magnitud es igual al esfuerzo uniaxial [3.66] y al
litostatico [3.65]. A estas cargas horizontales se les ha sumado una carga constante
con el fin de analizar el efecto de los esfuerzos tectonicos procedentes del limite
entre la placa Euroasiatica y la Africana [3.67 y 3.68].

En la figura 6.11 se muestran los resultados obtenidos en el corte de El
Berrocal con una reologia homogénea al simular los estados de referencia uniaxial
y litostatico (caso 1; Tabla 6.1). Los diagramas de esfuerzos verticales son similares
a los obtenidos en los modelos A y C: los contornos son paralelos a la superficie
topografica, indicando de nuevo un aumento proporcional a la profundidad que
depende de la carga topografica [3.64]. Sin embargo, la magnitud del esfuerzo

Figura 6.10. Caracteristicas de la malla de elementos finitos, condiciones de contornos y cargas
aplicadas en la seccion del Macizo de El Berrocal. a) Reologia cortical homogénea. b) Reologia
heterogénea. Leyenda litologica: A. granito El Berrocal, B. granodiorita San Vicente, C. relleno
sedimentario de la Cuenca del Tajo. Leyenda de simbolos: 1. desplazamiento permitido en la horizontal,
2. nodo sin desplazamiento, 3. gravedad, 4. carga horizontal.



— Esfuerzos tecténicos activos —

horizontal es ligeramente diferente, puesto que su incremento es menor en las partes
centrales de ambos analisis que en los sectores laterales. Incluso, en la superficie
se desarrollan pequefias areas con o, tensional. Mediante el calculo de la relacion
oy /o,, se observa que al incluir las variaciones topograficas la mayor parte de
ambos modelos estan bajo un régimen con o, <0, . A partir de la carga uniaxial, los
esfuerzos principales se disponen en la vertical (o, =0,) y en la horizontal
(0,=0, 0 0,). En cambio, a partir de la carga litostatica, solo estan
orientados en la vertical/horizontal en el macizo granitico y en los limites
laterales, aunque o, tiende a la vertical y o, a la horizontal.

Para estudiar el efecto de las heterogeneidades litoldgicas en las magnitudes
de esfuerzos, se ha realizado una modelizacién similar pero teniendo en cuenta
los diferentes parametros elasticos de cada tipo de roca (caso 2; Tabla 6.I). Las
principales diferencias entre este analisis y el anterior (caso 1) se obtienen al aplicar
una carga uniaxial, especialmente en la magnitud de esfuerzo horizontal (Fig. 6.12):
en la parte mas elevada del perfil se desarrolla una amplia zona con o, tensional.
Los esfuerzos resultantes al incluir una carga horizontal litostatica son similares a
los del modelo homogéneo (caso 1), aunque se detectan saltos en la magnitud al
atravesar los contactos litologicos. Una vez mas, el régimen de esfuerzos es 0, <Oy,
con ambos tipos de carga.

Figura 6.11. Diagramas de contornos de oy, 0y Y o, /0y, y tensores de esfuerzos principales (o,
0,, 0,) en el Macizo de El Berrocal con una reologia homogénea (caso 1). a) Carga horizontal uniaxial y
v=0,25. b) Carga horizontal litostaticay v=0,49.
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Figura 6.12. Diagramas de contornos de oy, o, Y o, | 0,, y tensores de esfuerzos principales (o, 0,,
0,) en el Macizo de El Berrocal con una reologia heterogénea (caso 2). a) Carga horizontal uniaxial y
v =0,25. b) Carga horizontal litostatica y v =0, 49.

Con objeto de analizar el efecto del esfuerzo tectdnico originado en el limite
convergente entre las placas Eurasiatica y Africana, se ha afiadido una presion de 20
MPa a la carga horizontal de la seccion heterogénea (caso 3) (Fig. 6.13), de acuerdo
con los estudios sobre magnitudes de esfuerzos tectonicos en el interior de Iberia
(Golke y Coblentz, 1996; Andeweg, 2002; Tejero y Ruiz, 2002). Las discontinuidades
de los contornos de esfuerzos en los contactos litoldgicos se agudizan, y la magnitud
de oy sufre un incremento aproximado de 20 MPa. Si se aplica una carga litostatica
en los limites laterales, o, cerca de la superficie es mayor en los valles, donde se
producen cambios en la litologia, que en las cumbres. Sin embargo, el resultado méas
significativo es que el régimen de esfuerzos es o, > 0, tanto en la parte superior del
analisis con carga uniaxial como en todo el modelo con carga litostatica. En general,
los esfuerzos principales estan en la vertical/horizontal, excepto para la zona mas
superficial de las secciones donde se orientan de manera paralela/perpendicular a
la superficie topografica. En el caso uniaxial, 6, =0,y 0, =0, 0 0, en la parte
superior donde o, >o0,, mientras que hacia la parte inferior donde o, <o, se
produce una rotacion y finalmente una permutacion de esfuerzos (o, =0, Yy 0y = 0,).
En el caso litostéatico, los esfuerzos principales practicamente coinciden con los ejes
vertical/horizontal (o, =0,y 0, =0,).
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Figura 6.13. Diagramas de contornos de 0y, Oy Y Oy | O, y tensores de esfuerzos principales (0,, 0,
0,) en el Macizo de El Berrocal con una reologia heterogénea (caso 3). a) Carga horizontal uniaxial +
tectonica (20 MPa) y v=0,25. b) Carga horizontal litostdtica + tecténica (20 MPa) y v =0,49.

6.6. Discusion

6.6.1. Estados de esfuerzos en modelos de elementos finitos

Mediante la técnica de los elementos finitos, se han conseguido simular dos
estados de referencia de esfuerzos (deformacion uniaxial y litostatico) y el estado de
esfuerzos tectdonico en una seccion cortical con topografia plana. El estado uniaxial
(modelo A) se alcanza cuando se aplica una carga horizontal uniaxial en los limites
laterales del modelo. Los esfuerzos horizontales compensan la extension horizontal
gue se origina por la carga gravitatoria, y son menores que los esfuerzos verticales.
El estado litostatico (modelo C) so6lo se desarrolla al incrementar el coeficiente de
Poisson hasta un valor proximo a 0,5. Cuando v =0,25 (modelo B), la magnitud
de o, en los primeros 5 km de la parte central del perfil es incluso mayor que la
de o,. Aunque un coeficiente de Poisson de ~0,5 es muy elevado comparado con
los datos experimentales (Twiss y Moores, 1992; Chevrot y van der Hilst, 2000;
Turcotte y Schubert, 2002; Punturo et al., 2005; valores calculados en el capitulo
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5, tabla 5.I)), es necesario para simular el estado litostatico mediante elementos
finitos, como consecuencia de la teoria de elasticidad en deformacién plana [3.26-
3.31]. La simplificaciéon en el comportamiento de la corteza superior desde un
modelo tridimensional a uno bidimensional implica que: a) las cargas litostaticas
que estan fuera de la seccion no se incluyen en el andlisis, y b) la componente del
tensor de esfuerzos que es perpendicular a dicha seccidn se resuelve a partir de las
otras dos componentes [3.29]. Por lo tanto, en el caso de deformacion plana, los
tres esfuerzos normales son iguales cuando el valor del coeficiente de Poisson es
~0,5. Wu (2004) también plantea esta cuestion en modelos numéricos con reologias
viscoelasticas incompresibles. El estado tectonico se puede obtener simplemente
anadiendo una carga horizontal constante (20 MPa) a ambos estados de referencia.
El estado tectonico a partir del estado litostatico (modelo E) queda caracterizado por
un régimen generalizado o,, > 0, . Sin embargo, el valor de 20 MPa no es suficiente
para producir este régimen tecténico en toda la seccidén considerando una carga
uniaxial (modelo D) y el estado de esfuerzos en su parte inferior se define por un
régimen con o, <0, .

6.6.2. Desviaciones a partir de los estados de referencia de
esfuerzos

Este analisis se ha completado afiadiendo primero la topografia,
posteriormente las heterogeneidades litolégicas del borde sur del Sistema Central
en la zona estudiada, y finalmente la carga tectonica. El relieve y las propiedades
elasticas de las rocas generan componentes locales de esfuerzos cuyo efecto
es relativamente pequefio (Savage y Swolfs, 1986; Liu y Zoback, 1992; Twiss y
Moores, 1992; Engelder, 1993). Debido a la carga topografica (caso 1), se origina una
desviacion de los esfuerzos respecto a ambos estados de referencia. Las magnitudes
del esfuerzo horizontal disminuyen por debajo de los valores deducidos a partir de
las ecuaciones [3.65] y [3.66]. Incluso el esfuerzo vertical es ligeramente menor que
el esfuerzo litostatico [3.64]. Los diagramas o, /o, muestran un régimen o, <o,
generalizado. En la situacion de carga litostatica, la topografia no solo modifica
las magnitudes del tensor de esfuerzos sino también las orientaciones puesto que
produce desviaciones de los ejes principales de la vertical/horizontal. Cuando se
modelizan diferentes cuerpos litologicos (caso 2), hay pequefias variaciones en las
magnitudes de esfuerzos, que estan relacionadas con los nuevos valores de médulo
de Young y densidad, principalmente asociadas al granito paleozoico del pluton de
El Berrocal y a los sedimentos terciarios de la Cuenca del Tajo. Sin embargo, la
principal desviacion respecto al estado de referencia se produce a partir de la carga
tectonica debida a la fuerza de empuje Africano-Eurasiatica (caso 3). El incremento
de o, genera un cambio en el regimen tectonico desde o, <o, a o, >0o,, que
involucra a toda la seccion si el estado de referencia es litostatico, y solo a la parte
superior si es uniaxial.
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6.6.3. Estados de referencia: uniaxial vs. litostatico

Aunque diversos autores sugieren que el estado de referencia no tectonico
de la litosfera mas apropiado es aquel en el que los tres esfuerzos principales son
iguales (McGarr, 1988; Ranalli, 1995; Turcotte y Schubert, 2002), otros proponen
también la aproximacidn de condicidon de contorno con deformacion horizontal cero
(Twiss y Moores, 1992; Engelder, 1993; Carminati et al., 2004). La magnitud del
esfuerzo maximo horizontal es la componente del tensor de esfuerzos mas dificil de
determinar (Reynolds et al., 2006). Sin embargo, las medidas directas en sondeos
profundos, en areas geologicamente diferentes, restringen o, en los siguientes
intervalos: ~150-200 MPa a ~4 km de profundidad en el Macizo de Bohemia (Brudy
etal., 1997), ~140-160 MPa a ~5 km en el Escudo Baltico (Lund y Zoback, 1999), y
~105-115 MPa a ~3 km en las cuencas paleozoico-mesozoicas de Cooper-Eromanga
(Australia) (Reynolds et al., 2006). Estas medidas en sondeo tienen en cuenta la
presién de poros, y, por tanto, describen el tensor de esfuerzos efectivo, en el que
la magnitud de cada una de las componentes normales es reducida en una cantidad
igual a la presion de los fluidos en los poros. Diferentes estudios indican que la
corteza superior estd concretamente bajo una presién de poros hidrostatica (ver
por ejemplo Zoback y Townend, 2001). Para establecer el estado de referencia de
esfuerzos mas adecuado, se han proyectado estos valores en la figura 6.9 del modelo
cortical sencillo (apartado 6.4). Aunque los modelos numéricos presentados en este
capitulo no consideran la disminucion en la magnitud de los esfuerzos producida por
la presion de poros, el ¢, obtenido en las situaciones bajo un estado de referencia
litostatico (modelos C y E) muestra una mejor correlacion con las estimaciones en
sondeos que el o, de los casos uniaxiales (modelos A 'y D).

