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INTRODUCTION (Chapter 1)

The boundary between the African and Eurasian plates in the Western Mediterranean is 
defined by a broad zone of deformation and strain partitioning, being discussed the location 
and nature of deformation in the contact between the two plates. This PhD. Thesis is mainly 
focused on the thermal and rheological structure of the crust, looking for connections between 
geological and geophysical observables that may help to depict the present-day pattern of de-
formation within crustal levels in the westernmost Mediterranean.

The main objectives of this PhD Thesis are detailed below:

•	Characterize the thermal structure of the crust for estimating incidence of temperature in 
active deformation and eventually in partial melting processes.

•	Develop a rheological model robust enough where seismological data can be integrated 
to value main constraints on earthquake distribution and rheological stratification of the 
crust.

•	Establish the present-day stress field in the Gibraltar Arc, characterizing possible sour-
ces of stress perturbations as lateral density contrasts, sediment loading or mayor active 
strike-slip faults. In this manner, it would be possible to analyze deformation partitioning 
within the Gibraltar Arc.

•	Inspect the topographic surface as the mirror of processes occurring in the deep crust.

Following to accomplish these objectives the author of would like this PhD Thesis to be 
useful, and somehow provocative, being matter of scientific discussion within all those resear-
chers interested in the region as well as the processes analyzed here. 
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TECTONIC SETTING (Chapter 2)

The Betics (in southern Spain) and Rif (in northern Morocco) mountain chains (Figure 2-1) 
form the westernmost Alpine orogenic belt in the Mediterranean. The Alboran Sea Basin, in con-
tinuity to the East with the Algerian Basin, is located in the inner part of one of the most arcuate 
orogenic belt in the world, the Gibraltar Arc (Figure 2-2). 

The Gibraltar Arc involves four pre-Neogene crustal domains (Figure 2-3): (1) the South 
Iberian and Maghrebian passive continental margins: corresponding to the External Zones 
of the Betics and Rif, respectively and formed of Mesozoic and Tertiary sedimentary rocks; 
(2) the Flysch Trough Units: mainly represented in the Rif and Tell regions comprising sedi-
ments that originally occupied troughs over oceanic or very thin continental crust; and (3) the 
Alboran Crustal Domain: Paleozoic and Mesozoic rocks constituting the Betic-Rif Internal 
Zones and the floor of the Alboran Sea, which is composed by a thrust-stack of three nappe 
complexes. 

The Alboran Sea Basin has three main sub-basins: the West Alboran Basin, the East Albo-
ran Basin, and the South Alboran Basin, separated by several ridges, seamounts, and troughs 
that configure a complex, seafloor morphology (Figure 2-3). The Alboran Ridge is the most 
outstanding feature, a NE-SW trending ridge that is bounded by large strike-slip faults (Bour-
gois et al., 1992; Campos et al., 1992; Chalouan et al., 1997). Major sedimentary accumula-
tions are located in the West Alboran Basin (> 8 km thick, av. water depth= 1000 m) defining 
an elongated depocenter of NNW to NNE trend that mimic the Gibraltar Arc curvature, turning 
to an E-W direction along the northern margin of the Alboran Sea (Comas et al., 1992, 1999; 
Watts et al., 1993; Soto et al., 1996; Chalouan et al., 1997). In the South Alboran Basin maxi-
mum sediment accumulations reach 3 km thick, and up to 2-3 km in the East Alboran Basin 
(av. water depth= 1200 m) at the transition towards the Algerian Basin (Algerian Basin; av. 
water depth= 2500 m) (Comas et al., 1995; Soto et al., 1996; Mauffret et al., 2004).

On land, the mountain ranges strike parallel to the shoreline with altitudes that reach more 
than 3000 m in the Sierra Nevada mountain range (central and eastern Betics). Although topo-
graphy reproduces the arcuate shape of the orogenic belt; the highest elevations are located in 
the eastern side of the Arc, far away from the frontal part (cf. Figure 2-1).

The Gibraltar Arc was formed during the Neogene, in a general Eurasian-African plate 
convergence setting, from simultaneous westward migration of the mountain front and late-
orogenic extension (e.g., Dewey, 1988; Platt and Vissers, 1989; Jolivet and Faccena, 2000). 
Although it has been argued that late orogenic extension was superimposed on an earlier colli-
sional orogen (e.g., Platt and Vissers, 1989; García-Dueñas et al., 1992; Azañón and Crespo-
Blanc, 2000; Martínez-Martínez et al., 2002), the causes for extension are still under debate 
(e.g., Platt et al., 1998). Since the late Tortonian, a compressional regime, accounted for a 
general contractive structural reorganization of the arc (e.g., Montenat et al., 1987; De La-
rouzière et al., 1988). Holocene wrench systems produced shortening of the whole region with 
concomitant uplifting and progressive emersion at the marine-basin margins (e.g., Comas et 
al., 1992; 1999). These structures are suggested to control most of the deformation in south-
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eastern Betics and East Alboran Basin during the Neogene (e.g., Bousquet, 1979; Montenat, 
1990; Sanz de Galdeano, 1990; Álvarez-Marrón, 1999). Some segments of these strike-slip 
faults show evidence for active faulting during Quaternary (e.g., Keller et al., 1995; Martínez-
Díaz, 2002; Masana et al., 2004; Gràcia et al., 2006).

Deep crustal seismic data and gravity modeling indicate that crustal structure is characteri-
zed by an arcuate bulge, parallel to the Gibraltar Arc, with an abrupt thinning from the Betics 
(maximum crustal thickness of 38 km) and Rif (maximum crustal thickness of 32 km) towards 
the Alboran Sea (Hatfeld et al., 1978; Torne et al., 1992; Banda et al., 1993; García-Dueñas 
et al., 1994; Torne et al., 2000; Ziegler and Dèzes, 2006). Crustal thinning occurs uniformly 
from the margins towards the Alboran Sea with the steepest gradient along the northern mar-
gin coinciding with the shoreline (e.g., Torne and Banda, 1992; Gallart et al., 1995; Galindo-
Zaldívar et al., 1997; Torne et al., 2000). The East Alboran Basin has a thinned continental 
crust (<15 km), which towards the Algerian Basin achieves most probably an oceanic nature 
(Comas et al., 1995; Mauffret et al., 2004). 

The lithosphere structure also shows an arcuate lithosphere mantle bulge that mimics the 
Gibraltar Arc (lithosphere thickness of 130 km with 60-65 mW m-2) and a severe mantle thin-
ning in the Alboran Sea (60-50 km with >90 mW m-2) (Polyak et al., 1996; Torne et al., 2000), 
that is floored by an anomalous lithosphere mantle (Hatfeld et al., 1978; Seber et al., 1996a, 
1996b; Calvert et al., 2000a). 

The main geodynamic models proposed to explain the formation of the Gibraltar Arc (Figure 
2-7) can be summarized as: (1) post-orogenic collapse (e.g., Platt and Vissers, 1989; Platt et 
al., 2003), (2) lithosphere delamination (García-Dueñas et al., 1992; Comas et al., 1992; Seber 
et al., 1996a, 1996b; Calvert et al., 2000a, 2000b), and (3) “roll-back” of a subduction zone 
beneath the Alboran region (Royden, 1993; Lonergan and White, 1997). There are many other 
subduction models that consider different geometries and directions for the subducting slab 
(Zeck, 1997; Morales et al., 1999; Jolivet and Faccena, 2000; Gutscher et al., 2002; Faccena et 
al., 2004). Slab roll-back towards the West, accommodated by E-W lithosphere tearing along 
the southern margin of the Alboran Sea has also been proposed recently to explain collectively, 
the strong curvature of the Arc, the lithosphere slab seen in tomography (Blanco and Spakman, 
1993; Piromallo and Morelli, 2003; Spakman and Wortel, 2004), and the limited N-S distance 
between the Eurasian and African plates throughout the Neogene (Wortel and Spakman, 2000; 
Duggen et al., 2003, 2004; Spakman and Wortel, 2004). 

Based on the geodetic observations available in southern Iberia and northern Africa, the di-
fferent models depict a broad area of deformation with oblique convergence of Africa towards 
the NW with respect to fixed Eurasia (e.g., DeMets et al., 1994, Nocquet et al., 2001; Fernan-
des et al., 2003; Nocquet and Calais, 2003, 2004) (Figure 2-9). Local GPS observations in 
the Rif and in the vicinity of the Strait of Gibraltar in western Betics (e.g., Reilly et al., 1992; 
Nocquet and Calais, 2004) suggest a lateral escape of the Gibraltar Arc domain to the South 
and to the West (Fadil et al., 2006; Stich et al., 2006) (Figure 2-10). 
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SEISMICITY (Chapter 3)

Seismic data gathered for this study belong to the Instituto Andaluz de Geofísica (IAG) 
permanent network which is spread over the southern Iberian Peninsula and the Mediterra-
nean coast of Morocco (Figure 3-1). The temporal window selected for this study covers the 
1992-2004 period. Such temporal earthquake selection has been also filtered by magnitude 
(M> 1.5), number of stations (N> 4), and RMS (<0.4) in order to obtain a reliable database to 
analyze. For the studied area, the complete IAG catalogue consists of more than 30,000 events 
that are reduced to 7506 events after applying these filters.

The seismicity in the Gibraltar Arc is characterized by frequent intermediate-magnitude 
earthquakes (Mw< 5.5), abundant shallow depth, crustal earthquakes; but also intermediate 
depth, mantle seismic events (30-150 km) and few deep earthquakes (~600 km) (Grimison 
and Chen, 1986, 1988; Buforn et al., 1991) (Figure 3-2). A common fact in the region is that 
seismic events tend to concentrate forming seismic swarms (Figure 3-5). 

Depth distribution of filtered seismicity shows that 88% (6394 events) of seismicity co-
rrespond to crustal earthquakes, whereas 12% (812 events) is located in the mantle . Most 
of the seismic activity is also confined to shallow crustal levels (85% at <15 km) and mantle 
seismicity is mostly located within the uppermost 100 km (av. 37 ±18 km). Frequency depth 
distribution of crustal seismicity shows a unimodal distribution of events with two remarkable 
maximums located at 5 km and 10 km depth (Figure 3-6). 

The earthquake location used could be affected by errors in depth determination (± 1 km), 
due to the dependence of depth on the velocity model (Posadas et al., 2002). The latter ob-
servation could be a source of error for those earthquakes located far from the IAG network 
because the velocity model used consists of three horizontal layers with constant seismic pro-
perties. This model does not reproduce the sharp crustal thickness variations occurring in the 
Alboran Sea margins. The high frequency depth distribution values observed at 5 km and 10 
km likely represents a shortcoming of the velocity model (Figure 3-7). In spite of these con-
siderations, the feasibility of the IAG database has been largely demonstrated to be reliable 
enough to accomplish a regional study similar to the one presented here (see discussion in 
Posadas et al., 2002). 

PRESENT-DAY STRESS FIELD (Chapter 4)

Four different types of data have been used to reconstruct the present-day tectonic stress 
in the Gibraltar Arc: borehole breakouts, earthquake focal mechanisms, in-situ stress measure-
ments (hydraulic fracturing), and young geologic data (fault slip). See Figures 4-5 and 4-9 for 
data location; and Tables 4-1 to 4-5 for datasets.

A total of 12 data sets from wells with four-arm caliper tool were available along the Betics 
and Alboran Sea. Zones of wellbore enlargement were recognized in 11 of the 12 selected 
wells to depths up to 3450 m. Mean orientation and standard deviation for each well have 
been used to classify the quality of the wells following the borehole quality ranking criteria of 



Extended Abstract

xi

Zoback and Zoback (1991). Table 4-2 summarizes the results of breakout analysis performed 
in the selected wells, displaying depth interval with breakouts as well as the assigned quality 
due to the computed standard deviation and the total length of breakouts (3 wells with A-
Quality, 1 with B-Quality, 4 with C-Quality, 3 with D-Quality, and 1 with E-Quality). Because 
there is no constraint on stress magnitude (by means of leak-off tests, for example) the stress 
regime U (unknown) is given to every well.

Kinematic data from 12 selected faults have been compiled as part of stress field charac-
terization along the Gibraltar Arc (Figure 4-5 and Table 4-3). The stress ellipsoids inverted by 
other authors for active faults have also been taken into account. Only currently active struc-
tures or faults that can be demonstrated to be active during the past 1.65 Ma (i.e., Quaternary) 
are considered in this study. To determine the present-day stress field measurements of fault 
strike and dip, and rake of the striae were taken in each station and a calculation of the stress 
tensor was performed. Results have been tested by means of different stress inversion methods 
(e.g., Angelier and Gougel, 1979). 

Most of the data focal mechanisms data gathered for this study belong to the IAG Regional 
Moment Tensor Project catalogue (www.ugr.es/~iag/tensor/). The moment tensor inversion 
method is detailed by Stich et al. (2003a). The IGN (Instituto Geográfico Nacional) database 
and some other published data are used to complete locally this information in regions lying 
on the edge of the IAG network, with poor azimuth coverage (e.g., West Algeria). There are a 
total amount of 38 stress indicators derived from the focal mechanisms information which are 
classified according to how well the mechanisms are constrained and the source of the data 
(Figure 4-8 and 4-9; Tables 4-4 and 4-5).

The mean orientation of hydraulic fractures coming from two sites complete the entire 
dataset used to depict stress field in the Gibraltar Arc (Figure 4-5 and Table 4-1).

From these stress indicators it results the Gibraltar Arc stress map that draws a complex 
stress pattern in the region (Figure 4-10). Overall, the direction of maximum horizontal com-
pression (SHmax) displays a NNW-SSE attitude along North Africa; but nearby the Gibraltar 
Strait it runs with an E-W orientation. In the central Alboran Sea (along the Alboran Ridge 
and to the North) the direction of maximum horizontal stress shows an N-S attitude. In the 
Betics the stress pattern becomes more complex and three different stress provinces can be 
distinguished: (1) the North Alboran margin, where both onshore and offshore stress indica-
tors evidence that SHmax runs sub-parallel to the margin along a narrow zone centered in the 
coastline; (2) central Betics, where stress indicators display a roughly NW-SE orientation; and 
(3) eastern Betics, where SHmax discloses a nearly constant N-S orientation with some minor 
local deviations. The Guadalquivir Basin and the frontal thrust of the External Betics in the 
NW region show a complex stress pattern with low quality indicators that seem to be roughly 
orientated in a NW-SE direction, with some local deviations that point out the tectonic com-
plexities of the area. There is a lack of data in the East Alboran Basin and its transition to the 
Algerian Basin and also in the Strait of Gibraltar area. These areas need to be completed with 
new data in further investigations.
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THERMAL MODELING (Chapter 5)

To determine the crustal and lithospheric mantle structure in the Gibraltar Arc it is assu-
med local isostasy, steady-state thermal regime, and that the base of the lithosphere is defined 
by the 1350 ºC isotherm. Under these conditions there is a non-linear relationship between 
absolute elevation, surface heat flow, crustal and lithospheric mantle thickness, such that 
knowledge of two of these variables allows us to calculate the two unknowns (Lachenbruch 
and Morgan, 1990) (Figure 5-5; eq. (5-21) and eq. (5-22)). Thereby, depending on the data 
available it is used elevation and surface heat flow as input data to determine the lithospheric 
structure in the whole region. Elevation was taken from the STRM (NASA-USGS) and GE-
BCO 97 (IOC-IHO) global datasets. Surface heat flow was taken from the data presented by 
Polyak et al. (1996), Fernàndez et al. (1998b) and Rimi et al. (1998), and is completed with 
the global dataset of Pollack et al. (1993), Radiogenic heat production is considered to decay 
exponentially with depth. Calculations were performed after filtering all the observables with 
a box-car filter of 80 km wavelength to remove local features.

The sedimentary infill thickness in the main basins has been reconstructed on the base of 
commercial seismic profiles and well data: Alboran Sea Basin (Soto et al., 1996), Algerian Ba-
sin (Yegorova et al., 1997), and Guadalquivir Basin (García-Castellanos et al., 2002) (Figure 
5-9). According to sediment density variations measured in wells in the Alboran Sea Basin and 
VRMS conversions from commercial seismic lines, it is estimated a mean value for sediments 
of 2400 kg m-3 (if thickness < 4 km) and 2500 kg m-3 (if thickness ≥ 2500 kg m-3), following 
Gardner et al. (1974) (Figure 5-10).

According to the geophysical observations documenting low seismic velocities in the deep 
crust of the Betics, it is considered a crust lacking of a lower mafic crust for rheological mo-
deling. The entire crust is considered to have a quartz-rich bulk composition. This selection 
is consistent with the low seismic velocities at the deepest levels of the crust (Vp= 6.0-6.5 km 
s-1, Banda et al. (1993), Carbonell et al. (1998), Calvert et al. (2000a)). Using the Christensen 
and Mooney (1995) Vp-density correlation, a mean crustal density of 2820 kg m-3 is compu-
ted (Figure 5-11). In the lithosphere mantle density is assumed to be temperature dependent 
(Lachenbruch and Morgan, 1990). Table 5-3 summarizes the entire set of parameters used for 
thermal modeling. 

The calculated crustal and lithosphere structures (Figure 5-16) are mostly in agreement 
with other models developed in the region (e.g., Torne et al., 2000; Fullea et al., 2007) and 
with seismic data (e.g., Banda and Ansorge, 1980; Tadili et al., 1986; Banda et al., 1993).

From thermal modeling it is achieved that Moho temperature (Tmoho) in the region ranges 
between 320 ºC and 820 ºC (Figure 5-17d). The deepest crust shows two cool areas (≤ 450 ºC), 
one coinciding with the major sedimentary depocenter of the Alboran Sea (the West Alboran 
Basin) and the Strait of Gibraltar region, and the other at the transition to the Algerian Basin 
in the East (Tmoho~ 350-400 ºC), where crustal thickness is less than 10 km. High temperatures 
are obtained in the central Alboran Sea (> 600 ºC) for a crust with a constant thickness of 18-16 
km. In the central and eastern Betics the base of the crust shows the highest temperatures of the 
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region (> 700 ºC), in an area where the crust thins abruptly towards the Alboran Sea from 32-
36 km to 22-20 km. In North Africa, from the eastern Rif to the Tell region, there is a high heat 
flow region with crustal thickness up to 30 km, where Moho temperature reaches ~800 ºC.

In general, the hotter crustal region (Tmoho> 600 ºC) defines a broad region, extending from 
the central Alboran Sea to the eastern Betics and southwards to the African foreland, where 
partial melting conditions are achieved. Partial melting can be reached either under fluid-pre-
sent conditions or through the water-rich minerals dehydration reaction (muscovite-out and 
biotite-out reactions). According to this thermal model biotite-dehydration melting conditions 
are not achieve in the region.

To model melting processes in the crust it is used the approach given by Gerya and Yuen 
(2003). The petrogenetic grid for metapelite composition, which is considered as a suitable 
bulk composition for the deep crust of the region (consistent with the low seismic velocity) 
is used here. In this system three major reactions (solidii) control partial melting, one under 
fluid-present (Figure 5-18) (H2O-saturated granite solidus; reaction (1)) and two under fluid-
absent conditions (through dehydration melting of muscovite and biotite, reactions (2) and 
(3), respectively). Following these authors, the degree of melting (volumetric fraction of melt, 
XL) is taken to increase linearly with temperature between the solidus (XL= 0) and the liquidus 
(XL= 1). 

Partial melting conditions have been mapped in the region, and are illustrated in Figure 5-
20 by the projection of the average melt volume (in each crustal column by half the maximum 
XL, i.e. 50% of XL at the Moho). Considering partial melting through muscovite dehydration, 
three melt “patches” are founded within this area (Figure 5-20b): one beneath south-eastern 
Betics, coinciding with the eastern slope of high-elevation mountain ranges and close to a 
major outcrop of Neogene volcanic rocks, the Cabo de Gata region (XL= 4-6%). The second 
is located under the central Alboran Sea, extending to the NW and SE of the volcanic Alboran 
Ridge (XL= 4-6%). A third one is found in the North Africa region, in the Tell region and to 
the West where maximum melt volumes are reached (XL= 12%). Melting in these “patches” 
occurs in the deeper-most 5 km of the crust through muscovite dehydration when Moho tem-
peratures are higher than 700ºC. 

RHEOLOGICAL MODEL (Chapter 6)

Based on the latter thermal model for the Gibraltar Arc region, a rheological model has 
been performed using a set of equal-spaced one-dimensional strength profiles. The state of 
stress of the lithosphere is assumed to be lithostatic for brittle failure, providing an intermedia-
te strength between hydrostatic pore pressure (λ= 0.37) and dry conditions (λ= 0). In agree-
ment with the density model and seismic velocity data, it is considered creep parameters for 
silicic (non-mafic) rocks suggested by Lynch and Morgan (1987) to model crustal rheology. 
These parameters are probably most appropriate for much of the region and represent an in-
termediate value among the ductile creep parameters for diverse upper to intermediate crustal 
rocks. A constant strain rate value of 10-16 s-1 is used in the modeled region, in agreement with 
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estimates obtained through thin-sheet modeling (Jiménez-Munt et al., 2001; Negredo et al., 
2002) and global strain rate models (Ward, 1998; Kreemer et al., 2000). Model parameters are 
summarized on Table 6-2 and uncertainties related to modeling are estimated in Figure 6-4 to 
Figure 6-6.

Based on the results of the rheological modeling, it will be discuss thereafter the relations-
hips with seismicity distribution within the crust, making special emphasis on the Betics and 
the northern margin of the Alboran Sea. These results provide constrains for the present-day 
tectonics of the area and it will be further discussed in Chapter 7.

Modeling results are summarized in Figure 6-7, which shows crustal yield strength (Figure 
6-7a and 6-7b) and depth of the BDT for both tensional and compressional tectonic regimes 
(Figure 6-7c and 6-7d). The maximum crustal yield strength occurs under the Strait of Gi-
braltar (> 2400 MPa km in tension and >4800 MPa km in compression), describing an open 
arc that runs under the South Iberian Domain in western Betics (>1600 MPa km in tension 
and >3200 MPa km in compression) (Figures 6-7a and 6-7b). The minimum crustal strength 
occurs at the Algerian Basin (< 600 MPa km in tension and < 1000 MPa km in compression), 
where the crust becomes thin (< 12 km) and heat flow rises to 120 mW m-2. Maximum YSE 
gradient runs across the Betics and displays an orientation oblique to the crustal structure. YSE 
decreases here towards the SE, following the heat flow pattern, with differences over 1600 
MPa km along 45 km in horizontal distance.

The BDT depth for both tensional and compressional regimes is shown in Figures 6-7c and 
6-7d, respectively. The difference between both estimates is meaningless, being in average 1.6 
±0.4 km. The depth of BDT exhibits a pattern similar to the crustal strength, with a maximum 
depth under the Strait of Gibraltar (12 km for tension and 10 for compression) and describing a 
wide bulge under the north-western front of the arc (10-11 km for tension and 8-9 km for com-
pression). Minimum values are located in the East Alboran Basin and its transition towards 
the Algerian Basin (6 km to 5 km under tension and compression, respectively). In the Rif, the 
BDT shows gradients highly oblique to the crustal structure, resulting in a shallower BDT to 
the East. Considering the tectonic complexities together and the little differences between the 
BDT under tensional and compressional regimens in the region, it is used thereafter the BDT 
as a band limited by these two end-member depths (thickness variation ~1-2 km).

We have inspected depth distribution of seismicity dividing the region regularly in sectors 
of 100 km2 (10 x 10 km). In each sector it has performed a statistical test to fit focal depth 
population to a frequency distribution law. Only where the population exceeds 30 samples a 
good fit can be done, resulting in a normal o log-normal Gaussian frequency distribution. For 
that reason just considered sectors with more than 30 events are considered to evaluate the 
rheological model, comparing therein the focal depth distribution with the BDT depth. The re-
lationships between earthquake distribution and crustal yield strength are illustrated in Figure 
6-11 for some representative cases. 
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Focal depth distribution in the crust matches rheological modeling results, and most of 
the shallow seismicity occurs within the brittle upper crust (~60% of the crustal seismicity). 
Maximum earthquake concentrations are immediately above or within the BDT zone (~17%), 
decaying exponentially below this zone (Figure 6-12). Scatter seismic events are also observed 
in the deep ductile crust (~5%).

DISCUSSION (Chapter 7)

Incidence of partial melting on crust properties

If partial melting occurs in the deep crust it would therefore modifies not only the density 
structure but also the seismic velocity structure of the crust in SE Betics. The corresponding 
reduction in seismic velocity has been computed using the relationships proposed by Schmitz 
et al. (1997). Considering the maximum melt fractions estimated here and selecting the mean 
compressional wave velocity for silicic melts given by Rivers and Carmichael (1987) (Vp= 
2.775 km s-1), it is calculated a reduction of Vp within the melted domains. Considering experi-
mental seismic properties measured by Zappone et al. (2000) in rocks of the Alboran Domain, 
and regarding the global dataset presented by Chritensen and Mooney (1995) for the most 
abundant rocks on Earth’s surface, it is estimated a likely bulk composition for the deep crust. 
According to estimates of partial melting, a maximum reduction of 8,5% in Vp is achieved for 
the deep crust in central Betics (Figure 7-3). These results are in very good agreement with 
Zappone et al. (2000) who, from petrophysical measurements on rock samples from the Albo-
ran Domain, suggested a 5-7% of partial melting at deep crustal levels in the Betics to make 
compatible low seismic velocities with rather high densities. Melted domains in the deep crust 
could deform more easily and would tend to develop a seismic anisotropy (e.g., Holtzman et 
al., 2003).

In the same way it is computed bulk density variations due to the presence of melt. Cal-
culations show that density in the melted domains is reduced from 2820 kg m-3 to 2697 kg m-3 
(4.3%) in the region where maximum melt fraction is achieved in Betics (XL ~ 12%). Thus, 
bulk density variations may contribute to increase the crustal gravitational energy promoting 
consequently surface uplift. On the base of the latter assumption it is estimated the incidence 
of melt volume on surface uplift. In this manner, maximum mean melt fraction reached in Be-
tics (XL ~ 7%) would contribute in +20 m to hold topography, while the North Africa melted 
domain would contribute in +80 m. 

The large catalogue of uplifted marine terraced described along the Spanish coastline has 
been used to estimate uplift rates during the Pleistocene (Isotopic Stadium 5c). Calculated 
uplift rates result in a maximum that matches high topographic elevation and also domains of 
crustal melting. Thus, suggesting that partial melting processes may contribute to hold topo-
graphy in the Betics (Figure 7-6). 
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There is also a large strike-slip fault system that crosscut the Gibraltar Arc from eastern 
Betics to the Rif affecting the entire crust. Some segments of this fault zone run across the mel-
ted domains and exhibit Quaternary deformation, but also scarce seismic activity. Although 
the interaction between melts and faults deserve to be explored here, one may suggest that melt 
may escape to fault zones and reduce fault strength, resulting in a creep segment within this 
mayor wrench system. 

Constraints for seismicity

In agreement with other studies (e.g., Lachenbruch and Sass, 1992; Scholz, 2000), rheolo-
gical modeling results demonstrate that the seismogenic zone extends below the BDT depth, 
with a maximum frequency placed within or immediately above the BDT. This observation de-
termines that ~60% of crustal seismicity in the Gibraltar Arc region is located within the brittle 
upper crust (< 10-11 km). Below the BDT zone, seismicity rapidly decreases with depth, va-
nishing close to 20 km depth usually when crustal temperatures exceed 450ºC. With the rheo-
logical model developed in this PhD thesis and comparing with the focal depth distribution of 
earthquakes, the BDT zone is though to act as a major gently dipping decoupling horizon in 
the crust (contains ~16% of crustal seismicity). There are also numerous events located below 
the BDT, a common observation described in other continental settings (e.g., Willingshofer 
and Cloetingh, 2003; Chen and Yang, 2004). 

Fault displacements during an earthquake can cause a sudden increase in differential stres-
ses and strain rates close to the lower termination of the fault, a transient deflection of the BDT 
zone, and a zone of elevated strain rates down to the base of the crust (Ellis and Stöckhert, 
2004). Aftershocks can therefore nucleate in this case at depths right below the BDT zone. The 
existence of a domain under the BDT zone where the seismicity frequency displays an expo-
nential decay, may correspond to earthquakes generate due to strain rate perturbations caused 
after major events. Seismic swarms also induce strain rate perturbations (that last for years) 
that propagate to the base of the crust, allowing earthquakes to nucleate in the deep crust. It has 
been tested in central Betics for the Iznájar series (1998) (Figure 7-10).

Earthquakes located within the ductile domain of the deep crust (< 5% of the crustal seis-
micity) may be also related to domains with low fluid contents, thus representing patches of 
high strength. The rocks in these domains may have failure under high-temperature-high-pres-
sure conditions if crystal plasticity is unable to accommodate the imposed strain (e.g., Lund 
et al., 2004).

It has been analyzed the seismogenic fault structures in the Betics and the northern margin 
of the Alboran Sea that may control the configuration and the most recent evolution of the 
region. The topography along the central to eastern Betics reveals the occurrence of WNW-
ESE to NW-SE, narrow zones with high slopes (>15-16%) (Figure 7-11). These zones usually 
coincide with the western slope of the most prominent mountain ranges in the Betics. Field 
observations confirm that they correspond to recent fault scarps, associated to high-angle nor-
mal faults dipping westwards (e.g., García-Dueñas et al., 1992; Sanz de Galdeano and López-
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Garrido, 1999; Martínez-Díaz and Hernández-Enrile, 2004). The geometry of these faults in 
depth is still unknown, but it may consist of listric faults or highly dipping planar surfaces. 
Many of the seismic swarms in the brittle crust are located in front of these large topographic 
scarps. They image probably the continuation in depth of active faults linked to the structures 
seen in surface geology. The BDT zone in the Betics and along the northern margin of the Al-
boran Sea is proposed as gentle horizon where major seismogenic faults tend to merge; thus, 
explaining the shallow nature of the crustal seismicity in the region. Large normal faults along 
the western slopes of the mountain ranges converge probably toward the BDT zone, describing 
a tilted-block geometry in the uppermost crust (Figure 7-12).

The existence of a weak, deep crust flowing northwards from the stretched crustal do-
mains in the offshore area (the Alboran Sea) to the onshore region (e.g., Betics) help support 
the high elevation area in central Betics (e.g., Block and Royden, 1990; Martínez-Martínez et 
al., 2004). Necking of the ductile crust and high temperatures in deeper crustal levels promote 
crustal flow (Clark and Royden, 2000), eventually enhanced by partial melting, resulting in 
high topographic elevations. A weak, ductile rheology in the lower crust is also supported by 
the cut-off in seismicity observed at mid-crustal depths in the northern margin of the Alboran 
Sea and the Betics.

Stress rotations

The present-day stress field reported in this paper does not match the fan-shaped pattern 
of SHmax that commonly typifies the stress field in other orogenic belts (indicating compression 
radial to the orogen), being mostly constrained by the regional stress field imposed by the NW-
SE Africa-Eurasia plate convergence. Nonetheless, it is observed that some deviations, diffe-
rent in sense and magnitude, occur apart from the plate convergence direction (mean relative 
plate-motion defined by the NUVEL-1A model as 134º ±15º; DeMets et al., 1994).

In some regions it is observed deviations of SHmax with respect to the regional stress field 
(Figure 7-13). These are gentle-to-moderate (22º-36º) anticlockwise rotations located along 
the North Alboran margin, and moderate-to-significant (36º-78º) clockwise rotations along a 
major left-lateral fault zone that crosscut entirely the Gibraltar Arc. So, observed stress pattern 
is likely the consequence of the interference between different types of stress sources: (1) 
ongoing convergence between African and Eurasian plates in the western Mediterranean; and 
(2) secondary stress sources arising from the crustal structure and/or important sedimentary 
accumulations, and an active strike-slip fault zone.

Sharp variations of crustal thickness across the Alboran Sea margins result in horizontal 
density contrasts between the crust and an anomalous lithosphere mantle, and also result in 
high gradients of the GPE stored in the lithospheric column. Maximum variations of crustal 
thickness are located along the northern Alboran Sea coastline and are a likely source of local 
stress that induce moderate stress rotations in a narrow zone centered in the North Alboran 
margin (Figure 7-15). The thick sedimentary depocenter that constitutes the West Alboran 
Basin could also influence in the same way the stress field along this margin.
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The wrench system running across the eastern Gibraltar Arc, from the Betics to the Al-
hoceima region, in the Rif, consists of NE-SW segments with a relay pattern shaping a long, 
complex zone of strike-slip faulting (~550 km) with left-lateral motion. If it has low strength, 
it would induce a clockwise rotation of the regional stress field. Local stress rotations at the 
Alboran Sea Basin, where there is a flat Moho, provide a cue to confirm that this major strike-
slip system may have low frictional strength and constitutes a major active structure in the 
complex Africa-Eurasia plate boundary zone (Figure 7-15).

Along this wide zone of complex deformation, it is demonstrate the occurrence of active 
transpressive (left-lateral) faulting. Oblique to this, two major fault systems with NW trend 
and right-lateral strike-slip faulting (the Maro-Nerja and the Yusuf faults) have associated 
transtensive deformation. Both wrench systems condition lateral escape in opposite directions 
of two domains, thus representing key elements to understand the present-day deformation 
partitioning in the western Mediterranean. . The Gibraltar Arc itself is thought to escape to 
the West (NW in External Betics and S-to-SW in External Rif), whereas the Tell, separated 
of the Rif by a major element of the African foreland, could move to the SSE-to-SE (Figure 
7-17). This proposition is in agreement with recent GPS determination in the western front of 
the Gibraltar Arc and eastern Betics (Fadil et al., 2006; Stich et al., 2006), although should 
be contrasted with detailed observations in other sectors of the arc as the eastern Rif and the 
western Tell.