El pop-up de San Vicente se localiza en el sector del interior de la Peninsula
Ibérica que se caracteriza por un régimen tectonico que varia desde condiciones de
desgarre a extension uniaxial y por un esfuerzo principal minimo orientado NE-SO
(Jiménez-Munt y Negredo, 2003; De Vicente et al., 2008a). El campo de esfuerzos
mas reciente se ajusta a un régimen de desgarre (CSN, 2000; Pérez-Lopezetal.,2005).
Aunque los modelos numéricos realizados son bidimensionales y los esfuerzos se han
estimado bajo condiciones de deformacion plana [3.26 a 3.31], cuando se incluye la
carga tectonica, el esfuerzo maximo se desplaza desde la posicion vertical (o, <0y )
a la horizontal (o, >0, ) (Fig. 6.12-6.13). Con el fin de obtener el valor minimo
necesario para desarrollar un régimen generalizado o, >0, , se ha incrementado
gradualmente el valor de la carga tectonica en el caso 3 del Macizo de El Berrocal
(apartado 6.5). La transicion desde un régimen 0, <O, a uno o, >0, , Se
consigue por encima de un rango de 15-20 MPa desde el estado litostatico, mientras
que desde el estado uniaxial se debe afiadir una carga tectonica horizontal mayor de
65-75 MPa. Estas magnitudes estan de acuerdo con las ecuaciones [3.65] y [3.66].
Sin embargo, aunque la carga tectonica a partir del estado litostatico estaria muy
proximas al rango de esfuerzos tectonicos intraplaca, de resistencia estimada y de
fuerza tectonica necesaria para deformar la litosfera Ibérica (Golke y Coblentz,
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1996; Andeweg, 2002; Tejero y Ruiz, 2002), la carga tectonica a partir del estado de
deformacion uniaxial es demasiado elevada.

Segun esto, tanto la distribucién de magnitudes del esfuerzo horizontal con
la profundidad como la magnitud de la carga tecténica apoyarian la aproximacion
litostatica al estado de referencia y descartarian la aproximacion uniaxial.

6.6.4. Esfuerzos intraplaca en la Peninsula Ibérica

Una vez que se han establecido las condiciones necesarias para reproducir
esfuerzos corticales mediante la metodologia de elementos finitos en secciones
bidimensionales, y se ha seleccionado el estado litostatico como estado de referencia
de esfuerzos mas adecuado, se pueden extraer conclusiones mas generales de los
esfuerzos actuales en el centro peninsular mediante un analisis a una escala menos
detallada que la del sector meridional del pop-up de San Vicente. La geometria de
este Gltimo modelo representaria la litosfera del Sistema Central y de las cuencas
del Duero y Tajo (Fig. 6.14). Estad formado por cuatro capas composicionales: una
corteza superior parcialmente cubierta por sedimentos continentales con un espesor
medio de 11 km, una corteza media de 11 km bajo las cuencas pero engrosada bajo la
cadena, una corteza inferior con una potencia media de 9 km y un manto litosférico.
La estructura cortical se ha sintetizado del modelo de densidad 2-2° obtenido por
Goémez-Ortiz et al. (2005a) a partir de un analisis gravimétrico 2+1/2D en el sector

Figura 6.14. Caracteristicas de la malla de elementos finitos, condiciones de contornos y cargas
aplicadas en la seccion del Sistema Central. Localizacion en la figura 6.1. Leyenda de simbolos:
1. desplazamiento permitido en la horizontal, 2. nodo sin desplazamiento, 3. gravedad, 4. carga
horizontal.
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Tabla 6.11. Parametros reoldgicos de los materiales modelizados en la seccion del Sistema Central.

Modulo de Coeficiente de  Densidad

Unidades Young (Pa) Poisson (kg m)
Sedimentos cuencas 20E9 0,49 2300
Corteza superior: cuencas 75E9 0,49 2870
Sistema Central 75E9 0,49 2670
Corteza media 91E9 0,49 2800
Corteza inferior 114E9 0,49 2900
Manto litosférico 172E9 0,49 3300

occidental de la Sierra de Guadarrama. El limite litosfera-astenosfera se ha situado a
una profundidad de 100 km (apartado 4.5.1; Banda et al., 1981; Tejero y Ruiz, 2002;
Spakman y Wortel, 2004; Martin Veldzquez y Elorza, 2007). Teniendo en cuenta los
resultados obtenidos en el capitulo 5, la geometria de este limite inferior no tiene
un significado geoldgico sino que representa el nivel de referencia necesario para
calcular adecuadamente los esfuerzos verticales. La malla esta formada por 13.920
elementos PLANES2, con un tamafio minimo de 400 x 400 m? y maximo de 2.500 x
2.500 m?, y 42.413 nodos. Los valores del médulo de Young son los mismos que los
empleados en los modelos de deformacion del capitulo 5 (Tabla 6.11). Estos se habian
calculado a partir de las velocidades de ondas p recopiladas por Gémez-Ortiz et al.
(2005a), incluyendo una velocidad media de 3.250 m sg' en los sedimentos. Las
densidades son las utilizadas por estos autores en su analisis gravimétrico. La corteza
superior del Sistema Central tiene una densidad menor que la de las cuencas.

En este modelo se ha aplicado de nuevo la carga de la gravedad y la carga
litostatica. Su base unicamente puede sufrir traslaciones horizontales, excepto el nodo
situado en la mitad que se ha mantenido en una posicién fija. En estas condiciones,
la magnitud del esfuerzo vertical y horizontal aumenta con la profundidad siguiendo
de manera muy proxima la relacion litostatica [3.65] (Fig. 6.15). Sin embargo, al
representar el factor de forma o, /0, se observan diferencias significativas en la
corteza del Sistema Central respecto a la de las cuencas del Duero y Tajo. Bajo la
cadena montafosa, se desarrolla un régimen de esfuerzos o,, <o,, mientras que
bajo las cuencas sedimentarias es principalmente []1, =[], aunque con algunos
sectores en las proximidades del basamento varisco elevado donde 0, >0, . La
region con o, <o, tiene una forma asimétrica, respecto a la traza del perfil, de
tal manera que en la zona norte apenas sobrepasa la corteza superior mientras que
en la zona sur llega a afectar a la corteza inferior. Esta distribucion tiene su reflejo
en los esfuerzos principales, produciendose una permutacion gradual entre o,y o.
desde las partes centrales del Sistema Central hacia los limites laterales, donde se
situan en la vertical/horizontal. Al incluir la carga tecténica (desde 5 a 25 MPa), el
régimen cambia progresivamente a o, > o, afectando antes a las cuencas y después
a la cadena (Fig. 6.16). La reduccion del area con 0,, <0, se produce de manera
concéntrica en torno a la parte meridional. A medida que aumenta el valor de la
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carga, los esfuerzos principales tienden a disponerse en la vertical/horizontal en toda
la seccion, estando o, en la horizontal.

Régimen de esfuerzos o, >0,

En todas las situaciones analizadas, el regimen de esfuerzos o, <o,
se localiza en las zonas con mayores cotas topograficas y con un mayor espesor
de corteza. Richardson y Coblentz (1994) obtienen unos resultados similares, y
coherentes con el caracter de la sismicidad, en la region de la Cordillera Blanca
(Andes peruanos) al modelizar esfuerzos no litostaticos a partir de un relieve y
una raiz cortical también asimétricos. Esta distribucion de los esfuerzos en zonas

Figura 6.15. Diagramas de contornos de Oy, Oy Y Ox | Oy, y tensores de esfuerzos principales (c,, 0,,
0,) en el Sistema Central y en las cuencas del Duero y Tajo al aplicar la carga de la gravedad y una
carga horizontal litostdtica.
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Figura 6.16. Diagramas de contornos de 0 | 0 y tensores de esfuerzos principales (o,, ©,, 0;) en
el Sistema Central y en las cuencas del Duero y Tajo al ariadir la carga tectonica. a) 5 MPa. b) 15
MPa. c) 25 MPa.
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orogénicas esta relacionada con las variaciones de energia potencial gravitatoria
como consecuencia de los contrastes laterales de densidad (Artyushkov, 1973; Zhou
y Sandiford, 1992; Coblentz et al., 1994; Richardson y Coblentz, 1994). Precisamente
estas regiones presentan una energia potencial gravitatoria elevada y su estado de
esfuerzos es extensional (Coblentz et al., 1994).

A partir de los modelos numéricos del Sistema Central, la topografia
elevada y la estructura cortical-litosférica parecen ser los responsables del régimen
de esfuerzos o, <o,y por tanto, las variaciones laterales de densidad constituirian
una importante fuente local de esfuerzos en la intraplaca Ibérica. En este sentido, para
simular los estados de esfuerzos actuales en la Peninsula Ibérica mediante modelos
en planta, también es necesario incluir los esfuerzos inducidos por los contrastes
de densidad (Golke y Coblentz, 1996; Andeweg, 2002). Aunque no hay suficientes
datos de mecanismos focales de terremotos en el interior de la cadena (Fig. 6.1)
para comprobar la validez de estos resultados, ajustarian bien con las caracteristicas
generales del régimen intraplaca, que oscila entre las condiciones de desgarre y las
condiciones de extension (Fig. 6.6).

Magnitud del esfuerzo tecténico

El Sistema Central se encuentra hoy en dia dentro de la compleja region
de la Peninsula Ibérica con un desarrollo simultaneo de regimenes de desgarre a
extensional (Fig. 6.6), debido a las permutaciones entre los esfuerzos principales
medio y maximo desde la vertical hacia el NO-SE (De Vicente et al., 2007). A
pesar de que la carga topografica de la cadena montafiosa parece condicionar cierta
compresién bajo las cuencas (areas con o, >0,), es necesario incluir ademas la
carga tectonica en los modelos numéricos para que el esfuerzo maximo se desplace
de manera generalizada desde la posicion vertical a la horizontal (Fig. 6.15-6.16),
al igual que ocurria en los modelos del pop-up de San Vicente (Fig. 6.12-6.13).
Para simular un régimen o, >0, en toda la seccién cortical del Sistema Central se
requiere aplicar una carga de 25 MPa (Fig. 6.16). Sin embargo, con valores menores
(5-10 MPa), tanto en las cuencas como en algunos sectores de la cadena se alcanza
este régimen, al mismo tiempo que en otros se mantiene ¢, <0,.

Las magnitudes del esfuerzo tecténico en la intraplaca Ibérica (10-20
MPa) originadas por las fuerzas tecténicas que actan a lo largo del limite de placas
Eurasiatico-Africano (0,1-1,5 10> N m™!), asi como los valores de resistencia (1,5-3
102N m) y las peculiaridades del régimen tectonico estimados en el centro peninsular
(Golke y Coblentz, 1996; Andeweg, 2002; Tejero y Ruiz, 2002; Jiménez-Munt y
Negredo, 2003; De Vicente et al., 2008a) sugieren que la carga tectonica en Iberia no
debe superar los 25 MPa y estaria dentro o proxima a los 5-10 MPa. Por otro lado, en
los Andes peruanos, con relieves superiores a los 4.500 m, la magnitud del esfuerzo
tectonico que permite explicar la sismicidad regional es de 25 MPa (Richardson y
Coblentz, 1994). Segun esto, los valores mas bajos de carga tectonica propuestos
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en el entorno de Iberia parecen ser también consistentes con una topografia menos
elevada. Dentro del intervalo de 5-10 MPa, las pequefias variaciones de magnitud,
unidas a las variaciones laterales de la estructura de la corteza, podrian favorecer
las permutaciones entre esfuerzos principales y originar un régimen de desgarre a
normal en el interior de la peninsula.

Por ultimo, teniendo en cuenta el valor mas elevado de este rango
tectonico (10 MPa), el gradiente del esfuerzo maximo horizontal en la seccién de
El Berrocal variaria entre 25-35 MPa km™. Las estimaciones directas de o, en
diferentes contextos geoldgicos de la Peninsula Ibérica (Pirineos, Cuenca del Ebro,
Surco de Valencia, Macizo Ibérico, Cordillera Ibérica), con diversas litologias y
bajo regimenes de esfuerzo distintos, proporcionan un limite superior en ~60 MPa
km™ con un intervalo mas frecuente de 10-30 MPa km! (Gonzalez de Vallejo et al.,
1988; Jurado y Miiller, 1997; Schindler et al., 1998). Por tanto, aplicando el valor
maximo de carga tectonica, estimado en el modelo litosférico del centro peninsular,
se obtienen unos gradientes de esfuerzos en el borde sur del Sistema Central que son
coherentes con las medidas realizadas en sondeos.
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Capitulo 7

Resistencia litosférica

7.1. Introduccidén

La litosfera puede deformarse por flexion como respuesta a diferentes
tipos de cargas verticales y horizontales (sedimentos, edificios volcanicos, hielo,
intrusiones magmaticas, tectonicas...) debido a su rigidez flexural [3.59] (Watts,
2001; Turcotte y Schubert, 2002). Las diferencias en la intensidad de la deformacion
de la litosfera continental entre las provincias tectonicas antiguas y jovenes se han
relacionado precisamente con variaciones en la resistencia litosférica (Watts y Burov,
2003; Pérez-Gussinyé y Watts, 2005; Cloetingh et al., 2005; Tesauro et al., 2007). La
estimacion de la resistencia/rigidez se puede abordar mediante distintas metodologias
que resuelven su distribucion con la profundidad (perfiles de resistencia), o calculan
los valores de resistencia integrada, espesor elastico efectivo (T,) [3.79-3.80] o
espesor sismogenético (T, ) (Ranalli y Murphy, 1987; Kohlstedt et al., 1995; Burov
y Diament, 1995; Maggi et al., 2000; Jackson, 2002; Watts y Burov, 2003; Handy
y Brun, 2004; Pérez-Gussinyé y Watts, 2005; Cloetingh et al., 2005). Sin embargo,
puesto que los resultados obtenidos con estos métodos pueden ser diferentes, sus
interpretaciones llegan a ser bastante controvertidas. Este intenso debate cientifico
afecta tanto al modelo de resistencia que se supone debe tener la litosfera, como a la
estimacion y significado concreto de T,y T,.

Los perfiles de resistencia se fundamentan en las leyes empiricas del
comportamiento fragil y viscoso de las rocas y minerales caracteristicos de la corteza
y el manto (apartado 3.4.3; Goetze y Evans, 1979; Chen y Molnar, 1983; Ranalli
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y Murphy, 1987; Sibson, 1986; Kohlstedt et al., 1995). Por lo tanto, la estructura,
la composicién y la temperatura de la litosfera, asi como la presencia de fluidos
y la velocidad de la deformacion, determinan la resistencia de la litosfera (Brace
y Kohlstedt, 1980; Ranalli y Murphy, 1987; Carter y Tsenn, 1987; Kohlstedt et
al., 1995). Debido a estos condicionantes y a diversas observaciones geoldgico-
geofisicas, se han propuesto dos modelos diferentes para explicar la resistencia
de la litosfera continental, conocidos como jelly sandwich (sandwich de gelatina)
(Chen y Molnar, 1983; Ranalli y Murphy, 1987; Kohlstedt et al., 1995; Burov y
Diament, 1995; Watts y Burov, 2003; Afonso y Ranalli, 2004; Burov y Watts, 2006;
Burov, 2009) y créme briilée (crema catalana) (Maggi et al., 2000; Jackson, 2002;
Afonso y Ranalli, 2004). La utilizacién de cada uno de estos modelos tiene distintas
implicaciones geodinamicas. La diferencia fundamental reside en el tipo de manto
litosférico, de tal manera que este es muy resistente en el primero mientras que
en el segundo apenas contribuye a la resistencia litosférica (Fig. 7.1). Dentro de
este contexto, es inevitable que la construccion de las curvas de resistencia se vea
afectada por las incertidumbres en la determinacion de los parametros reoldgicos y
en la caracterizacion de la estructura litosférica (Fernandez y Ranalli, 1997; Ranalli,
2003; Burov, 2003).

De manera paralela al debate sobre el modelo de resistencia, se ha generado
también una fuerte discusion relacionadacon T, y T, . Algunos investigadores indican

Figura 7.1. Modelos de resistencia de la litosfera continental durante grandes periodos de tiempo
(>10° afios): créme briilée y jelly sandwich. a) Modelo de deformacion. Las flechas indican el campo
de velocidades del flujo. b) Perfiles de resistencia de una litosfera con una edad termotectonica de
150 M.a. Estas curvas coinciden con las de Jackson (2002) y tienen un T, de 20 km. c) Perfiles de
resistencia de una litosfera con una edad termomecanica de 500 M.a. h,, es el espesor mecanico de la
litosfera (tomada de Burov, 2009).
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que ambos parametros son representativos de la resistencia de la litosfera continental
(Maggi et al., 2000; Jackson, 2002). Otros puntualizan que T, y T, aportan aspectos
diferentes del comportamiento de la litosfera frente a las deformaciones (Watts y
Burov, 2003; Burov y Watts, 2006; Burov, 2009): T, refleja la resistencia integrada
de la litosfera frente a cargas de larga duracion que producen su flexion, mientras que
T, muestra la resistencia de la corteza superior que responde mediante fracturacion
y sismicidad a cargas histéricas. Sin embargo, hay que sefialar que aunque
tradicionalmente se ha utilizado la distribucion en profundidad de los terremotos para
delimitar los niveles afectados por la deformacion fragil (Meissner y Strehlau, 1982;
Chen y Molnar, 1983; Sibson, 1986; Watts y Burov, 2003; Aldersons et al., 2003),
también hay discrepancias en la comunidad cientifica sobre la sencillez del criterio
friccional y la utilidad de las curvas de resistencia para explicar satisfactoriamente
el fendmeno sismico (Scholz, 1998; Handy y Brun, 2004; Fernandez-Ibafiez y Soto,
2008; Bizzarri, 2009).

Teniendo en cuenta la informacion geoldgica y geofisica disponible, se
ha estudiado la distribucion de la resistencia del interior de la Peninsula Ibérica
a lo largo de una seccion litosférica transversal al Sistema Central. La geometria
de este modelo es similar a la utilizada en el capitulo 6, basada en el modelo de
densidad de Gomez-Ortiz et al. (2005a). A partir de este analisis, se ha realizado una
estimacion de primer orden de la resistencia integrada, del espesor sismogenético, y
del espesor elastico efectivo. Finalmente, se han analizado las posibles condiciones
de deformacién intraplaca teniendo en cuenta el efecto del empuje tectonico actual.
Las ecuaciones termomecanicas implicadas se han resuelto mediante el codigo de
elementos finitos ANSYS. El anélisis de la distribucion de la resistencia y del calculo
de la deformacion es equivalente al realizado por Moisio y Kaikkonen (2000, 2001,
2004) en el escudo de Fenoscandia. Al abordar todas estas cuestiones, se pretenden
conseguir los siguientes objetivos: a) contribuir al conocimiento de la resistencia de
la litosfera Ibérica mediante un analisis detallado a lo largo de una seccién intraplaca,
b) identificar la contribucion relativa de la corteza y manto en el comportamiento de
la litosfera, y c) establecer las posibles implicaciones geodinamicas.

Los diferentes apartados en los que se ha dividido este capitulo muestran
en primer lugar los aspectos necesarios de la estructura de la litosfera Ibérica para
estudiar su resistencia (apartado 7.2) asi como los antecedentes de los distintos
trabajos en los que se ha tratado este tema en el entorno de Iberia (apartado 7.3).
A continuacion se describiran las particularidades del modelo numérico (apartado
7.4) y los resultados de la estimacion de la estructura térmica (apartado 7.5) y de la
resistencia (apartado 7.6) a lo largo de la seccion litosférica, para pasar finalmente
a la discusion conjunta de estos resultados dentro del contexto geodinamico del
microcontinente Iberia (apartado 7.7).
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7.2. Estructura de la litosfera intraplaca

Como se ha descrito en distintos apartados de los capitulos 4 y 5, la
estructura litosférica actual del centro de la Peninsula Ibérica es el resultado de una
compleja historia de eventos extensionales y compresivos desde el Paleozoico. La
corteza tiene un espesor de 30-31 km y se puede diferenciar una corteza superior de
11-14 km de espesor, una corteza media de 7-12 km y una corteza inferior de 7-9
km (Banda et al., 1981; Surifiach y Vegas, 1988; ILIHA DSS Group, 1993). Bajo
el Sistema Central el espesor cortical aumenta hasta 34-36 km (Surifiach y Vegas,
1988; ILTHA DSS Group, 1993; Tejero et al., 1996; Gomez-Ortiz et al., 2005a; De
Vicente et al., 2007) debido al arqueamiento de la corteza superior e inferior por las
compresiones alpinas (Surifiach y Vegas, 1988). El relleno sedimentario de la cuenca
del Duero alcanza ~2.000 m en las proximidades de la Cordillera Cantabrica y ~2.500
m en el Sistema Central (Alonso et al., 1996; Pulgar et al., 1996; Fernandez-Viejo
et al., 2000; Gomez-Ortiz et al., 2005a; De Vicente et al., 2007). El depocentro de la
Cuenca de Madrid en el borde sur del Sistema Central tiene una potencia acumulada
de sedimentos de ~3.400 m, incluyendo ~200 m de depositos cretacicos y mas de
1.000 m de yesos paledgenos (Racero Baena, 1988; Querol Miiller, 1989; Tejero et
al., 1996; Gomez-Ortiz et al., 2005a; De Vicente et al., 2007). El limite litosfera-
astenosfera en el interior peninsular se sitia a una profundidad de ~100 km (Banda
et al., 1981; Fernandez et al., 1998; Tejero y Ruiz, 2002; Spakman y Wortel, 2004;
Artemieva et al., 2006; Fernandez et al., 2008), con valores mas superficiales en la
cuenca del Duero (98 km) y mas profundos en la cuenca del Tajo (110 km) (Tejero y
Ruiz, 2002; estimaciones a partir de un modelo térmico).