CONCLUSION (Chapter 8)

Hereafter it is briefly outlined the main results of this PhD. Thesis where it is tried to in-
tegrate results from different approaches (thermal and rheological modeling, seismicity and 
stress field characterization) to give an overall view of the processes that may be currently 
shaping the crust in the Gibraltar Arc region. 

From heat flow and elevation data inversion the crustal and lithospheric structure of the 
Gibraltar Arc has been approximated. Crustal structure shows an abrupt thinning, centered on 
the coastlines, from the Betics (maximum crustal thickness of >36 km) and Rif (maximum 
crustal thickness of 34 km) towards the Alboran Sea. The East Alboran Basin has a thinned 
continental crust (12-14 km), which towards the Algerian Basin achieves most probably an 
oceanic nature (crustal thickness of 8 km). The lithosphere mantle structure shows also a bulge 
that mimic the arc (lithosphere thickness of 130-135 km) and a severe mantle thinning in the 
East Alboran Sea and the Algerian Basin (up to 45 km).

Crustal temperature distribution evidences high temperature conditions (>700 ºC) in the 
deep crust, consistent with melting after muscovite dehydration reaction. Thermal modeling 
results proof contemporary partial melting in some particular domains: eastern Betics (XL~ 
4-6%), central Alboran Sea (XL~ 2-4%) and North Africa, east of the Rif (XL~ 12%). The pres-
ence of partially melted domains modifies not only the density structure but also the seismic 
velocity structure of the crust. These are domains of low Vp that favors seismic attenuation as 
well as they may deform more easily developing seismic anisotropy. Melting processed reduce 
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crustal bulk density, thus increasing gravitational potential energy and promoting surface up-
lift. Considering melt volumes achieved in the region, it is estimated a maximum contribution 
of melt to surface uplift of +20 m in eastern Betics and +80 m in North Africa. Recent uplift 
rates in eastern Betics inferred from raised marine terraces suggest that melting processes have 
contributed to the most recent evolution of relief in eastern Betics. Interactions between melts 
and crustal-scale strike-slip fault occurring in eastern Betics may result in fault strength reduc-
tion. This kind of processes deserves further investigations.

Focal depth distribution of seismicity in the Gibraltar Arc is characterized by frequent 
intermediate-magnitude earthquakes (85% with ≤ 3.0) and abundant shallow depth, crustal 
earthquakes (85% within ≤ 15 km), depicting a strain partitioning pattern within the crust.

Based on the lithospheric structure it is observed that crustal yield strength and depth of 
the brittle-ductile transition zone (BDT) mimic the curvature of the arc with maximum depths 
of 12-9 km (under tension and compression). Along the Betic and Rif branches of the arc the 
BDT zone shallows gently eastward, oblique to the Alboran Sea margins. Rheological layer-
ing demonstrates that ~60% of the crustal seismicity is placed in the brittle crust, decaying 
exponentially below the BDT zone, and ~17% within the BDT. Therefore, this horizon is in-
terpreted as a first-order decoupling horizon within the crust. Strain rate perturbations related 
to intermediate-to-high magnitude earthquakes and seismic swarms promote local transient 
deflection of the BDT and explain most of the seismicity located at the top of the ductile do-
mains. 

In the Betics, the topographic surface has elongated domains with high gradients (>15-
16%) that coincide with the western slope of most of the high mountain ranges. These domains 
have a NW-SE to NNW-SSE trend, show a geometry en relay, and are linked to retreated 
scarps of W-dipping normal faults. Most of the shallow seismic swarms (< 12 km depth) occur 
parallel and close to these faults. These observations imagine the prolongation in depth of the 
faults seen by surface geology. Hence, the brittle crust throughout the Betics and the northern 
margin of the Alboran Sea is characterized by tilted blocks bounded by NW-SE, high-angle 
normal faults that connect in depth with discrete seismic swarms and merge into a gently dip-
ping BDT.

Gathering seismicity information with three other types of stress indicators (wellbore 
breakouts, young geologic fault slip data, and hydraulic fracture orientations) it is reconstruct-
ed the present-day stress field pattern in the Gibraltar Arc that indicate a regional NW-SE 
compressive stress field resulting from Africa-Eurasia plate convergence. In some particular 
regions it is observed deviations of SHmax with respect to the regional stress field. They are 
gentle-to-moderate (22º-36º) anticlockwise rotations located along the North Alboran mar-
gin, and moderate-to-significant (36º-78º) clockwise rotations in the central Alboran Sea and 
north-eastern Betics. 

Steep gradients of crustal thickness variation across the North Alboran margin and/or dif-
ferential loading imposed by thick sedimentary accumulations in basin depocenters parallel to 
the shoreline appear to control some of these stress rotations. Other stress perturbations may 
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be related strike-slip deformation within active left-lateral fault segment of a major wrench 
system that run from eastern Betics to the Alhoceima region in the Rif. The role of this wrench 
system conditions the stress field in the western Mediterranean, but also is a key element to 
understand present-day kinematics of the Gibraltar Arc since it conditions lateral escape to the 
West of the westernmost Gibraltar Arc.

Stress field observations and rheological modeling results are put together to suggest duc-
tile flow in the deep crust under Betics. The very low strength of the deep crust in central and 
eastern Betics (<10 MPa) favors ductile flow of the crust from the Alboran Basin and Algerian 
Basin to Betics. This phenomenon is enhanced by the presence of partially melted domains 
close to the Moho. Crustal flow to the north-west promotes crustal thicken and topographic 
uplift, resulting in a progressive rotation of σ1 toward a vertical position thus changing the 
tectonic regimen from thrust and strike-slip faulting to normal faulting. Therefore, these pro-
cesses demonstrate that topography constrains the tectonic style in Betics.
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1

INTRODUCCIÓN

El Arco de Gibraltar puede que sea unas de las regiones orogénicas que ha concitado ma-
yor interés durante las últimas décadas. Tan sólo durante el año 2005 se publicaron más de 
40 artículos del Science Citation Index relacionados con la región. Su localización y caracte-
rísticas singulares, tanto geológicas como geofísicas, hacen que haya suscitando el interés de 
investigadores de muy distintas disciplinas. 

Béticas en el Sur de Iberia y el Rif en el Norte de África, están conectados a través del Es-
trecho de Gibraltar y suponen el cinturón orogénico alpino más occidental del Mediterráneo. 
El Mar de Alborán y su continuación hacia el Este en la Cuenca Argelina, se localiza en el 
interior de uno de los cinturones orogénicos más arqueados del mundo. Su curvatura es com-
parable a la de algunos arcos de islas con elementos dilacerados de corteza continental, como 
el Arco del Mar de Scotia (Antártica) o el Arco del Mar Caribe (América Central). 

El Arco de Gibraltar se sitúa en una zona amplia de deformación, ligada a un límite conver-
gente entre las placas Áfricana y Eurasiática. Tal y como atestigua la sismicidad, la deforma-
ción se distribuye de manera heterogénea, sin que pueda definirse un límite neto entre ambas 
placas. La actividad sísmica en la región se caracteriza por eventos fundamentalmente someros 
(< 15 km) y algunos profundos aislados (> 600 km), aunque en las proximidades del Estrecho 
de Gibraltar se ha registrado también un agrupamiento de terremotos de profundidad interme-
dia (30-150 km). En los últimos años se han desarrollado algunos estudios de índole geológica 
y geofísica que han pretendido caracterizar tanto las relaciones entre la sismicidad y las fallas, 
para delimitar sus segmentos activos, como el estado de esfuerzos imperante en la región. Sin 
embargo, las conexiones entre la sismicidad y las estructuras activas de la región no están 
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suficientemente establecidas aún, ni tampoco las propiedades mecánicas de la litosfera en el 
arco. En una región donde la estructura profunda es tan heterogénea, conocer la distribución 
de temperaturas en la litosfera y como varían sus propiedades reológicas, resultará clave para 
comprender e interpretar los procesos de deformación activa observados en superficie.

Los datos experimentales de mecánica de rocas han permitido establecer leyes empíricas 
que describen el comportamiento de los minerales y rocas más comunes de la corteza y el 
manto. Su extrapolación al rango de profundidades y temperaturas imperantes en la litosfera 
permitió a Goetze y Evans (1979) construir los primeros perfiles reológicos o envolventes 
de resistencia. Estos perfiles, que combinan la estructura térmica de la litosfera con la pro-
piedades físicas de las rocas, han demostrado ser una herramienta básica para el estudio del 
comportamiento mecánico de la litosfera, tanto en regiones orogénicas (e.g., Lowry y Smith, 
1995; Jackson, 2002) como en regiones continentales extendidas (e.g., Fernàndez y Ranalli, 
1997; Behn et al., 2002). Una de las aplicaciones de los estudios de reología litosférica ha 
sido contrastar la distribución de la sismicidad con su resistencia a la fractura (“strength”), 
delimitándose la posición y propiedades mecánicas de los dominios con deformación dúctil 
y frágil. El primer trabajo que abordó con rigor las relaciones entre temperatura, reología y 
sismicidad fue el de Sibson (1982), demostrando que los focos sísmicos suelen agruparse en 
la corteza en torno a los horizontes de transición dúctil-frágil. Se pudo inferir por tanto, que la 
reología de la litosfera guarda una relación directa con el campo de esfuerzos y las condiciones 
de fracturación.

El patrón de deformación (y por ende el de esfuerzos) que caracteriza las zonas limítrofes 
entre placas (“plate boundary zones”, s. Stein y Freymueller, 2002) viene dado no solo por la 
dinámica de los movimientos relativos entre ambas placas sino, también por efectos locales 
de procedencia diversa, desde la estructura profunda (que impone cambios en el patrón de la 
energía potencial gravitacional o en la estructura térmica) hasta las estructuras activas en la 
corteza superior. Para reconstruir el estado de esfuerzos en una región con deformación activa 
es común que se utilice la sismicidad (mecanismos focales) junto con otros indicadores como: 
elongación en pozos profundos (“breakouts”), datos de fallas y ensayos de fractura hidráulica 
(“overcoring”).

La caracterización térmica, reológica y del estado de esfuerzos en la litosfera son herra-
mientas complementarias que permiten valorar los procesos de deformación. Modelos inte-
grados de este tipo han resultado ser herramientas valiosas para interpretar la evolución de los 
procesos que configuran el Himalaya-Tibet (England y Houseman, 1985), los Alpes (Jiménez-
Munt y Platt, 2006), los Andes (Coblentz y Richardson, 1996) o el Arco Helénico (Jackson y 
McKenzie, 1988), entre otros.

En esta línea, los trabajos desarrollados hasta el momento en el Arco de Gibraltar se centran 
fundamentalmente en la caracterización del estado de esfuerzos a partir de datos sismológicos 
(Buforn et al., 1995; Stich et al., 2003a, 2006) y geología de superficie (Galindo-Zaldívar et 
al., 1999; Sanz de Galdeano et al., 1995, 2003). Son aún escasos aquellos que se derivan de la 
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caracterización de su estructura térmica y reológica. Los objetivos de esta tesis están en con-
sonancia con los desarrollados en esta línea de investigación en otras regiones continentales 
con deformación actual.

Objetivos

Esta Tesis Doctoral aborda el estudio de la estructura térmica y reológica de la litosfera en 
el Arco de Gibraltar, centrándose en la corteza e intentado establecer un nexo entre dos visio-
nes frecuentemente desconectadas, la geológica y la geofísica. Haciendo uso de herramientas 
propias de la geofísica se han intentado conciliar las observaciones geológicas con los resulta-
dos obtenidos mediante modelos numéricos y los datos sismológicos. A pesar de las limitacio-
nes de estos modelos y sus incertidumbres, se ha elegido una aproximación que dé una visión 
general de los factores que controlan la deformación más reciente en el Arco de Gibraltar. Los 
objetivos científicos principales de esta tesis han sido:

•	 Caracterizar la estructura térmica de la corteza para poder valorar la incidencia de la 
temperatura en la deformación activa y eventualmente en la aparición de procesos de 
fusión parcial.

•	 Desarrollar un modelo reológico robusto que pueda ser utilizado para integrar los 
datos sismológicos y que permita valorar la distribución (en planta y en profundidad) 
de la sismicidad.

•	 Establecer el patrón general del campo actual de esfuerzos mediante diferentes indica-
dores para poder caracterizar las distintas componentes de los esfuerzos locales, como 
los relativos a la flexura en depocentros mayores, los cambios laterales de densidad 
(e.g., variaciones de espesor cortical) o la presencia de fallas mayores de salto en di-
rección. La distribución de estos esfuerzos locales permitirá analizar la partición de la 
deformación actual en el Arco de Gibraltar.

•	 Hallar en la superficie topográfica la manifestación de los procesos profundos que 
configuran el Arco de Gibraltar.

Fundamentado en la consecución de estos objetivos el autor pretende que su Tesis Docto-
ral sea ante todo útil, sugerente y sirva de discusión entre la comunidad científica interesada 
tanto en la región como en los procesos aquí estudiados. 

La novedad de la temática tratada, siguiendo líneas de investigación que permanecen prác-
ticamente inexploradas en el Arco de Gibraltar, se espera que pueda ser el germen de futuras 
investigaciones. El interés social que despiertan los terremotos y sus efectos (e.g., tsunamis) 
ha sido para el autor un aliciente añadido a su trabajo, animándole a perseverar en el desarrollo 
de su tesis. Al caracterizarse el modo y la localización de la deformación en la corteza se esta-
blecen los pilares de futuros estudios de interés social, como la peligrosidad sísmica.
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Terminología

El amplio elenco de investigadores de diferentes nacionalidades que desde mediados del 
siglo XX vienen dedicándose al estudio del Arco de Gibraltar y los terrenos adyacentes, ha 
dado lugar a una terminología prolija, llena de localismos, a veces ambigua, que puede llegar a 
dificultar la propia comunicación científica. Dado que gran parte de la terminología vinculada 
a la geología del Arco de Gibraltar es discutida por su imprecisión y/o connotaciones genéti-
cas, y en aras de facilitar la lectura a aquellos lectores “no iniciados” en la región, a continua-
ción se presentan y matizan los principales términos empleados.

El término Arco de Gibraltar se emplea aquí para designar al conjunto orogénico alpino 
formado por Béticas y Rif, junto con la Cuenca del Mar de Alborán (Figura 1-1). En un sentido 
amplio engloba también las cuencas del Guadalquivir y Rharb, limítrofes con los dominios 
hercínicos de antepaís.
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Figura 1-1. El Arco de Gibraltar, en el extremo occidental del Mediterráneo, visto desde el SO. La región co-
loreada marca las regiones con una elevación topográfica de ±200 m. CEA: Cuenca Este de Alborán; COA: 
Cuenca Oeste de Alborán; CSA: Cuenca Sur de Alborán. Se indica la posición de la isobata de 2500 m.

La Cuenca del Mar de Alborán es en sentido estricto una cuenca marginal; esto es, se 
desarrolla sobre un dominio de corteza continental altamente extendida, fronterizo entre los 
dominios oceánicos del Atlántico y el Mediterráneo occidental. No obstante, el concepto de 
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margen se empleará con cierta libertad, para agilizar la descripción de las distintas regiones 
más próximas a la línea de costas (e.g., margen de Málaga, margen de Almería). Los “marge-
nes” del Mar de Alborán hacen referencia en esta tesis a una región costera muy estrecha, con 
una elevación topográfica de ±200 m (Figura 1-1).

La Cuenca del Mar de Alborán se abre hacia el Este dando paso a una verdadera llanura 
abisal de ~2500 m de profundidad y en la que probablemente se encuentre corteza oceánica. 
Esta región se denominará Cuenca Argelina, también nombrada por otros autores como Cuen-
ca Sur-Balear o Cuenca Sardo-Balear. Sus escarpados taludes al Sur y NO corresponden con 
dos márgenes continentales (s.s.): el margen de Argelia y el margen de Cartagena-Palomares 
(Figura 1-1).

Esquema de la tesis

Este volumen está organizado en ocho capítulos, en los que se presentan separadamente 
las observaciones y los resultados de los modelos numéricos, de los diferentes aspectos de 
interpretación y discusión. Así esta memoria de Tesis Doctoral se organiza como sigue:

•	 El Capítulo 2 presenta resumidamente los principales rasgos geológicos y geofísicos 
del Arco de Gibraltar, para la comprensión del contexto geodinámico en donde se desarrolla 
este trabajo. En la presentación del contexto se ha incidido necesariamente en aquellos aspec-
tos relacionados con el discurso de la tesis, aunque las referencias bibliográficas pueden ser 
utilizadas por el lector interesado para seguir otras líneas argumentales anexas.

•	 El Capítulo 3 describe los datos de sismicidad según la base de datos del Instituto 
Andaluz de Geofísica de la Universidad de Granada.

•	 El Capítulo 4 reúne diferentes indicadores de esfuerzos (incluidos los derivados de la 
sismicidad) y siguiendo las guías del “World Stress Map” (WSM), se reconstruye el patrón 
actual de esfuerzos.

•	 El Capítulo 5 presenta la estructura térmica cortical, calculada mediante un método de 
inversión del patrón regional de flujo de calor y la elevación topográfica. Al final se valoran 
también algunas de las implicaciones derivadas del estado térmico de la corteza, como la po-
sibilidad de que existan actualmente procesos de fusión parcial.

•	 Con el modelo térmico presentado en ese capítulo, el Capítulo 6 presenta el modelo 
reológico para el Arco de Gibraltar, con el que se analizarán posteriormente la distribución de 
la sismicidad.

•	 En el Capítulo 7 se han segregado varios de los temas de discusión más relevantes, 
se valoran las relaciones reología-sismicidad cortical, las consecuencias de los procesos de 
fusión cortical, los procesos que construyen el patrón de esfuerzos actual y las implicaciones 
tectónicas de la tesis.
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•	 A modo de Conclusión, se resumen los resultados más relevantes de esta tesis y sus 
implicaciones para la región.

Para ayudar al lector en el seguimiento de la memoria y permitir una lectura independiente 
de sus contenidos, al final de cada capítulo se presenta un resumen los principales resultados 
obtenidos y se apunta en qué medida serán retomados durante la discusión. Para facilitar el 
seguimiento del texto, algunos datos y criterios especialmente prolijos, junto con una relación 
de las unidades y símbolos empleados, se han reunido en apéndices (Apéndice A, B y C).
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El interés científico suscitado por el Arco de Gibraltar y los procesos geológicos invo-
lucrados en su formación, ha propiciado en las últimas décadas el desarrollo de numerosas 
investigaciones de diversa temática en la región. Prueba de ello son los sucesivos proyectos 
del Plan Nacional de I+D+I llevados a cabo por científicos españoles desde 1988 y, desde pa-
recidas fechas, por otros proyectos internacionales liderados por científicos del Reino Unido, 
Francia y Holanda, así como su inclusión en objetivos de programas científicos globales como 
el “Ocean Drilling Program” (ODP) o el EUROCORES-EUROMARGINS auspiciado por la 
“European Science Foundation” (ESF). En los últimos años han surgido iniciativas internacio-
nales como el proyecto PICASSO (“Program to Investigate Convective Alboran Sea System 
Overturn”) que aglutina investigadores de especialidades muy diversas y supone una de las 
propuestas de estudio más ambiciosas presentadas para la región y que ha sido elegida como 
piloto por importantes programas europeos como EuroArray y Topo-Europe. Por otra parte, el 
Arco de Gibraltar ha sido objeto de intensas actividades exploratorias por parte de empresas 
petroleras, adquiriéndose decenas de miles de kilómetros de sísmica multicanal y perforándo-
se diversos pozos exploratorios profundos, algunos de los cuales actualmente funcionan como 
productores de gas natural (e.g., la Cuenca del Guadalquivir).

La realización de esos proyectos y actividades comerciales ha suministrado en su conjunto 
una ingente cantidad de datos geológicos y geofísicos (tanto en mar como en tierra) y ha gene-
rado numerosas publicaciones científicas al respecto. Con todo ello, puede decirse que el Arco 
de Gibraltar es actualmente uno de los cinturones orogénicos más estudiados del Mediterráneo 
occidental y particularmente debatido, en lo relativo a su origen y evolución tectónica.

2

EL ARCO DE GIBRALTAR
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2.1 FISIOGRAFÍA

El Sistema del Arco de Gibraltar incluye las cuencas y márgenes del Mar de Alborán y su 
entorno, las cadenas de Béticas y el Rif. El relieve es abrupto, con fuertes cambios de pendien-
tes e importantes desniveles. Las máximas elevaciones se concentran en Béticas, con una cota 
máxima en el Mulhacén (3482 m) en Sierra Nevada; mientras que el fondo de la Cuenca Ar-
gelina, con una profundidad promedio de 2650 m, representa el máximo batimétrico. Ambos 
puntos no distan más de 250 km en la horizontal.

En tierra, Béticas (en el S de la Península Ibérica) y Rif (en el Norte de África) concentran 
las mayores elevaciones topográficas. La elevación promedio en Béticas es de ~830 m; aunque 
en su dominio central se encuentra una amplia región montañosa que se eleva por encima de 
la media. Este dominio se extiende desde Béticas centrales hasta el paralelo 39ºN e incluye un 
área de ~18.000 km2 en los que las elevaciones superan los 1000 m. Las alturas máximas su-
peran los 3.000 m en Sierra Nevada y las máximas cotas se alinean según crestas montañosas 
de dirección E-O (Figura 2-1). Béticas está limitada al NO por la depresión del Guadalquivir, 
que se extiende hasta el borde Sur de la Meseta. La depresión del Guadalquivir ocupa una 
extensión de ~13.000 km2 y tiene una longitud de 600 km. Tiene una altura media de 100 m, 
siendo así la más baja de la Península Ibérica.

En el Norte de África, con una elevación promedio de ~620 m, se eleva la cordillera del 
Rif que bordea, con orientación ESE-ONO, la costa mediterránea desde el río Muluya hasta 
el Estrecho de Gibraltar. Las mayores elevaciones del Rif se localizan entre los meridianos 
3º30’O y 5ºO y su punto culminante es el Jbel Tidirhine (2455 m) que se localiza en la región 
de Ketama. Más al Este de 3ºO el Rif da paso a la prolongación del Alto Atlas en lo que se 
denomina Atlas del Tell y que domina todo el Norte de Argelia desde Orán hasta Túnez. Hacia 
el SO del Rif se extiende la llanura de Rharb (o Gharb) que da paso al Alto Atlas marroquí. 
Esta depresión, simétrica con la del Guadalquivir, se abre hacia el Oeste y tiene una elevación 
media de 150 m. Cubre un área total de ~10.000 km2 y tiene una longitud de ~250 km.

La cuenca del Mar de Alborán se ubica entre las cadenas montañosas de Béticas y Rif y 
posee las características fisiográficas de una cuenca semi-confinada respecto al Océano At-
lántico, con el que conecta por el umbral del Estrecho de Gibraltar. Hacia al Este, el Mar de 
Alborán se abre hacia una cuenca más profunda, el Mar Argelino (o Cuenca Argelina), que a 
su vez da paso al resto de las cuencas del Mediterráneo Occidental (mares Tirreno y Ligur). El 
Mar de Alborán está limitado al Norte por la Península Ibérica y al Sur por el Norte de África 
y se extiende desde el meridiano de Gibraltar (5º 20’O) hasta la línea imaginaria que une Cabo 
de Gata (España) (~ 2°10’O) con Cabo Figalo (Argelia). Tiene unos 300 km de largo y unos 
150 km de anchura media. Ocupa una superficie de unos 54.000 km2 y tiene profundidades 
menores de 2000 m (Figura 2-1). El fondo marino es complejo, con diversas cuencas subordi-
nadas o sub-cuencas, altos estructurales y edificios volcánicos con varios cientos de metros de 
elevación. El conocimiento sobre la morfología del Mar de Alborán se ha ido enriqueciendo 
con el tiempo, gracias a los datos de sondas multihaz de alta precisión y a la densa red de per-
files sísmicos existente. 
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Tradicionalmente se distinguen tres cuencas principales, denominadas Cuenca Oeste 
(COA), Sur (CSA) y Este (CEA) de Alborán (Figura 2-1), limitadas por abruptos relieves 
submarinos, que corresponden a altos estructurales o edificios volcánicos, de hasta cientos de 
metros de elevación. La Cuenca Oeste de Alborán comporta una llanura en su porción central, 
definida por la isobata de los 1400 m, y un gradiente regional muy bajo en sus márgenes (Erci-
lla, 1992). Hacia el Oeste se ubica el valle submarino de Gibraltar, que conecta aquella llanura 
con el Estrecho de Gibraltar. Hacia el Este, la Cuenca Oeste Alborán está limitada por algunos 
altos batimétricos, entre los que sobresale el de Djibouti, y termina abruptamente hacia el Sur 
contra el Banco de Xauen.

Figura 2-1. Mapa topográfico del Arco de Gibraltar. Topografía basada en el modelo digital de elevaciones 
SRTM para las regiones emergidas y en la base de datos GEBCO 97 (IOC-IHO) para las regiones submari-
nas. AM: Alto de Al-Mansour; BC: Banco de Chella; BD: Banco de Djibouti; BS: Banco Sabinar; BX: Banco 
de Xauen; CEA: Cuenca Este de Alborán; CF: Cabo Figalo; CG: Cabo de Gata; CM: Cresta de Maimonides; 
COA: Cuenca Oeste de Alborán; CSA: Cuenca Sur de Alborán; CY: Cresta de Yusuf ; EC: Escarpe de Car-
tagena; EH: Escarpe de Habibas.
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La Cresta de Alborán es uno de los rasgos fisiográficos más característicos del área y 
consiste en una alineación de orientación NE-SO de unos 150 km de longitud que emerge 
localmente formando la isla volcánica de Alborán. La cresta tiene una altitud diferencial de 
1000 m sobre el fondo marino y un carácter disimétrico en la altitud de sus flancos, con dife-
rencias batimétricas de hasta 300 m. Hacia el Oeste, la Cresta de Alborán se prolonga por el 
denominado Banco de Xauen. Hacia el NE la expresión topográfica de la Cresta de Alborán 
termina abruptamente, hundiéndose y confluyendo con la prolongación occidental del escarpe 
de Habibas. El escarpe de Habibas, con dirección ONO-ESE a E-O, limita por el Sur la Cuenca 
Este de Alborán y comporta una cresta estrecha denominada de Yusuf, adyacente a un surco 
homónimo de gran profundidad (2250 m). La Cuenca Este de Alborán se ubica entre el escarpe 
de Habibas y una zona topográfica compleja al Norte y Noreste, donde se elevan los altos de 
Maimonides, El Sabinar y Chella. En el centro de la cuenca se encuentra el alto submarino 
de Al-Mansour (Figura 2-1). La Cuenca Sur de Alborán, semi-confinada entre la Cresta de 
Alborán y los márgenes de Marruecos y Argelia, está elongada en dirección N70ºE y su pro-
fundidad máxima está marcada por la isobata de los 1100 m (Figura 2-1). 

Al Este del meridiano de Cabo de Gata, el Mar de Alborán se abre y hunde dando paso a 
la Cuenca Argelina. Ésta es una cuenca abierta, de aguas profundas y características propias 
de una llanura abisal. Está limitada por un talud escarpado a los pies del que se extiende una 
amplia región, esencialmente plana, circunscrita a la isobata de 2600 m. El talud presenta una 
anchura variable, así en el margen de Argelia y en el de Cartagena es angosto (10-20 km) y 
escarpado (desnivel medio ~2000 m) y está intersectado por cárcavas y cañones submarinos 
de diferente magnitud y naturaleza (e.g., cañón del río Aguas). Al Oeste, el talud está inte-
rrumpido por algunos altos volcánicos y tiene una pendiente más suave, ensanchándose hasta 
máximos de 60 km en la zona de transición hacia el Mar de Alborán (Figura 2-1).

2.2 ARQUITECTURA DEL ARCO

Béticas y Rif conectan a través del Estrecho de Gibraltar y albergan en su interior la Cuen-
ca del Mar de Alborán, constituyendo uno de los cinturones orogénicos más arqueados del 
mundo: el Arco de Gibraltar (Figura 2-2). El acortamiento y cabalgamientos en el frente del 
arco externo son contemporáneos con extensión y adelgazamiento cortical en la parte interna 
del arco, esto es, en el Dominio de Alborán (e.g., García-Dueñas et al., 1992). 

Los procesos post-orogénicos de adelgazamiento litosférico acaecidos durante el Mioceno 
inferior y medio sobre un orógeno previo, implicaron a distintos dominios corticales, pero 
esencialmente al Dominio Cortical de Alborán (Balanyá y García-Dueñas, 1987, 1988; Platt y 
Vissers, 1989; García-Dueñas et al., 1992; Platt et al., 2006; entre otros), generando la Cuenca 
de Alborán detrás del Arco de Gibraltar. Esta cuenca se considera un buen exponente de las 
denominadas cuencas de “retroarco de tipo mediterráneo” (“back-arc Mediterranean basin”; 
Horvath y Berckhemer, 1982) y presenta una estructura cortical y litosférica comparables a la 
de sus homólogas en el Mediterráneo (Figura 2-2).
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El conjunto del Arco de Gibraltar se organiza en tres dominios corticales mayores (Figura 
2-3): (1) las coberteras sedimentarias del paleomargen del Sur de Iberia y Magrebí, (2) las 
unidades del Surco de los Flyschs y (3) el Dominio Cortical de Alborán. Además, existe un 
importante volumen de sedimentos de edad Neógeno-Cuaternario distribuidos en cuencas con 
posiciones estructurales diversas dentro del orógeno.
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Figura 2-2. Esquema tectónico simplificado del Mar Mediterráneo que muestra las cuencas extensionales Neó-
genas y el frente externo de las cadenas Alpinas circundantes (tomado de Comas et al., 1999). AC: Arco de 
Calabria, AG: Arco de Gibraltar, AH: Arco Helénico. 

Coberteras sedimentarias del paleomargen del Sur de Iberia y Magrebí

Ambos paleomárgenes están constituidos por materiales de edad Mesozoico y Terciario 
depositados sobre el basamento varisco de la Meseta Ibérica y Marroquí. Se interpretan como 
márgenes continentales predominantemente pasivos, donde se distinguen varios dominios pa-
leogeográficos. Constituyen los dominios Sudibérico y Magrebí (también denominados Béti-
cas Externas y Rif Externo, o Zonas Externas s.l.), en Iberia y Norte de África respectivamente 
(Figura 2-3). Actualmente es una cobertera despegada de su basamento con la estructura de un 
sistema de cabalgamientos imbricados y pliegues (i.e. tectónica de piel delgada o “thin-skin-
ned”) que inducen una flexura de la corteza varisca bajo ambos dominios (e.g., Flinch, 1996; 
Zizi, 2002; Crespo-Blanc y Frizon de Lamotte, 2006). Existe una superficie generalizada de 
despegue en los materiales de edad Triásico de facies Keuper (Luján et al., 2006), sin que lle-
gue a aflorar el muro de los materiales triásicos.
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En la rama Norte del Arco de Gibraltar los distintos ámbitos del paleomargen Sudibéri-
co permiten diferenciar los dominios Prebéticos y Subbéticos (e.g., García-Hernández et al., 
1980; Vera, 1983). El Prebético está caracterizado por facies marinas someras, al contrario que 
la zona Subbética, donde prevalecen las facies pelágicas. En la zona Subbética se distinguen 
tres dominios paleogeográficos atendiendo a la estratigrafía de las series de edad Jurásico. 

Las unidades del Dominio Magrebí corresponden con el paleomargen del Norte de África y 
están divididas estructuralmente en tres zonas: Intra-Rif, Meso-Rif y Pre-Rif, desde el interior 
al exterior del arco (Durand-Delga et al., 1962). En conjunto, las facies sedimentarias sugieren 
una tendencia general de somerización hacia el Sur, desde el Intra-Rif hasta el Pre-Rif. 

El Surco de los Flyschs

Son unidades que continúan de un lado a otro del Estrecho de Gibraltar (Figura 2-3). En la 
rama norte del arco se distinguen tres unidades principales: Aljibe, Algeciras y Bolonia, cuyos 
equivalentes en el Rif son: Numídico, Beni-Ider y Tala Lakraa. Estas unidades están compues-
tas principalmente por formaciones turbidíticas de edad Cretácico y Paleógeno. En el frente 
occidental del arco estas unidades aparecen deformadas e integradas en un prisma de acreción, 
cabalgando al Dominio Sudibérico y el Magrebí, y siendo cabalgadas a su vez por el Dominio 
de Alborán (e.g., Balanyá y García-Dueñas, 1988; Crespo-Blanc y Campos, 2001; Frizon de 
Lamotte et al., 2004). Las unidades del Surco de los Flyschs continúan a lo largo del Norte 
de África desde el Estrecho de Gibraltar hasta Túnez. Para algunos autores esto demuestra la 
existencia de una larga cuenca oceánica que bordeaba el paleomargen Magrebí (e.g., Durand-
Delga y Fontboté, 1980).

Domino Cortical de Alborán

El Dominio Cortical de Alborán (Balanyá y García-Dueñas, 1988) representa las Zonas 
Internas del orógeno y está constituido por un apilamiento de mantos con rocas metamórficas 
en el que se distinguen tres complejos; en sentido ascendente: Nevado-Filábride, Alpujárride 
y Maláguide. El complejo Maláguide, que ocupa la posición estructural más alta, muestra un 
metamorfismo de grado bajo a muy bajo; mientras que los complejos inferiores, Alpujárride y 
Nevado-Filábride, muestran una evolución de metamorfismo alpino desde condiciones de alta 
presión/baja temperatura hasta baja presión y condiciones de temperatura moderadas o local-
mente altas (e.g., Bakker et al., 1989; Goffé et al., 1989; De Jong, 1991; Tubía y Gil Ibarguchi, 
1991; Azañón et al., 1998; Soto y Platt, 1999; Puga et al., 2000). En el Rif, sólo afloran los 
complejos Maláguide y Alpujárride, que aquí se denominan Sébtides y Ghomárides. 