Los diferentes estudios de petrologia (Racero Baena, 1988; Villaseca et al.,
1999; Alonso-Gavilan et al., 2004; Alonso-Zarza et al., 2004; Ancochea, 2004; Bea
et al., 2004; Villaseca y Orejana, 2008), gravimetria (Gémez-Ortiz et al., 2005a),
sismica (Banda et al., 1981; Querol Miiller, 1989), telesismos (Julia y Mejia, 2004),
y reologia (Tejero y Ruiz, 2002) indican que los materiales sedimentarios son
siliciclasticos en los margenes de las cuencas del Duero y Tajo y evaporiticos en
las areas centrales, que la naturaleza de la corteza superior es granitico-metamorfica
en el Sistema Central y metamorfica bajo las cuencas, que la corteza media es
granodioritica, que la corteza inferior es granulitica félsica, y que el manto es
peridotitico.

Elflujo de calor superficial en el centro de la Peninsula Ibérica se encuentra
dentro del rango 60-80 mW m?, con los valores més altos en el Sistema Central
(Fernandez et al., 1998). Los intervalos de produccion de calor en rocas graniticas
y metamorficas son respectivamente, 0,2-4,7 uyW m3 y 0.8-2.3 uW m? (Fernandez
etal., 1998), y en la corteza inferior apenas excede 1 uW m= (Villaseca et al., 1999;
Villaseca et al., 2005). La estimacion de la temperatura en el limite corteza-manto
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oscila entre 600-750 °C (Tejero y Ruiz, 2002; Villaseca et al., 2005; Fernandez et
al., 2008).

7.3. Estimaciones previas de la resistencia en
la Peninsula Ibérica

Ao largo de los Gltimos afios, diferentes trabajos han ido caracterizando el
comportamiento reologico de la litosfera Ibérica mediante la construccion de perfiles
de resistencia (p.e., en las Cordilleras Béticas, Van der Beek y Cloetingh, 1992; en
los Pirineos, Cuenca del Ebro, Surco de Valencia y Mallorca, Zeyen y Fernandez,
1994; en la Cuenca del Guadalquivir, Garcia-Castellanos et al., 2002; en el Arco
de Gibraltar, Fernandez-Ibafiez y Soto, 2008). La distribucion de la resistencia con
la profundidad en el entorno del Sistema Central y las cuencas del Duero y Tajo se
ha definido tanto en perfiles 1D (Gémez Ortiz, 2001; Tejero y Ruiz, 2000; Tejero y
Ruiz, 2002) como en secciones 2D (Martin-Velazquez et al., 2008).

Los estudios sobre la estructura mecanica del centro peninsular indican que
las tres unidades tectdnicas principales también delimitan tres dominios reoldgicos,
con una mayor magnitud de esfuerzos diferenciales en la Cuenca del Duero y menor
en el Sistema Central (Fig. 7.2; Tejero y Ruiz, 2002). En la corteza, se desarrollan
una transicidn fragil-dictil en compresion y dos en tension. Respecto al manto, la
deformacién es fundamentalmente ddctil, aungue en las cuencas terciarias puede
producirse fracturacion en las proximidades del limite corteza-manto si el régimen es
extensional. La corteza constituye una capa competente hasta ~20 km de profundidad,
aunque para composiciones himedas muestra un delgado nivel incompetente entre
la corteza superior y media. La capa competente del manto litosférico se extiende
hasta profundidades de ~45 km con peridotita seca y ~35 km con peridotita himeda.
La integracion de estos perfiles proporciona un rango de valores de resistencia
integrada entre 1.3 x 10"y 8 x 10> N m"!, con magnitudes menores bajo esfuerzos
extensionales y litologias himedas. En general, las resistencias integradas mayores se
asocian con la Cuenca del Duero y las menores con el Sistema Central. Estimaciones
mas recientes de la resistencia integrada aportan unos valores un orden de magnitud
mayor: 3.9 - 4.9 x 10"* N m! (Fernandez et al., 2008).

El espesor elastico efectivo en la Peninsula Ibérica se ha obtenido a partir
de diferentes metodologias. Mediante modelizacion flexural se han acotado valores
de T, entre 10-35 km en la Cuenca del Ebro (Gaspar-Escribano et al., 2001), 7 km en
la Cuenca del Tajo (Van Wees et al., 1996), 7-13 km en la cuenca del Guadalquivir
(Garcia-Castellanos et al., 2002), y 10 km en las Cordilleras Béticas (Van der Beek
y Cloetingh, 1992). Los analisis de coherencia de Bouguer indican un valor minimo
de T,~17 km (Gomez-Ortiz et al., 2005b) y un rango de magnitudes entre 15-30
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Figura 7.2. Perfiles de resistencia en la Cuenca del Duero, Sistema Central y Cuenca del Tajo. Las
lineas externas e internas indican las estimaciones para unas composiciones respectivas secas y
humedas. Los simbolos serialan la base de las capas competentes para las siguientes composiciones:
cuarcita humeda (cuadrado blanco), granito hiumedo (cuadrado negro), cuarzodiorita (triangulo),
peridotita humeda (circulo) y peridotita seca (rombo) (tomada de Tejero y Ruiz, 2002).

km (Pérez-Gussinyé y Watts, 2005) en el interior de Iberia. El calculo del espesor
elastico a partir del método de la admitancia de aire libre produce valores mayores
(30-40 km; Pérez-Gussinyé y Watts, 2005). Los resultados obtenidos a partir de
los perfiles de resistencia proporcionan distintas estimaciones para las cuencas del
Duero y Tajo y el Sistema Central (Gomez-Ortiz et al., 2005b): ~17 km/~26,5 km
(reologias humeda/seca) en las cuencas y 13 km/22 km (reologias humeda/seca) en
la cadena. Estas magnitudes se reducen en ~2 km al tener en cuenta la curvatura de la
placa. En el mapa de T, de la litosfera Europea realizado por Tesauro et al. (Tesauro
et al., 2007), se observa un incremento desde 5-10 km en la cadena hasta 35-40 km
en el interior de la cuencas (Fig. 7.3). Esta variacion de T, es mas gradual cuando se
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Figura 7.3. Espesor eldstico efectivo de la litosfera Europea a partir de la distribucion de la resistencia
(tomada de Tesauro et al., 2007).

analiza a lo largo de una seccion transversal al sistema montafioso (Martin-Velazquez
et al., 2008): en el Sistema Central tiene un valor medio de ~24 km, mientras que en
las cuencas hay un minimo en los depocentros (~22 km en Duero y ~23 km en Tajo)
y va incrementandose hacia el NO y SE (~24 km en Duero y ~25 km en Tajo).

7.4. Caracteristicas del modelo numérico

La resistencia de la seccion de la litosfera Ibérica se ha caracterizado
aplicando los mismos criterios que los requeridos para realizar los perfiles de
resistencia (apartado 3.4.3). Estos se fundamentan en el calculo de dos mecanismos
de deformacidn: a) aumento lineal de la resistencia fragil con la profundidad mediante
la relacion [3.53], y b) disminucién exponencial de la resistencia viscosa con la
profundidad de acuerdo con la ecuacion del creep de dislocacion [3.38]. Después
de calcular el mecanismo fragil y ductil en cada elemento de la malla, su resistencia
queda finalmente definida por el valor de menor magnitud.

Puesto que la resistencia fragil se ha calculado en régimen de falla inversa,
de desgarre y normal, los valores de la constante o , suponiendo un coeficiente de
friccion u=0,75, han sido respectivamente 3.0, 1.2 y 0.75 [3.49-3.51] (Ranalli,
1995). En A =P, /5, se ha considerado una presion de poros hidrostatica y se han
incluido las variaciones de densidad con la profundidad al calcular la carga litostatica.
Respecto a la estimacion de la resistencia viscosa, el valor asumido para la tasa de
deformacion €, es 105 s (Tejero y Ruiz, 2002), la constante universal de gas es
R =8,314 JTmol! K,y latemperatura absoluta se ha obtenido del calculo previo de
la estructura térmica. Para definir la estructura térmica de la litosfera Ibérica, se han
considerado los conceptos tedricos sobre geotermas estables recogidos en el apartado
3.2: a) el transporte del calor se realiza por conduccion [3.11] y b) la produccion de
calor radiactivo disminuye de manera exponencial con la profundidad [3.9].
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A partir de los modelos 2D de resistencia de la litosfera Ibérica, se ha
calculado (apartado 3.4.3): a) la resistencia integrada de la corteza, del manto y de
la litosfera [3.77], b) el espesor sismogenético T, c) el espesor elastico efectivo de
la litosfera sin flexionar T, [3.80], y d) el espesor elastico efectivo de la litosfera
flexionada T, [3.79]. Para estimar T,, se ha utilizado el valor de curvatura de 9,6 x
107 m*', que se ha obtenido a partir de la segunda derivada de la funcién polindmica
de grado 2 que ajusta la geometria del limite corteza-manto de la seccion analizada
(D. Gémez-Ortiz, com. pers.).

La deformacion de la litosfera se puede acomodar bien de manera elastica
0 permanente, y esta Gltima tendra lugar una vez que las cargas aplicadas sobre la
litosfera generen unos esfuerzos que superen su resistencia fragil o viscosa. Para
analizar este aspecto, se han determinado las condiciones actuales de deformacion de
la litosfera intraplaca, modelizando el comportamiento elastopléstico de las distintas
unidades a partir del criterio de von Mises [3.53]. En este caso, el esfuerzo critico o,
a partir del cual se produce la deformacion permanente del material queda definido
por los valores de resistencia calculados anteriormente (Moisio y Kaikkonen, 2001,
2004, 2006).

7.4.1. Construccion del modelo: geometria y malla

La geometria del modelo reologico de la litosfera del centro peninsular
(Sistema Central y cuencas del Duero y Tajo) esta basada parcialmente en el modelo
de esfuerzos realizado en el capitulo 6 (Fig. 6.14). Concretamente, se ha utilizado la
misma estructura cortical, formada por una corteza superior cubierta por sedimentos
continentales en las cuencas del Duero y Tajo, una corteza media engrosada y una
corteza inferior (Fig. 7.4). Esta estructura es una sintesis del modelo de densidad
propuesto por Gomez-Ortiz et al. (2005a) a lo largo de una seccion que es transversal
a las principales estructuras alpinas de la Sierra de Guadarrama y paralela al esfuerzo
maximo horizontal activo (Fig. 6.1). Una manera de estimar el espesor de la litosfera
es combinando datos de flujo de calor, topografia y/o gravedad (Zeyen y Fernandez,
1994; Tejero y Ruiz, 2002; Fernandez et al., 2004). Sin embargo, en este trabajo se
ha definido el limite litosfera-astenosfera mediante una geometria concava, teniendo
en cuenta el plegamiento de la base de la litosfera obtenido en la modelizacion de las
deformaciones cenozoicas de la intraplaca Ibérica con reologias secas en la corteza
superior (capitulo 5, fig. 5.18). Lateralmente, se han diferenciado tres sectores con
distinta composicion en la corteza superior y diferente estructura térmica en la
litosfera: Cuenca del Duero, Sistema Central y Cuenca del Tajo.