Las estructuras contractivas originales han sido modificadas por episodios extensionales 
posteriores; por lo que los límites entre los diferentes complejos aparecen reactivados o corta-
dos por despegues extensionales de bajo ángulo de edad Mioceno (García-Dueñas et al., 1988; 
Galindo-Zaldívar et al., 1989; Platt y Vissers, 1989; García-Dueñas et al., 1992; Jabaloy et al., 
1993; Lonergan y Platt, 1995; Martínez-Martínez et al., 1997; entre otros muchos).
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El Complejo Nevado-Filábride está constituido por tres unidades principales: Veleta, Calar 
Alto y Bédar-Macael (García-Dueñas et al., 1988; Martínez-Martínez et al., 2002). La secuen-
cia litoestratigráfica está integrada principalmente por esquistos grafitosos atribuidos al Paleo-
zoico, metapelitas y metapsamitas de colores claros y, a techo, mármoles de edad Mesozoico 
(Triásico a Jurásico?). Localmente se encuentran ortogneisses y metabasitas intercaladas entre 
las metapelitas grafitosas y los mármoles (e.g., García-Dueñas et al., 1988; Gómez-Pugnaire 
et al., 2000; Puga et al., 2002). 

El Complejo Alpujárride está integrado por diferentes unidades (hasta cinco, según Aza-
ñón et al., 1994) con una secuencia litoestratigráfica comparable. La secuencia completa in-
cluye, de muro a techo: (1) una formación metapelítica (Paleozoico?) integrada por micaes-
quistos grafitosos y gneisses migmatíticos; (2) una formación metapelítica-metapsamítica de 

Figura 2-3. Mapa estructural del Arco de Gibraltar y de los principales dominios geológicos implicados en 
el orógeno (tomado de Comas et al., 1999). Para la Cuenca del Mar de Alborán se muestran las estructuras 
de edad Mioceno inferior a Cuaternario y los principales depocentros sedimentarios. CA: Cuenca Argelina, 
CEA: Cuenca Este de Alborán, CG: Cuenca de Granada, CGB: Cuenca de Guadix-Baza, CL: Cuenca de 
Lorca, CM: Cuenca de Málaga; CMo: Cuenca de Motril; COA: Cuenca Oeste de Alborán, CR: Cuenca de 
Ronda, CRh: Cuenca de Rharb, CS:Cuenca de Saïss, CSA: Cuenca Sur de Alborán, CST: Cuenca de Sorbas-
Tabernas, CTG: Cuenca de Taza-Guercif, CTO: Cuenca de Taourirt-Oujda, CV: Cuenca de Vera, CY: Cuenca 
de Yusuf.
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edad Permo-Triásica (?) compuesta por esquistos con intercalaciones de cuarcitas; y (3) una 
formación de rocas carbonatadas de edad Triásico medio – superior (Braga y Martín, 1987), 
compuesta por mármoles dolomíticos y calcíticos.

Los afloramientos de rocas ultramáficas de Ronda y Beni-Bousera se pueden considerar 
como elementos tectónicos independientes incluidos en el Complejo Alpujárride, a muro de la 
unidad estructuralmente más alta. Estos macizos ultramáficos están compuestos por lherzoli-
tas e intercalaciones de harzburgitas y capas de piroxenitas. Esta asociación se ha interpretado 
como representativa del manto litosférico subcontinental (e.g., Kornprobst et al., 1990; Van 
der Wal y Vissers, 1993).

El Complejo Maláguide está compuesto por varias unidades imbricadas. La secuencia 
estratigráfica de este complejo incluye un sustrato de edad Paleozoico (constituido principal-
mente por una sucesión con pelitas y grauvacas de edad Ordovícico a Carbonífero), sobre el 
que se disponen conglomerados continentales y cuarcitas de edad Tríasico medio, y a techo 
una sucesión poco potente de rocas carbonatadas de edad Triásico medio a Paleógeno (e.g. 
Didon et al., 1973; Chalouan y Michard, 1990). Las rocas de edad Paleozoico, que constitu-
yen la mayor parte de este complejo, conservan deformaciones que se adscriben a la orogenia 
Varisca; mientras que su cobertera de edad Mesozoico-Paleógeno no sufrió una deformación 
intensa ni metamorfismo durante la orogenia Alpina (Balanyá y García-Dueñas, 1988).

Entre el Complejo Maláguide y las unidades del Surco de los Flyschs aparecen unas uni-
dades formadas por sedimentos de edad Triásico a Neógeno inferior, denominadas unidades 
de la Dorsal. Estas unidades se incluyen en el Domino de Alborán, ya que representan proba-
blemente la cobertera sedimentaria de unidades afines al Complejo Alpujárride (Wildi et al., 
1977) o Maláguide (Balanyá y García-Dueñas, 1988). Dichas unidades se extienden desde el 
Arco de Gibraltar hasta el Arco de Calabria.

Cuencas Neógenas

Sobre los anteriores dominios se sitúan numerosas cuencas de edad Neógeno, la mayor 
de las cuales sigue siendo hoy el Mar de Alborán. La cuenca del Guadalquivir constituye una 
cuenca de antepaís, que se localiza en la parte más externa de Béticas, separándola del Macizo 
Ibérico. En el Rif, la cuenca de Rharb es su homóloga. Tanto en Béticas como en Rif también 
se localizan varias cuencas neógenas emergidas (Figura 2-3) que contienen un registro sedi-
mentario que abarca desde el Mioceno hasta la actualidad. 

La Cuenca del Guadalquivir es la cuenca de antepaís de Béticas. Es una cuenca elongada 
ENE-OSO, limitada al Sur por el Dominio Sudibérico, al Norte por la Meseta Ibérica y al Oes-
te por el Océano Atlántico. La Cuenca del Guadalquivir tiene un espesor medio de sedimentos 
superior a 1500 m, distribuidos de manera que las máximas profundidades se encuentran al 
SO, junto al contacto con el Dominio Sudibérico (Berástegui et al., 1998). El volumen de 
sedimentos acumulados asciende a ~20.500 km3 (Iribarren et al., 2003). Es una cuenca gene-
rada por flexión litosférica como consecuencia del emplazamiento de láminas cabalgantes del 
frente del orógeno (Flinch, 1996; García-Castellanos et al., 2002). Los grandes bloques des-
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prendidos del frente del orógeno aparecen insertos en una matriz de edad Triásica, dando lugar 
a una unidad olistostrómica que se desarrolla en el borde Sur de la cuenca (Martínez del Olmo 
et al. 1984; Sierro et al. 1996). Durante el Langhiense superior se inició la sedimentación en la 
cuenca (Berástegui et al., 1998), en un mar conectado con el Mediterráneo (Vera, 2000). 

La Cuenca de Rharb es el equivalente en el Rif de la Cuenca del Guadalquivir. Está li-
mitada al Este y Norte por el frente orogénico del Arco de Gibraltar, al Oeste por el Océano 
Atlántico y al Sur por la Meseta Marroquí. Al igual que su homóloga del Norte, en Béticas, se 
genera por flexura litosférica (Zizi, 2002; Zouhri, 2002). Los datos geofísicos muestran que 
esta cuenca tiene un fondo estructurado en altos (“horsts”) y fosas (“grabens”) (Zizi, 2002; 
Zouhri, 2004). El margen Norte de esta cuenca, en relación con el frente del arco, está forma-
do por una importante acumulación de materiales retrabajados y de distinta edad procedentes 
de las unidades del Dominio Magrebí (equivalentes a las unidades olistostrómicas del Gua-
dalquivir). Los depósitos marinos de la cuenca están constituidos por margas azules de edad 
Mioceno-Plioceno sobre las que aparecen los primeros depósitos continentales como niveles 
intercalados de conglomerados.

Las cuencas neógenas emergidas tanto en Béticas como en Rif, se distribuyen entre los dis-
tintos relieves que conforman el orógeno (Figura 2-3). Las principales cuencas en Béticas son: 
Granada, Guadix-Baza, Lorca, Ronda, Sorbas-Tabernas y Vera. En el Rif destacan las cuencas 
de Taza-Guercif, Taourirt-Oujda y Saïss. El espesor medio de sedimentos acumulado en estas 
cuencas no suele superar los 800-900 m y suman un volumen total ~10.000 km3 (Iribarren 
et al., 2003). Los registros sedimentarios más antiguos en estas cuencas datan del Mioceno 
inferior y medio. Se ha interpretado que todas ellas integraban la cuenca precursora del actual 
Mar de Alborán, cuyos límites se extendían por tanto más allá de los actuales (Comas et al., 
1992). La actual distribución de las cuencas, así como el relleno principal tiene lugar a partir 
del Tortoniense (e.g., Montenat et al., 1990; Vera, 2000). Gran parte de las cuencas emergidas 
son marinas durante el Tortoniense, mientras que hacia el final del Mioceno (tránsito con el 
Plioceno) se produce su emersión y progresiva continentalización. La edad de la continenta-
lización parece guardar una relación con su posición respecto a la línea de costas actual. Así, 
las cuencas más distantes de la línea de costas actual fueron las primeras en quedar aisladas, 
pasando a ser continentales (Iribarren et al., 2003). Algunas de las cuencas han sufrido un im-
portante levantamiento, como es el caso de la cuenca de Guadix-Baza en la que los sedimentos 
marinos se encuentran a 1600 m sobre el nivel del mar (Braga et al., 2003). 

La Cuenca del Mar de Alborán

La Cuenca de Alborán es la mayor de las cuencas neógenas del Arco de Gibraltar, y la 
más occidental de las grandes cuencas mediterráneas. El volumen total de sedimentos que 
alberga asciende a ~120.000 km3, procedentes probablemente de los aportes desde Béticas y 
Rif (Iribarren et al., 2003). La Cuenca de Alborán se desarrolla sobre una corteza continental 
fuertemente adelgazada que constituye un basamento irregular que está configurado por la in-
terferencia entre planos de fallas de alto y bajo ángulo, y posibles superficies de paleo-relieves 
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(de la Linde et al., 1996). Este basamento ha experimentado metamorfismo y fusión parcial 
durante su rápida exhumación (desde ~27 Ma hasta el Mioceno superior), acompañando a los 
procesos extensionales que finalmente dieron lugar por subsidencia y adelgazamiento cortical 
a la Cuenca del Mar de Alborán (Platt et al., 1998; Soto y Platt, 1999).

La morfología irregular del basamento de la cuenca condiciona el desarrollo de tres depo-
centros mayores que corresponden con las sub-cuencas principales (Cuencas Oeste, Este y Sur 
de Alborán) (Comas et al., 1999). En función de la geometría y valor del relleno sedimentario, 
se han diferenciado además otras cuencas menores, como son las de Motril y Málaga (cf. Fi-
gura 2-3) (Campillo et al., 1992; Ercilla, 1992; Maldonado et al., 1992). La geometría de su 
relleno sedimentario será descrita posteriormente en el apartado 5.2.2.

Se han reconocido seis unidades sismo-estratigráficas que aparecen limitadas por discor-
dancias o discontinuidades de carácter regional (Jurado y Comas, 1992; Comas et al., 1992; 
Comas et al., 1999) (Figura 2-4). Los depósitos marinos más antiguos yacen directamente 
sobre el basamento y son de edad Aquitaniense?-Burdigaliense. Una particularidad de los 
depósitos basales de la Cuenca Oeste de Alborán es la existencia de sedimentos sub-compac-
tados (o sobre-presurizados) (Jurado y Comas, 1992; Comas et al., 1992). Estos materiales 
sub-compactados dan lugar a un importante fenómeno de diapirismo de lodo que da nombre 
a una región concreta: la Provincia Diapírica de Lodo (Figura 2-3). La Provincia Diapírica de 
Alborán tiene una forma alargada NNO-SSE, ligeramente arqueada hacia el Este. Se desa-
rrolla desde la Cuenca de Málaga (al Norte) hasta el Banco de Xauen (al Sur), ocupando los 
máximos depocentros de la Cuenca Oeste de Alborán (e.g. Bourgois et al., 1992; Pérez-Belzuz 
et al., 1997; Talukder, 2003). El diapirismo se inició durante el Mioceno medio, en relación 
con la deformación extensional de la cuenca (Soto et al., 2003). Los diapiros perforan toda la 
pila sedimentaria y cuando llegan al fondo marino desarrollan volcanes de lodo (Comas et al., 
2003). Volcanes y diapiros se nutren siempre de las unidades inferionres de la pila sedimenta-
ria (Sautkin et al., 2003; Talukder et al., 2003). 

2.3 EVOLUCIÓN TECTÓNICA

Los estudios geológicos y geofísicos sugieren que la estructura actual resulta de la super-
posición de sucesivas etapas de extensión (“rifting”) y subsidencia tectónica (en la Cuenca 
de Alborán) durante el Mioceno (de 22 a 9-8 Ma) y una reorganización compresiva posterior 
desarrollada desde el Mioceno superior hasta la actualidad (Figura 2-4).

“Rifting” y exhumación del Dominio de Alborán

El Dominio Cortical de Alborán cabalgó hacia el Oeste sobre los márgenes continentales 
Magrebí e Ibérico desde el Oligoceno hasta el Mioceno inferior, favoreciendo el desarrollo de 
un arco orogénico (Arco de Gibraltar). Las direcciones de avance del frente de deformación 
varían desde hacia NO, en Béticas (Banks y Warburton, 1991; Lonergan et al., 1994), a Oeste, 
en el entorno del Estrecho de Gibraltar (Balanyá y García-Dueñas, 1988; Platt et al., 2003) y 
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Figura 2-4. Evolución y principales eventos tectónicos de la Cuenca del Mar de Alborán en relación con los 
diferenciados en Béticas y Rif (modificado de Comas et al., 1999).
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hacia el OSO y S, en la región del Rif (e.g., Morley, 1992; Platzman et al., 1993). El acorta-
miento en el frente del arco es coetáneo con el adelgazamiento y extensión de la corteza en el 
Domino de Alborán (e.g., García-Dueñas et al., 1992).

Se ha puesto de manifiesto la existencia de dos sistemas extensionales mayores de edad 
Mioceno (Figura 2-4), uno con sentido de transporte del bloque de techo hacia NNO, durante 
el Burdigaliense superior–Langhiense, y otro con sentido OSO, durante el Serravaliense (e.g., 
García-Dueñas et al., 1988, 1992; Crespo-Blanc et al., 1994; Azañón et al., 1997; Martínez-
Martínez et al., 1997, 2002). Las dataciones radiométricas de las rocas volcánicas y sub-vol-
cánicas que afloran en Béticas y el Rif, prueban que un magmatismo toleítico a calcoalcalino 
acompañó a los procesos extensionales (e.g., Bellón et al., 1983; Zeck et al., 1992; El Bakkali 
et al., 1998; Turner et al., 1999; Duggen et al., 2005). En algunos afloramientos de rocas vol-
cánicas calcoalcalinas de Béticas orientales (Cabo de Gata, Mazarrón y Mar Menor), se han 
hallado xenolitos pelíticos que evidencian procesos de fusión parcial de la corteza durante el 
Mioceno superior (9,7-9,1 Ma). Estos xenolitos son producto de la fusión de protolitos pelíti-
cos a través de la reacción de deshidratación de biotita con tasas de fusión parcial del 40-55% 
(Cesare et al., 1997, 2003). 

El acortamiento en el cinturón periférico y la extensión cortical en el Domino de Alborán 
parecen haber concluido hacia el final del Mioceno. La tectónica extensional que afectó al 
Dominio de Alborán alcanzó también al contacto entre éste dominio y las unidades infrayacen-
tes (Dominio Sudibérico y Magrebí), produciendo la inversión tectónica del Cabalgamiento 
Cortical de Gibraltar, con movimiento del bloque de techo (Dominio de Alborán) hacia el SE 
en Béticas occidentales y hacia el NE en el Rif (García-Dueñas et al., 1992; Chalouan et al., 
1995; Balanyá et al., 1997).

Reorganización contractiva

Tanto los datos estructurales en el Dominio de Alborán como las estructuras mostradas 
por los perfiles sísmicos del subsuelo marino, indican que la extensión litosférica y el “rifting” 
principal cesaron en la Cuenca del Mar de Alborán en el Tortoniense superior (Figura 2-4). Los 
datos regionales indican que la compresión subsiguiente fue de dirección NO-SE, rotando a 
N-S en el Tortoniense superior y Plioceno medio, cambiando finalmente a NNO-SSE durante 
el resto del Plioceno y el Pleistoceno (e.g., Ott d’Estevou y Montenat, 1985; Montenat et al., 
1987; De Larouzière et al., 1988; Galindo-Zaldívar et al., 1997).

Esta fase contractiva produjo un levantamiento diferencial del arco, la formación de an-
ticlinales de amplitud kilométrica de dirección E-O o ENE-OSO (e.g., García-Dueñas et al., 
1992) y la reactivación de fallas bajo un régimen inverso o de salto en dirección. Además de 
un acortamiento N-S, se produjo una importante elongación E-O de la Cuenca de Alborán que 
condicionó la emersión por plegamiento de algunos depocentros (Comas et al., 1992; Watts et 
al., 1993). La etapa tectónica compresiva estuvo acompañada también de volcanismo (Figura 
2-4), compuesto fundamentalmente por lavas de tipo shoshonítico a lamproítico y basaltos 
alcalinos, bien reconocidos en el sector oriental de Béticas y el Rif (e.g., Bellón et al., 1983; 
Hernández et al., 1987; Lonergan y White, 1997; Zeck et al., 1998; Duggen et al., 2005).
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Fue esta etapa tectónica contractiva, en concomitancia a una subsidencia continuada en el 
ámbito marino y levantamientos diferenciales en Béticas y Rif, los que condicionaron la línea 
de costas actual del Mar de Alborán y numerosos rasgos de la fisiografía que hoy presenta el 
fondo marino (Comas et al., 1992, 1999; Maldonado et al., 1992; Watts et al., 1993; Docherty 
y Banda, 1995; Rodríguez-Fernández et al., 1999; entre otros).

Al levantamiento reciente del arco, ha contribuido una tectónica transcurrente, activa des-
de al menos el Mioceno superior (Messiniense) (e.g., Bousquet y Montenat, 1974; Bousquet, 
1979; Sanz de Galdeano, 1983; Rutter et al., 1986). Así, fallas de salto en dirección siniestras 
(cf. Figura 2-3), de direcciones E-O a NE-SO, y conjugadas NO-SE han continuado pro-
duciendo durante el Plio-Cuaternario el acortamiento N-S y alargamiento E-O de la región. 
Existe una cierta controversia respecto al periodo de actividad, e importancia, de estas fallas 
de salto en dirección. Algunos autores consideran que estas fallas han sido activas desde el 
Mioceno medio (Montenat et al., 1987; Sanz de Galdeano, 1997) y se discute si tienen algunos 
segmentos aún activos (e.g., Keller et al., 1995; Martínez-Díaz, 1998; Masana et al., 2004; 
Gràcia et al., 2006).

2.4 CARACTERÍSTICAS GEOFÍSICAS

Estructura cortical

Los datos y modelos geofísicos disponibles han permitido delimitar los rasgos principales 
de la estructura cortical del Arco de Gibraltar. Los datos de sísmica de refracción sugieren un 
importante adelgazamiento de la corteza desde Béticas centrales (35-38 km) hacia el Mar de 
Alborán (15-20 km) (Hatzfeld et al., 1978; Banda y Ansorge, 1980; Medialdea et al., 1986; 
Barranco et al., 1990; Banda et al., 1993; Gallart et al., 1995). Estas variaciones de espesor 
cortical también han sido puestas de manifiesto por los modelos gravimétricos. Casas y Carbó 
(1990) integran por primera vez datos de la anomalía gravimétrica de Bouguer en Béticas y 
de Aire Libre en Alborán, mostrando que los gradientes de estas anomalías coinciden con la 
línea de costas. Basándose en este tipo de datos se han elaborado modelos corticales en 2D que 
analizan la transición entre Béticas y Alborán (Torne y Banda, 1992; Torne et al., 1992; Watts 
et al., 1993; Galindo-Zaldívar et al., 1997). Estos modelos, al igual que los datos de sísmica de 
refracción, confirman que en el entorno de la línea de costas se produce un importante adelga-
zamiento cortical. Según estos autores la corteza bajo Béticas tiene un espesor máximo de 36-
38 km, mientras que en Alborán la corteza se adelgaza alcanzado espesores medios en torno 
a 18-20 km. Por el contrario, los datos de sísmica de reflexión profunda ESCI-BETICAS que 
discurren desde el Macizo Ibérico hasta el Mar de Alborán, muestran una Moho esencialmente 
plana hasta las proximidades de la línea de costas (García-Dueñas et al., 1994; Galindo-Zaldí-
var et al., 1997; Martínez-Martínez et al., 1997; Carbonell et al., 1998).

Torne et al. (2000) proponen un modelo de corteza para el Mar de Alborán y regiones 
adyacentes en el que se combinan los datos de gravimetría y elevación con el flujo de calor 
regional, elaborando un modelo de la estructura litosférica en la región. Este modelo presenta 
por primera vez un patrón regional de espesor de corteza en el Arco de Gibraltar, que muestra 



Sismicidad, reología y estructura térmica de la corteza en el Arco de Gibraltar

20

una corteza cuyo espesor varía entre los 14 km, en la transición entre la Cuenca Este de Albo-
rán y la Cuenca Argelina (meridiano 1º-1,5º O) y los 36-37 km en un bulbo cortical localizado 
en Béticas y desplazado ligeramente al Norte con respecto a las mayores elevaciones topográ-
ficas (Sierra Nevada). En la mayor parte del Mar de Alborán, el espesor de corteza oscila entre 
14 km en su extremo oriental y los 18 km bajo la Cuenca Oeste de Alborán. Hacia Béticas y 
Rif, en las proximidades de la línea de costas se produce un brusco engrosamiento cortical que 
siempre supera los 30 km. Los resultados de este modelo en la zona de transición entre el Mar 
de Alborán y la Cuenca Argelina (al Este del meridiano 1ºO) son consistentes con el adelgaza-
miento cortical sugerido por los perfiles profundos de sísmica de reflexión que proponen una 
zona de transición entre corteza continental y corteza oceánica (Comas et al., 1997; Mauffret 
et al., 2004). Otros modelos de corteza han sugerido un engrosamiento cortical máximo de 
38 km bajo Béticas (García-Castellanos et al., 2002) y de 34-36 km para el Rif (Tadili et al., 
1986).

Modelos más generales de espesor cortical en el Mediterráneo occidental y Atlántico, ba-
sados en diversas técnicas de inversión gravimétrica y/o datos de geoide (e.g., Ziegler y Dèzes, 
2004; Fullea Urchulutegui et al., 2006; Fullea et al., 2007), coinciden en reflejar el intenso 
adelgazamiento cortical que acontece en el entorno de la línea de costas de Alborán y que la 
región de máximo engrosamiento cortical mimetiza el arco.

La corteza profunda

La corteza profunda en Béticas se caracteriza por presentar bajas velocidades sísmicas 
(Vp= 6,4-6,5 km s-1) (Banda y Ansorge, 1980; Barranco et al., 1990; Banda et al., 1993), lo 
que se ha utilizado para postular la ausencia de una corteza inferior típica bajo el Dominio 
de Alborán (Banda et al., 1993; García-Dueñas et al., 1994). La corteza profunda en Béticas 
presenta además valores bajos de la razón Vp/Vs, lo que sugiere una corteza anómala rica en 
sílice (Carbonell et al., 1998). La atenuación sísmica ha sido cuantificada aquí mediante el 
parámetro adimensional Q o factor de calidad, usando terremotos locales y regionales (Ibáñez 
1990; Ibáñez et al., 1990; Akinci et al., 1995; Mancilla, 2006). 

Otro método geofísico con el que se ha abordado el estudio de la naturaleza de la corteza 
profunda en Béticas son los sondeos magneto-telúricos (Carbonell et al., 1998; Pous et al., 
1999). Según estos autores existe una zona de baja conductividad en la corteza profunda, 
probablemente asociada con dominios corticales ricos en fluidos y/o parcialmente fundidos. 
Esta interpretación ha sido corroborada en Béticas centrales mediante técnicas de análisis de 
funciones receptoras (Juliá et al., 2005).

Flujo de calor y espesor litosférico

Existen diversas medidas puntuales de flujo térmico superficial, tanto en Béticas (Albert 
Beltrán, 1979; Fernàndez et al., 1998b), como en el Rif (Rimi y Lucazeau 1987; Rimi, 1993, 
1999; Rimi et al., 1998). En la cuenca del Mar de Alborán, por el contrario, existen diversos 
perfiles con medidas regulares de la anomalía de flujo de calor (campaña FLUCALB I, Polyak 
et al., 1996). Estas medidas en el mar fueron corregidas por Polyak et al. (1996) y Fernàndez et 
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al. (1998b) (según el efecto de sedimentación, de refracción térmica por estructura y de mag-
matismo reciente), estableciendo un mapa de flujo térmico regional para Béticas y Alborán. La 
base global de flujo de calor de Pollack et al. (1993) ha sido utilizada también para completar 
otras regiones como el extremo occidental de Argelia (Figura 2-5). 

Los valores de medidas in situ de flujo de calor presentan diferencias máximas superiores 
a 100 mW m-2, con máximos locales de hasta 180-190 mW m-2, en la Cuenca Argelina y la 
Cuenca Este de Alborán, y mínimos de 30-40 mW m-2 en el Estrecho de Gibraltar. A lo largo 
del Mar de Alborán y de Este a Oeste existe una diferencia media de 50 mW m-2, desde 110-
120 mW m-2 en la Cuenca Este de Alborán hasta 60-70 mW m-2 en la Cuenca Oeste de Alborán. 
En el Norte de África hay un incremento progresivo del flujo de calor de Oeste a Este. 

Los valores de flujo de calor superficial se pueden relacionar con el espesor litosférico. 
Así, del patrón regional de flujo de calor se deduce que en la región de estudio hay importantes 
variaciones de espesor litosférico, con un mínimo en la Cuenca Argelina y un máximo bajo 
el Estrecho de Gibraltar. Los espesores de manto litosférico han sido estimados en la región 
por diversos autores, sugiriendo un máximo de 120-140 km bajo el Estrecho de Gibraltar y un 
mínimo en la Cuenca Argelina donde se pueden alcanzar hasta 45-55 km (Torne et al., 2000; 
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Figura 2-5. Distribución de puntos de medida de valores de flujo de calor en el Arco de Gibraltar (en mW m-2); 
tomados de Albert Beltrán (1979) y Fernàndez et al. (1998b) para Béticas y Polyak et al. (1996) para la Cuenca 
de Alborán, Rimi et al. (1998) para el margen africano y completados con los datos de Pollack et al. (1993).
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Jiménez-Munt et al., 2001; Fullea Urchulutegui et al., 2006). El patrón de adelgazamiento 
litosférico descrito por alguno de estos autores reproduce en parte el patrón de engrosamiento 
cortical. En otras, como Béticas orientales, siguen tendencias diferentes, adelgazándose el 
manto litosférico hacia el SE cuando la corteza lo hace hacia el S y E, lo que sugeriría que la 
corteza y el manto litosférico están desacoplados (Torne et al., 2000).

Tomografía

En los últimos años se han desarrollado diferentes modelos de tomografía para determinar 
la geometría y naturaleza de las capas del manto en el entorno del Mediterráneo, centrándose 
algunos modelos en la región del Arco de Gibraltar (e.g., Blanco y Spakman, 1993; Spakman 
et al., 1993; Seber et al., 1996a, 1996b; Gurría et al., 1997; Piromallo y Morelli, 1997; 2003; 
Bijwaard et al., 1998; Calvert et al., 2000a). En general todos estos modelos tomográficos 
ponen de manifiesto la presencia de una anomalía sísmica positiva bajo el Arco de Gibraltar. 
Blanco y Spakman (1993) y Spakman et al. (1993) describieron esta anomalía, visible a pro-
fundidades entre 200 km y 660 km. Seber et al. (1996a, 1996b), Bijwaard et al. (1998) y Cal-
vert et al. (2000a, 2000b) encontraron otra anomalía en la parte más alta del manto, sugiriendo 
la existencia de dos cuerpos de alta velocidad desconectados. Seber et al. (1996a) y Piromallo 
y Morelli (1997, 2003) hallaron además que esta anomalía se prolonga más al Sur del Arco de 
Gibraltar, por el Norte de Marruecos.

Uno de los últimos estudios de tomografía es el modelo BS2000 (Bijwaard y Spakman, 
2000). De acuerdo con este modelo, la mencionada anomalía sísmica de alta velocidad bajo 
el Arco de Gibraltar, se extiende desde la base de la corteza a través de todo el manto superior 
(Figura 2-6). La parte más profunda de esta anomalía positiva se prolonga hacia el ENE del 
arco. En la base del manto superior la anomalía se sitúa bajo el Este de Iberia y el Surco de 
Valencia. La geometría global de este dominio de alta velocidad en el manto superior muestra 
un elemento arqueado, más abierto que el Arco de Gibraltar y que buza fuertemente hacia el 
Este, alcanzando la base de la zona de transición (discontinuidad de 660 km) (sección en la 
Figura 2-6).

2.5 MODELOS GEODINÁMICOS

Para explicar el origen y evolución Neógena del Arco de Gibraltar se han propuesto diver-
sos procesos, desde el diapirismo mantélico (Weijermars, 1985) hasta mecanismos de subduc-
ción propios de cuencas de retro-arco (e.g., Biju-Duval et al., 1978; Lonergan y White, 1997; 
Gutscher et al., 2002). Las principales hipótesis se esquematizan en la Figura 2-7 y pueden 
agruparse según tres procesos alternativos:

(1) Colapso extensional post-orogénico, asociado a la remoción convectiva de una raíz 
fría e inestable de manto litosférico engrosado (Platt y Vissers, 1989). La remoción de la raíz 
litosférica por convección térmica produce un aumento de la energía potencial en el orógeno y 
por ende, de la elevación (Houseman y Molnar, 2001). El incremento de energía potencial con-
lleva un aumento de los esfuerzos horizontales de tensión que promueven la extensión de la 
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Figura 2-6. Imágenes de tomografía a cuatro profundidades (53, 95, 145 y 200 km) del Mediterráneo Occiden-
tal y las regiones circundantes según el modelo BS2000 (Bijwaard y Spakman, 2000). Los colores indican 
el porcentaje de desviación de las velocidades sísmicas respecto al modelo de referencia ak135 (Kennett et 
al., 1995). En el margen derecho de la figura se ilustra una sección de los primeros 1000 km de manto bajo el 
Arco de Gibraltar y la Cuenca Argelina (tomado de Bijwaard y Spakman, 2000). Los puntos blancos marcan 
la posición de los terremotos de magnitud superior a 4,8 proyectados desde una distancia máxima de 25 km 
respecto a la sección. Las líneas discontinuas marcan la posición de las discontinuidades de 410 km y 660 
km.

región orogénica y la exhumación rápida de los niveles corticales más profundos. Los esfuer-
zos horizontales describirían un patrón radial, que combinado con la convergencia continuada 
de África y Eurasia, promovería además un acortamiento en las zonas externas del orógeno 
(Dominios Sudibérico y Magrebí).

(2) Delaminación del manto litosférico bajo el orógeno del Arco de Gibraltar (García-
Dueñas et al., 1992; Seber et al., 1996a, 1996b; Calvert et al., 2000a. 2000b). Este modelo 
comparte algunas características con los modelos de remoción convectiva. La principal dife-
rencia estriba en el modo en que se produce la remoción de la raíz litosférica y en la magnitud 
del proceso. Como consecuencia de procesos térmicos y/o mecánicos, la raíz litosférica se 
desprendería progresivamente hacia el Oeste y NO, donde parte de la raíz podría permanecer 
aún conectada con la corteza (Figura 2-7). A medida que se desprende la raíz litosférica, se 
produce la entrada de material astenosférico caliente que alcanzaría la base de la corteza, in-
duciendo su calentamiento, el aumento de elevación topográfica y por ende la extensión en el 
Dominio de Alborán. 

(3) Retroceso (“roll-back”) de una lámina litosférica que subduce bajo el Dominio de Al-
borán (Royden, 1993; Lonergan y White, 1997). Esta lámina corresponde a la antigua corteza 
oceánica del Tethys. Cuando la velocidad de subducción supera la tasa de convergencia im-
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puesta por la placa africana y euroasiática, la zona de subducción comienza a migrar hacia el 
Oeste. Con esta migración la corteza suprayacente sufre un intenso adelgazamiento. Al Norte 
y Sur de la zona de subducción, la migración hacia el Oeste se ralentiza por la proximidad de 
las cortezas de Iberia y África, mientras que en la zona central el movimiento se produjo con 
mayor velocidad. Esto conlleva el movimiento del Dominio de Alborán hacia el Oeste, super-
poniéndose a ambos márgenes de Iberia y África, mientras se extendía en la misma dirección. 
Existen otros muchos modelos que sugieren procesos de subducción con matices distintos 
en cuanto a la dirección y geometría de la lámina que subduce (e.g., Blanco y Spackman, 
1993; Spakman et al., 1993; Zeck, 1997, 1999; Morales et al., 1999; Jolivet y Faccena, 2000; 
Gutscher et al., 2002, 2006) o a la evolución espacial y temporal del vulcanismo que tendría 
asociado (e.g., El Bakkali et al., 1998; Duggen et al., 2004, 2005; Gill et al., 2004)

Bijwaard y Spakman (2000) (BS2000, cf. Figura 2-6) han propuesto un modelo para el 
Arco de Gibraltar que retoma algunas de las ideas de las hipótesis anteriores, defendiendo la 
subducción de una litosfera oceánica. Estos autores enfatizan el hecho de que la anomalía de 
alta velocidad bajo Béticas y Alborán corresponde con un elemento litosférico inestable que se 
hunde de manera pasiva en el manto. Este proceso induce un retroceso de la litosfera que sub-

Figura 2-7. Esquema de los principales modelos geodinámicos propuestos para explicar el origen y evolución 
del Arco de Gibraltar (modificado de Calvert et al., 2000a).
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duce (“roll-back”) lo que favorece el avance del bloque de techo hacia el SO, dando lugar en 
superficie a una cuenca en la parte trasera del arco (Cuenca Argelina y Alborán). Cuando este 
proceso alcanza la zona más occidental del Mediterráneo, el estrecho corredor que queda entre 
los márgenes de Iberia y África promueve el fuerte arqueamiento de la litosfera que subduce. 
A lo largo del margen Africano el “roll-back” ha avanzado más hacia el Oeste de lo que lo ha 
hecho en Béticas, dónde la tomografía sugiere que el desgarre litosférico se ha inhibido o está 
temporalmente bloqueado. Para estos autores, el desprendimiento progresivo de la litosfera 
hacia el Oeste es consistente con la evolución temporal y espacial del vulcanismo, de calcoal-
calino a alcalino, y con el levantamiento reciente de las cuencas neógenas en Béticas.

2.6 DEFORMACIÓN ACTUAL EN EL MEDITERRÁNEO OCCIDENTAL

El límite de placas Eurasia-África en su segmento más occidental se extiende desde la 
dorsal atlántica hasta la región del Tell (Figura 2-8a). En este segmento el movimiento entre 
ambas placas posee una importante componente oblicua de convergencia, resuelta con una fa-
lla neta de salto en dirección que se prolonga desde el punto triple de las Azores hasta el Oeste 
del Estrecho de Gibraltar. Los estudios geofísicos sobre el punto triple de las Azores sugieren 
que la velocidad de expansión de la dorsal centro-atlántica al Sur es menor que la velocidad 
observada más al Norte (e.g., Fernandes et al., 2004), lo que promovería un movimiento trans-
currente dextrorso a lo largo del límite entre las placas Africana y Euroasiática en sus dominios 
de litosfera oceánica. La sismicidad a lo largo de este segmento del límite de placas se con-
centra en una banda estrecha que dibuja un límite de placas neto (e.g., falla Gloria) (Grimison 
y Chen, 1986; Buforn et al., 1988; Galindo-Zaldívar et al., 1993). Sin embargo, al Este del 
meridiano 13ºO, ya en el Arco de Gibraltar y en el prisma de acreción visible en el Golfo de 
Cádiz, la sismicidad se distribuye en una región más amplia y la posición del límite de placas 
se hace más compleja y difusa (Figura 2-8a). Este hecho ha propiciado que se hayan desarro-
llado numerosos trabajos que discuten la posición y la naturaleza del límite Eurasia-África en 
el entorno del Arco de Gibraltar (e.g., Klitgord y Schouten, 1986; Jiménez-Munt et al., 2001; 
Bird, 2003; Gutscher, 2004; Fadil et al., 2006) (Figura 2-8b y 2-8c).

El Arco de Gibraltar se ubica por tanto en una zona amplia de deformación, ligada a un 
límite de placas convergente (África y Eurasia) que ha tenido trayectorias de convergencia 
variables desde el Cretácico. Las reconstrucciones cinemáticas demuestran que en el Medite-
rráneo occidental ambas placas han experimentado una convergencia de componente N-S (~ 
200 km) durante el intervalo Oligoceno medio – Mioceno superior, seguido de 50 km de con-
vergencia NO-SE desde entonces (Tortoniense superior, 8-9 Ma) hasta la actualidad (Dewey 
et al., 1989; Srivastava et al., 1990; Roest y Srivastava, 1991; Mazzoli y Helman, 1994; Morel 
y Meghraoui, 1996; Rosenbaum et al., 2002). La deformación actual en el Arco de Gibraltar 
estará condicionada por la convergencia NO-SE entre las placas Euroasiática y Africana (Rei-
lly et al., 1992; Jiménez-Munt et al., 2001; Jiménez-Munt y Negredo, 2003; Nocquet y Calais, 
2004, entre otros).
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Figura 2-8. (a) Mapa de distribución de la sismicidad en el límite de placas África-Eurasia en su extremo 
occidental. Los datos topográficos y batimétricos proceden de la base global Sandwell y Smith (1997). Los 
datos de sismicidad se han tomado del catálogo global del USGS (1980-2006). Sólo se han representado los 
eventos de magnitud ≥ 2,5. Los mecanismos focales corresponden a los terremotos de mayor magnitud (Mw 
> 5,5) registrados en la región en las dos últimas décadas (tomados del catálogo del USGS y el IAG). Sir-
van éstos para ilustrar de manera general las variaciones del régimen de esfuerzos de Oeste a Este. La línea 
discontinua marca la región en la que la sismicidad se distribuye de manera amplia y el límite de placas se 
hace difuso. BG: Banco de Gorringe. (b) Posición del límite de placas Eurasia-África en el Arco de Gibraltar 
según Bird (2003) y Gutscher (2004). (c) Posición del límite de placas Eurasia-África en el Arco de Gibraltar 
según Klitgord y Schouten (1986) y Fadil et al. (2006).
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Los modelos geodésicos globales predicen una convergencia actual con una importante 
componente oblicua y un movimiento hacia el NO de África respecto a Eurasia. Sin embargo, 
existe una dispersión notable entre las direcciones de convergencia reconstruidas con cada 
modelo (Figura 2-9), condicionada por las diversas soluciones del polo de rotación. Entre to-
dos ellos, NUVEL-1A (DeMets et al., 1994) es el modelo más comúnmente utilizado para de-
terminar el movimiento relativo de placas. Para el Mediterráneo occidental, tomándolo como 
referencia, se infiere que en un punto de latitud 37º N y longitud 3º O la tasa de convergencia 
de la placa Africana con respecto a la Euroasiática (mantenida fija) es de 5,11-5,14 mm/año 
según una dirección N319ºE (Figura 2-9). Otros modelos como el DEOS2k (Fernandes et al., 
2003) o el IGSO2P09 (Nocquet y Calais, 2004) predicen velocidades de convergencia hasta 
un 40% más bajas y con una componente NO mayor (cf. Figura 2-9).

Los modelos más recientes de deformación actual para el límite de placas Eurasia–África 
en el Mediterráneo occidental (e.g., Jiménez-Munt y Negredo, 2003) predicen direcciones 
actuales de compresión en la Península Ibérica con una orientación NNO-SSE a NO-SE, que 

Figura 2-9. Tasa de convergencia de la placa Africana respecto a Eurasia calculada a partir del modelo NUVEL-
1A (DeMets et al., 1994). También se muestra la componente N-S del movimiento según una escala de color. 
Obsérvese como el valor de la tasa de convergencia está en el intervalo 5-6 mm/año para el Arco de Gibraltar 
y aledaños. El diagrama de la esquina inferior derecha muestra la orientación y magnitud de los vectores de 
convergencia de África respecto a Eurasia según algunos de los principales modelos geodésicos para un punto 
de latitud 35ºN y longitud 3ºO. NUVEL-1 (DeMets et al., 1990), NUVEL-1A (DeMets et al., 1994), JPL-GPS 
(Argus y Heflin, 1995), Larson (Larson et al., 1997), ITR96VEL (Zhang et al., 1999), APKIM2000 (Drewes y 
Angermann, 2001), REVEL2000 (Sella et al., 2002), DEOS2K (Fernandes et al., 2003) e IGSO2P09 (Nocquet y 
Calais, 2004). 
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Figura 2-10. Campo de velocidades en el Mediterráneo occidental a partir de datos de GPS. Se comparan los 
vectores de velocidad (mm/año) propuestos por Fadil et al. (2006) (el sistema de referencia es África fija) 
y Stich et al. (2006) (el sistema de referencia es Eurasia fija). Modelo de elevaciones tomado de la base de 
datos SRTM combinado con la base batimétrica GEBCO 97 (IOC-IHO).

coinciden con otras determinaciones de esfuerzos derivadas de datos geológicos y geofísicos 
en la región (Galindo-Zaldívar et al., 1993, 1999; Herraiz et al., 2000; Borges et al., 2001; 
Buforn et al., 2004, entre otros). 

Aunque son más escasos, también existen algunos modelos de deformación establecidos 
según datos de GPS, procedentes de redes con registro continuo y campañas con medidas dis-
continuas (Reilly et al., 1992; Fadil et al., 2006; Stich et al., 2006) (Figura 2-10). Estos datos 
con frecuencia se desvían de los vectores de convergencia establecidos según los modelos geo-
désicos globales, demostrando la existencia de deformaciones locales superpuestas a la con-
vergencia de placas. Estas redes son relativamente nuevas en la región y su periodo de registro 
es reducido, por lo que los datos son aún escasos y la magnitud de los movimientos deducidos 
suele estar contenida en el rango de error de las medidas. Para algunas estaciones comunes, 
las distintas reconstrucciones proponen notables desviaciones en el azimut y magnitud de los 
movimientos (Figura 2-10). No obstante, esta herramienta una vez tenga una red mayor de es-
taciones desplegadas y con un periodo de observación más largo, permitirá refinar la magnitud 
de los movimientos, estableciéndose el patrón de deformación actual en la región.
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3

SISMICIDAD

El contacto entre las placas Africana y Eurasiática en el Mediterráneo occidental es una re-
gión amplia de deformación, con límites difusos, donde se discute la naturaleza y localización 
del límite entre ambas placas (e.g., Udías y Buforn, 1991; Gutscher, 2004; Stich et al., 2003a, 
2006; Fadil et al., 2006). Esta región se caracteriza por una actividad sísmica con una amplia 
distribución espacial, que no alcanza a definir, de manera clara, un límite neto. Este segmento 
del límite Eurasia-África ha sido estudiado desde muy diversos frentes, como estudios de sis-
motectónica (e.g., Buforn et al., 1995, 2004; López-Casado et al., 2001), modelos mecánicos 
de tipo “thin sheet” (Jiménez-Munt et al., 2001; Jiménez-Munt y Negredo, 2003), modelos 
geodésicos de movimiento de placas y modelos de deformación actual a partir de observacio-
nes de GPS (e.g., McClusky et al., 2003; Fadil et al., 2006; Stich et al., 2006). Todos estos 
estudios tienden a coincidir en los aspectos más generales de la región, poniendo de manifiesto 
la complejidad de la distribución de la sismicidad y del estado de esfuerzos imperante.

Junto con los registros sísmicos instrumentales existen también datos históricos de terre-
motos que conllevaron importantes daños materiales y humanos. La magnitud (Mw) de algu-
nos de ellos ha podido ser calculada, siendo superior a 5,0 (e.g., Stich et al., 2003b; Udías et 
al., 2005). El catálogo de terremotos históricos en el Arco de Gibraltar es extenso y los más 
antiguos se remontan al año 343 a.C.; estando mejor documentado en el Sur de la Península 
Ibérica que en el Norte de África. En la Tabla B-1 (Apéndice B) se presentan de manera resu-
mida los principales terremotos históricos de la región (estrellas en la Figura 3-1). 
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3.1 DATOS SISMOLÓGICOS

La sismicidad en el Arco de Gibraltar es registrada fundamentalmente por dos redes sís-
micas que operan tanto en el Sur peninsular como en el Norte de África: la red del Instituto 
Geográfico Nacional (IGN) y la red del Instituto Andaluz de Geofísica de la Universidad de 
Granada (IAG).

Los datos de sismicidad utilizados en este trabajo proceden del catálogo de la red sísmica 
del IAG. Esta red está compuesta por estaciones de corto periodo y otras de banda ancha situa-
das fundamentalmente en el Sur de Iberia y puntualmente en el Norte de África (Figura 3-1). 
La red de microsismicidad (o corto periodo) tiene 9 estaciones, desplegadas en el entorno de 
la Cuenca de Granada y equipadas con sensores verticales (Mark o Ranger) de 1 segundo de 
periodo natural. La transmisión del movimiento del suelo de las estaciones remotas se realiza 
en tiempo real, vía radio, al IAG en su sede del Observatorio de Cartuja. Desde 1992, este 
centro dispone de un sistema de adquisición informatizado que digitaliza las trazas a razón de 
100 muestras por segundo, con un rango dinámico de 14 bits. Un algoritmo incorporado al sis-
tema de adquisición detecta y graba digitalmente la señal sísmica; registrándose también sobre 
papel térmico continuo. La red de banda ancha consta de 13 estaciones distribuidas por el Sur 
de la Península Ibérica y una en la costa mediterránea de Marruecos. Los sensores triaxiales 
Streckeissen modelo STS-2 utilizados en las estaciones de la red de banda ancha responden al 
movimiento (velocidad) del suelo sin distorsión, con periodos de 120 segundos y frecuencias 
de 50 Hz, con un margen dinámico de 140 dB.

Fuentes de error en la localización de la sismicidad

Para la localización de eventos sísmicos, el IAG utiliza rutinariamente un modelo general 
de tierra formado por tres capas planas y un semiespacio. Este modelo de tierra asume que en 
toda la región la litosfera está compuesta de una primera capa de 10 km de espesor en la que 
las ondas P se propagan a razón de 5,6 km s-1. Para la segunda capa, que se extiende hasta una 
profundidad de 40 km, se asume una Vp de 6,6 km s-1. Entre 40 km y 60 km, se asigna una Vp 
de 7,8 km s-1 y a mayor profundidad se asume una capa infinita con Vp de 8,1 km s-1.

Este modelo de tierra, al estar constituido por capas planas homogéneas, asume que no 
existen cambios laterales de densidad entre los distintos dominios geológicos del Arco de Gi-
braltar. Sin embargo, estos cambios laterales de densidad son un hecho (lo que se traduce en 
variaciones en la velocidad de propagación de las ondas), por lo que el modelo de tierra puede 
estar introduciendo artificialmente un desajuste entre el tiempo observado y el valor predicho 
por el modelo. Un caso que ejemplifica bien esta situación es el de la sismicidad en el entorno 
de Alhoceima. Aquí los eventos se podrán ver desplazados hacia el Norte con respecto a su po-
sición real, dado que en el trayecto desde la zona epicentral hasta la mayoría de las estaciones 
del IAG (en el Sur peninsular) las ondas se propagan a través de la Cuenca del Mar de Alborán, 
atravesando una columna de corteza superior altamente heterogénea (con agua, sedimentos, 
rocas volcánicas, un basamento metamórfico y un notable adelgazamiento cortical). Por tanto, 
la localización de los terremotos está probablemente afectada por errores en el tiempo origen 
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derivados del modelo de velocidades (e.g., Posadas et al., 2002). El desarrollo de modelos 
tridimensionales de velocidad como los elaborados en otras regiones (e.g., Chen y Willemann, 
2001; Johnson y Vincent, 2002; Husen et al., 2003) permitiría refinar la localización de los 
eventos sísmicos, minimizando la incidencias de estas fuentes de error. 

Las técnicas de localización relativa de terremotos en áreas pequeñas también permiten 
disminuir este tipo de error (e.g., Bott y Wong, 1995; Dodge et al., 1995; Waldhauser y Ellsworth, 
2000). Como ya se ha demostrado en la región, constituyen una herramienta potente para refinar 
la localización de los terremotos y realizar trabajos de detalle (e.g., Stich et al., 2001; Saccoroti 
et al., 2002).

A pesar de estas limitaciones y tal y como se ha demostrado y discutido en trabajos previos 
(e.g., Morales et al., 1997, 1999; Serrano, 1999; Posadas et al., 2002), la base de datos del IAG 
puede ser utilizada para caracterizar los rasgos sismotectónicos generales de la región aquí 
estudiada. Consciente de la problemática inherente a los datos del IAG en la región del Norte 
de África, se será especialmente cuidadoso en cuantas interpretaciones se hagan aquí a partir 
de los datos de sismicidad en la región del Rif.
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Figura 3-1. Localización de las estaciones de banda ancha y de corto periodo de la red sísmica del Instituto 
Andaluz de Geofísica en el área de estudio. Se muestra también la posición aproximada de los terremotos his-
tóricos (estrellas) detallados en la Tabla B-1 (Apéndice B), tomados de Vidal (1986), Poirier y Taher (1980), 
Martínez-Solares y Mezcua Rodríguez (2002) y de las bases de datos públicas del IAG e IGN. Base topográ-
fica construida con los modelos SRTM (NASA-USGS) y GEBCO 1997 (IOC-IHO). CA: Cuenca Argelina; 
CEA: Cuenca Este de Alborán; COA: Cuenca Oeste de Alborán; CSA: Cuenca Sur de Alborán.
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Filtros

El catálogo total de eventos localizados por el IAG ha sido estudiado en la ventana tem-
poral que comprende el periodo desde 01/01/1992 a 01/01/2005. La base de datos del IAG 
para este intervalo recoge más de 30.000 eventos. Con el fin de eliminar aquellos eventos que 
pueden tener mayor error en sus características hipocentrales, la base de datos se ha filtrado 
por magnitud (Md > 1,5), número de estaciones utilizadas en la localización (> 4) y según un 
umbral de error en su localización (RMS <0,4). Se han desestimado también aquellos eventos 
cuyo foco tiene una profundidad inferior a 200 m, ya que se ha demostrado que son debidos 
fundamentalmente a explosiones. Después de aplicar tales filtros el número de eventos se re-
duce a 7206. 

3.2 DISTRIBUCIÓN GENERAL DE LA SISMICIDAD

Los eventos sísmicos en el Arco de Gibraltar se caracterizan por ser someros y de magni-
tud moderada (Mw <5,5), con una amplia distribución espacial en la que el número de terremo-
tos registrados disminuye hacia el Este, en la Cuenca Argelina (Figura 3-2). Con frecuencia la 
actividad microsísmica (Md  <3) se concentra formando agrupamientos de terremotos que co-
rresponden en algunos casos con series sísmicas que albergan terremotos de mayor magnitud. 
En el Arco de Gibraltar se pueden distinguir tres regiones con una concentración preferente 
de eventos sísmicos y en las que suelen concurrir la mayoría de las series sísmicas: en Béticas 
centrales, alrededor de la Cuenca de Granada; en el margen Norte de Alborán, entre los me-
ridianos de Motril (3,5º O) y Almería (2,5º O); y en el margen Sur de Alborán, en la región 
próxima a Alhoceima. 

La distribución en profundidad de la sismicidad en el arco pone de relieve que la mayor 
parte de los eventos tienden a concentrase en la porción superior de la corteza (Figura 3-2a). 
La sismicidad más somera ha sido objeto de diversos estudios que intentan relacionar los te-
rremotos con algunas de las fallas activas que se observan en la región (e.g. Sanz de Galdeano 
et al., 1995; López-Casado et al., 2001; Reicherter et al., 2003; Azañón et al., 2004; Masana 
et al., 2004; Marín-Lechado et al., 2005; Gràcia et al., 2006). Esta sismicidad más somera 
también ha sido utilizada para reconstruir el estado de esfuerzos a partir de sus mecanismos fo-
cales (Udías y Buforn, 1991; Rebai et al., 1992; Buforn et al., 1995, 2004; Galindo-Zaldívar et 
al., 1993, 1999; López-Casado et al., 2001; Muñoz et al. 2002; Stich et al., 2003a, 2005, entre 
otros). Todos estos estudios coinciden en proponer un patrón de deformación complejo para el 
Arco de Gibraltar, enmarcado en un límite convergente entre las placas Áfricana (actualmente 
diferenciada como Nubia) y Eurasiática. 

También se registran numerosos eventos de profundidad intermedia que quedan localiza-
dos en el manto (30-150 km) y que han sido estudiados en detalle por diversos autores (e.g., 
Buforn et al., 1991; Buforn y Coca, 2002). Estos eventos se encuentran agrupados en una 
región concreta, bajo la Cuenca Oeste de Alborán y hacia el Norte, en la región de Béticas 
próxima a Málaga (Figura 3-2b). Se encuentran también algunos eventos más al Este, en el 
margen de Almería (entre los meridianos 3,5º O y 2,5º O). La sección cortical de orientación 
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Figura 3-2. Mapa de distribución de la sismicidad según profundidad y magnitud (Md ≥ 1,5) en el Arco de 
Gibraltar para el intervalo 1992-2004. (a) Sismicidad cortical. La posición de los terremotos con Mw > 5,5 se 
indica con una estrella. (b) Sismicidad en el manto. La posición de los terremotos profundos (> 600 km) está 
marcada con una estrella. La distinción entre sismicidad de la corteza y del manto se ha realizado utilizando 
el modelo de corteza establecido en este estudio (Capítulo 5). Se señala la posición de las secciones litosféri-
cas de la Figura 3-3 (en negro) y la Figura 3-7 (en amarillo). Con un trazo discontinuo se indica la banda de 
sismicidad proyectada sobre las mismas. Los datos proceden de la base del IAG y han sido seleccionados de 
acuerdo con los filtros descritos en el texto. AI: Isla de Alborán.
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Figura 3-3. Secciones litosféricas que ilustran la distribución en profundidad de la sismicidad en dos cortes a 
través del arco: (a) O-E y (b) S-N. La posición de estos cortes se indica en la Figura 3-2. En cada sección se 
ha proyectado la sismicidad contenida en una franja de 30 km centrada en el perfil. En la sección O-E se en-
marca el área de la Figura 3-7a. En la parte superior de cada sección se reproduce la topografía. CA: Cuenca 
Argelina; CEA: Cuenca Este de Alborán; COA: Cuenca Oeste de Alborán; DA: Dominio de Alborán.

O-E que se muestra en la Figura 3-3a y que discurre paralela al margen Norte de Alborán, 
desde la región de los Flyschs hasta la Cuenca Argelina, evidencia la presencia de un número 
importante de terremotos localizados en el manto. Bajo la Cuenca Oeste de Alborán la sismi-
cidad en el manto se extiende hasta unos 120 km de profundidad, aunque la mayor parte de los 
eventos tienden a concentrarse en torno a 80 km. Hacia el Este de la Cuenca de Málaga existe 
otra región con sismicidad en el manto. En este caso, los terremotos son más someros (< 50 
km) y se concentran en la parte más alta del manto. La Figura 3-3b ilustra una sección N-S que 
se extiende desde el Rif hasta Béticas, a través de la Cuenca Oeste de Alborán. En esta sección 
se observa como la mayor parte de la sismicidad del manto se localiza en el margen Norte de 
Alborán, bajo la zona donde el adelgazamiento cortical es más intenso. 
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La mayor parte de la sismicidad cortical aparece fundamentalmente restringida a la parte 
alta de la corteza, mientras que en los dominios corticales más profundos solo aparecen 
terremotos aislados, de modo que para algunos autores la sismicidad del manto parece quedar 
desconectada de la sismicidad más superficial. Este aspecto ha sido analizado con cierto detalle 
por autores diversos a través de tomografías, discutiéndose la conexión o no de la sismicidad 
cortical y la intermedia (Seber et al., 1996a, 1996b; Calvert et al., 2000a, 2000b; Spakman y 
Wortel, 2004). Algunos autores han postulado que la sismicidad del manto está relacionada 
con la presencia de un elemento desgajado de manto litosférico, indicando la existencia de 
una subducción continental activa de la placa Ibérica bajo el Arco de Gibraltar (Serrano et 
al., 1998; Morales et al., 1999) (cf. ap. 2.5). Los estudios de tomografía sísmica llevados a 
cabo en la zona, proponen la existencia de una o más porciones de manto anómalo, con mayor 
densidad y altos valores de Vp (e.g., Spakman et al., 1993; Seber et al., 1996a, 1996b; Calvert 
et al., 2000a, 2000b; Bijwaard y Spakman, 2000; Spakman y Wortel, 2004). Por último, hay 
que destacar que también se han registrado algunos terremotos especialmente profundos con 
hipocentros entre 600-700 km. Estos se sitúan bajo la Cuenca de Granada y en el NE del 
Domino Sudibérico (Chung y Kanamori, 1976; Grimison y Chen, 1986, 1988; Buforn et al., 
1991) (estrellas en Figura 3-2b). 

En términos generales, la región presenta una actividad sísmica moderada, con terremotos 
corticales de magnitud normalmente inferior a 5. Ocasionalmente algunos terremotos supe-
ran este umbral, como por ejemplo, el terremoto de Alhoceima de 2004 (Mw =6,3; 35º15’N, 
4º04’O) (Stich et al., 2005), el de Aïn-Temouchent de 1999 (Mw =5,7; 35º20’N, 1º17’O) (e.g., 
Yelles et al., 2004), el de Alhoceima de 1994 (Mw =5,4; 35º24’N, 3º55’O) (Bezzeghoud y Bu-
forn, 1999) o el de Mascara de 1994 (Mw =5,7; 35º24’N, 0º) (Bezzeghoud y Buforn, 1999) (es-
trellas en Figura 3-2a). Hacia el Este del área de estudio, a lo largo del margen de Argelia, son 
mucho más frecuentes los terremotos de magnitud superior a 6 (e.g., Meghraoui et al., 2004). 

3.3 SISMICIDAD CORTICAL

Distribución temporal de la sismicidad

La distribución temporal de la sismicidad filtrada para el intervalo temporal (1992-2004) 
considerado en este estudio se ilustra en la Figura 3-4. La mayor parte de la sismicidad locali-
zada se concentra en los periodos 1994-1996 (39%) y 2001-2003 (28%). El máximo número 
de eventos localizados corresponde al año 1996, en el que se han llegado a contabilizar más de 
900 terremotos (~15% del catálogo manejado en este estudio). En el intervalo 1997-2000, la 
base de datos del IAG posee pocos eventos localizados (10%), con un mínimo en el año 1999, 
en el que tan solo se localizaron 110 eventos de magnitud ≥ 1,5 (~2% del catálogo filtrado). En 
esta distribución son fácilmente identificables algunas series sísmicas como las de Adra (Ene-
ro, 1994), Alhoceima (Mayo, 1994), Iznájar (Abril, 1998), Gérgal (Febrero, 2002) o Alborán 
(Febrero, 2003).
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Series sísmicas

Uno de los aspectos más característicos de la sismicidad cortical en el arco es la existencia 
de series sísmicas. Los enjambres sísmicos son un tipo especial de serie sísmica en el que no 
hay ningún terremoto principal cuya magnitud destaque sobre el resto (Richter, 1958). Este 
tipo de series sísmicas son bastante frecuentes en la región y tienden a localizarse en Béticas 
centrales (Figura 3-5a, Tabla 3-1).

Los enjambres sísmicos registrados en los últimos 30 años se caracterizan por tener una 
señal caótica y bajas  magnitudes (≤ 4,0) (Carmona et al., 2002). Enjambres sísmicos son las 
series de Loja (1884-85), Agrón (1988-89), Antequera (1989) e Iznájar (1998). Ejemplos de 
series sísmicas son las series de Granada (1979), Adra-Berja (1993-94), Alhoceima (2004), 
Mula (1999), La Paca (2002, 2005) y Gérgal (2002). La serie sísmica de Adra-Berja, por ejem-
plo, se localizada en el margen Norte de Alborán y se caracterizó por unos elevados niveles 
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Figura 3-4. Distribución temporal de los terremotos localizados por el Instituto Andaluz de Geofísica en el 
Arco de Gibraltar para el intervalo 1992-2004. Se indican además las principales series sísmicas registradas 
durante este periodo. (*) Enjambres sísmicos. Las estrellas corresponden con los eventos de mayor magnitud 
(Mw ≥ 5,0).
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Localidad Año Longitud Latitud Referencias
Granada 1979 3,60º O 37,20º N Vidal (1986)

Loja* 1984-85 4,16º O 37,16º N Carmona et al. (2002)
Agrón* 1988-89 3,83º O 37,06º N Saccorotti et al. (2002)

Antequera* 1989 4,56º O 37,02º N Posadas et al. (1993)
Adra-Berja 1993-94 3,03º O 36,75º N Benjumea y Posadas (1996); Stich et al. (2001)
Alhoceima 1994 4,00º O 35,25º N Bezzeghoud y Buforn (1999)

Alborán 1997 3,25º O 36,36º N Torcal-Medina y Posadas-Chinchilla (1999)
Iznájar* 1998 4,16º O 37,22º N Carmona et al. (2002)

Mula 1999 1,78º O 37,86º N Mancilla et al. (2002)
Gérgal 2002 2,53º O 37,30º N Béjar et al. (2006)
La Paca 2002 1,78º O 37,86º N Buforn et al. (2006).
Alborán 2003 3,60º O 35,70º N Mancilla (2006)

Alhoceima 2004 3,90º O 35,25º N Stich et al. (2005); Buforn et al. (2005)
La Paca 2005 1,80º O 37,89º N Buforn et al. (2006)

Tabla 3-1. Resumen de las principales series sísmicas en el entorno del Arco de Gibraltar.

La Figura 3-5 muestra la localización de estas series. (*) Enjambres sísmicos.

de actividad sísmica entre Diciembre de 1993 y Marzo de 1994 (Figura 3-5b). En esta zona se 
registraron entonces cientos de microterremotos y terremotos. La serie sísmica comenzó con 
un terremoto de magnitud Mw = 4,8 (Md= 5,1) el día 23 de Diciembre, localizado a 2 km de 
profundidad. Fue seguido por diversas réplicas, algunas de las cuales tuvieron una magnitud 
cercana a 4,0. A los pocos días se registró otro evento de magnitud Mw = 4,9 (Md= 5,0) loca-
lizado a 10 km de profundidad y que fue seguido de numerosas réplicas (véase distribución 
temporal de la actividad sísmica en la Figura 3-5b). La actividad sísmica en la zona fue decre-
ciendo hasta alcanzar el nivel de fondo a finales de Marzo de 1994.

El enjambre de terremotos más reciente en la región corresponde con el de Iznájar, locali-
zado al Oeste de la Cuenca de Granada. Esta serie consiste en más de 2000 terremotos regis-
trados durante un periodo de 17 días en el mes de Abril de 1998 (Figura 3-5c). La serie sísmica 
se inició el día 11 de Abril, registrándose el mayor número de terremotos entre los días 12 y 14 
del mismo mes (> 1000 eventos). La magnitud de los eventos osciló entre 2,5 y 3,5, sin llegar 
a superar la magnitud 4,0. Las magnitudes máximas se registraron también en estos días, con 
tres eventos de magnitud en torno a 3,8-3,9 y profundidades de 15-16 km. La actividad sísmica 
alcanzó el nivel de fondo a final de Abril.

Los eventos ligados a las series sísmicas suelen organizarse espacialmente como agru-
pamientos de terremotos que dibujan una región elipsoidal cuya elongación máxima es sub-
vertical. Esta geometría de las series sísmicas determina que la nube de eventos se extienda 
desde niveles corticales intermedios hasta la parte inferior de la corteza. Estos y otros aspectos 
geométricos de la distribución en profundidad de las series sísmicas serán posteriormente 
retomados en el capítulo de discusión de esta tesis (ap. 7.2), dado que guarda relación directa 
con los aspectos tratados en los capítulos siguientes. 
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Figura 3-5. (a) Localización de las principales series sísmicas descritas en la región (Tabla 3-1). En azul las 
series previas al intervalo temporal estudiado, en amarillo las series incluidas en el catálogo sísmico utilizado 
y en rojo las posteriores al intervalo temporal estudiado. Los enjambres sísmicos están marcados con un aspa. 
(b) Evolución temporal de la magnitud en la serie de Adra. Los eventos principales (Mw ≥ 5,0) están indicados 
con una estrella. (c) Evolución temporal de la magnitud en el enjambre de Iznájar. Los eventos de mayor 
magnitud (Mw ~3,8) están indicados con una estrella.

Profundidad de la sismicidad

La distribución en profundidad del catálogo filtrado muestra que el 75% de la sismicidad 
está localizada en los niveles más someros (Figura 3-6a) y que la población sigue una distri-
bución de tipo gaussiana con un valor medio de 9,6 ±0,3 km. Dado que este estudio se centra 
en la corteza, de los 7206 terremotos resultantes se han seleccionando aquellos situados más 
someros que la Moho, tomando como referencia el modelo cortical establecido en este trabajo 
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(Capítulo 5). De esta manera se constata que el 88% de la sismicidad analizada (6394 terre-
motos) está localizada en la corteza, mientras que el 12% restante (812 terremotos) se localiza 
en el manto. La distribución en profundidad de la sismicidad cortical muestra una tendencia 
general unimodal, aunque se encuentran dos máximos relativos muy marcados y netos a 5 km 
y 10 km que rompen esta tendencia. El mejor ajuste estadístico de la distribución en profundi-
dad de la sismicidad cortical corresponde a una función de tipo gaussiana centrada en el valor 
medio de 8,3 ±4,4 km (Figura 3-6b) y con un 85% de los terremotos confinado a los primeros 
15 km. La sismicidad en el manto tiende a concentrarse en los primeros 100 km, con un valor 
promedio de 37 ±18 km (Figura 3-6c). 
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Figura 3-6. (a) Distribución en profundidad de toda la sismicidad en el Arco de Gibraltar, distinguiéndose los 
terremotos localizados en la corteza (b) y en el manto (c). El modelo de velocidades utilizado por el IAG 
en la localización de los terremotos aparece esquematizado a la derecha de cada histograma (Vp en km s-1). 
También se ilustra la curva de la función estadística que mejor ajusta la distribución de eventos (ajuste gaus-
siano). 