La malla de elementos finitos esta formada por 16.704 elementos, con un
tamafio minimo de 400 x 400 m? y maximo de 1.700 x 1.700 m?, y 17.063 nodos (Fig.
7.4). Para describir la reologia de la litosfera es imprescindible la caracterizacion
previa de su estructura térmica (capitulo 3). Por ello, en los calculos numéricos
se han utilizado dos tipos de elementos con cuatro nodos: PLANESS y PLANE42
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Figura 7.4. Malla de elementos finitos de la seccion de la litosfera Ibérica transversal al Sistema
Central (localizacion en la figura 6.1).

de ANSYS (Swanson Analysis Systems, Inc) (Fig. 7.5). PLANESS resuelve las
ecuaciones térmicas en las direcciones X-Y a partir de los datos de conductividad,
produccién de calor y temperaturas impuestas en los contornos, mientras que
PLANE42 realiza los calculos de las ecuaciones de esfuerzo y deformacion mediante
los parametros que describen el comportamiento de los materiales. Por este motivo,
se ha utilizado el primero para obtener la distribucion de la temperatura y el flujo de
calor en la seccion de la litosfera Ibérica, y el segundo para analizar especificamente
las cuestiones relacionadas con su resistencia.

7.4.2. Propiedades de los materiales

Las distintas unidades se han caracterizado con las mismas propiedades
térmicas y mecanicas que en el modelo de deformacion realizado en el capitulo 5,

Figura 7.5. Geometria, localizacion de

L K los nodos (I, J, K, L) y sistema de co-
ordenadas de los elementos PLANESS
y PLANE42 (X en la horizontal e Y en
la vertical).

L. :

161



162

— Capitulo 7 —

Tabla 7.1. Cargas y propiedades (pardmetros térmicos y reol6gicos) de las unidades litosféricas
diferenciadas en el modelo reoldgico de la litosfera Ibérica. En todas, se ha utilizado un valor de
3.5-10% K- para el coeficiente de expansion térmica (Tejero y Ruiz, 2002). A, constante preexponente;
n, exponente de la ley potencial; E, energia de activacion.

Parametros

Parametros elasticos Parametros creep térmicos

Densidad | Pr. calor

(kg/m®) | (wWm®) ["Médulo de [ Coeficiente A N E Conductividad
Young (Pa) | de Poisson | (Mpa™s?) (kImol) |  (WmtK?
Sedimentos cu;aerccgta 2300 2,5 2010° 0,25 6,7:10° | 2,4 156 2,5
E = .
slggl o= | 2670 | 33 1,8107 | 32| 123
“g’_ @n O
@ 109
s . DUero: 75-10 0,26 2.5
[} [0
£ e cuarcita 1,8 106
S § seca 2780 Tajo: 6,7-10 2,4 156
© 2,5
c — ©
SE g .
Corteza . 3 % = 109 103
media | cuarzodiorita | 2800 [£ 2 S & 91-10 0,27 1,3-10 241 219 2,5
283
asg
Corteza granulita 1n° 103
inferior félsica 2900 0,8 114-10 0,26 8,0-10 3,1 243 2,1
peridotita 2 5,104 35 532
Manto =1 3300 | 0,02 | 172:10° | 0,28 3.4
litosférico peridotita 2010° | 4.0 471
himeda ! >

aunque ha sido necesario incluir ademas los sedimentos terciarios (Tabla 7.I). Puesto
gue los resultados obtenidos en dicho capitulo descartaban el creep de dislocacion
hamedo en la corteza superior para simular las deformaciones cenozoicas, en este
andlisis Unicamente se han considerado dos situaciones para estimar la resistencia
de la litosfera: a) creep seco en corteza superior y manto litosférico, y b) corteza
superior seca y manto litosférico himedo. Todos los pardmetros se han determinado
a partir de los resultados de trabajos previos en estas teméticas en el entorno del
Sistema Central o de las premisas utilizadas en dichos estudios (Banda et al., 1981;
Fernandez et al., 1998; Tejero y Ruiz, 2002; Gomez-Ortiz et al., 2005a; Ruiz et al.,
2006a). Para una descripcion detallada de los mismos, ir al apartado 5.4.2.

7.4.3. Cargasy condiciones del contorno

En el andlisis térmico de la litosfera Ibérica, se ha aplicado la carga de calor
radiactivo en cada una de las unidades (Tabla 7.1) y una temperatura constante en
la superficie y base del modelo de 15 °C y 1350 °C respectivamente (Tejero y Ruiz,
2002; Ruiz et al., 2006a) (Fig. 7.6).

El modelo estructural se ha deformado lateralmente mediante una presion
constante de 5-10 MPa (Fig. 7.6). Esta presion simularia la carga tectonica actual,
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Figura 7.6. Cargas y condiciones en el contorno del andlisis térmico y mecanico de la litosfera Ibérica.
Contornos: distribucion de la produccion de calor radiactivo. Simbolos: 1. desplazamiento permitido
en la horizontal, 2. nodo sin desplazamiento, 3. carga horizontal. Las lineas negras indican los limites
entre las unidades litosféricas.

cuya magnitud ha quedado delimitada mediante el andlisis de esfuerzos intraplaca
desarrollado en el capitulo 6. Asimismo, se ha restringido el desplazamiento vertical
de los nodos situados en la base y, para que el modelo estuviera en equilibrio,
el desplazamiento horizontal del nodo central. No se han incluido los efectos
gravitacionales para poder estimar el estado de deformacion resultante exclusivamente
de los esfuerzos tectonicos.

7.5. Estructura térmica

La temperatura y el flujo de calor muestran una distribucion subparalela
a la superficie (Fig. 7.7). Sin embargo, debido a las heterogeneidades que estan
presentes en la litosfera (topografia, espesores, parametros térmicos, produccion de
calor) se producen variaciones laterales, que llegan a ser acusadas para el flujo de
calor. Por este motivo, el sector del Sistema Central tiene las maximas temperaturas
en el limite corteza-manto y unos elevados flujos de calor en supertficie.
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Figura 7.7. Distribucién de a) la temperatura y b) flujo de calor en la litosfera Ibérica. Las lineas
negras indican los limites entre las distintas unidades litosféricas.



— Resistencia litosférica —

Las temperaturas en el Moho aumentan desde ~600 °C en los extremos
laterales (611 °C en la cuenca del Duero y 596 °C en la cuenca del Tajo) hasta ~650
°C bajo el Sistema Central (Fig. 7.8). El flujo de calor superficial se caracteriza por
importantes oscilaciones en su magnitud: 59-63 mW m™ en la cuenca del Duero, 49-
77 mW m? en el Sistema Central y 63-72 mW m2 en la cuenca del Tajo. Aunque los
valores extremos se localizan en la cadena montafiosa, este sector tiene una moda
similar a la del Tajo (68 mW m?). El flujo de calor mantélico aumenta desde los
33 mW m bajo las elevaciones centrales hasta unos 36 mW m2enel Ny S de la
seccidn, con valores ligeramente mayores en el Duero.

Estos resultados son semejantes a los que se han obtenido en lamodelizacion
térmica de litosferas heterogéneas del capitulo 5 (Figs. 5.9d y 5.10d) y consistentes
con los estudios previos (apartados 7.2 y 4.5.3). Tanto la temperatura en el limite
corteza-manto como el flujo de calor superficial estan dentro del rango de las
estimaciones anteriores (Fernandez et al., 1998; Tejero y Ruiz, 2002; Villaseca et al.,
2005; 2008). Las diferencias en la estructura litosférica y en los parametros térmicos
son responsables de las ligeras discrepancias observadas.

7.6. Resistencia de la litosfera Ibérica

El comportamiento mecéanico de la litosfera del centro peninsular se ha
calculado para los tres regimenes de falla (inversa, desgarre, normal) y para los dos
tipos de reologia mantélica (seca, humeda) (Figs. 7.9 y 7.10). Estos dos factores junto

Figura 7.8. Flujo de calor superficial y mantélico, y temperatura en el limite corteza-manto.
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con las heterogeneidades laterales (tanto en los parametros termomecénicos como en
la estructura cortical) controlan las variaciones en la resistencia y estratificacion de
la litosfera.

7.6.1. Comportamiento mecénico y resistencia integrada

El mecanismo de deformacion permanente de la cortezadel interior de Iberia
es fragil en la parte superior y ductil en la inferior (Figs. 7.9-7.10). Bajo un régimen
compresivo, y de manera incipiente en condiciones de desgarre, se puede formar
una delgada capa ductil dentro del nivel fragil cortical. La resistencia maxima en la
corteza esta condicionada esencialmente por el parametro que describe el régimen
de falla en la resistencia fragil. Concretamente, al pasar desde el régimen inverso al
normal disminuye la magnitud de la resistencia maxima y aumenta su profundidad
(~750 MPa/~15 km en régimen inverso, ~350 MPa/~16 km en régimen de desgarre,
y ~250 MPa/~18 km en régimen normal). Aunque estos valores se mantienen muy
constantes a lo largo de toda la seccion para cada uno de los regimenes de esfuerzo,
experimentan ligeras variaciones como consecuencia de las heterogeneidades
laterales.

El manto presenta un comportamiento dictil generalizado, aunque en
régimen de desgarre y falla normal y con peridotita seca, puede deformarse de manera
fragil en las proximidades de la base de la corteza (Figs. 7.9-7.10). Si el manto se
deforma mediante creep, la maxima resistencia se produce en el limite con la corteza-
manto. En cambio, si presenta un comportamiento fragil en la parte superior, este
maximo se alcanza a mayor profundidad (~3 km por debajo del Moho, con valores
mayores bajo las cuencas). Las diferencias en la resistencia méxima mantélica se
deben esencialmente a las condiciones hidratadas y al régimen de esfuerzos. Con
un manto seco se alcanzan valores mayores que los corticales, mientras que con
un manto humedo, se reducen considerablemente. A su vez, con reologias secas
la magnitud/profundidad disminuye/aumenta desde condiciones de falla inversa a
normal (~1.250 MPa/34 km, ~950 MPa/36 km y ~600 MPa/38 km), aunque estos
resultados son independientes del régimen de esfuerzos si la reologia es humeda
(~125 MPa/34 km). Los contrastes de temperatura y espesor cortical, junto con el
desarrollo del campo fragil mantélico, son responsables de pequefias modificaciones
laterales de resistencia. Estos cambios son mas acusados en condiciones secas y
régimen inverso (~1.350 MPa en la Cuenca del Duero, ~950 MPa en el Sistema
Central y ~1.550 MPa en la Cuenca del Tajo).