Especial atención merece la presencia en la distribución de la sismicidad cortical de dos 
máximos relativos (en 5 y 10 km) que tienden a concentrar un elevado porcentaje de la pobla-
ción de terremotos y que permanecen aunque se apliquen filtros aún más restrictivos: número 
de estaciones (> 6) y umbral de error en la localización (RMS ≤ 0,2). La distribución de la 
sismicidad en los márgenes de Alborán como la que se ilustra la Figura 3-7, demuestra que la 
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Figura 3-7. (a) Detalle de la sección litosférica O-E de la Figura 3-2 que ilustra la distribución de la sismicidad 
en la corteza y la parte alta del manto entre los meridianos 2,5º O y 4º O en la zona próxima al margen Norte de 
Alborán. La posición del horizonte a 10 km está indicado con una flecha. (b) Sección litosférica de detalle con 
orientación N-S que discurre sobre el meridiano 3,5º desde el paralelo 36º N a 37º N. Cada sección se acompaña 
de un histograma de frecuencias absolutas de terremotos. La posición de la Moho está basada en el modelo cor-
tical propuesto en este estudio (Capítulo 5). La topografía se reproduce en la parte superior de cada sección.

sismicidad se concentra a profundidades de 5 y 10 km, coincidiendo con las regiones donde 
el adelgazamiento cortical es más intenso. Además, el máximo localizado en torno a 10 km 
coincide con la primera de las discontinuidades del modelo de tierra (cf. Figura 3-5b). Esto 
parece sugerir que el modelo de tierra utilizado para la localización rutinaria de eventos tiende 
a concentrar artificialmente los hipocentros a esa profundidad.

Magnitud de la sismicidad

En la ventana temporal utilizada en este estudio (1992-2004), los eventos corticales 
registrados rara vez superan la magnitud 5. Los terremotos de mayor magnitud son: (1) 
Febrero de 2004, terremoto de Alhoceima (Mw = 6,3; 35º15’N, 4º04’O); (2) Mayo de 1994, 
terremoto de Alhoceima (Mw = 5,4; 35º24’N, 3º55’O); (3) Enero de 1994, terremoto al Sur 
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Figura 3-8. Magnitud (Md) de los terremotos corticales. (a) Histograma de frecuencias absolutas. (b) Histo-
grama de frecuencias acumuladas. (c-h) Distribución de magnitud por profundidades. Se incluyen las curvas 
estadísticas que mejor se ajustan a la distribución que sigue cada población de eventos. Escala de magnitud 
(Md, magnitud duración) establecida por De Miguel et al. (1988). 
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de Adra (Mw = 4,9; 36º32’N, 2º50’O); (4) Agosto de 2002, terremoto de La Paca-Bullas, en 
Murcia (Mw = 5,0; 37º55’N, 1º49’O). Todos estos terremotos constituyen el evento principal 
de alguna serie sísmica (cf. Figura 3-4). 

Gran parte de la sismicidad cortical es de magnitud (Md) inferior a 3,0 (> 85%); el 13% 
está contenida en el intervalo de magnitudes [3,0-4,0) y el 2% es de magnitud superior a 4,0 
(Figura 3-8). El valor medio de magnitudes es 2,1 ± 0,3. Se han inspeccionado las funciones 
de distribución que posee la magnitud de los terremotos a distintas profundidades corticales, 
tal y como se ilustra en la Figura 3-8. En los niveles corticales más someros se ha comprobado 
que la distribución de magnitudes se ajusta a una función de tipo gaussiana cuyo valor medio 
disminuye con la profundidad. De tal modo que en los primeros 15 km la magnitud media 
varía desde 2,3 a 1,9. Por el contrario, desde esa profundidad hasta la base de la corteza, la 
magnitud media aumenta hasta 2,4.

3.4 RESULTADOS

La sismicidad en el Arco de Gibraltar es de naturaleza somera (< 15 km), magnitud mo-
derada (85% con Md ≤ 3,0) y tiende a concentrarse espacialmente en determinadas regiones, 
principalmente en Béticas centrales, en el margen Norte de Alborán y en el entorno de Alho-
ceima. También se encuentran agrupamientos temporales de la actividad sísmica formando 
series sísmicas entre las que se diferencia un subtipo denominado enjambre sísmico. Estas 
últimas son un tipo característico de series sísmicas compuesto por terremotos de magnitud 
comparable, careciendo de un terremoto principal, por lo que no responden al patrón general 
de evento principal-réplicas (“main shock – aftershocks”). 

La base de datos de eventos sísmicos utilizada procede del Instituto Andaluz de Geofísi-
ca (IAG) y contiene la actividad registrada entre 1992 y 2004 (más de 30.000 eventos). Este 
catálogo posee un registro temporal desigual y utiliza para la localización un modelo de tierra 
formado por 4 capas planas homogéneas, en una región donde la estructura litosférica es com-
pleja. En regiones concretas, coincidiendo con los dominios donde el adelgazamiento cortical 
es más acusado, se observa una concentración preferencial de la sismicidad en torno a dos 
horizontes concretos: 5 km y 10 km, de los que uno corresponde con la primera discontinuidad 
del modelo de velocidades. 

Para poder contar con una base sismológica robusta para este estudio, se han impuesto 
diversos filtros de calidad a la población de eventos registrada por el IAG. De este modo se 
han despreciado aquellos terremotos de menor magnitud (Md ≤ 1,5) y profundidad (< 200 m) 
y los terremotos peor localizados (RMS > 0,4; registrados en menos de cinco estaciones). 
De esta población resultan 7206 eventos cuya distribución y características se han analizado 
posteriormente con detalle. El 88% de esta sismicidad corresponde a eventos localizados en la 
corteza, el 12% restante se ubica en el manto. En el Arco de Gibraltar la sismicidad cortical se 
concentra en los 15 km de corteza más superficiales (85%). La distribución en profundidad de 
los terremotos en la corteza se ajusta a una distribución estadística de tipo gaussiana, con un 
valor promedio de 8,3 ±4,4 km, teniendo más del 85% una magnitud inferior a 3.
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La sismicidad en el manto tiende a concentrarse en los primeros 100 km, con una profun-
didad promedio de 37 ±18 km. Esta sismicidad se localiza en dos regiones preferenciales: bajo 
la Cuenca Oeste de Alborán y al Este de la Cuenca de Málaga en la zona próxima al margen 
Norte de Alborán. En esta segunda región, la sismicidad tiende a localizarse hacia el techo del 
manto litosférico, mientras que en la primera la mayor parte de los eventos se ubican en torno 
a 80 km. 

La presencia de sismicidad en la parte más profunda de la corteza, con frecuencia ligada 
a series sísmicas y en la parte alta del manto, será analizada posteriormente en la discusión, 
comparándose con los datos que se presentan en los siguientes capítulos. 
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4

ESTADO DE ESFUERZOS

La mayoría de las reconstrucciones del patrón actual de esfuerzos llevadas a cabo en el 
Arco de Gibraltar se han basado fundamentalmente en datos sismológicos (Udías y Buforn, 
1991; Rebai et al., 1992; Buforn et al., 1995; Galindo-Zaldívar et al., 1993, 1999; López Ca-
sado et al., 2001; Muñoz et al. 2002; Stich et al., 2003a, entre otros), ofreciendo siempre una 
visión general del campo de esfuerzos y condicionada por la distribución de la sismicidad. En 
regiones concretas, donde se han analizado estructuras activas bien expuestas y sobre datos 
estructurales, se han reconstruido localmente los patrones de esfuerzos recientes (e.g., Galin-
do-Zaldívar et al., 1993; Martínez-Díaz, 2002).

En este capítulo se pretende caracterizar el patrón de esfuerzos actual en el Arco de Gi-
braltar integrando, por primera vez, datos procedentes de distintos indicadores, tales como 
“breakouts”, fracturas hidráulicas, mecanismos focales y datos de fallas recientes. Todos los 
datos que a continuación se presentan han sido clasificados de acuerdo con los criterios uni-
ficados del WSM (“World Stress Map”) (Zoback y Zoback, 1991), para que puedan ser fácil-
mente integrables en esta base de datos.
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4.1 INDICADORES Y FUNDAMENTOS

La base de datos mundial de esfuerzos del WSM (“World Stress Map”) aglutina un número 
ingente de datos de orientación de esfuerzos (~16.000 datos), clasificados según la fiabilidad 
del dato. En este catálogo se encuentran datos obtenidos a partir de distintos indicadores, 
organizándolos de manera rigurosa y según unos criterios de calidad unificados. La base de 
datos es de dominio público y puede consultarse en www-wsm.physik.uni-karlsruhe.de. Los 
datos que se presentan en este estudio completan la información disponible en el WSM para 
la región del Arco de Gibraltar.

Los diferentes tipos de indicadores de esfuerzos aceptados por el WSM se agrupan en 
cuatro categorías: (1) mecanismos focales de terremotos, (2) “breakouts” y fracturas inducidas 
durante la perforación de pozos, (3) medidas de esfuerzos in situ (“overcoring”, ensayos de 
fractura hidráulica y “borehole slotter”) y (4) datos de estructuras geológicas recientes (fallas 
activas y alineaciones volcánicas de edad Cuaternario). En los trabajos de Zoback y Zoback 
(1980), Zoback et al. (1989), Zoback y Zoback (1991) y Sperner et al. (2003) se puede encon-
trar una descripción detallada de las distintas metodologías.

Los criterios de calidad del WSM están fundamentados en el número, precisión y profun-
didad a la que se han tomado las medidas. Las calidades se agrupan según cinco categorías 
que van desde la A (máxima calidad) a la E (datos baldíos). En términos generales, los datos 
de calidad A corresponden con un valor de orientación de SHmax con una desviación típica ≤ 
10º-15º; la calidad B para un rango entre 15º-20º, la calidad C hasta 25º y la calidad D, más de 
25º. Además, en esta última categoría se agrupan aquellos datos que aún presentando una des-
viación típica reducida, se pone en duda su calidad. En el Apéndice C se detallan los criterios 
concretos de asignación de calidad para cada tipo de indicador de esfuerzos.

Además de los regímenes de falla normal (NF), inversa (TF) y de salto en dirección (SS) 
cuyo deslizamiento se produce próximo a las líneas de máxima pendiente u horizontal de la 
superficie de falla, también se diferencian regímenes mixtos, intermedios entre normal y salto 
en dirección (NS) y entre salto en dirección e inverso (TS). Con objeto de acotar cada uno 
de éstos, Zoback (1992) estableció un criterio unificado de clasificación de regímenes de es-
fuerzos según la inmersión de cada uno de los ejes principales de esfuerzos P, B y T (σ1, σ2 y 
σ3). A los datos que quedan fuera de estos límites se les suele asignar la categoría de régimen 
desconocido (U). Este criterio de asignación del régimen de esfuerzos aparece detallado en el 
Apéndice C, Tabla C-1.

Debido a la especificidad de los ensayos de fractura hidráulica y de los datos de “breakouts” 
para la determinación de la orientación de esfuerzos y dado que han sido utilizados en este es-
tudio, a continuación se realizará un resumen sobre los fundamentos y la aplicación de ambas 
técnicas.
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Ensayos de fractura hidráulica

Los ensayos de fractura hidráulica (también denominados hidrofracturas o “minifrac”) 
representan el método más comúnmente utilizado para medir los esfuerzos horizontales in 
situ, mediante la medida directa en pozos cuya profundidad de perforación es superior a 50 
m. Estos ensayos se suelen realizar en pozos verticales. Consisten en inyectar un fluido (nor-
malmente agua o una mezcla de agua y arena para evitar que las fracturas abiertas se cierren 
tras el ensayo) con un flujo constante en un tramo aislado de un sondeo con objeto de inducir 
fracturas que se propaguen a través de la roca (Figura 4-1). A medida que se inyecta el fluido, 
la presión aumenta progresivamente hasta que la roca se fractura bajo una presión crítica, tras 
superarse su resistencia (esto se identifica por una caída de la presión de fluidos en el pozo). 
Este tipo de ensayo se fundamenta en las ecuaciones de Kirsch (1898) que establecen como 
para un campo de esfuerzos compresivo, los esfuerzos de tensión se distribuyen alrededor de 
un hueco circular. Este modelo asume que el material es elástico, isótropo y homogéneo. La 
presión máxima que se alcanza en el tramo de pozo aislado antes de la fractura hidráulica per-
mitirá establecer la magnitud de los esfuerzos. En un sondeo vertical, las fracturas hidráulicas 
se desarrollarán según planos verticales que se orientan en la dirección del esfuerzo principal 
mínimo (Shmin).

Figura 4-1. Esquema de un equipo de ensayos de fractura hidráulica (adaptado de Haimson y Lee, 1984). Los 
dispositivos utilizados para aislar el tramo de pozo donde se va a realizar el ensayo se denominan “packers”.
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Tras la perforación y una vez inducidas las fracturas, se hace descender por el pozo una 
herramienta dotada de un giroscopio, en la que quedan impresas las trazas de las fracturas 
abiertas. Esta herramienta consiste en una recámara de goma inflable que al hincharse y entrar 
en contacto con las paredes del pozo registra la posición de las fracturas a partir sus trazas. A 
partir de las marcas, dispuestas según dos orientaciones diametralmente opuestas, se puede 
reconstruir el azimut del esfuerzo horizontal máximo (SHmax).

Este ensayo, que suele repetirse a distintas profundidades en un pozo, permite estimar la 
orientación de SHmax y la magnitud del esfuerzo principal mínimo (σ3), que suele coincidir en 
la corteza más somera con Shmin (e.g., Haimson y Fairhurst, 1967). 

“Breakouts”

Los “breakouts” son zonas de fractura generadas en las paredes de los pozos durante su 
perforación. Estas fracturas surgen inducidas por una concentración preferencial de esfuerzos 
y dan lugar a un aumento y elongación de la sección del pozo (e.g., Bell y Gough, 1979; Cox, 
1983). A medida que se perfora un pozo los esfuerzos tienden a concentrarse en las paredes 
de éste, y cuando éstos superan la resistencia de la roca producen la ruptura, por compresión, 
de la pared del pozo (Zoback et al., 1985; Bell, 1990). La sección del pozo se elonga a fa-
vor de aquellos dominios de la pared en los que se produce la intersección entre planos de 
cizalla conjugados, originándose desprendimientos (Figura 4-2). En cualquier pozo vertical, 
los “breakouts” se disponen de manera simétrica a ambos lados del pozo, según la dirección 
del esfuerzo horizontal mínimo (Shmin). De este modo, el eje largo de la sección del pozo (el 
“breakout”) forma 90º con el esfuerzo horizontal máximo (SHmax) (Plumb y Hickman, 1985). 

��������������
��������

���������
����������

����������
��������������
����������

������������

���������������
��������������

Figura 4-2. Resultado de un ensayo de simulación de “breakouts” realizado por la división de Geomecánica de 
la “Commonwealth Scientific and Industrial Research Organisation” (CSIRO) (adaptado de Reinecker et al., 
2003). La intersección entre los planos de cizalla conjugados induce una elongación de la sección del pozo 
a 90º del esfuerzo horizontal máximo. SH y Sh indican la orientación de los esfuerzos horizontales máximo y 
mínimo, respectivamente.
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Para determinar la orientación de los “breakouts” a lo largo de un pozo se emplean los 
registros de “caliper”. El “caliper” es una de las herramientas más comunes en las diagrafías y 
se emplea para medir de manera continua las variaciones de diámetro del pozo. Dado que las 
paredes de los pozos suelen ser a menudo irregulares, es importante utilizar una herramienta 
que permita hacer esta medida en distintas direcciones de manera simultánea, por ello los 
“caliper” suelen tener múltiples brazos (existen “caliper” de cuatro, seis y ocho brazos). Este 
tipo de datos son analizados rutinariamente para extraer la orientación de los “breakouts” y 
por ende el azimut de SHmax a lo largo de un pozo (Plumb y Hickman, 1985; Zoback y Zoback, 
1989; Zoback et al., 2003, entre otros).

Todos los datos utilizados en este estudio proceden de las medidas tomadas con “caliper” 
de cuatro brazos. Este tipo de “caliper” forma parte del “dipmeter logging tool” (como los 
modelos SHDT y HDT de Schlumberger) y se emplea de manera rutinaria en la industria 
petrolífera para obtener datos de dirección y buzamiento de la estratificación (Figura 4-3). 
Esta herramienta rota a medida que se desplaza por el pozo y al encontrarse con una zona de 
elongación, dos de los brazos del cáliper quedan atrapados en el “breakout” y la herramienta 
deja de rotar. El registro del “caliper” en una zona de “breakout” presenta varios rasgos carac-
terísticos que le distinguen fácilmente de otro tipo de elongaciones en el pozo como los “key 
seats” o “whasouts”. El esquema propuesto por Plumb y Hickman (1985) y que se reproduce 
en la Figura 4-4 puede ser utilizado como guía para diferenciar entre los distintos tipos de 
elongaciones. 
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Figura 4-3. (a) Esquema de un HDT (“High-resolution Dipmeter Tool”) en el interior de un pozo (adaptado de 
Reinecker et al., 2003). (b) Ejemplo de la herramienta HDT de Schlumberger.
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En las diagrafías para valorar la presencia de “breakouts” y que se pueda estimar su orien-
tación son necesarios los siguientes datos (cf. Figura 4-3): 

(1) azimut del patín de referencia respecto al Norte magnético (P1AZ),

(2) diámetro del pozo en direcciones perpendiculares, que viene dado por los parámetros 
“caliper 1” (C1) y “caliper 2” (C2) en el “caliper” de cuatro brazos,

(3) desviación del pozo respecto a la vertical (DEV),

(4) dirección del pozo (HAZI), y finalmente

(5) inclinación de las capas relativa al lado alto del pozo (RB)

También es necesario conocer el diámetro de perforación. Los registros de P1AZ, HAZI, 
DEV y RB son variables que están relacionadas entre sí, por lo que puede calcularse cualquie-
ra de ellas a partir de las otras según la relación:
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Figura 4-4. Tipos más comunes de elongaciones en pozos y su registro de “caliper” asociado (adaptado de 
Plumb y Hickman, 1985).
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4.2 DATOS

En el presente estudio se han utilizado un total de 64 indicadores de esfuerzos para carac-
terizar la orientación de SHmax en el Arco de Gibraltar, a saber: datos de fractura hidráulica (2), 
“breakouts” (12), datos de fallas activas durante el Cuaternario (12) y mecanismos focales 
(38). La localización de los datos aparece en los mapas geológicos simplificados del arco de la 
Figuras 4-5. Los datos de cada uno de los indicadores, con localización y diversos parámetros 
estadísticos junto con la orientación calculada del SHmax, se recogen en la Tabla 4-1 para los 
ensayos de fractura hidráulica, en la Tabla 4-2 para los “breakouts”, en la Tabla 4-3 para los 
datos de fallas y en las Tablas 4-4 y 4-5 para los mecanismos focales. 
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Figura 4-5. Dominios geológicos, principales estructuras tectónicas del Arco de Gibraltar (simplificado de 
Comas et al., 1999). También se incluye la localización de los ensayos de fractura hidráulica (HF) (Tabla 
4-1), los pozos analizados (W) (Tabla 4-2) y las estaciones de medida de fallas (F) (Tabla 4-3). La topografía 
procede de la base digital SRTM combinada con la base batimétrica GEBCO 97 (IOC-IHO). AR: Cresta de 
Alborán; BX: Banco de Xauen; CA: Cuenca Argelina; CEA: Cuenca Este de Alborán; CM: Cuenca de Mála-
ga; COE: Cuenca Oeste de Alborán; CSA: Cuenca Sur de Alborán; IA: Isla de Alborán.
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4.2.1 Datos de fractura hidráulica

Se han recopilado los resultados de ensayos de fractura hidráulica realizados reciente-
mente en dos emplazamientos de Béticas: estaciones HF-1 y HF-2 (Tabla 4-1, localización en 
Figura 4-5). Estos datos han sido facilitados por In Situ Testing S.L.

En la estación de medida HF-1, se perforaron dos pozos de 450 m y 580 m de profundi-
dad. En el primero (4º44’O; 36º 55’N) se realizaron un total de 9 ensayos a profundidades 
comprendidas entre 374 m y 450 m. El azimut promedio de SHmax en este pozo es 104º ±2º. En 
el segundo pozo (4º44’O; 36º 56’N) se realizaron 8 ensayos de fractura entre 121 m y 351 m 
de profundidad. La orientación promedio de SHmax calculada para este pozo es 114 ±3º. Dada 
la proximidad geográfica de ambos pozos, en esta estación se ha considerado la orientación 
media de las fracturas, resultando un valor de orientación promedio de SHmax de 112 ±3º (valor 
corregido con la declinación magnética). De acuerdo con los criterios de calidad establecidos 
por el WSM (Apéndice C), los datos de esta estación son de calidad A. 

En la estación HF-2 se realizó un único sondeo de 205 m de profundidad. En éste se prac-
ticaron 10 ensayos de fractura hidráulica a profundidades comprendidas entre los 124 m y los 
185 m. La orientación media de SHmax calculada en este pozo es 175 ±5º (valor corregido con 
la declinación magnética). Los datos obtenidos en esta estación son de calidad B ya que los 
ensayos se han realizado a profundidades intermedias entre 100-300 m.

4.2.2 “Breakouts”

La mayor parte de los datos analizados provienen de pozos profundos perforados en los 
años 80 (localización en Figura 4-5). Las diagrafías originales estaban en papel por lo que pri-
meramente se procedió a la digitalización de estos datos, para su posterior análisis mediante 
programas de ordenador específicos. La digitalización se realizó con la asistencia del progra-
ma NeuraLog que fue cedido temporalmente por la compañía NeuraLog Inc. Para identificar 
las zonas con “breakouts” y calcular su orientación se han seguido los criterios propuestos por 
Plumb y Hickman (1985). Adicionalmente, se han excluido aquellos casos en los que la orien-
tación de la elongación del pozo coincide con la dirección de su desviación (DEV) (Figura 4-
3). La dirección media y la desviación típica de los “breakouts” a lo largo de cada pozo se han 
determinado aplicando los métodos de estadística circular descritos por Mardia (1972).

Los datos de “caliper” una vez digitalizados y calculado P1AZ según [4-1] cuando ha sido 
preciso, han sido procesados con el programa GMI·CALIPER TM. Este programa permite ob-
tener la dirección promedio y la desviación típica de la distribución de “breakouts” a lo largo 

Estación Longitud Latitud SHmax ± σ Régimen Calidad Profundidad (m)
HF-1 -4,73 36���,92 112±3 U A [121,450]
HF-2 -0,92 37,59 175±5 U B [124, 185]

Tabla 4-1. Datos de ensayos de fractura hidráulica.
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del pozo. También genera una salida gráfica en forma de rosa de los vientos, un histograma y 
una sección del pozo en la que se proyectan todos los “breakouts”.

En una primera etapa del análisis de estos datos se ha examinado la orientación de los 
brazos del “caliper” a lo largo del pozo, seleccionando aquellos tramos en los que se cumplen 
los requisitos de los “breakouts” (cf. Figura 4-4). Además se han descartado aquellos posibles 
“breakouts” que se encuentran en tramos con una desviación del pozo respecto a la vertical 
mayor de 4º. En este caso los “breakouts” coincidirían con el lado alto de la pared del pozo 
que puede estar desgastada como consecuencia de las operaciones de perforación y producir 
una falsa elongación del pozo.

Una vez descartados estos intervalos, se han comparado los registros de diagrafías con 
la distribución de los “breakouts”. En cada pozo se ha considerado la descripción litológica 
del intervalo en el que se producen los “breakouts”. De manera rutinaria se han seleccionado 
(cuando las diagrafías están disponibles) los datos de radiactividad natural (API), densidad (gr 
cm-3), resistividad (ohm m) y velocidad de ondas p (µs pie-1). A lo largo de un pozo es frecuente 
que los “breakouts” (y por tanto de esfuerzos) presenten cambios de orientación. Con ayuda de 
las diagrafías se ha intentado establecer el origen de estas rotaciones, que pueden estar condi-
cionadas por la presencia de niveles de despegue, capas de baja resistencia (e.g., sales) o por 
zonas de falla (Shamir y Zoback, 1992; Barton y Zoback, 1994). Estas últimas son fácilmente 
reconocibles en los registros de diagrafías por presentar velocidades sísmicas y resistividades 
bajas, una disminución de la densidad y altos valores de radiactividad natural (rayos gamma) 
(e.g., Boness y Zoback, 2004). 

El procedimiento general de análisis empleado se ilustra en la Figura 4-6 que muestra el 
caso del pozo W-4 (Andalucía G-1, localización en Figura 4-5) para la sección entre 2375 m 
y 3330 m.b.n.m. (metros bajo el nivel del mar). La columna litológica en este tramo del pozo 
está compuesta fundamentalmente por arcillas y arenas de grano fino con intercalaciones me-
nores de depósitos vulcano-sedimentarios (2375 m a 2550 m), arenas y conglomerados con in-
tercalaciones de arcillas (2550 m a 2920 m), arcillas calcáreas y niveles intercalados de siltitas 
que se hacen más abundantes hacia el muro de este intervalo (2920 m a 3100 m) y finalmente 
arcillas con intercalaciones menores de siltitas (3100 m a 3330 m). El pozo presenta además 
un intervalo de unos 50 m (3025-3075 m) en el que los “breakouts” rotan aproximadamente 
70º (compárense los azimuts en el diagrama de la Figura 4-6). En función de las características 
de las diagrafías en este intervalo, y en particular de la orientación de los brazos del “caliper” 
(véase diagrama con C1-3 y C2-4), se puede sugerir que esta rotación es debida a una zona 
de “key seat” inducida por cambios litológicos (cf. Figura 4-4). Obsérvese que el “caliper” 
pequeño (C1-3) se encuentra ligeramente por debajo del diámetro de perforación (dado por 
el tamaño del tricono de perforación y marcado en la Figura 4-6 por una línea recta de trazo 
discontinuo) y que P1AZ se mantiene fijo. Esto podría interpretarse como que el brazo C1-3 se 
encuentra atrapado en un “key seat”. Los intervalos de este tipo se han descartado en el cálculo 
de la orientación media de los “breakouts” en el pozo. El azimut medio de los “breakouts” en 
el intervalo 2375-3330 m de este pozo, es 003º ±4º, por lo que resulta una orientación de 093º 
±4º de SHmax y que corregido convenientemente corresponde con un azimut geográfico de 098º±4º.
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Características generales de los pozos

De los pozos perforados en el entorno del Arco de Gibraltar, se han seleccionado un total 
de 12 (W1 a W12), todos ellos situados al Norte del paralelo 36ºN (Figura 4-5) y con registro 
de “caliper” de cuatro brazos (Tabla 4-2). La Figura 4-7 resume las columnas litológicas de 
cada pozo, los tramos analizados y la posición de los intervalos con “breakouts”.

En el Mar de Alborán los pozos seleccionados perforan fundamentalmente sedimentos de 
edad Plio-Cuaternario y Mioceno superior y corresponden con los pozos comerciales Alborán 
A-1 (W-1), Andalucía A-1 (W-3) y Andalucía G-1 (W-4), y los sondeos científicos de ODP-
Leg 161, 976B (W-10) y 977A (W-11). El sondeo W-10 además alcanza el basamento meta-
mórfico de la Cuenca de Alborán, que consiste en rocas metamórficas de alto grado equivalen-
tes a algunas de las rocas del Dominio de Alborán emergido en Béticas (e.g., Sánchez-Gómez 
et al., 1999; Soto et al., 1999).

En el Dominio Sudibérico se ha seleccionado el pozo Río Segura G-1 (W-12) que perfora 
rocas sedimentarias de edad Terciario y Mesozoico, representativas del paleomargen ibérico. 
Además se ha seleccionado el pozo marino Alicante A-1 (W-2) que se localiza en el margen 
oriental de Béticas y perfora una secuencia de hasta 800 m de sedimentos marinos recientes 
(Plio-Cuaternario), aunque la mayor parte del sondeo discurre a través de una potente secuen-
cia sedimentaria característica del Dominio Sudibérico.

Los pozos Granada D-1 (W-8) y Murcia 4-1 (W-9) se perforaron en dos de las principales 
cuencas Neógenas en Béticas, la Cuenca de Granada y la Cuenca de Alhama-Fortuna respecti-
vamente. Estos pozos cortan depósitos marinos y continentales de edad Neógeno y Cuaterna-
rio. Para la Cuenca del Guadalquivir, al NO de Béticas, se han seleccionado los pozos comer-
ciales Córdoba A-7 (W-6) y Córdoba B-1 (W-7). La columna litológica de ambos pozos está 
constituida por rocas sedimentarias de edad Mioceno superior que se disponen discordantes 
sobre el basamento Paleozoico del Macizo Hercínico (i.e., el antepaís Ibérico).

En el frente occidental del Arco de Gibraltar se ha seleccionado el pozo Bética 18-1 (W-5). 
Este sondeo perfora una potente cobertera alóctona de arcillas y sales de edad Triásico (facies 
Keuper) a Mioceno, y una secuencia sedimentaria propia del Dominio Sudibérico, con calizas 
y margas de edad Mesozoico. 

Orientación de los “breakouts”

Se puede adelantar a modo de resumen que en 11 de los 12 pozos seleccionados se han 
encontrado “breakouts” a profundidades que en algunos casos alcanzan los 3450 m (Figura 
4-7). La Tabla 4-2 resume los resultados obtenidos del análisis de “breakouts”. Se muestran 
los intervalos con estas estructuras, así como la calidad asignada a cada uno basándose en la 
desviación típica y su longitud total. Teniendo en cuenta éstos datos se ha podido asignar un 
valor de calidad atendiendo a los criterios recogidos en el Apéndice C. De este modo se tienen 
orientaciones de esfuerzos de calidad A en tres pozos, de calidad B en un pozo, de calidad C en 
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Figura 4-7. Columnas litológicas de los pozos estudiados. Junto a cada columna se indica el intervalo analizado 
(en gris) y las principales secciones donde se han hallado “breakouts” (en negro). La escala de profundida-
des está referida al nivel de mar para los pozos marinos y a la superficie topográfica para pozos en regiones 
emergidas.
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cuatro pozos, de calidad D en tres pozos y uno con calidad E. Los datos disponibles no permi-
ten estimar de manera fiable la magnitud relativa de los esfuerzos en los pozos por lo que debe 
asignarse la categoría U (“unknown”) al régimen de esfuerzos en todos estos pozos.

En el Mar de Alborán, del pozo Alborán A-1 (W-1) sólo se ha podido analizar un intervalo 
reducido (~ 110 m) (Tabla 4-2). Este tramo del pozo presenta un importante efecto de lavado 
como consecuencia de la circulación de los lodos de perforación, el número de “breakouts” 
identificados es escaso, por tanto el valor de orientación de SHmax obtenido (032º ±15º) se ha 
clasificado con calidad D. Análogamente, en el pozo ODP 976B (W-10), el intenso lavado de 
las paredes del sondeo y el escaso registro de “breakouts” condiciona que los resusltados se 
hayan clasificado con calidad D (SHmax= 040º ±8º). Aunque De Larouzière et al. (1999) estu-
diaron las imágenes de resistividad eléctrica por FMS (“Formation Micro-Scanner”) para este 
pozo, la dispersión en la distribución espacial de las fracturas de tensión inducidas es tan alta 
que condiciona que sus resultados deban de clasificarse con calidad muy baja. En el pozo ODP 
977A (W-11), si bien se encuentra un excelente ejemplo de “breakouts” con una orientación 
constante NO-SE (SHmax= 038º ±4º) a lo largo de todo el tramo analizado, debe clasificarse con 
la calidad C dado que la longitud total con “breakouts” es de 50 m. La orientación de SHmax in-
ferida a partir del análisis de los pozos Andalucía A-1 (W-3) y Andalucía G-1 (W-4), situados 
próximos a la costa Norte del Mar de Alborán, es aproximadamente E-O (azimuts 105º ±12º y 
098º ±4º respectivamente) y son de buena calidad (B y A, respectivamente). 

En el Dominio Sudibérico, Río Segura G-1 (W-12) es un pozo profundo (> 5000 m) a lo 
largo del cual se ha identificado una longitud total de “breakouts” de ~350 m (Tabla 4-2). El 
azimut promedio de SHmax estimado en este pozo es 036º ±8º y la calidad de los datos es exce-
lente (A). El pozo marino Alicante A-1 (W-2) alcanza una profundidad máxima de 2600 m. 
A lo largo de  1760 m de perforación se han identificado “breakouts” con una longitud total 
superior a 300 m y una orientación NO-SE que se mantiene constante a lo largo del intervalo 
analizado. El azimut de SHmax estimado es 057º ±4º y la calidad asignada, A.

Murcia 4-1 (W-9) es uno de los pozos perforados en las cuencas emergidas en Béticas 
orientales (Cuenca de Alhama-Fortuna), presenta características propias de un intenso lavado 
de las paredes, lo que dificulta la identificación de “breakouts”. Se han reconocido estas es-
tructuras a lo largo de 70 m, de las que se deriva un azimut de SHmax= 007º ±9º y una calidad C 
del indicador (Tabla 4-2). Otro pozo perforado en una de las cuencas emergidas es el Granada 
D-1 (W-8), localizado en la Cuenca de Granada, en Béticas centrales. En este caso, se infiere 
que las paredes del pozo también han sido intensamente lavadas por lo que ha sido práctica-
mente imposible identificar intervalos con “breakouts”. El azimut promedio de SHmax en este 
pozo es 165º ±22º y su calidad como indicador de esfuerzos, D.

De los pozos seleccionados en la Cuenca del Guadalquivir (W-6, Córdoba A-7 y W-7, Cór-
doba B-1) sólo W-7 presenta “breakouts”. En este caso se reconstruye una orientación media 
de SHmax= 038º ±6º, y dado que los “breakouts” se desarrollan en un intervalo de 35 m, se le ha 
asignado una calidad C. W-6 es un pozo intensamente lavado, con un registro muy deficiente 
de “caliper” y sin haberse podido identificar intervalos con “breakouts” (calidad E).
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El pozo Bética 18-1 (W-5), localizado en el frente occidental del Arco de Gibraltar, po-
see múltiples intervalos (a profundidades superiores a 1600 m) en los que cabe interpretar 
que el “caliper” quedó bloqueado, por lo que no resultan útiles para este análisis. Por tanto, 
el intervalo útil de este pozo se extiende desde 850 m a 1600 m. A lo largo de todo el pozo, 
se observan rotaciones de los “breakouts” que son debidas a la presencia de niveles de sales 
intercaladas que favorecen las rotaciones de esfuerzos ya que actúan como niveles de desaco-
plamiento (Evans, 1989). Como consecuencia, el azimut de SHmax tiene asociada una elevada 
desviación típica (158º ±19º) y se le ha asignado calidad C.

4.2.3 Datos de fallas

Del amplio catálogo de fallas activas durante al Cuaternario que han sido identificadas 
en el Arco de Gibraltar por múltiples autores, se han recopilado datos cinemáticos de fallas 
concretas que se consideran representativas de la deformación en sectores diversos del arco, 
y en las que se puede garantizar que deforman sedimentos de edad Cuaternario (Figura 4-5). 
En unos casos se han tomado datos en el campo, en otros, los datos utilizados provienen de 
la bibliografía (Tabla 4-3). De acuerdo con los criterios establecidos en el WSM, sólo se han 
considerado aquellas fallas que demuestran haber sido activas en los últimos 1,65 M.a. (i.e. 
Cuaternario). Para hacer aún más rigurosa la reconstrucción del campo de esfuerzos actual se 
les ha asignado un orden de calidad menor a aquellas fallas cuyo último pulso tectónico suce-
dió durante el Pleistoceno. 

Para determinar el estado de esfuerzos a partir de los datos de falla propios se han tomado 
por estación al menos 15 medidas de dirección, buzamiento e inmersión de la estría. El tensor 
de esfuerzos se ha calculado aplicando el método de inversión directa de Angelier y Goguel 
(1979) o el método de los dihedros rectos de Angelier y Mechler (1977), dependiendo de la 
disponibilidad de datos. Los resultados obtenidos mediante estos métodos han sido compa-
rados con los resultados obtenidos mediante otros métodos de inversión de esfuerzos. Por 
ejemplo, se han calculado los ejes P, B y T siguiendo el método propuesto por Turner (1953), 
y los resultado se ajustan razonablemente bien a los ejes principales de esfuerzos calculados 
con el método de dihedros rectos.

Se han analizado las fallas normales de alto ángulo del entorno de la Cuenca Neógena de 
Granada, en Béticas centrales (estaciones F-1 a F-3). La estación F-1 (falla de Padul-Nigüelas) 
corresponde con fallas normales localizadas hacia el borde SE de la Cuenca de Granada, buzan 
con componente SO y limitan cuencas de tipo semi-graben, como la de Padul (e.g., Doblas et 
al., 1997; Galindo-Zaldívar et al., 1999; Sanz de Galdeano y López-Garrido, 1999; Delgado 
et al., 2002). La actividad reciente de estas fallas se pone de manifiesto en las deformaciones 
de los sistemas de abanicos aluviales que se desarrollan en el borde Oeste de Sierra Nevada. 
Además se han encontrado evidencias de una actividad sísmica asociada (e.g., Alfaro et al., 
2001). La orientación de SHmax calculada en F-1 es 313º y su calidad, A. La estación F-3 (falla 
de Monachil) incluye datos de fallas normales que funcionaron en algún momento durante el 
Cuaternario y que configuran también la vertiente occidental de Sierra Nevada. Son estructuras 
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de dirección NO-SE y buzamiento hacia el SO, para las que se ha estimado una orientación 
159º de SHmax. Sin embargo, las observaciones de campo no han permitido precisar la edad de 
la actividad última de estas fallas, por lo que se han clasificado como indicadores de calidad C. 

En la Cuenca de Granada existen muchas otras estructuras (fallas y pliegues) que afectan 
los sedimentos más recientes (de edad Cuaternario) y llegan a cortar la superficie topográfica 
(e.g., Sanz de Galdeano et al., 2003; Rodríguez-Fernández y Sanz de Galdeano, 2006). Se 
han analizado estas estructuras, seleccionando algunas fallas activas que afloran al Sur de la 
Cuenca de Granada, en las proximidades de La Malahá (F-2). Estas estructuras, que a veces 
aparecen asociadas con pliegues, constituyen sistemas de fallas normales conjugadas que afec-
tan a niveles de suelos. El sistema principal de fallas tiene una dirección media NO-SE y las 
fallas mayores buzan con componente SO. La orientación promedio de SHmax es 303º y se le ha 
asignado calidad A. 

Al Oeste de la Cuenca de Granada, la estación F-6 corresponde al tensor de esfuerzos pro-
puesto por Galindo-Zaldívar et al. (1993) para la falla de Zafarraya. De dirección E-O y buza-
miento con componente N, esta falla es una de las pocas estructuras activas para las que existe 
un registro de actividad sísmica histórica. Galindo-Zaldívar et al. (1993) señalan la existencia 
de dos poblaciones de estrías que corresponderían a dos episodios de actividad de la falla en 
los que el régimen cambia de SS a NS durante el Cuaternario. De la inversión de esfuerzos se 
deduce que la orientación de SHmax para ambos episodios es aproximadamente la misma (180º). 
El tensor de esfuerzos inferido en estas estaciones se ha clasificado con calidad A. El último 
episodio de esta falla se relaciona con uno de los mayores terremotos históricos de la región, 
el terremoto de 1884 de Arenas del Rey (Mw =6,8) (Fernández de Castro et al., 1885; Udías y 
Muñoz, 1979; Galindo-Zaldívar et al., 2003; Reicherter et al., 2003; Ruano et al., 2004).

A lo largo del margen Norte del Mar de Alborán se sitúan tres estaciones más de medida 
(F-4, F-5, F-7). La estación F-4, localizada en las inmediaciones de la localidad de Maro, in-
cluye los datos cinemáticos de un sistema de fallas normales de dirección NO-SE a ONO-ESE 
y buzamiento con componente SO. Estas fallas se disponen oblicuas al trazado de la línea de 
costas y se prolongan probablemente bajo el mar. Los datos de sísmica de reflexión de alta re-
solución muestran en esta zona como este tipo de estructuras afectan el fondo marino. Mientras 
que en tierra, el último pulso que registró este sistema de fallas se estima que ocurrió durante el 
Pleistoceno inferior, en base a las relaciones geométricas de la falla con los depósitos aluviales 
y las edades radiométricas (Soto y Manzano, 2002). La orientación de SHmax calculada para F-4 
es 159º y ya que las edades radiométricas apuntan hacia una actividad de edad Pleistoceno el 
valor del indicador de esfuerzos se ha clasificado con calidad B.

Hacia el Este, entre los meridianos 2º30’O y 3º00’O, se ubican las estaciones F-5 y F-7. 
F-7 se localiza próximo a la línea de costas, en el Campo de Dalías (Almería). Las estructuras 
consideradas aquí han sido descritas y analizadas por Marín-Lechado et al. (2005). A partir 
de este estudio se ha calculado una orientación de SHmax= 297º, el régimen de esfuerzos es de 
falla normal y el indicador de esfuerzos estimado es de calidad A. Al NO de F-7, se localiza la 
estación F-5, en el borde occidental de Sierra de Gádor. La presencia de estructuras recientes 
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en el borde de esta sierra ha sido puesta de manifiesto por diversos autores (Martínez-Díaz, 
1998; Martínez-Díaz y Hernández-Enrile, 2004; Marín-Lechado et al., 2005). Se han recono-
cido dos sistemas de fallas normales que configuran la morfología de este borde de la sierra. 
Uno antiguo de dirección N165ºE y otro, más reciente de dirección N140ºE; ambos de alto 
ángulo y buzamiento con componente SO. Este último, afecta depósitos coluviales cuaterna-
rios y presenta espejos de falla bien preservados con estrías y colas de cantos estriadores que 
han permitido estimar una orientación promedio de SHmax= 145º. Este dato se ha clasificado 
con calidad A.

En Béticas orientales se han recopilado los datos de inversión de esfuerzos publicados por 
Martínez-Díaz (2002) para la falla de Alhama de Murcia (estaciones F-10 a F-12). Estas fallas 
tienen una actividad Cuaternaria reciente y así lo ponen de manifiesto la red de drenaje y las 
deformaciones que se observan en los abanicos aluviales asociados a los escarpes de falla. La 
inversión de esfuerzos llevada a cabo por Martínez-Díaz (2002) sugiere un azimut promedio 
de SHmax que varía entre 352º y 355º para sendas estaciones de medida. El régimen de esfuerzos 
de acuerdo con este autor es de falla inversa en F-10 y F-12, y de salto en dirección con una com-
ponente menor inversa en F-11. A las tres estaciones de medida se les ha asignado calidad A.

En el Rif, las fallas activas con datos cinemáticos publicados son escasas. Se han consegui-
do datos fiables de dos fallas con evidencias de haber sido activas durante el Cuaternario (esta-
ciones F-8 y F-9). La estación F-8 corresponde a la inversión del tensor de esfuerzos llevada a 
cabo por Saji y Chalouan (1995) para un sistema de fallas normales en la Cuenca de Tetouan, 
en el margen Sur del Mar de Alborán. La orientación promedio de SHmax calculada a partir de 
los datos de estos autores es 268º; a este dato se le ha asignado calidad A. F-9 corresponde a la 
inversión del tensor de esfuerzos realizada por Aït-Brahim et al. (2002) en un sistema de fallas 
de salto en dirección y orientación N-S que afectan terrazas de edad Cuaternario en la región 
de Oujda, al NE de Marruecos, en las inmediaciones del meridiano 2º24’O. La orientación 
promedio de SHmax en esta estación es 156º, el régimen de la falla es de salto en dirección y se 
le ha asignado calidad A.

Debe señalarse el hecho de que el elipsoide de esfuerzos calculado en algunas estaciones 
(e.g., F-4 y F-7) se caracteriza por tener una razón axial muy baja (R≤ 0,1; i.e. σ1 ≈ σ2), lo que 
puede facilitar una permutación de los ejes de esfuerzos principales bajo un régimen compre-
sivo. Para el resto de las estaciones los resultados parecen ser suficientemente fiables y consis-
tentes con el SHmax local estimado a partir de otros tipos de indicadores de esfuerzos.

4.2.4 Datos de mecanismos focales

Existen dos redes sísmicas permanentes operativas en el Sur de España y Norte de Ma-
rruecos: la del Instituto Andaluz de Geofísica (IAG) y la del Instituto Geográfico Nacional 
(IGN). Más del 90% de los datos de mecanismos focales utilizados en este estudio proceden 
del catálogo del proyecto Tensor Momento Regional del IAG que está disponible al público en 
www.ugr.es/~iag/tensor/. Para completar el catálogo en las zonas donde la cobertura azimutal 
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de la red del IAG es más reducida, se ha recurrido a la bibliografía y a los datos publicados por 
el IGN (www.ign.es/ign/es/IGN/BBDD_sismicos_CATMS.jsp.); por ejemplo, para la Cuenca 
Argelina y la región occidental de Argelia.

Las formas de onda para los terremotos de la red del IAG están disponibles en formato 
digital desde 1992, por lo que los mecanismos focales se pueden considerar suficientemente 
fiables como para caracterizar el campo de esfuerzos regional. Estos mecanismos focales re-
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Figura 4-8. Mecanismos focales de terremotos corticales recopilados en el Arco de Gibraltar (N= 81). El tama-
ño de cada mecanismo es proporcional a la magnitud del terremoto. Se ha utilizado una proyección equi-areal 
en el hemisferio inferior. Los cuadrantes compresivos aparecen en negro. Los detalles de cada mecanismo 
focal aparecen resumidos en la Tabla B-2 del Apéndice B. CA: Cuenca Argelina; CG: Cuenca del Guadalqui-
vir; COA: Cuenca Oeste de Alborán; DA: Dominio de Alborán; DF: Dominio de los Flysch; DM: Dominio 
Magrebí; DS: Dominio Sudibérico; IA: Isla de Alborán.
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sultan de la inversión del tensor momento utilizando el sismograma completo registrado a dis-
tancias <1000 km, que incluye todas las formas de onda P, S, Love y Rayleigh. Los detalles del 
método de inversión están descritos en Stich et al. (2003a). El resto de los datos proceden del 
IGN y otras referencias bibliográficas. En cada caso los mecanismos focales se han estimado 
a partir de métodos concretos, por ejemplo, primera llegada, modelado de la forma de onda o 
inversión del tensor momento (ver referencias para cada caso).

En total se han recopilado 81 mecanismos focales de terremotos corticales (profundidad 
≤ 30 km) que han sido utilizados para reconstruir el patrón regional de esfuerzos (Figura 4-8; 
Tabla B-2 del Apéndice B). La orientación de los esfuerzos se ha estimado promediando los 
ejes P de mecanismos focales geográficamente próximos y a partir de soluciones individuales 
de mecanismos focales considerados suficientemente fiables (Tablas 4-4 y 4-5). Una vez agru-
pados los mecanismos focales más próximos se obtiene un total de 38 indicadores de esfuerzos 
(Figura 4-9). Éstos se han clasificado por calidades según los criterios del WSM. Las calidades 
de ambos tipos de datos varían entre A y C. Todos los mecanismos focales corresponden a 
terremotos de Mw ≥2,5. De éstos, a los de Mw ≥3,5 se les ha asignado siempre calidades A o B, 
ya que las formas de onda están bien definidas en todas las estaciones de registro y por tanto 
los mecanismos invertidos y la corrección de propagación de errores son muy precisos. Los 
terremotos de magnitud (Mw) entre 2,5 y 3,5 se han clasificado como indicadores de calidad C. 
Los eventos de pequeña magnitud (< 2,5), aunque son abundantes en la región y tienen valor 
general en las interpretaciones sismotectónicas, suelen tener unos registros con mucho ruido 
y por tanto los mecanismos que de éstos se infiere suelen tener calidad inferior, por lo que se 
han desestimado para este estudio.

Los datos de mecanismos focales recopilados (Figura 4-8) muestran, a lo largo del Norte 
de África, un régimen predominante de falla de salto en dirección, que hacia el Este pasan a 
tener una componente inversa predominante (e.g., Meghraoui et al., 2004; Déverchère et al., 
2005). En esta región se concentran algunos de los terremotos de mayor magnitud registrados 
en el Mediterráneo occidental en los últimos años; e.g., el terremoto de Alhoceima de 2004 
(Mw =6,3; FM-20), el terremoto de Mascara de 1994 (Mw =5,7; FM-29) o el terremoto de Me-
lilla de 1992 (Mw =4,8; FM-30) (e.g., Bezzeghoud y Buforn, 1999) (Figura 4-9). En este sector 
los datos de mecanismos focales se concentran en dos regiones fundamentalmente, Alhoceima 
y el Oeste de Argelia. En Argelia los mecanismos focales son de tipo inverso. En Alhoceima 
las soluciones de mecanismos focales son mayoritariamente de salto en dirección (e.g., FM-
16, 17, 18, 19, 20) y con algunas soluciones de falla normal hacia el Sur (Figura 4-8). La 
mayor parte de los mecanismos focales de esta zona está en relación con series sísmicas, por 
ejemplo las series sísmicas de 1994 o 2004 (cf. Capítulo 3). Los agrupamientos de terremotos 
por proximidad muestran una tendencia hacia la horizontal de los ejes T promediados en la 
zona (FM-2, 3, 4, 5). Los ejes P en el área se inclinan 20º-40º y hacia el Sur se hacen sub-ver-
ticales (FM-4), dando lugar a una región con fallas normales (Figura 4-9). SHmax presenta un 
azimut de 325º-345º que se mantiene constante para todo el Norte de África, desde Alhoceima 
hasta Argelia (Tablas 4-4 y 4-5). 
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Figura 4-9. Localización de los terremotos corticales utilizados en la inversión de esfuerzos. Los eventos que 
se han utilizado como indicadores de esfuerzos individuales se identifican con un punto rojo grande (Tabla 
4-5). Los eventos que han sido agrupados para estimar la orientación promedio del eje P, se indican con 
pequeños puntos negros incluidos en un área rectangular (Tabla 4-4). La orientación de los ejes P, B y T 
promedio de los eventos agrupados se ha representado en el hemisferio inferior de una proyección equi-areal. 
CA: Cuenca Argelina; CG: Cuenca del Guadalquivir; DA: Dominio de Alborán; DF: Dominio de los Flysch; 
DM: Dominio Magrebí; DS: Dominio Sudibérico.

En el Mar de Alborán los terremotos de mayor magnitud se concentran alrededor de la 
Cresta de Alborán y al Norte, en la Cuenca Este de Alborán (Figura 4-8). Los mecanismos 
focales corresponden principalmente a fallas de salto en dirección; aunque con frecuencia 
es difícil asignarles un régimen de esfuerzos concreto dado que los ejes P, B y T tienen una 
inmersión moderada (FM-12 y FM-6) (Figura 4-9). En este caso se ha optado por asignarles 
un régimen de salto en dirección, que es el más acorde con la inmersión de los ejes en la zona. 
Parte de los eventos seleccionados en el Mar de Alborán corresponde a las series sísmicas de 
1997 (FM-1) y 2003 (FM-6) (cf. Capítulo 3). SHmax tiene orientación N-S en el Mar de Alborán 
(e.g., 176º en FM-1 y FM-11, 011º en FM-6 y FM-13, 345º en FM-14)
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En Béticas, los mecanismos focales ponen de manifiesto un relevo entre regímenes tectó-
nicos de falla inversa a falla normal (Figura 4-8). En Béticas orientales predominan las solu-
ciones de falla de salto en dirección (FM-31, 32), a veces con componente normal (FM-28,29) 
o inversas (FM33). Parte de estos eventos pertenecen a las series Mula (1999) (e.g., Mancilla 
et al., 2002) y Bullas (2002, 2005) (e.g., Buforn et al., 2005) (Figura 4-9). El azimut de SHmax 
varía desde 318º en FM-33 hasta 019º en FM-32, con una orientación promedio ~N-S (Tablas 
4-4 y 4-5). En Béticas centrales, donde se encuentran las mayores elevaciones topográficas, 
los ejes P rotan hasta una posición aproximadamente vertical  dando lugar a una amplia región 
en la que predominan las soluciones de falla normal (FM-7, 21, 23). El azimut de SHmax es 322º 
en FM-7 y ~170º en FM-21 y FM-23 (Tabla 4-5). Hacia el Oeste de Béticas, en la Cuenca del 
Guadalquivir y su límite con el Dominio Sudibérico, el régimen tectónico está caracterizado 
por mecanismos de falla inversa (FM-9, 24, 36) y de salto en dirección con componente in-
versa (FM-25). SHmax presenta aquí direcciones muy diversas que oscilan entre 307º (FM-24) 
y 028º (FM-36) (Tabla 4-5).

4.3 CAMPO ACTUAL DE ESFUERZOS

Basándose en los indicadores de esfuerzos presentados en el apartado previo, se ha elabo-
rado el mapa de esfuerzos actual para el Arco de Gibraltar que se muestra en la Figura 4-10, 
donde se pone de manifiesto la complejidad de la trayectoria del esfuerzo máximo horizontal 
(SHmax) en la región. El estado de esfuerzos imperante, la orientación y las magnitudes relativas 
entre los ejes principales de esfuerzos (σ1, σ2 y σ3) están implícitos en la Figura 4-11 donde se 
sintetizan, por regiones y régimen de esfuerzos (Figura 4-11a, Tabla 4-6), los datos presenta-
dos en la Figura 4-10. 

En términos generales, la dirección de SHmax a lo largo del Norte de África es consistente 
con la convergencia NO-SE entre África y Eurasia en el Mediterráneo occidental (flechas 
grandes en la Figura 4-11b). Mientras que SHmax tiene una dirección NNO-SSE en el margen 
Sur del Alborán, en el margen Norte el campo de esfuerzos se dispone sub-paralelo a la línea 
de costas (ONO-ESE) (Figura 4-10). El régimen de esfuerzos en el margen Sur de Alborán 
(~4ºO y 2º30’O) es de salto en dirección (regiones de Alhoceima y S de Melilla); a medida 
que nos desplazamos hacia el Este (ya en el Tell) predomina la componente inversa (Figura 
4-11b). En la zona central del Mar de Alborán (a lo largo de la Cresta de Alborán y hacia el 
Norte), SHmax se dispone con una orientación N-S y los datos de mecanismos focales sugieren 
un régimen de salto en dirección puro.

En Béticas el patrón de esfuerzos se hace más complejo, pudiéndose diferenciar de manera 
clara hasta tres provincias de esfuerzos (Figura 4-11b): (1) el margen Norte de Alborán, (2) Bé-
ticas centrales y (3) Béticas orientales. A lo largo del margen Norte de Alborán, tanto los indi-
cadores de esfuerzos en tierra como los situados en la plataforma continental, son consistentes 
e indican una orientación de SHmax aproximadamente E-O, subparalela a la línea de costas. El 
régimen de esfuerzos predominante es de falla normal. En Béticas centrales SHmax se dispone 



Sismicidad, reología y estructura térmica de la corteza en el Arco de Gibraltar

70

����

����

����

����

����

��� ��� ��� ��� ��� ��� ��

��� ��� ��� ��� ��� ��� ��

������

����

����

����

����

����� ��

��������

��������
�
�
�

���������������

�����������

���������������

������

�������

����������������

��������
��������

��

���

���

���

��

������

����

�������

������
�������

�����

������

��

��

��

��

��

��

��

��

�

Figura 4-10. Mapa de esfuerzos actuales en el Arco de Gibraltar a partir de datos de mecanismos focales, 
“breakouts”, ensayos de fractura hidráulica y datos de fallas. Se indica la orientación del esfuerzo horizontal 
máximo compresivo (SHmax), el régimen de los esfuerzos (categorías TF: falla inversa, NF: falla normal y 
SS: salto en dirección) y la calidad de cada indicador (A, B, C). AR: Cresta de Alborán; CA: Cuenca Arge-
lina; CEA: Cuenca Este de Alborán; CG: Cuenca del Guadalquivir; COA: Cuenca Oeste de Alborán; CSA: 
Cuenca Sur de Alborán; DA: Dominio de Alborán; DF: Dominio de los Flysch; DM: Dominio Magrebí; DS: 
Dominio Sudibérico.

Figura 4-11. Mapa sintético de los esfuerzos en el Arco de Gibraltar que resulta de agrupar los diferentes indicado-
res de esfuerzos geográficamente próximos, atendiendo a criterios geológicos y el régimen de esfuerzos. (a) Los 
indicadores que han sido agrupados aparecen incluidos en un área rectangular junto con la orientación media y 
la desviación típica de la medida (Tabla 4-6). (b) El régimen de esfuerzos local está indicado mediante flechas 
pequeñas que corresponden a: falla normal (NF), falla normal con componente de salto en dirección (NS), falla 
de salto en dirección (SS), falla inversa con componente de salto en dirección (TS), falla inversa (TF) y régimen 
de esfuerzos desconocido (U). Las flechas blancas grandes situadas en las esquinas corresponden con el vector 
de convergencia África-Eurasia de acuerdo con el modelo NUVEL-1A (DeMets et al. 1994). 



Capítulo 4: ESTADO DE ESFUERZOS

71

���� �� �� �� �

��������

������

�����������������

����

������

������

�������

�������

�����������������

��

���

���

���
����

������

������

�������

�������

����������������

�����������������

����

������

������

�������

�������

����������������

�����������������

������

��

���

���

���
����

������

������

�������

�������

�����

����

����

����

����

����

��� ��� ��� ��� ��� ��� ��

����

����

����

����

����

��� ��� ��� ��� ��� ��� ��

��� ��� ��� ��� ��� ��� ��

������

����

����

����

����

����

�

���

���
����

����

����

����

����

�

�

�

�

�

�

�

�

�

��

�� ��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��
��

��

��

��

��������



Sismicidad, reología y estructura térmica de la corteza en el Arco de Gibraltar

72

Indicador SHmax ± σ Régimen Datos
1 032 7 NF W-12; FM-32
2 156 16 NS FM-10; FM-27; FM-28
3 170 10 TF FM-33; F-10; F11; F-12
4 169 - NF FM-21; FM-23
5 112 6 NF F-7; W-3
6 135 11 NF F-1; F-2; F-3; FM-7
7 098 2 NF F-4; F-6
8 033 5 TF FM-36; W-7
9 142 16 TF FM-24; W-5
10 087 1 NF F-8; FM-38

11 157 7 SS FM-3; FM-2; FM-5; FM-16 
FM-17; FM-18; FM-20

12 151 5 NF FM-4; FM-19
13 011 - SS FM-13; FM-6
14 147 8 SS FM-30; FM-11; F-9
15 152 5 TF FM-34; FM-35; FM-29
16 005 1 SS W-9; FM-31
17 057 4 U W-2
18 175 5 U HF-2
19 145 9 NF F-5
20 327 - TF FM-9
21 302 - SS FM-8
22 112 4 U HF-1
23 098 4 U W-4
24 176 - SS FM-12
25 176 - SS FM-1
26 309 - TF FM-37
27 038 4 U W-11
28 294 - NS FM-15
29 328 - TF FM-26
30 337 - SS FM-22
31 285 - SS FM-25

Se indican el esfuerzo horizontal máximo promedio y la desviación típica de cada agrupa-
miento, el régimen de esfuerzos y la clave de cada uno de los indicadores agrupados. 

Tabla 4-6. Agrupamiento de indicadores empleado 
para construir el mapa sintético de estado de esfuerzos 

en el Arco de Gibraltar (Figura 4-11). 

con una orientación promedio NO-SE a NNO-SSE y el régimen de esfuerzos imperante es 
también de falla normal (Figura 4-11b). En Béticas orientales los indicadores de esfuerzos se 
disponen, en líneas generales, con una orientación N-S (Figura 4-10). El régimen de esfuerzos 
aquí es fundamentalmente de salto en dirección puro con algunos indicadores de falla inversa 
o salto en dirección con componente normal. 



Capítulo 4: ESTADO DE ESFUERZOS

73

La Cuenca del Guadalquivir y el frente noroccidental del Dominio Sudibérico están carac-
terizados por un patrón de esfuerzos complejo, con indicadores de baja calidad, pudiendo tener 
orientaciones que difieren entre sí hasta 60º. El régimen de esfuerzos para algunos de los indi-
cadores es desconocido (U), ya que proceden del análisis de “breakouts”; otros sin embargo, 
apuntan hacia regímenes de salto en dirección o falla inversa. No se han podido recopilar datos 
de la Cuenca Este de Alborán y su transición a la Cuenca Argelina, ni tampoco de la región del 
Estrecho de Gibraltar. Estas regiones podrán ser objeto de un trabajo futuro. 

Este patrón de esfuerzos en el arco completa el descrito en trabajos previos y cuyos datos 
proceden o bien de mecanismos focales o de fallas recientes (e.g., Udías y Buforn, 1991; Rebai 
et al., 1992; Galindo-Zaldívar et al., 1993; Henares et al., 2003; Ruano et al., 2004; Reicherter 
y Peters, 2005). En términos generales, el campo de esfuerzos es consistente con la convergen-
cia NO-SE de las placas Africana y Euroasiática; sin embargo en áreas concretas se observan 
desviaciones de los esfuerzos respecto a este patrón (Figura 4-11b). En el apartado de discu-
sión de la tesis se valorarán estas desviaciones y su significado en el orógeno (ap. 7.3).

4.4 RESULTADOS

Se ha reconstruido el patrón general del esfuerzo horizontal máximo compresivo (SHmax) 
en el Arco de Gibraltar integrando datos de “breakouts”, fallas activas durante el Cuaterna-
rio, ensayos de fractura hidráulica y mecanismos focales. La clasificación de cada uno de los 
indicadores de esfuerzos se ha realizado atendiendo a los criterios establecidos en el WSM 
(“World Stress Map”). El campo de esfuerzos actuales resultante es complejo, con desviacio-
nes locales de los esfuerzos respecto al patrón regional NO-SE impuesto por la convergencia 
África-Eurasia.

En el margen argelino la mayor parte de los indicadores de esfuerzos son consistentes 
con el vector de convergencia estimado según el modelo geodético NUVEL-1A para el límite 
de placas Eurasia-Africa. El régimen de esfuerzos predominante es de falla inversa. Hacia el 
Oeste, en la región de Alhoceima, SHmax se orienta con una dirección NNO-SSE y el régimen 
de esfuerzos es de salto en dirección, en casos con una componente normal. En el Mar de Al-
borán la mayor parte de los indicadores se concentran en la Cresta de Alborán, SHmax se orienta 
con dirección N-S y el régimen de esfuerzos es de salto en dirección. En Béticas, el patrón de 
esfuerzos es más complejo, coexistiendo distintos regímenes de esfuerzos. En el entorno del 
margen Norte del Mar de Alborán, SHmax se dispone sub-paralelo a la línea de costas. Hacia 
el interior, en Béticas centrales, SHmax se reorienta progresivamente hacia un rumbo NO-SE. 
En Béticas centrales el régimen de esfuerzos de falla normal es ubicuo. En Béticas orientales 
SHmax tiene un azimut promedio N-S. Aunque el régimen de esfuerzos dominante es de salto 
en dirección; en regiones concretas el régimen de esfuerzos puede ser de falla inversa o tener 
localmente una componente normal. En la Cuenca del Guadalquivir y su límite con el frente 
del Dominio Sudibérico los datos son escasos, de poca calidad y los regímenes de esfuerzos de 
falla inversa y salto en dirección coexisten en la misma región, siendo difícil definir un patrón 
de esfuerzos concreto.
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5

MODELO TÉRMICO

La variación de la temperatura con la profundidad en la litosfera continental condiciona 
una amplia gama de propiedades físicas, por lo que resulta un factor esencial en gran núme-
ro de procesos geodinámicos, erigiéndose como factor crítico en los modelos reológicos. La 
densidad de las rocas, las propiedades magnéticas y eléctricas, y un gran número de atributos 
sísmicos son dependientes de la temperatura. De esta manera, las relaciones entre fases mine-
rales, la cinética de las reacciones químicas y muchos de los parámetros involucrados en los 
procesos de deformación están relacionados con la temperatura (e.g., velocidad de deforma-
ción, propiedades elásticas). De aquí que conocer en detalle la estructura térmica de la litosfera 
sea de enorme importancia.

En los primeros kilómetros de corteza, la distribución de temperaturas puede ser medida 
directamente en pozos. También puede ser extrapolada a partir de medidas de flujo térmico 
superficial, si se conocen las variaciones de las propiedades térmicas con la profundidad. Sin 
embargo, a profundidades superiores a 10 km las condiciones térmicas tienen mayor incerti-
dumbre, y dependen fundamentalmente del modelo de transferencia de calor y la precisión de 
los valores de conductividad térmica y producción radiogénica de calor empleados. La incerti-
dumbre en el cálculo de la estructura térmica de la litosfera se acrecienta por tanto con la pro-
fundidad. Sin embargo, la elevación puede ser utilizada para constreñir la estructura térmica de 
la litosfera y validar los parámetros físicos (térmicos y de densidad) empleados.
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5.1 FUNDAMENTOS

5.1.1 La conducción de calor

Aunque tanto la convección como la conducción son mecanismos efectivos de transfe-
rencia de calor, los procesos conductivos son predominantes en la litosfera (Chapman y Fur-
long, 1992; Turcotte y Schubert, 2002). La teoría de la conducción de calor permite valorar 
la estructura térmica a partir de datos de flujo de calor superficial y las fuentes de producción 
radiogénica de calor. Esta teoría se puede aplicar también para determinar como varía con el 
tiempo la estructura térmica.

El modelo de conducción más simple es aquel en el que el calor se transfiere en una sola 
dirección y sin variaciones en el tiempo. Este es un modelo unidimensional denominado es-
tacionario. En este caso, la ecuación básica de la transferencia de calor es la expresión ma-
temática del principio de conservación de la energía y se puede derivar como sigue. Para un 
paralelepípedo de espesor infinitesimal δy, como el que se muestra en la Figura 5-1, el flujo 
de calor que penetra el cuerpo es q(y); mientras que q(y+δy) es el saliente por la otra cara del 
sólido. El flujo de calor neto en el paralelepípedo, por unidad de tiempo y por unidad de área 
es q(y+δy) - q(y). Dado que δy es una distancia infinitesimal, el término q(y+δy) se puede 
desarrollar según una serie de Taylor del tipo:

Tras aplicar la Ley de Fourier para q y asumiendo una conductividad térmica constante, 
esta expresión resulta en:

donde el término de la derecha de la ecuación [5-2] es el flujo de calor neto, por unidad de 
tiempo y unidad de área; el que resulta después de atravesar el paralelepípedo de espesor δy. 
Siempre que exista un gradiente térmico según el eje y, este término nunca será nulo.

Si el flujo de calor por unidad de área fuera del paralelepípedo (ecuación [5-2]) es distinto 
de cero, dicho flujo de calor debe ser aportado por una fuente interna del paralelepípedo. Si 
llamamos H a la producción de calor por unidad de masa, la cantidad de calor generada por el 
sólido por unidad de tiempo y unidad de área será:

q y y q y y d
dy

( ) ( ) ...+ = + +δ δ [5-1]

[5-2]q y y q y y dq
dy

y d
dy

k dT
dy

y k d T
dy

( ) ( )+ − = = −


















 = −







δ δ δ δ

2

2













ρ δH y [5-3]

donde ρ es la densidad del paralelepípedo.
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Combinando las ecuaciones [5-2] y [5-3] y simplificando se obtiene:

���� �������

�����
�

��

�

�

�

Figura 5-1. Flujo de calor a través de un paralelepípedo de espesor δy con una producción de calor interno H. 
El flujo de calor entrante es q(y) y el saliente q(y+δy). 