La resistencia integrada en la corteza, el manto y la litosfera varia desde 8
x 10" N m™ hasta 2,25 x 10" N m™ (Fig. 7.11). En general, su magnitud disminuye
al pasar desde el régimen inverso al normal (la resistencia del manto himedo no
varia porgue no depende de la resistencia fragil), y de condiciones secas a himedas
(la resistencia de la corteza no varia porque no se han modificado sus parametros
reolégicos). También se producen cambios a lo largo de la seccion, de tal manera
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que los valores mantélicos y litosféricos son mas elevados en las cuencas que en la
cadena montafiosa mientras que los valores corticales son mas bajos. Estas diferencias
laterales estan condicionadas por la resistencia del manto bajo las cuencas y por
el desarrollo del nivel ductil en su corteza superior (Figs. 7.9-7.10). Excepto en el
sector del Sistema Central bajo un régimen compresivo, la resistencia integrada del
manto anhidro es mayor gque la de la corteza. Sin embargo, con un manto hidratado,
se invierte la aportacion debido a que los valores corticales son siempre superiores
a los mantélicos.

7.6.2. Espesor sismogenético

El espesor sismogenético se extiende hasta la transicion fragil-dactil mas
superficial de los perfiles de resistencia (Watts y Burov, 2003), y, por lo tanto, esta
condicionado por el régimen de esfuerzos y por las heterogeneidades laterales de la
corteza. A grandes rasgos, su magnitud disminuye desde condiciones extensionales
a compresivas (Figs. 7.9-7.10). Bajo un régimen normal, la litosfera muestra una
transicion fragil-ductil muy constante lateralmente (T, de ~17 km, aunque localmente
puede disminuir hasta ~8 km), mientras que en las dos situaciones restantes se
obtienen dos estimaciones igualmente representativas. En régimen de desgarre,
los sectores de la Cuenca del Duero y del Sistema Central se caracterizan por una
transicion fragil-ductil mas profunda que el sector de la Cuenca del Tajo (T, de ~17
km vs ~10 km). En régimen inverso, la profundidad predominante en la seccion se
reduce considerablemente (T, ~9 km) aunque en la parte norte del Sistema Central
se mantienen valores mas profundos (T, ~15 km).

7.6.3. Espesor elastico efectivo

En las condiciones estudiadas, siempre se produce un desacoplamiento
mecanico entre la corteza y el manto (valores de resistencia menores de 10 MPa,
Burov y Diament, 1995; apartado 3.4.3). Los espesores competentes medios de la
corteza, del manto seco y del manto humedo son respectivamente ~26 km, ~30 km
y ~19 km. La capa cortical competente diminuye su espesor de N a S, mientras que
las mantélicas son algo mas potentes en las cuencas. Estas variaciones de potencia
hacen que el espesor elastico efectivo disminuya desde los extremos laterales hacia
los contactos con el Sistema Central, para volver a ascender ligeramente en el interior
de la cadena (Figs. 7.9-7.10). En la Cuenca del Tajo se obtienen las estimaciones mas
altas y en la Duero las més bajas. Por otro lado, los valores del espesor el&stico sin
flexionar ( T, ) son mayores que los del espesor elastico con flexion (T, ), asi como
al considerar reologias secas frente a himedas. El rango de T, es de 30-35 km con
manto seco y de 22-25 km con hiimedo, mientras que el de T, se reduce hasta 21-25
km y 16-19 km con manto seco y himedo respectivamente.
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Figura 7.9. Resistencia de la litosfera del centro peninsular a lo largo de la seccion NO-SE, y perfiles de
resistencia en la Cuenca del Duero (A4), el Sistema Central (B) y la Cuenca del Tajo (C), al considerar
un manto seco: a) régimen inverso, b) régimen de desgarre, y c) régimen normal. Lineas de guiones:
espesor sismogenético T, (blanco), espesor elastico con flexion T, (gris), y espesor eldstico sin flexion
T, (negro).

7.6.4. Deformacion elastica o permanente

Para analizar las posibles condiciones de deformacion actual, la litosfera
Ibérica ha sido sometida a una carga tectonica desde los laterales, y se ha representado
la relacion R =0, /o,. El esfuerzo equivalente o, es la raiz cuadrada del segundo
invariante del tensor de esfuerzos y describe el esfuerzo tectonico. o, indica el
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Figura 7.10. Resistencia de la litosfera del centro peninsular a lo largo de la seccion NO-SE, y
perfiles de resistencia en la Cuenca del Duero (4), el Sistema Central (B) y la Cuenca del Tajo (C),
al considerar un manto humedo: a) régimen inverso, b) régimen de desgarre, y c) régimen normal.
Lineas de guiones: espesor sismogenético T, (blanco), espesor eldstico con flexion T, (gris), y espesor
elastico sin flexion T, (negro).

esfuerzo a partir del cual se produce la deformacién permanente del material, es
decir, su resistencia. Segun esto, las regiones con R >1 sufriran una deformacion
fragil o ductil, mientras que aquellas con R <1 tendran una deformacion eléstica o
proxima a la deformacioén permanente.
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Figura 7.11. Resistencia integrada de la litosfera, manto y corteza a lo largo de la seccion NO-SE: a)
régimen inverso, b) régimen de desgarre, y c) régimen normal. MS, manto litosférico seco; MH, manto
litosférico humedo.
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Bajo una carga de 5 MPa, se origina el desacoplamiento de las capas de la
litosfera del centro peninsular, independientemente del régimen de esfuerzosy de los
parametros reoldgicos (Fig. 7.12). En la corteza superior-media y en la parte superior
del manto litosférico se desarrollan sendas capas resistentes donde la deformacion se
acomoda de manera elastica (R <1). En cambio, los esfuerzos desviadores superan
el limite de resistencia dictil en la corteza inferior y en la parte inferior del manto
litosférico (R >1). Las variaciones de resistencia fragil, al pasar desde un régimen
de esfuerzos de falla inversa a uno normal, producen un incremento de los valores de
R en la superficie de los modelos. De tal manera que en condiciones extensionales,
algunos sectores se encuentran muy proximos a la deformacion permanente e
incluso experimentan una deformacion fragil. Por otro lado, el paso de un manto
anhidro a uno hidratado supone una reduccion de las regiones mantélicas que tienen
un comportamiento eldstico. Al aumentar la tectonica a 10 MPa, se obtiene una
distribucién similar de los valores de R (Fig. 7.13), aunque con un ligero incremento
de las areas con deformacion permanente, de tal manera que tanto en un contexto en
desgarre como extensional se puede desarrollar fracturacion en superficie.

7.7. Discusion

7.7.1. Modelos de resistencia jelly sandwich vs. créme briilée

Desde la publicacion del trabajo de Maggi et al. (2000), se ha abierto un
intenso debate entre los partidarios y detractores del nuevo modelo de resistencia
créme briilée (Jackson, 2002; Watts y Burov, 2003; Afonso y Ranalli, 2004; Burov
y Watts, 2006; Burov, 2009). Sin embargo, los resultados que va presentando la
comunidad cientifica parecen apoyar mayoritariamente el esquema jelly sandwich
(Gaspar-Escribano et al., 2001; Garcia-Castellanos et al., 2002; Handy y Brun,
2004; Burov y Watts, 2006; Ruiz et al., 2006a). Burov (2009) sefiala que el modelo
créme briilée se basa en una estimacion incorrecta del espesor elastico. Segln este
autor, los bajos valores de T, obtenidos por Jackson (2002) en la litosfera de India
estan producidos por una formulacion inconsistente del problema, puesto que utiliza
el método de admitancia de aire libre sin tener en cuenta la carga topografica de los
Himalayas. Esta importante conclusion esta respaldada, ademas, por la modelizacion
termomecanica de la deformacion litosférica. De tal forma que para simular procesos
orogénicos y de subduccidn se necesita una capa mantélica resistente que pueda
soportar las cargas superficiales y tectonicas, ya que en caso contrario se produce
su delaminacion (Burov y Watts, 2006; Burov, 2009). Por lo tanto, el modelo
de resistencia jelly sandwich proporcionaria un marco general para explicar el
mantenimiento de los principales rasgos de la superficie terrestre durante largos

171



172

— Capitulo 7 —

Figura 7.12. Relacién de esfuerzos o,10, de la litosfera Ibérica al incluir una carga tectonica de
5 MPa. Litosfera con corteza superior y manto litosférico secos: a) régimen inverso, b) régimen de
desgarre, y c¢) régimen normal. Litosfera con corteza superior seca y manto litosférico humedo: d)
régimen inverso, e) régimen de desgarre, y f) régimen normal.

periodos de tiempo mientras que el modelo creme brillée seria incompatible con
estas observaciones.

A partir del calculo del espesor elastico efectivo teniendo en cuenta la
reologia de la litosfera y bajo un régimen extensional, se ha propuesto una reologia
himeda para el manto litosférico del interior de la peninsula pero que contribuye de
manera importante a la resistencia de la litosfera (Ruiz et al., 2006a). Este resultado
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Figura 7.13. Relacion de esfuerzos o, 10, de la litosfera Ibérica al incluir una carga tectonica de
10 MPa. Litosfera con corteza superior y manto litosférico secos: a) régimen inverso, b) régimen de
desgarre, y c¢) régimen normal. Litosfera con corteza superior seca y manto litosférico humedo: d)
régimen inverso, e) régimen de desgarre, y f) régimen normal.

posiblemente se deba a que estos autores hayan considerado una corteza sin
estratificacion reolodgica, lo cual implicaria que la corteza media no contribuye a la
resistencia y permitiria que la resistencia mantélica superase a la cortical. En cambio,
elanalisis de laresistenciaalo largo de la seccion transversal a la cadena intraplaca del
Sistema Central proporciona unos resultados muy diferentes al examinar condiciones
anhidras o hidratadas en el manto litosférico (Fig. 7.9-7.13). En la modelizacion
con peridotitas secas, la resistencia litosférica estd mantenida principalmente por
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el manto, aunque la aportacion de la corteza puede ser importante bajo un régimen
de esfuerzos compresivos (Fig. 7.14). Sin embargo, con una reologia humeda la
contribucién esencial procede de la corteza. Segun esto, la primera situacion se
corresponderia con un esquema de resistencia litosférica tipo jelly sandwich y la
segunda con uno tipo creme briilée.