0
2

2= +k d T
dy

Hρ [5-4]

Integrando esta expresión se puede determinar la temperatura en función de la distancia según 
la profundidad (i.e. el eje y), una vez que las condiciones de contorno en la región de interés 
se hayan establecido.

Si el medio es un semi-espacio con una superficie localizada en y = 0 (Figura 5-2), las condi-
ciones de contorno de [5-4] se pueden especificar mediante la temperatura (T0) y el flujo térmi-
co (–q0) superficiales. El signo negativo del flujo de calor es debido a que según la dirección 
positiva de y (esto es hacia abajo) q decrece. Integrando la ecuación [5-4] según y se obtiene:

ρHy k dT
dy

c q c= − + = +1 1 [5-5]

donde c1 es una constante de integración. Dado que q = –q0 en y = 0, se obtienen las condicio-
nes de contorno en superficie:

c q1 0= [5-6]

y sustituyendo en [5-5]:

ρHy k dT
dy

q= − + 0 [5-7]
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Integrando de nuevo esta expresión resulta:
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Figura 5-2. Geometría y condiciones de contorno para integrar la ecuación [5-4]. 

ρH y kT q y c
2

0 22
= − + + [5-8]

donde c2 es una nueva constante de integración. Puesto que T = T0 en y = 0, se obtiene que:

c kT2 0= [5-9]

y sustituyendo en [5-8] y reordenando resulta:

T T q
k

y H
k

y= + −0
0 2

2
ρ [5-10]

Esta expresión permite finalmente estimar la distribución de temperaturas en un medio 
semi-confinado, con producción de calor interna, a partir de la temperatura (T0) y el flujo de 
calor (q0) superficiales.

5.1.2 La geoterma continental

Los modelos de conducción no describen completamente el modo de transmisión de calor en el 
manto terrestre y resultan por tanto poco apropiados para caracterizar la geoterma a esas profundida-
des. Sin embargo, sí es el modelo más apropiado para caracterizar la estructura térmica de la corteza 
y del manto litosférico, dado que los procesos de producción radiogénica de calor y la conducción, 
en ausencia de deformación tectónica, son aquí dominantes (Pollack y Chapman, 1977; Vitorello y 
Pollack, 1980; Chapman y Furlong, 1992; Rudnick y Fountain, 1995). Para estimar la contribución 
qc al flujo de calor superficial de una corteza de espesor hc y cuya producción radiogénica de calor 
por unidad de masa es Hc, se puede aplicar la ecuación [5-5] según se explica en la Figura 5-3. 
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En este caso, con ρ = ρc y H = Hc, resulta:

Para calcular c1 hay que tener en cuenta que q = -qc en y = 0, por lo que

ρc cH y k dT
dy

c q c= − + = +1 1 [5-11]

c qc1 = [5-12]

El flujo de calor para este elemento de corteza satisface la relación:

[5-13]q q H yc c c+ = ρ

Si no se produce una entrada adicional de calor en la corteza desde su base, resultaría allí que 
q = 0 por lo que [5-13] se simplifica a:

[5-14]q H hc c c c= ρ

Las rocas presentan mayores concentraciones de elementos radiactivos en la corteza continental 
que en los dominios oceánicos (asociadas a la desintegracion natural de los elementos radiactivos U, 
Th y K). Aunque los valores de producción radiogénica de calor son muy variables, un valor típico 
de ρcHc (también expresado como Ao) para un granito es 2,6 x10-6 W m-3. Para una corteza de 35 km 
de espesor (hc) el flujo de calor deducido de la ecuación [5-14] es qc = 91 mW m-2. Dado que este 
valor es notablemente mayor que el valor medio de flujo de calor superficial en áreas continentales 
(65 mW m-2 según Pollack et al., 1993; Hofmeister y Criss, 2005), se puede deducir que dentro de la 
corteza continental la concentración de elementos radiactivos debe decrecer en profundidad. 
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Figura 5-3. Flujo de calor a través del techo de un paralelepípedo (equivalente a una corteza de espesor hc) con 
una fuente de calor interna. Se considera que no existe flujo de calor a través de la base de la corteza. 
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En función de la diversidad estructural y composicional de la litosfera continental, se suele 
asumir un decrecimiento exponencial de la producción radiogénica de calor (Lachenbruch, 
1968), que atiende a la expresión: 

H H e
y

hr=
−

0

H0 es la producción radiogénica de calor en superficie (y = 0) por unidad de masa y hr es el 
espesor de la capa en la que se considera una producción de calor de tipo exponencial (suele 
variar entre 10-15 km de acuerdo con Jaupart, 1986; Chapman y Furlong, 1992, entre otros). 
Sustituyendo [5-15] en [5-4] se obtiene la ecuación diferencial que rige la distribución de tem-
peraturas en la corteza continental: 

Este es el modelo de producción de calor en la corteza continental que se esquematiza en 
la Figura 5-4. Integrando la ecuación [5-16] y según [5-5] resulta:

0
2

2 0= +
−

k d T
dy

H e
y

hrρ

c k dT
dy

H h e q H h er

y
h

r

y
hr r

1 0 0= + = − −
− −

ρ ρ

[5-15]

[5-17]

[5-16]

Figura 5-4. Modelo de corteza continental con una distribución de la producción radiogénica de calor de tipo 
exponencial y un flujo térmico basal, hasta la base de la litosfera, igual a qm. 
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El flujo de calor a una profundidad elevada en la litosfera es qm; de modo que q → -qm 
cuando y → ∞. 
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El valor de la constante de integración c1 se puede estimar a partir de las condiciones de 
contorno para el flujo de calor a grandes profundidades; esto es, desde el manto hasta la base 
de la litosfera:

c qm1 = [5-18]

Luego el flujo de calor a cualquier profundidad según [5-17], vendrá dado por:

Cumpliéndose que el flujo de calor superficial q0 = -q es tal que:

q q H h em r

y
hr= − −

−

ρ 0
[5-19]

q q h Hm r0 0= + ρ [5-20]

De este modo el flujo de calor superficial y la producción radiogénica de calor en la superficie 
quedan relacionados según una función lineal. 

En la corteza se suelen considerar también otros modelos de distribución de la producción 
radiogénica de calor, como aquellos que sugieren que se produce en la zona más somera de la 
corteza o en toda la corteza según un valor constante. No obstante, el modelo de producción 
radiogénica de calor según una ley exponencial decreciente con la profundidad resulta ser 
consistente con los procesos de diferenciación magmática e hidrotermal y suele ser la que se 
utiliza comúnmente (e.g., Balling, 1976; Birch et al., 1968; Condie, 1982; Sclater et al., 1980; 
Vitorello y Pollack, 1980; Chapman y Furlong, 1992; Waples, 2002). La producción radiogé-
nica de calor en la corteza inferior es más difícilmente evaluable, aunque suelen emplearse los 
valores medidos en las rocas asociadas a este tipo de corteza. 

5.1.3 Efectos de la temperatura en la elevación

Para validar el cálculo de la geoterma continental es común aplicar el método descrito 
por Lachenbruch y Morgan (1990). Este método utiliza la elevación para comparar la fuerza 
de flotabilidad de cada columna litosférica con la de una columna de referencia en una dorsal 
oceánica, donde la elevación promedio y la estructura litosférica son bien conocidas, asumien-
do una compensación isostática local de tipo Airy (Figura 5-5). Este concepto de isostasia 
asume que la litosfera está constituida por bloques de igual densidad que flotan de manera libre 
sobre la astenosfera y que bajo un determinado nivel (nivel de compensación) la presión no 
varía lateralmente. Por tanto, la elevación (E) es una medida de la flotabilidad de cada columna 
litosférica (Lachenbruch y Morgan, 1990) y viene dada por:

si E ≥ 0 [5-21]E L Ha L

a
R= − −ρ ρ

ρ

[5-22]si E < 0E L Ha

a w

a L

a
R=

−
− −











ρ
ρ ρ

ρ ρ
ρ
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donde L es el espesor litosférico total, ρa la densidad de la astenosfera, ρL la densidad promedio 
de la litosfera, ρw es la densidad del agua del mar y HR es la profundidad bajo el nivel del mar 
de una columna astenosférica libre de carga. Los valores de ρa (3200 kg m−3), ρw (1050 kg m−3) 
y HR (-2400 m) están bien establecidos y suelen utilizarse los que propusieron originalmente 
Lachenbruch y Morgan (1990). La elevación depende por tanto de dos parámetros: ρL y L; 
por lo que las ecuaciones [5-21] y [5-22] sólo pueden resolverse cuando se han establecido la 
densidad promedio y el espesor de la litosfera. 
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Figura 5-5. Relaciones entre elevación y estructura litosférica asumiendo isostasia local de acuerdo con el 
modelo propuesto por Lachenbruch y Morgan (1990). La geoterma que se utiliza para determinar la base de 
la litosfera térmica es Tbl (1350ºC) y la distribución de densidades en el manto litosférico es ρm. n.m.: nivel 
del mar. n.c.: nivel de compensación isostática.

La elevación se erige por tanto en un factor adicional y de control, esencial para validar el 
espesor y la estructura litosférica. Por ello, se debe discutir primeramente el modelo de densi-
dades en la litosfera. En la corteza se puede asumir un valor de densidad constante; mientras 
que para el manto litosférico la densidad (ρm, en kg m-3) varía en profundidad según una fun-
ción dependiente de la temperatura, la presión y la densidad de la astenosfera:

ρ ρ α βm a a az T T z P P z( ) = + −( ) + −( )1 1( ( )) ( ( ) [5-23]
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donde α es el coeficiente de expansión térmica (K-1); β es el coeficiente de compresibilidad 
volumétrica (MPa-1); Ta es la temperatura en el límite litosfera-astenosfera (usualmente se 
utiliza 1350ºC); T(z) es la temperatura en el manto litosférico; Pa es la presión en la base de la 
litosfera y P(z) es la presión en el manto litosférico. Dado que el parámetro β suele introducir 
inestabilidades en el cálculo, es comúm que la expresión [5-23] se simplifique (e.g., Parsons y 
Sclater, 1977; Lachenbruch y Morgan, 1990) como:

Para comprender mejor la relación entre el estado térmico de la litosfera y la elevación teó-
rica resultante para distintos modelos de densidad y espesores corticales (asumiendo isostasia 
local), se ha elaborado la Figura 5-7, que muestra gráficamente la relación entre las principales 
variables involucradas en el modelo de Lachenbruch y Morgan (1990). La Figura 5-7a muestra 
como para una corteza de espesor, densidad y producción de calor constante, un incremento 
del flujo de calor superficial conlleva un incremento no lineal del espesor litosférico y la eleva-
ción. Esto es, a medida que aumenta el flujo de calor, la litosfera se adelgaza y la elevación ha de 
aumentar para conservar el equilibrio isostático. Para un flujo de calor y espesor de corteza cons-
tantes, el incremento de la densidad cortical supone una disminución de la elevación topográfi-
ca. La Figura 5-7b ilustra las relaciones entre flujo de calor superficial y elevación para diferentes 

ρ ρ αm a az T T z( ) = + −( )1 ( ( )) [5-24]
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Figura 5-6. Incidencia de los parámetros de compresibilidad volumétrica (α) y expansión térmica (β) en la 
estimación de la densidad del manto. A 100 km de profundidad la presión litostática equivalente representa 
una diferencia máxima de ~0,1 GPa entre los modelos que utilizan una densidad constante en el manto, frente 
a los que emplean el coeficiente α. Se asume una corteza de 38 km y densidad constante 2820 kg m-3. 

La Figura 5-6 ilustra las diferencias en la relación profundidad-presión entre diferentes 
aproximaciones comúnmente utilizadas para estimar la densidad del manto.
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espesores corticales, asumiendo una densidad constante. De acuerdo con este diagrama, cualquier 
adelgazamiento litosférico (y por ende cortical) al conllevar un incremento del flujo de calor, 
se resuelve mediante una disminución de la elevación topográfica. Si fijamos el espesor cor-
tical y la densidad, una reducción del flujo de calor implicaría contrariamente una pérdida de 
elevación topográfica, ya que se produce un engrosamiento del manto litosférico.
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Figura 5-7. Relaciones teóricas entre (a) elevación y flujo de calor superficial, (b) densidad y espesor cortical, 
asumiendo isostasia local de tipo Airy y las bases teóricas establecidas por Lachenbruch y Morgan (1990). El 
intervalo sombreado corresponde con una densidad de 2820 ±10 kg m-3. 

5.2 CONSTRUCCIÓN DEL MODELO

Para determinar la estructura cortical y litosférica en la región del Arco de Gibraltar se 
ha utilizado una aproximación a la estructura térmica basada en un modelo unidimensional 
estacionario de conducción de calor, asumiendo isostasia local de tipo Airy y que la base de 
la litosfera queda definida por la isoterma de 1350ºC. Bajo estas condiciones, y tal y como se 
ha mostrado en el epígrafe anterior (ap. 5.1.3), existe una relación no lineal entre la elevación 
observada, el flujo de calor superficial y los espesores corticales y litosféricos (Lachenbruch 
y Morgan, 1990) (e.g., Figura 5-7). Dado que estas variables se relacionan dos a dos, se han 
utilizado la elevación y el flujo de calor superficial como datos de entrada, desde los cuales se 
ha procedido a calcular la estructura cortical y litosférica de la región. Se ha procedido ha de-
sarrollar un algoritmo de cálculo iterativo que busca la combinación de variables (densidades 
y espesores de las distintas capas que componen la litosfera) que mejor ajusta, para unos pará-
metros térmicos dados, la elevación observada con la teórica que resulta de aplicar el método 
de Lachenbruch y Morgan (1990) (ecuaciones [5-21] y [5-22]). El procedimiento de cálculo 
se ilustra mediante un diagrama de flujo en la Figura 5-8. 
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Los datos de entrada del modelo son: flujo de calor (qo), parámetros térmicos (conductivi-
dad, k y producción radiogénica de calor, A), densidad de las capas litosféricas (sedimentos, 
ρsed; corteza, ρc y manto litosférico ρm), así como el espesor de los sedimentos, si los hubiere. 
En cada nodo o vertical del modelo y con los parámetros térmicos elegidos, se calcula una 
primera geoterma según un valor inicial de espesor cortical (Hc), obteniéndose una primera 
valoración del espesor litosférico (L) y su consiguiente elevación teórica (Ecalc). Solo en el caso 
de que esta elevación coincida con la observada (Eobs) en esa vertical, el cálculo se interrumpe 
y el modelo litosférico queda validado. En caso contrario, se inicia de nuevo el bucle, varian-
do el espesor cortical hasta finalmente alcanzar aquella configuración capaz de reproducir la 
elevación observada.

El modelo térmico que se presenta en este trabajo está basado en un conjunto de geotermas 
estacionarias 1D, equidistantes 5 km entre si. La región estudiada se ha dividido en una malla 
de 134 x 82 nodos (en longitud y latitud, respectivamente) que se extienden desde 0º hasta 
6ºO y desde 34ºN hasta 38,5ºN. El área total del modelo cubre aproximadamente 277.000 km2 
(Figura 5-9). Cada geoterma se prolonga hasta la base de la litosfera, con un dato cada 100 m. 
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Figura 5-8. Diagrama de flujo del proceso de cálculo empleado para la inversión de flujo de calor superficial 
(qo) y elevación. Explicación detallada en el texto. Parámetros de cálculo en la Tabla 5-3. 
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5.2.1 Flujo de calor y elevación

Los datos de flujo de calor superficial han sido tomados de Fernàndez et al. (1998b) para 
Béticas y de Rimi et al. (1998) para el Rif. En la cuenca del Mar de Alborán se han utilizado 
los perfiles con medidas regulares de la anomalía de flujo de calor publicados por Polyak et al. 
(1996). Además se ha utilizado la base de datos global de Pollack et al. (1993) para completar 
otras regiones como el extremo occidental de Argelia. En el Mar de Alborán, todos estos datos 
están convenientemente corregidos de los efectos estacionarios o transitorios que afectan al 
flujo de calor, como los derivados de la sedimentación, la proximidad a cuerpos volcánicos 
recientes y la geometría del basamento de la cuenca, dado que ésta impone cambios laterales 
en la conductividad térmica (e.g., Polyak et al., 1996).

El patrón regional de flujo de calor resultante (Figura 5-9a) muestra una meseta de 110 
mW m-2 en la Cuenca Argelina (en consonancia con los datos de Pasquale et al., 1996) y Albo-
rán Este, que representa un máximo regional. Por el contrario, en el Estrecho de Gibraltar se 
localiza el valor mínimo regional de 50-55 mW m-2. En el Mar de Alborán occidental, de Este 
a Oeste, se establece un elevado gradiente de flujo de calor (desde 110 a 55 mW m-2 en 160 
km de distancia horizontal). Hacia los márgenes de la Cuenca de Alborán, y en particular a lo 
largo del margen Norte, la anomalía de flujo térmico presenta un alto gradiente. En Béticas el 
flujo de calor superficial disminuye de Este a Oeste, siguiendo un gradiente máximo hacia el 
NNO, oblicuo a la línea de costas. Este patrón caracteriza las Béticas orientales (entre 3ºO y 
1ºO). En el Rif el patrón de flujo de calor se dispone con una marcada tendencia N-S, oblicua 
a la dirección del arco y con un máximo local de 85 mW m-2 entre los meridianos 4ºO y 3ºO 
(Rimi y Lucazeau, 1987; Rimi, 2000). Al Este de este máximo, hasta el límite occidental del 
Tell (~meridianos 2ºO y 1ºO), el flujo de calor a lo largo del Norte de África oscila entre 75-85 
mW m-2. Los altos valores de flujo de calor medidos en el extremo occidental de Argelia, son 
además consistentes con las observaciones de Nyblade et al. (1996) que reconocen una ano-
malía de flujo de calor (80-120 mW m-2) que se extiende desde el ~3ºO hasta ~5ºE, a lo largo 
de la región emergida del Norte de África.

De acuerdo con los datos de flujo de calor aportados por cada autor, se ha estimado que 
el error medio del patrón de flujo térmico superficial es del orden de ±5 mW m-2 (Fernàndez 
et al., 1998b), estando mejor delimitado en la región comprendida entre los paralelos 34,6ºN 
y 37,6ºN y los meridianos 1,3ºO y 5,9ºO, coincidiendo con el área estudiada por Torne et al. 
(2000). Esta región aparece enmarcada en la Figura 5-9 y en los mapas siguientes.

Figura 5-9. (a) Mapa de flujo de calor regional (mW m-2) elaborado con los datos de Pollack et al. (1993), Polyak 
et al. (1996), Fernàndez et al. (1998b) y Rimi et al. (1998). (b) Mapa de espesor de sedimentos (km) de edad 
Neógeno-Cuaternario de las principales cuencas del Arco de Gibraltar (Soto et al., 1996; Berástegui et al., 1998; 
Fernàndez et al., 1998a; García-Castellanos et al. 2002) y localización de los pozos utilizados para estimar la 
densidad media de sedimentos (Figura 5-10). Se muestran los dominios geológicos y principales elementos tec-
tónicos del Arco de Gibraltar (simplificado de Comas et al., 1999). Se indica la posición de las geotermas de la 
Figura 5-18. Topografía tomada del modelo SRTM (NASA-USGS) y batimetría GEBCO 1997 (IOC-IHO). IA: 
Isla de Alborán; CEA: Cuenca Este de Alborán; COA: Cuenca Oeste de Alborán; CSA: Cuenca Sur de Alborán; 
CA: Cuenca Argelina. La región enmarcada corresponde con el área donde el patrón de flujo de calor superficial 
está mejor establecido.
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El modelo de elevaciones (topografía y batimetría) utilizado resulta de combinar dos bases 
de datos: GEBCO (“General Bathymetric Chart of the Oceans” del IHO-UNESCO-IOC), 
que es una base de datos global de batimetría de los océanos con una resolución horizontal 
de un minuto (~1600 m); y SRTM (“Shuttle Radar Topography Mission” del USGS-NASA), 
que es una base topográfica de alta resolución con un dato cada 3 segundos de arco (~90 m). 
Para eliminar los rasgos topográficos de longitud de onda pequeña, y en consonancia con la 
aproximación realizada habitualmente en otros modelos geofísicos comparables (e.g., Zeyen 
y Fernàndez, 1994; entre otros muchos), el modelo de topografía digital resultante ha sido 
filtrado de las frecuencias inferiores a 80 km (filtro de tipo “box-car”). 

5.2.2 Sedimentos: espesor y densidad

El espesor del relleno sedimentario de edad Neógeno y Cuaternario considerado en el 
modelo es el resultado de una recopilación de datos de las principales cuencas neógenas de la 
región, debidamente contrastado con los datos de sísmica y pozo disponibles. Atendiendo a la 
extensión y volumen de sedimentos acumulados en las distintas cuencas, solo se han consi-
derado en este modelo las más representativas: la Cuenca de Alborán y su prolongación hacia 
la Cuenca Argelina y la Cuenca del Guadalquivir (Figura 5-9b). El espesor del relleno sedi-
mentario de la Cuenca de Alborán ha sido tomado del cálculo realizado por Soto et al. (1996) 
a partir de la conversión a profundidades de perfiles de sísmica de reflexión. El mapa general 
de isopacas del relleno sedimentario refleja que los máximos espesores sedimentarios de la 
Cuenca de Alborán se ubican en la región occidental, donde existen dos grandes depocentros 
alargados; uno corresponde a la Cuenca de Motril, de orientación O-E, y otro al de la propia 
Cuenca Oeste de Alborán, que comporta dos ramas de diferente orientación (de la Linde et al., 
1996; Soto et al., 1996). La rama septentrional de la Cuenca Oeste corresponde a la Cuenca 
de Málaga, de dirección NE-SO; mientras que en la rama meridional de dirección N20º-30ºO 
se ubica el depocentro principal. Los espesores máximos calculados (Soto et al., 1996) son 
próximos a los 4,5 km en la Cuenca de Motril y a 7-8,5 km en el depocentro principal de la 
Cuenca Oeste de Alborán. La Cuenca Sur de Alborán, tiene una dirección media N70ºE, con 
una morfología en artesa y espesores de sedimentos de hasta 3,5 km, que disminuyen brus-
camente hacia los bordes donde se alcanzan valores inferiores a 1 km. La geometría de la 
Cuenca Este de Alborán tiene una peor definición (los perfiles sísmicos existentes son pocos y 
de escasa penetración) y los espesores de sedimentos parecen no superar los 2-3 km (Comas 
et al., 1997).

Hacia el Este, en la Cuenca Argelina, el espesor de sedimentos se ha reconstruido a partir 
de los valores de profundidad del basamento cristalino calculados por Yegorova et al. (1997) y 
los datos de sísmica de refracción de Morelli (1985), en consonancia con las estimaciones de 
espesor de los perfiles de sísmica de reflexión profunda ESCI-Alborán (Comas et al., 1997). 
De acuerdo con esto autores el espesor máximo de sedimentos es de 2-2,5 km.

El relleno sedimentario para la Cuenca del Guadalquivir se ha reconstruido a partir de los 
datos presentados por García-Castellanos et al. (2002) sobre profundidad del basamento her-
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cínico, junto con los datos geológicos y geofísicos de Berástegui et al. (1998) y Fernàndez et 
al. (1998a). El espesor de sedimentos de edad Neógeno-Cuaternario estimado para esta región 
es de 1 km, con máximos locales de hasta 2 km.

Se han utilizado los registros de Vp (km s-1) mediante diagrafías en algunos de los pozos 
perforados en Béticas y Alborán para estimar, a partir de la relación de Gardner et al. (1974), 
la densidad de los sedimentos (gr cm-3):

En cada caso se ha buscado el mejor ajuste estadístico a la distribución en profundidad 
de densidades (Figura 5-10a) y se han extrapolado los valores de densidad hasta la base 
del relleno sedimentario. La Tabla 5-1 resume las densidades promedio y los ajustes Vp-ρ 
realizados en cada pozo. Las funciones de densidad deducidas muestran un incremento lineal 
de la densidad con la profundidad en la mayoría de los pozos. Dado que ninguno de los pozos 
supera los 4000 m (cf. ap. 4.2.2), se ha supuesto que a estas profundidades el incremento de 
densidad podría seguir una función exponencial decreciente, tal y como se ha demostrado en 
otras regiones (curvas 1 y 2, Figura 5-10b). 

ρ = ⋅1 741
1

4, Vp
[5-25]

���

���������������

��� ��� ��� ��� ��� ��� ��� ��� ��� ��� ��� ��� ��� ��� ���

���

���

����

����

����

����

����

����

���

���

���

����

����

����

����

����

����

���

������������
�����

������������
�����

����������
�����

����������
�����

�
��

��
��

��
��

���
�

������ ��� ���

��������������� ��������������� ���������������

����

�

�

�

�

�

�

�

�

���

�
��������������

�

��� ��� ���

���������������

���

���

���

���

���

���

���

���

���

Figura 5-10. (a) Conversión de los datos de diagrafías sónicas a densidades en algunos pozos profundos per-
forados en el Arco de Gibraltar de acuerdo con la relación de Gardner et al. (1974). La profundidad viene 
dada en metros bajo el nivel del mar para los sondeos marinos y metros desde la superficie topográfica para 
los sondeos en zonas emergidas (Murcia 4-1). La línea continua representa el mejor ajuste a los datos. La 
ecuación del ajuste y el valor medio de densidad se encuentran en la Tabla 5-1. La posición de los pozos está 
indicada en la Figura 5-9b. (b) Comparación de las curvas de tendencia anteriores con otras estimaciones de 
densidad en sedimentos marinos: (1) densidad de sedimentos en el Golfo de Vizcaya (Yegorova et al., 1997); 
(2) densidad de sedimentos en la plataforma europea oriental (Yegorova et al., 1997); (3) densidad estimada 
para los sedimentos de la Cuenca Oeste de Alborán utilizando velocidades corregidas (VRMS) de perfiles de 
sísmica de reflexión.
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La variación de la densidad con la profundidad se ha constatado para la Cuenca Oeste de 
Alborán convirtiendo las velocidades sísmicas corregidas (Vrms de sísmica de reflexión co-
mercial) en densidades utilizando la ecuación de Gardner et al. (1974) [5-25]. Para ello se 
ha escogido un tramo de una línea sísmica comercial (propocionada por Conoco-Phillips) 
que discurre a través de la región con máximo espesor de sedimentos de la Cuenca Oeste. 
Utilizando el método propuesto por Soto et al. (1996) se ha podido estimar la variación de 
densidad en estos sedimentos (curva 3, Figura 5-10b). Según estas estimaciones de velocidad, 
la conversión muestra que en la base de esta pila sedimentaria se pueden alcanzar densidades 
de hasta 2600 kg m-3.

Dada la complejidad de la distribución de densidades a lo largo de la columna sedimenta-
ria, y atendiendo a los valores medios calculados, se ha optado por tomar un valor promedio 
de densidad de 2400 kg m-3 para los sedimentos hasta 4000 m de profundidad y de 2500 kg m-3 
para sedimentos situados a profundidades superiores a 4000 m. En los depocentros mayores 
del Mar de Alborán esta densidad media localmente puede ser inferior al valor estimado, ya 
que es conocido que las unidades más profundas en la Cuenca Oeste de Alborán están com-
puestas por facies sub-compactadas, en las que se producen inversiones de densidad (Comas et 
al., 1992; Jurado y Comas, 1992). En aquellos depocentros de espesor inferior a ~3 km puede 
ser ligeramente mayor al real (e.g., pozos Andalucía G-1 y Alborán A-1; Figura 5-10a). En las 
cuencas emergidas, por el contrario, esta densidad media coincide con los valores promedio 
aquí estimados (e.g., pozo Murcia 4-1, Figura 5-10 y Tabla 5-1).

Pozo ρ [gr cm-3] Intervalo (m) Relación ρ[gr cm-3]-z[m] r2

Murcia 4-1 (W-9) 2,46 ±0,13 240-2000 ρ =2,19 +2,49 x10-4z 0,95
Alborán A-1 (W-1) 2,15 ±0,25 600-2430 ρ =1,79 +2,43 x10-4z 0,55
Andalucía G-1 (W-4) 2,21 ±0,08 535-3500 ρ =1,89 +2,80z -3,9z2 0,88
Andalucía A-1 (W-3) 2,28 ±0,14 500-2300 ρ =1,93 +2,49 x10-4z 0,91
relación (3) 2,50 ±0,27 0-8000 ρ =2,23 +5,74 x10-5z -1,76 x10-9z2 0,99

Tabla 5-1. Relaciones densidad-profundidad y densidad media estimada 
con la relación de Gardner et al. (1974) en pozos profundos. 

5.2.3 Densidad cortical

De acuerdo con diversos datos geofísicos, se ha postulado que la corteza profunda bajo el 
Dominio de Alborán presenta una velocidad sísmica baja (Vp = 6,0–6,5 km s-1; Banda y Ansor-
gue, 1980; Banda et al. 1993; García-Dueñas et al., 1994; Carbonell et al., 1998; Calvert et al., 
2000b; entre otros muchos), sugiriéndose la ausencia de una corteza inferior de composición 
máfica. En consonancia con estas observaciones y otras que corroboran la ausencia de una 
corteza inferior de estas características (e.g., estimaciones de la razón Vp/Vs, modelos gravi-
métricos, tomografías y datos magnetotelúricos; vse. ap. 2.4), se considerará que la corteza 
profunda en el Arco de Gibraltar tiene una composición rica en cuarzo (e.g., Carbonell et al., 
1998; Zappone et al., 2000).



Capítulo 5: MODELO TÉRMICO

91

En función de la probada correspondencia entre densidad y velocidad de propagación de 
ondas sísmicas (Nafe y Drake, 1957; Birch, 1961; Christensen y Salisbury, 1975; Christensen 
y Mooney, 1995), se ha procedido a calcular las densidades corticales que resultarían a partir 
de los perfiles de velocidades (Vp) aportados por los perfiles de sísmica de refracción. Se ha 
utilizado la equivalencia Vp-densidad (ρ) de tipo no-lineal propuesta por Christensen y Moo-
ney (1995), según la cual: 

ρ = +a b
Vp

V a bp
− = +1 3ρ [5-26]

donde a y b son constantes cuyo valor está tabulado por profundidades (vse. Tabla 8 de estos 
autores). Para calcular la densidad cortical promedio, se han seleccionado los dominios cen-
trales de los perfiles de refracción mejor establecidos, los de Banda et al. (1993) y Banda y 
Ansorge (1980) en Béticas centrales (Figura 5-11a). Así, para la vertical donde intersectan los 
dos perfiles de refracción de Banda et al. (1993) y los de la esquina N del triángulo trazado 
en el experimento de Banda y Ansorge (1980) (~2º 36’O; 37º 15’N), se obtiene una densidad 
cortical media de 2826-2820 kg m-3 (Figura 5-11b). Estas densidades promedio son seme-
jantes a las estimadas mediante modelos gravimétricos (e.g., Torne et al., 1992; Watts et al., 
1993; Galindo-Zaldívar et al., 1997), siendo ligeramente inferiores a los deducidos en otras 
regiones con deformación reciente en la Península Ibérica (e.g., 2820-2840 kg m-3, Depresión 
del Ebro y frente Sur de los Pirineos, Cabal y Fernàndez, 1995). Las densidades estimadas en 
esta vertical quedan desde luego por debajo de los valores medios calculados por Christensen 
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Figura 5-11. (a) Perfiles corticales de velocidad procedentes de sísmica de refracción en Béticas centrales 
(Banda y Ansorge, 1980; Banda et al., 1993). También se incluye el perfil de velocidades medias dado por 
Christensen y Mooney (1995) (C&M-1995) para una corteza continental extendida, junto con su desviación 
típica. (b) Conversión a densidad de las velocidades símicas utilizando la relación no lineal de Christensen 
y Mooney (1995), ecuación [5-26]. También se indica la densidad media de la corteza en Béticas (2820 kg 
m-3) y la densidad media de la corteza continental extendida según la recopilación de Christensen y Mooney 
(1995) (2850 kg m-3).
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y Mooney (1995) para una corteza continental adelgazada (2850 ±47 kg m-3; Figura 5-11b), 
en la que existe una corteza inferior de composición máfica. En resumen, para la corteza en el 
Arco de Gibraltar se utilizará una densidad cortical media de 2820 ± 10 kg m-3, dado que es el 
domino geológico más ampliamente representado.