El anélisis de la deformacion intraplaca durante el Cenozoico (capitulo 5)
no permite seleccionar una de las dos composiciones como mas adecuada ya que
se han obtenido idénticos resultados. Estas conclusiones difieren de la simulacion
numérica realizada por Burov y Watts (2006) y Burov (2009), posiblemente como
consecuencia del tipo de comportamiento mecanico empleado. Como ya se indicé
en el apartado de discusion 5.7, sera necesario afiadir el comportamiento plastico
en trabajos futuros para estudiar su efecto en los dos tipos de litosferas (manto
resistente vs. débil) e identificar posibles diferencias en la deformacion del interior
de Iberia. Aunque no tenemos evidencias solidas para concretar la composicion del
manto en el centro peninsular (apartado 5.7.2), teniendo en cuenta las conclusiones
de Burov (2009), se deberian descartar las estimaciones obtenidas en este capitulo
con un manto peridotitico himedo debido a que su elevada debilidad implicaria un
modelo créme briilée. Por otro lado, el régimen tectdnico en el interior de Iberia
varia desde condiciones de desgarre a extension uniaxial (apartado 6.3; Jiménez-
Munt y Negredo, 2003; De Vicente et al., 2008a; Olaiz et al., 2009). En este sentido,
la resistencia de un manto formado por peridotita seca bajo un régimen de desgarre
o normal seria consistente con el esquema jelly sandwich, y por este motivo, los
siguientes apartados estaran referidos exclusivamente a estos resultados.

Figura 7.14. Relacién entre la resistencia integrada (RI) del manto y la corteza a lo largo de la seccién
NO-SE. RC, régimen compresivo,; RD, régimen de desgarre; RN, régimen normal; MS, manto litosférico
seco; MH, manto litosférico humedo.
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7.7.2. Sismicidad y resistencia

La resistencia a la fracturacion puede proporcionar una estimacion de
primer orden del esfuerzo necesario para producir el deslizamiento friccional en
las partes superficiales de la corteza, y por este motivo se ha intentado establecer
su posible relacidon con la sismicidad cortical (Meissner y Strehlau, 1982; Chen y
Molnar, 1983; Sibson, 1986; Zoback y Townend, 2001; Watts y Burov, 2003). Para
abordar este tema, se ha recopilado la informacién disponible sobre la localizacion
hipocentral de los sismos originados en el centro peninsular (coordenadas UTM-huso
30N: Xmin 250000, Xmax 525000, Ymin 4410000 ¢ Ymax 4580000). Inicialmente
se obtuvieron 71 terremotos (desde el 27/06/1954 hasta el 27/03/2009) de la base
sismica del Instituto Geografico Nacional (IGN, s.f.e.). Siguiendo los criterios
propuestos en CSN (2006), se han descartado los datos anteriores a 1985 (debido a
la baja calidad de la red) y aquellos con magnitudes menores de 2,2 (ya que muestran
elevados errores de localizacion). De los 43 sismos restantes, con una magnitud
maxima de 4,2 y distribuidos desde el 14/03/1986 al 21/03/2009, solo 30 tienen
estimada la profundidad del hipocentro (Fig. 7.15).

Debido al escaso tamarfio del registro instrumental, la sismicidad en el
interior de Iberia se ha considerado baja o moderada (Giner, 1996; De Vicente et al.,
1996b; Andeweg et al., 1999; Herraiz et al., 2000; Tejero y Ruiz, 2002; De Vicente
et al., 2007; De Vicente et al., 2008a). La actividad se concentra hacia el SE de la
Cuenca del Tajo, donde es mas intensa y ha sido explicada por un levantamiento
flexural asociado a las compresiones béticas, y en el borde sur del Sistema Central,
donde se nuclearia en fallas del basamento (Giner, 1996; De Vicente et al., 1996b;

Figura 7.15. Distribucién de la sismicidad instrumental originada a partir de 1985 y con una magnitud
superior a 2,2 (puntos amarillos), sobre el modelo digital de elevaciones del centro peninsular (SRTM-
90m; UTM 30N). A la derecha se muestra la distribucion de estos terremotos con la profundidad

(N=30).
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Andeweg et al., 1999; De Vicente et al., 2007). Los resultados del analisis en el que
se ha estudiado el efecto de la tectdnica sobre la litosfera Ibérica (Figs. 7.12-7.13)
indican que la deformacién permanente se produce basicamente a partir del creep en
la base de la corteza y en la parte inferior del manto. Unicamente algunos sectores
superficiales podrian deformarse de manera fragil bajo un régimen extensional
o de desgarre. Los elevados valores de resistencia en la parte superior del manto
impedirian el desarrollo de procesos de fracturacion en esta zona. Con estos modelos
no puede resolverse la nucleacién de terremotos, sin embargo, la acomodacion
de la deformacion en la corteza y manto del centro peninsular de forma elastica
(aproximadamente coincidente con las capas competentes) y mediante creep asismico
podria explicar la baja sismicidad de esta region. En relacion con este tema, hay que
afiadir que se ha tenido en cuenta la carga horizontal originada por la convergencia
entre Africa-Eurasia pero no se han incorporado las cargas verticales por contrastes
de densidad como en el capitulo 5. Diferentes trabajos resaltan la contribucion de
la flexion de la litosfera por bending en las deformaciones (Gaspar-Escribano et
al., 2001; Garcia-Castellanos et al., 2002; Neves y Neves, 2009). Por lo tanto, un
tema interesante para trabajos futuros serd analizar su influencia en la resistencia
litosférica del centro peninsular.

La actividad sismica se desarrolla principalmente en los niveles superiores
de la corteza (Fig. 7.15). Aunque el célculo de la profundidad de los terremotos puede
arrastrar errores significativos, la distribucion obtenida a partir de los datos del IGN
(s.f.e.) quedaria delimitada por el espesor sismogenético que se ha estimado a partir
de la transicion fragil-ductil. La maxima profundidad hipocentral estd en 16 km y
el maximo de T, es de ~17 km. El tipo de régimen de esfuerzos no produce grandes
variaciones en la magnitud de T, como también se ha observado en un estudio similar
en la zona del Arco de Gibraltar (Fernandez-Ibafiez y Soto, 2008). A pesar de que la
primera transicion se puede situar localmente a menores profundidades (~8-10 km),
estas se corresponden con un delgado nivel ddctil intercalado en la base de la corteza
superior. Por lo tanto, el campo de deformacion fragil no afectaria inicamente a la
corteza superior, como en el trabajo de Tejero y Ruiz (Tejero y Ruiz, 2002), sino
también a parte de la corteza media. De esta manera, se solucionaria el problema de
la formacidn de terremotos dentro de niveles ductiles, que dichos autores atribuian a
las incertidumbres intrinsecas a la elaboracion de los perfiles de resistencia (comparar
Fig. 7.2 con 7.9-7.10). Sin embargo, es necesario apuntar que esta discusion quedaria
abierta ya que también se ha sugerido que la capa sismogenética puede extenderse a
mayores profundidades que la del limite fragil-dactil (Scholz, 1998; Handy y Brun,
2004; Fernandez-Ibafiez y Soto, 2008). En este caso, los terremotos producidos dentro
de los dominios ductiles podrian estar relacionados con niveles con un contenido
bajo de fluidos que aumentarian su resistencia, con tasas rapidas de deformacion
durante las rupturas por terremotos que producirian una extension del limite fragil-
ductil en profundidad, o con otros modelos reologicos que explicarian la sismicidad
en funcién de inestabilidades friccionales a lo largo de la superficie de falla y no
mediante la resistencia de las rocas.



— Resistencia litosférica —

7.7.3. Espesor eléastico efectivo y resistencia

Los espesores elasticos sin flexionar y con flexion se diferencian en ~9
km (Fig. 7.16). Sin embargo, Pérez-Gussinyé y Watts (2005) indican que es mas
conveniente comprobar que las variaciones de espesor eléstico se mantienen entre
distintas metodologias que comparar sus valores absolutos. En este sentido, ambos
espesores muestran unas distribuciones similares a lo largo de la seccion estudiada.
Puesto que las dos aproximaciones aportan la misma informacion, Unicamente
seria necesario utilizar una de ellas para caracterizar la resistencia de una region.
La relacion que tiene en cuenta el efecto de las flexuras se obtiene a partir de una
estructura y composicion litosférica concretas e implica el célculo de la curvatura
(apartado 3.4.3; Burov y Diament, 1996). Por estos motivos, parece mas adecuado
emplear la relacion general mas sencilla sin flexion.

Las estimaciones del espesor elastico efectivo se situan dentro del rango de
los estudios anteriores (Van Wees et al., 1996; Pérez-Gussinyé y Watts, 2005; Gomez-
Ortiz et al., 2005b; Tesauro et al., 2007; Martin-Velazquez et al., 2008). Estos datos
oscilan entre 5 y 40 km, y para un mismo sector se obtienen diferentes magnitudes
debido a las distintas metodologias, o estructuras, composiciones y geotermas que
se han utilizado para caracterizar la corteza y la litosfera. Sin embargo, en aquellos
trabajos en los que el espesor se ha calculado a partir de la resistencia litosférica se
puede observar un aumento paulatino desde la cadena hacia la cuencas (Figs. 7.3
y 7.16; Gomez-Ortiz et al., 2005b; Tesauro et al., 2007; Martin-Velazquez et al.,
2008). Los valores elevados (> 60 km) se relacionan con provincias termotectonicas
antiguas y de gran espesor térmico (>1,5 G.a.), mientras que los bajos (< 30 km)
son indicativos de litosferas mas jovenes y calidas (orogenias Caledonica, Varisca y

Figura 7.16. Espesor eldstico efectivo a lo largo de la seccién NO-SE. T,, espesor eldstico con flexion
(gris); T., espesor eldstico sin flexion (negro).
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Alpina) (Pérez-Gussiny¢ y Watts, 2005). Por lo tanto, a pesar de las discrepancias en
las magnitudes del espesor elastico en el centro de Iberia respecto a las estimaciones
previas, los valores que se han obtenido son propios de la resistencia de litosferas
CON menores espesores térmicos.

La variacion general de los espesores elasticos de manera transversal a
la cadena es consistente con la variacion de la resistencia litosférica integrada. Los
valores de resistencia integrada también estan dentro del rango de estimaciones
previas (Tejero y Ruiz, 2002; Tesauro et al., 2007; Fernandez et al., 2008), y las
diferencias en las magnitudes obtenidas estan asociadas de nuevo a la diferente
caracterizacion de la estructura litosférica. Los dos pardmetros disminuyen desde
las cuencas del Duero y Tajo hacia el interior del Sistema Central en condiciones
de desgarre a normales (manto anhidro) (Figs. 7.11, 7.16). La litosfera de la cadena
intraplaca es mas débil debido a que su resistencia mantélica es mas baja, como
consecuencia de un mayor espesor de corteza, y a que su geoterma es mas alta,
debido a la elevada produccion de calor de las rocas graniticas variscas (Figs.
7.7a, 7.9). Por otro lado, el entorno del Sistema Central muestra unos espesores
elasticos menores que los terrenos del Macizo Ibérico, siguiendo un esquema que
es equivalente a la distribucion de flujo de calor en la peninsula (comparar Figs.
7.3 y 4.14). Estos resultados enlazarian con los obtenidos a partir del andlisis de la
deformacion de la litosfera Ibérica durante el Cenozoico (capitulo 5). Una de las
conclusiones principales de ese capitulo indica que el levantamiento del Sistema
Central estuvo condicionado por las variaciones de resistencia que se originan por
los contrastes de temperatura y composicion. Precisamente, su litosfera mas débil
respecto a la de las cuencas favorecié la mayor deformacidn de este sector intraplaca.
Ademas, el desacoplamiento mecéanico entre la corteza y el manto, debido a sus
caracteristicas termomecénicas, apoyaria el plegamiento biarménico de la litosfera
Ibérica (capitulo 5; Cloetingh et al., 2002; De Vicente et al., 2007). Por lo tanto,
y al menos para esta zona, la resistencia actual seria un reflejo de la resistencia
durante el Cenozoico. Asi, este estudio confirmaria que la resistencia integrada y el
espesor elastico efectivo tienen una correlacion directa con la geologia, y que ambos
parametros son unos indicadores adecuados para estimar la resistencia de la litosfera
durante largos periodos de tiempo (Watts y Burov, 2003; Pérez-Gussinyé y Watts,
2005; Burov, 2009).

Finalmente, al analizar la resistencia integrada cortical en régimen de
desgarre y normal, se observa un aumento progresivo desde la cuenca del Tajo
hacia el NO (Fig. 7.17), que seria coherente con el incremento del espesor de la
capa cortical competente. Esta variacién lateral podria relacionarse con la mayor
actividad tectonica registrada en la Cuenca del Tajo durante el Plio-Cuaternario
(Giner, 1996; De Vicente et al., 1996b, 2007; Herraiz et al., 2000; Rodriguez-Pascua,
2005). A pesar de que la relacién entre sismicidad y resistencia litosférica es un
tema bastante controvertido, como ya se ha apuntado en el apartado anterior, estos
resultados también podrian ser utilizados para argumentar que la escasa sismicidad
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de la corteza del Duero podria estar asociada a su mayor resistencia cortical y que la
mayor localizacidn de terremotos en el Tajo podria estar favorecida por una menor
resistencia en esta zona.

Figura 7.17. Resistencia integrada de la corteza a lo largo de la seccion NO-SE. RC, régimen
compresivo; RD, régimen de desgarre; RN, régimen normal.






Capitulo 8

Conclusiones y futuras lineas
de estudio

8.1. Conclusiones

Teniendo en cuenta las limitaciones impuestas por el conocimiento
incompleto de la litosfera Ibérica intraplaca (estructura, composicion, temperatura,
evolucion cenozoica, sismicidad) y por las hipdtesis simplificadoras adoptadas (p.e.
deformacién plana), la integracion de la informacién disponible mediante la técnica
de los elementos finitos ha sido indispensable para modelizar y analizar algunos de
los procesos geodinamicos mas relevantes del centro peninsular (cadena montafiosa
del Sistema Central, y cuencas sedimentarias del Duero y Tajo).

Los modelos de deformacion (capitulo 5) han permitido a) analizar el
efecto de las cargas (tectonica y sedimentaria) y las heterogeneidades (térmicas y de
composicion) en las deformaciones cezonoicas y b) simular la estructura actual de la
corteza y litosfera del interior de la Peninsula Ibérica:

1. La carga tectonica cenozoica, aplicada en los limites laterales en forma de
desplazamientos horizontales, produce unas deformaciones horizontales y
verticales que son compatibles con los datos geoldgicos y geofisicos si la
litosfera contiene heterogeneidades en su composicion y la reologia de la
corteza superior es seca.

2. Lacarga sedimentaria, aplicada como el peso del registro terciario, produce
la flexion concava de la superficie topografica, configurando el basamento
de las cuencas del Duero y Tajo en las partes laterales de los modelos. De
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nuevo, en litosferas con variaciones laterales de composicion y reologias
secas en la corteza superior se obtienen unos desplazamientos verticales
consistentes con las profundidades actuales del basamento.

Las heterogeneidades laterales de temperatura y/o composicion producen
variaciones en la resistencia de los materiales de la corteza y manto
litosférico, que favorecen el engrosamiento irregular y el plegamiento por
cargas tectonicas (buckling) y carga sedimentaria (bending). Los contrastes
térmicos afectan principalmente al limite corteza-manto, mientras que
los de composicion (en la corteza superior) condicionan la superficie
topografica.

El engrosamiento y plegamiento de una litosfera fini-mesozoica adelgazada
y conunareologia varisca heterogénea (serie hete-TS-espesor con lacorteza
superior seca, Fig. 5.19b), por el acortamiento desde los bordes de colision
pirenaico y bético durante el Cenozoico y por el peso de los sedimentos
terciarios, son consistentes con los rasgos generales de la deformacion
intraplaca actual: acortamiento y relieves en el Sistema Central, basamento
de las cuencas del Duero y Tajo, y espesores de la corteza y litosfera.

En este modelo de deformacion (Fig. 5.19b), el Sistema Central se
corresponde a una gran antiforma, con ondulaciones menores que
recuerdan la topografia en sierras y cuencas intramontafiosas actuales, y
los basamentos de las cuencas del Duero y Tajo a dos surcos sinclinales.
Para compensar isostaticamente este relieve, en el limite corteza-manto se
origina una sinforma, la raiz cortical del Sistema Central, que produce el
engrosamiento de la corteza inferior. Finalmente, la base de la litosfera se
deforma mediante una gran sinforma.

Los modelos de esfuerzos (capitulo 6) han permitido a) establecer las

restricciones necesarias para simular el estado de esfuerzos elasticos cenozoicos en
la parte superior de la corteza del macizo de El Berrocal (pop-up de San Vicente) y
en toda la corteza del Sistema Central, y b) analizar el efecto de las variaciones en
las magnitudes de esfuerzos resultantes de la topografia, las propiedades elasticas de
las rocas y la magnitud de la carga tectonica:

1.

Los estados de referencia de esfuerzos uniaxial y litostatico se han
simulado aplicando respectivamente una carga uniaxial y litostatica en los
limites laterales de modelos bidimensionales, y ajustando el coeficiente de
Poisson a ~0,5 para el estado litostatico. El estado de esfuerzos tectonico
se ha modelizado afiadiendo una carga constante. La carga topografica y
los cambios litolégicos también producen desviaciones desde los estados
de referencia.

El estado tecténico derivado del estado de referencia litostatico es el més
adecuado para reproducir esfuerzos intraplaca.
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La distribucion de esfuerzos con la profundidad modelizada en el antepais
Ibérico podria ser considerada de primer orden, puesto que aunque no se
han incluido aspectos tales como la presion de poros, los esfuerzos térmicos
o la presencia de fallas, se ha tenido en cuenta el efecto de las principales
heterogeneidades litoldgicas, la topografia y la tecténica (macizo de El
Berrocal, Fig. 6.13b, y Sistema Central, Fig. 6.16a).

La magnitud de la carga tectdnica en el limite de placas Eurasidtico-
Africano debe estar proxima a 5-10 MPa, sin llegar a superar los 25 MPa
(Fig. 6.16). Esos valores favorecen las permutaciones entre esfuerzos
principales y permiten la coexistencia de zonas en desgarre con sectores en
extension en el antepais ibérico, como parecen indicar las determinaciones
de esfuerzos activos.

El gradiente del esfuerzo maximo horizontal en el borde sur del Sistema
Central oscila entre 25-35 MPa km™.

Los modelos de comportamiento reologico (capitulo 7) han permitido a)

caracterizar la resistencia de la litosfera del centro peninsular y b) determinar las
implicaciones geodinamicas:

1.

La deformacién permanente de la litosfera se produce esencialmente de
manera fragil en la mitad superior de la corteza, y ddctil en la mitad inferior
de la corteza y en el manto. Esta estratificacion origina el desacoplamiento
mecanico entre corteza y manto.

En las condiciones de esfuerzos caracteristicas del centro peninsular, la
elevada resistencia de un manto anhidro favorece un modelo de resistencia
litosférica tipo jelly sandwich (Fig. 7.9b-c).

El espesor sismogenético incluye la corteza superior y parte de la corteza
media (~17 km), y engloba la distribucion en profundidad de la sismicidad
intraplaca.

Elespesorelasticoefectivoy laresistenciaintegrada aumentan gradualmente
desde el Sistema Central hacia las cuencas del Dueroy Tajo. Sus magnitudes
son consistentes con las de las litosferas fanerozoicas. La menor resistencia
de la cadena montafiosa esté relacionada con su menor resistencia mantélica
y con su mayor temperatura, ambos aspectos condicionados en Gltimo
término por la evolucion tectonotermal. La disminucion de la resistencia
integrada cortical hacia la Cuenca del Tajo podria justificar el incremento
paralelo de la actividad sismica.

La convergencia actual entre las placas africana-eurasiatica se acomoda
principalmente mediante deformacion elastica (corteza superior-media y
parte superior del manto) y deformacion ductil (corteza inferior y parte
inferior del manto) en el interior de la litosfera Ibérica. Este reparto de
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la deformacion podria explicar la baja sismicidad intraplaca en el centro
peninsular.

Futuras lineas de estudio

La modelizacion numérica se ha mostrado como un buen método de

aproximacion a los procesos relacionados con el comportamiento reolégico de la
litosfera continental. Sin embargo, durante el desarrollo de esta tesis doctoral se han
identificado una serie de cuestiones que seria interesante abordar para analizar y
comprender mejor la dindmica intraplaca:

1.

Aunque la reologia viscoelastica ha sido adecuada para estudiar la
deformacioén de la litosfera Ibérica, seria conveniente analizar el efecto
de reologias mas complejas. Estas deberian incorporar: a) el acoplamiento
termomecanico (Gerbault, 2000; Cloetingh et al., 2002; Burg y Schmalholz,
2008), b) la erosion y sedimentacion superficial (Cloetingh et al., 2002;
Célérier et al., 2005; Burg y Schmalholz, 2008; Maniatis et al., 2009), c)
la plasticidad (reologia elasto-plastica-viscosa) (Gerbault, 2000; Cloetingh
et al., 2002; Célérier et al., 2005; Burg y Schmalholz, 2008), y/o d) la
irregularidad temporal de los procesos tectonicos (Célérier et al., 2005).

El célculo de los esfuerzos actuales en el centro peninsular podria
completarse afiadiendo el efecto de la presion de poros, esfuerzos térmicos
o zonas de debilidad (fallas). Incluso seria interesante estudiar la influencia
en el régimen intraplaca de los esfuerzos originados por las litosferas
Cantabrica y Bética.

Respecto a las estimaciones de la resistencia en la litosfera del interior
de la peninsula, se deberian examinar las posibles modificaciones de la
resistencia integrada y el espesor elastico efectivo como consecuencia de
las cargas horizontales tectdnicas, e incluir el efecto de las cargas verticales
para identificar los sectores con deformacion elastica y permanente (Neves
y Neves, 2009).

Un tema generalizado implicaria la realizacién de modelos 3D para
resolver las limitaciones en el calculo de los esfuerzos y deformaciones
al considerar secciones 2D en deformacion plana (Moisio y Kaikkonen,
2006; Burg y Schmalholz, 2008; Maniatis et al., 2009).

Para finalizar, una cuestion fundamental en este planteamiento es la

aportacion de nuevas observaciones geoldgicas y geofisicas relacionadas con la
estructura de la litosfera Ibérica (p.e. Morales et al., 2008), que permitira reducir el
grado de incertidumbre de la modelizacion numeérica.
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