Análogamente, utilizando la ecuación [5-26] y los perfiles de velocidades establecidos me-
diante sísmica de refracción, se ha podido estimar la densidad media de la corteza en otros do-
minios geológicos involucrados en la región de estudio (Figura 5-12): Antepaís Ibérico (Banda 
et al., 1993; González et al., 1998); Dominio Sudibérico (Banda et al., 1993; Dañobeitia et 
al., 1998); unidades del Surco de los Flyschs (Medialdea et al., 1986; Barranco et al., 1990; 
González et al., 1998) y Cuenca Argelina (Morelli, 1985). La Tabla 5-2 muestra los valores 
medios de densidad calculados para la corteza de cada una de las verticales señaladas en la 
Figura 5-12 (valores en Tabla 5-2). Como se puede comprobar, la densidad media calculada 
para el Domino de Alborán (2820 ± 10 kg) resulta equivalente a la calculada para el Dominio 
Sudibérico y el Antepaís Ibérico, y por tanto es un valor que se puede extrapolar razonable-
mente a estos dominios. 
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Figura 5-12. Localización de las verticales de sísmica de refracción utilizadas para estimar la densidad me-
dia de la corteza en los distintos dominios geológicos involucrados en la región del Arco de Gibraltar. Los 
valores de densidad media estimados y las fuentes de datos se detallan en la Tabla 5-2. Topografía tomada 
del modelo SRTM (NASA-USGS) y batimetría GEBCO 1997 (IOC-IHO). La vertical de modelo cortical 15 
queda fuera del área del mapa.
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La densidad cortical en regiones de corteza fuertemente adelgazada, si no ya de carácter 
oceánico, como la transición entre la Cuenca Este de Alborán y la propia Cuenca Argelina, 
requieren de una mención especial. Esta región, y más hacia el Norte hasta la cuenca Sardo-
Balear o el extremo meridional de la Ligur-Provenzal, posee una amplísima llanura abisal 
(~2600 m) y un relleno sedimentario probablemente exiguo (~2 km), caracterizado por la 
presencia de un nivel potente de evaporitas de edad Messiniense y el desarrollo de diapiros de 
sal (e.g., de Voogd et al., 1991; Comas et al., 1995; Sabat et al., 1995; Mauffret et al., 1995, 
2004; Maillard et al., 2003). Los únicos datos de velocidades sísmicas en perfiles de refrac-
ción (e.g., Hinz, 1972; Morelli, 1985) muestran características propias de corteza oceánica 
(en consonancia con los datos y el patrón de las anomalías magnéticas; Galdeano et al., 1974; 
Galdeano y Rossignol, 1977; Cassano, 1990). Las estimaciones de densidades realizadas sobre 
esta corteza sugieren valores medios de densidad >2840 kg m-3 (Yegorova et al., 1997; Ayala 
et al., 2003). Por tanto, los resultados del modelo en el extremo oriental de la región estudiada 
deben considerarse como tentativos, y en función de la densidad cortical promedio utilizada, 
el espesor cortical obtenido será probablemente inferior al real. Atendiendo a los valores de 
densidad media de la corteza propuestos para la Cuenca Argelina, se deduce que este modelo 
infravalora la densidad en 30 ± 10 kg m-3, lo que en términos de espesor cortical supone una 
corteza 300 m más gruesa que la calculada en este estudio (Figura 5-13a).

Dominio Geológico ID Coordenadas (Long. Lat.) Moho ρc media perfil Vp

Antepaís Ibérico 1 -4,15    38,67 35,4 2838,5 Banda et al. (1993)

2 -7,41    37,13 ~35,0 2802,6 González et al. (1998)

Sudibérico 3 -3,36    37,89 34,6 2824,8 Banda et al. (1993)

4 -4,00    37,40 ~35,0 2837,6 Dañobeitia et al. (1998)

Un. Surco Flyschs 5 -5,75    36,75 28,5 2746,8 Medialdea et al. (1986)

6 -5,80    36,25 31,0 2773,5 Barranco et al. (1990)

7 -5,74    36,65 33,4 2727,3 González et al. (1998)

8 -6,13    36,20 ~30,0 2721,7 González et al. (1998)

Dominio de Alborán 9 -2,79    37,33 35,0 2819,4 Banda y Ansorge (1980)

10 -2,50    37,13 36,8 2826,3 Banda et al. (1993)

11 -2,60    37,15 ~38,0 2820,0 Banda et al. (1993)

12 -4,00    36,80 ~35,0 2873,9 Dañobeitia et al. (1998)

Cuenca Este Alborán 13 -2,25    36,10 ~10,0 2799,1 Morelli (1985)

Cuenca Argelina 14  1,00    37,00 ~10,0 2768,7 Morelli (1985)

15  2,75    37,50 ~10,0 2856,8 Morelli (1985)

Tabla 5-2. Densidades medias de la corteza estimadas a partir de perfiles de velocidad (Vp).

Para los primeros kilómetros del perfil de velocidades (< 10 km) se ha empleado la conversión de Gardner et al. 
(1974). ID: número de referencia para la localización de cada perfil en la Figura 5-12.
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En el extremo opuesto del modelo, las unidades del Surco de los Flyschs constituyen un 
dominio con un importante volumen de sedimentos poco consolidados en la corteza superior, 
responsables de las bajas velocidades registradas en la región (Medialdea et al., 1986; Barranco 
et al., 1990; González et al., 1998). Medialdea et al. (1986) sugiere un espesor de hasta 7 km para 
estás unidades; aunque según otros autores estos espesores estarían sobrevalorados (Carbonell 
et al., 1998). La presencia de estas unidades en la parte alta de la corteza conlleva una reducción 
de la densidad media hasta ~2750 ± 20 kg m-3 (Tabla 5-2). Según esto, la densidad empleada 
estaría sobrevalorada en la región de los Flyschs, del orden de 70 ± 20 kg m-3. Si asumimos que 
aquí la densidad media de la corteza es de ese orden de magnitud, el modelo de espesor cortical 
podría ser hasta 4-5 km más delgado que el calculado (Figura 5-13b). 
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Figura 5-13. Incidencia de la densidad media cortical y el flujo de calor en el espesor de corteza calculado para 
generar una elevación topográfica como la observada (E). (a) La Cuenca Argelina (2850 ±10 kg m-3; Tabla 
5-2), donde la densidad utilizada está probablemente infravalorada, y (b) las unidades del Surco de los Flys-
chs (2750 ±20 kg m-3; Tabla 5-2), donde la densidad empleada podría estar sobrevalorada. Densidad cortical 
media del modelo, 2820 ±10 kg m-3.
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5.2.4 Parámetros térmicos

La construcción de una geoterma continental depende también de los parámetros térmi-
cos de producción radiogénica de calor (Ao) y conductividad térmica (k) elegidos; así como 
de las condiciones de contorno impuestas. En nuestro caso, el flujo de calor y la temperatura 
superficiales son las condiciones de contorno. En otras regiones, la estructura térmica de la 
corteza ha sido estudiada asumiendo que los parámetros térmicos están bien establecidos (e.g., 
Lachenbruch, 1970; Chapman, 1986; Zhou, 1996). Sin embargo, la naturaleza heterogénea 
de la corteza sugiere que los parámetros térmicos escogidos para estimar la distribución de 
temperaturas en cualquier región pueden tener una gran incertidumbre (Vasseur et al., 1985; 
Srivastava y Singh, 1998; Jokinen y Kukkonen, 1999; Srivastava, 2005). 

Los parámetros térmicos de este modelo son consistentes con los medidos por Fernàndez 
et al. (1998b) en muchas de las rocas de Béticas y los sedimentos de la Cuenca del Mar de 
Alborán. En esta base de datos, la conductividad (k, en W m-1 K-1) media para las distintas 
rocas de Béticas es de 2,58 ±0,43 y para los sedimentos de edad Neógeno-Cuaternario es de 
2,07 ±0,12. La producción radiogénica de calor (Ao, en µW m-3) de las rocas del Dominio de 
Alborán es de 2,13 ±0,78. De acuerdo con estos datos, se han utilizado unos valores medios de 
k y Ao de 2,5 y 2,1 para la corteza, respectivamente, y de 2,1 y 1,0 para los sedimentos (Tabla 
5-3). Por otra parte, se ha optado por un modelo exponencial de producción radiogénica de 
calor (ecuación [5-15]; e.g., Lachenbruch, 1968), según una capa de 12 km de espesor (hr; 
Fernàndez et al., 1998b). 

Teniendo en cuenta la variabilidad intrínseca de cualquier modelo térmico, se ha procedido 
a calcular el rango de error de las variables principales generadas en el modelo. Se ha escogido 
la misma vertical donde se ha realizado el cálculo de la densidad cortical promedio (Béticas 
centrales, vertical num. 11 en Figura 5-12), porque dado que en esta región el espesor cortical 
es máximo, la solución y la geoterma del modelo térmico también tendrán un error máximo. 
En esta región los valores de espesor cortical establecidos por los perfiles de sísmica de refrac-
ción están entre 35 y 38 km (Banda et al., 1993; Banda y Ansorge, 1980), mientras que en la 
misma vertical otros datos geofísicos, como la conversión a profundidad del perfil de sísmica 

  Α [µW m-3] k [W m-1 K-1] ρ [kg m-3]

Sedimentos 1 2,1
2400 (Hsed < 4000 m)
2500 (Hsed > 4000 m)

Corteza 2,1 exp(-z/12000) 2,5 2820

Manto Litosférico 0 3,2 3200 [1+α (Ta-T(z))] (*)

Tabla 5-3. Parámetros del modelo térmico.

(*) La densidad del manto es dependiente de la temperatura [5-24] con Ta=1350 ºC (Lachenbruch y Morgan, 
1990) y α= 3,4x10-5 K-1 (Afonso et al., 2005).
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de reflexión profunda ESCI-Béticas 1 establece la Moho a una profundidad entre 30 y 35 km 
(Carbonell et al., 1995, 1998; García-Dueñas et al., 1994), y los datos de magnetotelúrica la 
sitúan entre 34 y 36 km (Pous et al., 1999). 

Según el flujo de calor regional (70 mW m-2) en esa región y los parámetros térmicos em-
pleados (Tabla 5-3), para alcanzar la elevación regional observada en esa vertical (950 m), el 
espesor cortical calculado es de 32,4 km. Este espesor cortical está dentro del rango de profun-
didades sugerido por la sísmica de reflexión profunda, se aproxima al obtenido por Torne et al. 
(2000) en la misma vertical (31,9 km) y resulta ligeramente inferior al sugerido por la sísmica 
de refracción o los modelos de magnetotelúrica. Según el rango de error que se estima en la 
región para el flujo de calor (± 5 mW m-2; Fernández et al., 1998b) y el estimado aquí previa-
mente para la densidad (± 10 kg m-3), se deduce que el error máximo del espesor cortical es en 
este punto ±2 km (Figura 5-14a). Este intervalo de error conlleva una variación máxima de la 
temperatura en la Moho de ±42 ºC (Figura 5-14b).

En el caso de que se utilicen otros parámetros térmicos (corteza con Ao= 2,5 y hr= 15 km), 
o bien una producción radiogénica de calor constante, pero que represente un valor total aná-
logo al considerado por el modelo exponencial (A= 0,77), las soluciones de espesor cortical y 
litosférico necesarias para producir la elevación observada en esta vertical, generarían un error 
máximo en el espesor cortical de ± 2 km (Figura 5-14c). Hay que tener en cuenta que cual-
quiera de los otros modelos de producción radiogénica de calor de tipo exponencial genera una 
litosfera más gruesa (y por tanto una corteza cuya base estaría a menor temperatura), mientras 
que el modelo de producción de calor constante tiene el efecto contrario, litosfera más delgada 
y la base de la corteza más caliente (diferencias máximas de ±50 ºC (compárense las Figuras 
5-14c y 5-14b). Este hecho ha sido demostrado también recientemente por el estudio teórico 
de Sandiford y McLaren (2005). 

La Figura 5-15 enfrenta los resultados obtenidos en toda la región con el modelo térmico 
seguido en este trabajo (corteza con Ao= 2,1 y hr= 12), con otras alternativas en las que el mo-
delo térmico tiene una producción radiogénica de calor constante o exponencial diferente. La 
temperatura media de los distintos modelos oscila entre los 582 ºC (corteza con Ao= 2,5 y hr= 
15) y 642 ºC del modelo de producción radiogénica de calor constante (corteza con A= 0,77). 
El modelo escogido para el presente estudio tiene una temperatura media de 606 ºC, propor-
cionando temperaturas intermedias entre los modelos térmicos alternativos. Tal y como se ha 
demostrado en la Figura 5-14c, las variaciones de profundidad de la Moho calculada según los 
diferentes modelos térmicos en ningún caso superarían los 2 km. 

Figura 5-14. Incidencia de los principales parámetros del modelo térmico en los resultados. Estos diagramas están 
calculados para una columna litosférica representativa de Béticas centrales, donde el flujo de calor regional es de 
70 mW m-2 y para reproducir la elevación de 950 m (localidad 10 en Figura 5-12). Valores del modelo térmico en 
Tabla 5-3. (a) Relación entre densidad y espesor cortical para distintos valores de flujo de calor. (b) Temperatura 
en la Moho en función de la densidad y el espesor cortical. Se incluye la posición de la intersección con el solidus 
granítico saturado en H2O (granito saturado) y la reacción de deshidratación de la moscovita (Ms). (c) Incidencia 
en el espesor cortical de la densidad y el modelo térmico de producción radiogénica de calor. En cada gráfica se 
indica el rango de variación del espesor cortical y su valor medio, calculados teniendo en cuenta un error de ±10 
kg m-3 y ±5 mW m-2. 
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5.2.5 Espesor cortical y litosférico

El modelo resultante de invertir los datos de elevación y flujo de calor muestra una corteza 
cuyo espesor varía entre los 8 km, bajo la Cuenca Argelina (meridiano 1º-0,5º O), y más de 
36 km, en el bulbo cortical que se localiza en Béticas (Figura 5-16a). En la mayor parte del 
Mar de Alborán, el espesor de corteza oscila entre 14 km en el extremo oriental y los 18 km 
bajo la Cuenca Oeste de Alborán. Hacia Béticas y Rif se produce un engrosamiento brusco, 
alcanzándose en las regiones emergidas espesores siempre superiores a los 30 km. Los mayores 
gradientes de adelgazamiento cortical se localizan en la región próxima a la línea de costas. En 
la zona occidental, la variación de espesor desde la Cuenca Oeste de Alborán hacia Béticas y 
Rif se produce con un gradiente elevado. Existe un engrosamiento notable bajo el Estrecho de 
Gibraltar, donde en un trayecto horizontal E-O de 85 km, la corteza pasa de tener 18 km bajo 
la Cuenca Oeste de Alborán, hasta 30-32 km bajo el Estrecho. En la región oriental de Alborán, 
el adelgazamiento es más suave, especialmente en el margen meridional, donde la variación de 
espesor cortical es de 16 km para un intervalo horizontal N-S de 165 km. La Cuenca Argelina, 
al Este del meridiano 1,5ºO, mantiene un espesor constante en torno a 8 km. En la transición 
entre la Cuenca Argelina y la Cuenca de Alborán (meridianos 3ºO – 2ºO) el engrosamiento de 
la corteza tiene un gradiente suave, lo que contrasta con las variaciones de espesor en sus már-
genes Sur y Norte, donde se engruesa 10 km en una distancia horizontal de 50 km. 

Figura 5-15. Distribución de temperaturas en la base de la corteza para distintos modelos de producción radio-
génica de calor. Se muestran las geotermas correspondientes a una vertical situada en Béticas centrales, con 
un flujo de calor superficial de 70 mW m-2 y una elevación de 950 m (Figura 5-14). Los círculos señalan la 
profundidad de la Moho en cada modelo. 
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Figura 5-16. Espesor cortical (a) y litosférico (b) calculados invirtiendo los datos de flujo de calor y elevación en 
el Arco de Gibraltar.  Se indica la posición de las geotermas de la Figura 5-18. IA: Isla de Alborán; CEA: Cuen-
ca Este de Alborán; COA: Cuenca Oeste de Alborán; CSA: Cuenca Sur de Alborán; CA: Cuenca Argelina. La 
región enmarcada corresponde con el área donde el patrón de flujo de calor superficial está mejor establecido.
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Este modelo de corteza es consistente con las tendencias regionales de la anomalía de 
Bouguer (e.g., Torne et al., 2000) y con los datos de sísmica de refracción. A parte de los 
datos de espesor discutidos anteriormente en la región de Béticas centrales, la corteza tiene 
un espesor equivalente al deducido por Banda y Ansorge (1980) y Banda et al. (1993) en el 
Dominio Sudibérico y el extremo Sur del Macizo Ibérico (34-35 km), o a las estimaciones de 
Medialdea et al. (1986), Barranco et al. (1990) y González et al. (1998) en la región ocupada 
por las unidades del Surco de los Flyschs (29-31 km). Los perfiles de refracción obtenidos has-
ta la fecha en el Mar de Alborán (Hatzfeld et al., 1978) sugieren una corteza de 16-17 km en 
la región central, valores que resultan semejantes a los obtenidos en este modelo (18-16 km). 
Las estimaciones de profundidad de la Moho en la región oriental de Alborán estimadas por 
Comas et al. (1997) a partir del perfil de reflexión profunda ESCI-Alborán 2 (~12 km) están en 
consonancia con los espesores corticales aquí calculados (14-12 km). Aunque los datos al E de 
Alborán, hacia el Tell y hacia el N, conectando con la cuenca Sardo-Balear son más escasos, 
los modelos gravimétricos (Mickus y Jallouli, 1999; Deverchère et al., 2005; Domzig et al., 
2006) y los perfiles de refracción y reflexión profunda disponibles (Hinz, 1972; Morelli, 1985; 
Mauffret et al., 1995; Vidal et al., 1998; Ayala et al., 2003), reflejan un intenso adelgazamien-
to cortical en la región costera, desde 25-28 km bajo el Tell, hasta una corteza de <10-12 km 
(6-7 km, s. Vidal et al., 1998) de espesor bajo la Cuenca Argelina. El engrosamiento cortical 
deducido bajo el Rif (32-34 km) es ligeramente superior al propuesto (> 30 km) con datos de 
sísmica de refracción y gravimetría (Tadili et al., 1986). 

El modelo obtenido en esta tesis reproduce además las tendencias de engrosamiento y los 
valores de espesor deducidos por Torne et al. (2000). Por ejemplo, el máximo espesor cortical 
estimado por estos autores bajo Béticas, obtenido invirtiendo flujo de calor y topografía (36-37 
km), es muy similar al obtenido aquí (35-37 km). Modelos geofísicos más regionales como 
los de Jiménez-Munt et al. (2001), Ziegler y Dèzes (2004), Fullea Urchulutegui et al. (2006) 
y Fullea et al. (2007) para el Mediterráneo occidental y Atlántico, reproducen las tendencias 
generales y los gradientes regionales de este modelo, si bien se encuentran diferencias pun-
tuales de 2-4 km en lugares como la Cuenca de Alborán. Hay que tener en cuenta que en estos 
dominios el acúmulo de un importante volumen de sedimentos debe modificar fuertemente los 
resultados derivados de cualquier modelo cortical compuesto por una sola capa.

El espesor litosférico calculado se muestra en la Figura 5-16b, cuya geometría reproduce 
obviamente el patrón de flujo de calor superficial (cf. Figura 5-9a). Se infiere que la litosfera 
alcanza un espesor mínimo en la Cuenca Argelina, con valores de 40-45 km, según un dominio 
amplio de espesor constante, que se prolonga hasta el Este de Alborán. Al Oeste del meridiano 
4,5ºO se produce un engrosamiento generalizado de la litosfera bajo el arco, alcanzando un 
máximo de 135 km bajo el Estrecho de Gibraltar. Este bulbo litosférico se prolonga bajo el 
Dominio Sudibérico, atenuándose progresivamente hacia el NE hasta alcanzar un espesor de 
95 km. En Béticas centrales y orientales, la litosfera se adelgaza hacia el SE, desde 95 km hasta 
55-60 km en el extremo SE de Béticas. En el Rif oriental y su continuación en el Tell, la base 
de la litosfera se dispone sub-horizontal y su espesor es de 55-65 km.
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El modelo de espesor litosférico resultante reproduce los rasgos principales y coincide con 
los valores de espesor publicados por otros autores. El intenso adelgazamiento litosférico que 
acontece bajo la Cuenca Este de Alborán y la Cuenca Argelina es consistente con los datos de 
Torne et al. (2000) que sugiere un espesor litosférico inferior a 50 km. Otros modelos geofísi-
cos desarrollados en esta región, como los modelos gravimétricos y térmicos de Yegorova et 
al. (1997) o las tomografías sísmicas de Goes et al. (2000), Piromallo y Morelli (2003) y Spak-
man y Wortel (2004), indican también una litosfera delgada, con menos de 50 km de espesor. 
El engrosamiento litosférico bajo el Estrecho de Gibraltar y Béticas occidentales también ha 
sido reconocido por Jiménez-Munt et al. (2001), Fullea Urchulutegui et al. (2006) y Fullea 
et al. (2007), que reconstruyen una litosfera de espesor comparable al deducido en esta tesis 
(130-140 km). 

5.3 ESTRUCTURA TÉRMICA DE LA CORTEZA

La estructura térmica de la corteza en el Arco de Gibraltar se ha ilustrado mediante los 
siguientes diagramas: mapas de temperaturas según distintas secciones horizontales, junto con 
la temperatura alcanzada por la superficie de la Moho (Figura 5-17), ejemplos de algunas de 
las geotermas calculadas, seleccionadas para lugares claves (Figura 5-18) y finalmente, dos 
secciones corticales con la distribución de las temperaturas (Figura 5-19).

La distribución de temperaturas por profundidades mostrada en las distintas secciones ho-
rizontales de la Figura 5-17, reproduce en esencia el patrón descrito por el flujo térmico regio-
nal (Figura 5-9a). A 10 km de profundidad la región bajo Béticas centrales y occidentales, el 
Estrecho de Gibraltar y el Rif alcanzan temperaturas que oscilan entre 200 ºC y 300 ºC (Figura 
5-17a). En la región central de Alborán y el margen occidental del Tell, las temperaturas son 
ligeramente superiores, entre 300 ºC y 400 ºC. Las máximas temperaturas a esta profundidad 
se localizan en la Cuenca Este de Alborán y la Cuenca Argelina, donde el flujo de calor es ele-
vado, el espesor de sedimentos es inferior a 3 km y la corteza se adelgaza fuertemente (hasta 
8 km). La temperatura estimada para esta región alcanza los 450 ºC.

A 20 km de profundidad, la mayor parte de la corteza tanto en Béticas como en el Rif, es 
un dominio con temperaturas que oscilan entre 350-400 ºC (Figura 5-17b), con un mínimo de 
300 ºC en la región más occidental del arco. En el SE de Béticas, coincidiendo con la región 
volcánica Neógena de Cabo de Gata, las temperaturas son más elevadas y la corteza alcanza 
los 600-650 ºC. En la región al Este del meridiano 4ºO, en el Rif, se encuentran valores de tem-
peratura constantes, entre 500 ºC y 550 ºC, que se extienden a la región del Tell. Las tempera-
turas máximas a esta profundidad corresponden a la porción de manto litosférico situada bajo 
la Cuenca del Mar de Alborán y su transición hacia la Cuenca Argelina, donde se ha estimado 
que las temperaturas pueden superar los 750ºC. 
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Figura 5-17. Distribución de temperaturas en la corteza por profundidades. Temperaturas en una sección hori-
zontal a 10 km (a), 20 km (b) y 30 km (c). La intersección con la Moho en cada horizontal está indicada con 
una línea blanca y los dominios de manto litosférico aparecen con una gama de color suavizada e isotermas 
discontinuas. (d) Temperatura en la Moho y principales afloramientos de rocas volcánicas Neógenas. Tam-
bién se incluye la posición de las geotermas de la Figura 5-18 (G1 a G5) y de las secciones mostradas en la 
Figura 5-19. 
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A 30 km de profundidad los dominios de corteza continental son muy reducidos y en ge-
neral más fríos que el manto litosférico circundante (Figura 5-17c). Las temperaturas oscilan 
aquí entre 500-600ºC, como la región de máximo espesor cortical en el Estrecho de Gibraltar 
(Figura 5-16b). No obstante, en este mismo dominio engrosado y bajo Béticas orientales se 
alcanzan los 700 ºC. A esta profundidad, el manto bajo la Cuenca Este del Mar de Alborán y 
hacia el Este se caracteriza por tener temperaturas muy superiores a los 900 ºC, coincidiendo 
con la región donde la litosfera es más delgada. Hacia la región central de la Cuenca Argelina 
y a profundidades de 50 km, algunos autores encuentran una anomalía de baja velocidad (re-
ducción de hasta -5% en las Vp y Vs; e.g., Goes et al., 2000; Spakman y Wortel, 2004), sugi-
riéndose también altas temperaturas (~1000-1200 ºC; Yegorova et al., 1997).

La distribución de temperaturas en la base de la corteza se muestra en la Figura 5-17d. En 
la Moho las temperaturas oscilan entre los valores extremos de 320 ºC y 820 ºC. En el Arco de 
Gibraltar se encuentran dos regiones más frías (≤ 450 ºC). Una de ellas coincide con el princi-
pal depocentro de la Cuenca del Mar de Alborán (la Cuenca Oeste de Alborán) y el otro con la 
región del Estrecho de Gibraltar (Tmoho ~ 450 ºC – 500 ºC). Esta situación se ilustra mediante 
la geoterma G4 (Figura 5-18). La otra región fría (Tmoho ~ 350 ºC – 400 ºC) se sitúa al Este, en 
la Cuenca Argelina, donde el espesor cortical es inferior a 10 km y existe probablemente una 
corteza transicional a oceánica (al E del meridiano 1,5º O). 

Por el contrario, los máximos de temperatura en la Moho se localizan en tres regiones con-
cretas. (1) En la zona central del Mar de Alborán (Tmoho ≥600-650 ºC), donde los espesores de 
corteza oscilan entre 16-18 km. (2) En Béticas centrales y orientales, región en la que el brusco 
adelgazamiento cortical hacia el Mar de Alborán, coincide con un adelgazamiento litosférico 
oblicuo (hacia el SE). Tomando como referencia tres de las geotermas seleccionadas, G3 a G1 
(Figura 5-18), de NO a SE, la corteza pasa de tener un espesor de 37 km, con Tmoho = 606 ºC 
(geoterma G3) hasta 22-24 km con Tmoho = 755 ºC y 714 ºC (geotermas G2 y G1, respectiva-
mente). (3) En el Norte de África, desde la terminación oriental del Rif hasta el Tell (al E del 
meridiano 4ºO), en una región de flujo de calor elevado (>80 mW m-2) y espesores corticales 
entre 24-30 km, con un adelgazamiento progresivo hacia el Norte, la base de la corteza alcanza 
Tmoho ~ 800 ºC (e.g., geoterma G5; Figura 5-18).

En general, la región de la Moho en la que se alcanzan temperaturas elevadas (Tmoho > 
650ºC) define un dominio amplio que se extiende desde la zona central de Alborán hasta 
Béticas orientales (Figura 5-17d). Esta región continúa por el Sur hacia el antepaís africano, 
pudiendo llegar a conectar con la región del Alto Atlas. En Béticas el dominio de corteza 
profunda con temperaturas máximas (> 700 ºC) tiene una forma en planta ligeramente elon-
gada en dirección NE-SO. Esta región está próxima a los principales afloramientos de rocas 
volcánicas de edad Neógeno (i.e. Cabo de Gata) y coincide con la vertiente oriental de las 
principales elevaciones en Béticas.
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Figura 5-18. Diagrama P-T con las principales reacciones de fusión parcial para metapelitas (tomadas de 
Johannes y Holtz, 1996; Spear et al., 1999; Gerya y Yuen, 2003) y ejemplos de geotermas calculadas en el 
modelo. La posición de las geotermas G1 a G5 se indica en la Figura 5-17. (1) Solidus granítico saturado en 
agua; (2) reacción de deshidratación de moscovita (Ms+Pl+Qtz = Liq+Kfs+Als) y (3) reacción de deshidrata-
ción de biotita (Bt+Sil = Crd+Grt+Liq, si P < 0,8 GPa; Bt+Grt = Liq+Opx+Als, si P > 0,8 GPa). La escala de 
presión ha sido calculada para una densidad cortical constante de 2820 kg m-3. Punto triple de los polimorfos 
del silicato de aluminio según Berman (1988): distena (Ky), Sillimanita (Sil) y Andalucita (And).

La estructura térmica se ilustra también según dos secciones corticales en las que se mues-
tra la distribución de temperaturas (Figura 5-19). El perfil A-A’ es una sección O-E que se 
extiende desde el Estrecho de Gibraltar (geoterma G4, Figura 5-18) hasta la Cuenca Argelina, 
pasando por la Cuenca Oeste de Alborán, el alto de Djibouti y la Cuenca Este de Alborán. De 
Oeste a Este, y a medida que la corteza se adelgaza hasta alcanzar el mínimo bajo la Cuenca 
Argelina, las isotermas se aproximan entre sí, por lo que el gradiente térmico se hace progre-
sivamente mayor en el mismo sentido. 

En el extremo occidental de esta sección las temperaturas son bajas, inferiores a 450 ºC, y 
el gradiente térmico en la corteza oscila entre 12-16 ºC km-1. Los primeros 10-12 km de corte-
za tienen temperaturas inferiores a 200 ºC. Esta isoterma delimita un dominio cortical frío que 
se adelgaza progresivamente hacia el Este, alcanzando 7 km de profundidad bajo la Cuenca 
Oeste de Alborán y menos de 5 km en el alto de Djibouti y más al Este (Figura 5-19a). En la 
Cuenca Oeste de Alborán, bajo la región de máximo espesor de sedimentos, la temperatura de 
la Moho está próxima a 450 ºC, con un gradiente térmico de 25-27 ºC km-1. En la zona central 
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Figura 5-19. Perfiles de distribución de temperatura en la corteza según: (a) sección E-O y (b) sección NO-SE 
(posición en Figura 5-17). Se incluyen los correspondientes perfiles topográficos (en amarillo) y del relleno 
sedimentario (en rojo). También se marca la posición de las geotermas de la Figura 5-18, con una línea 
continua si están contenidas en la sección y una discontinua si están proyectadas. Los dominios con presencia 
de procesos de fusión parcial, considerando un solidus granítico saturado en agua (línea discontinua) y 
la reacción de deshidratación de moscovita (línea continua), están indicados en cada caso (reacciones en 
Figura 5-18). n.m.: nivel del mar. 
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de Alborán (bajo el alto de Djibouti y hacia el Este) según la corteza se adelgaza, la tempera-
tura en la Moho asciende hasta ~600 ºC-650 ºC. El gradiente térmico aumenta desde 32-34 ºC 
km-1 bajo el alto de Djibouti hasta 40-42 ºC km-1 bajo la Cuenca Este de Alborán. En el extremo 
oriental de la sección, ya en la Cuenca Argelina, la temperatura de la Moho disminuye (Tmoho ~ 
350-400 ºC) y, en virtud del patrón de adelgazamiento cortical, el gradiente térmico resultante 
es máximo (45-47 ºC km-1).

El perfil B-B’ es una sección con orientación NO-SE, que se extiende desde el extremo 
occidental de la Cuenca Argelina hasta el Dominio Sudibérico, en Béticas centrales, e ilustra 
la estructura térmica de la corteza a través de la región con mayor espesor cortical y donde 
los gradientes de engrosamiento de la corteza son más pronunciados (Figura 5-19b). Incluidos 
en esta sección se localizan los valores de temperatura más altos estimados para la base de la 
corteza de Béticas (~ 750 ºC, Figura 5-17d). A medida que la corteza se engruesa, el gradiente 
térmico cortical medio disminuye, alcanzando un mínimo bajo la región de Sierra Nevada. En 
el extremo SE de esta sección, en la Cuenca Argelina, donde el espesor cortical es mínimo, 
la corteza registra temperaturas inferiores a 450 ºC y el gradiente térmico medio es de 44-46 
ºC km-1. Hacia el NO, a través del margen, se produce un importante engrosamiento cortical 
acompañado de una disminución progresiva del gradiente térmico: desde 40 ºC km-1 en el mar-
gen de Almería, hasta 20 ºC km-1 bajo Sierra Nevada (geotermas G1 y G2, respectivamente, 
Figura 5-18). En este segmento, la temperatura de la Moho supera los 700 ºC, sobre una Moho 
que se engruesa hacia el NO (Figura 5-19b). Desde Sierra Nevada, en Béticas centrales, hasta 
el extremo NO de la sección, la corteza se reduce desde 37 km hasta 34 km, y la temperatura 
de la Moho está a ~600 ºC, el gradiente térmico regional se mantiene entonces constante, 17-
18 ºC km-1.

Algunas de las reacciones metamórficas que pueden desencadenar procesos de fusión par-
cial, tienen lugar bajo condiciones P-T muy próximas a las aquí descritas para la corteza. La 
posibilidad de que este proceso ocurra en la corteza profunda del Arco de Gibraltar, será valo-
rado en el siguiente apartado.

5.4 FUSIÓN PARCIAL DE LA CORTEZA

Cuando las temperaturas rebasan un cierto umbral en la corteza, ésta puede empezar a 
fundir (Clemens y Vielzeuf, 1987; Le Breton y Thompson, 1988; Vielzeuf y Holloway, 1988; 
Clemens, 1990; Patiño-Douce et al., 1990). Los procesos de fusión parcial modifican muchas 
de las propiedades físicas de la corteza, reducen su resistencia, lo que permite que se acentúe el 
desacoplamiento entre corteza y manto durante la deformación (e.g., Rutter y Neumann, 1995; 
Holyoke y Rushmer 2002; Rosenberg y Handy, 2005), o puede promover el flujo dúctil de los 
niveles profundos de la corteza y su consiguiente delaminación (e.g., Meissner y Mooney, 
1998; Beaumont et al., 2004). Dado que los procesos de fusión reducen la densidad global de 
los dominios en los que se produce la fusión, su aparición aumentará la energía potencial de la 
columna litosférica, acentuando el ascenso de la superficie topográfica (e.g., Clark y Royden, 
2000). 
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La incidencia de los procesos de fusión parcial en la evolución durante el Mioceno del 
Dominio de Alborán ha sido descrita y analizada para el basamento metamórfico de la Cuenca 
Oeste del Mar de Alborán, según los datos del sondeo de ODP, Site 976 por Platt et al. (1998) 
y Soto y Platt (1999). Existen otras evidencias geológicas que demuestran que los procesos 
de fusión parcial han tenido lugar en la corteza durante la evolución Neógena del Arco de Gi-
braltar. Por ejemplo, las rocas calco-alcalinas de la provincia volcánica de Béticas orientales 
contienen xenolitos pelíticos que atestiguan procesos de fusión parcial de la corteza profunda 
(tasa de fusión ~ 40-55%) hace 9,7-9,1 Ma (Cesare et al., 2003). 

Junto con estas observaciones, existen otros indicios de tipo geofísico que avalan la pre-
sencia de fundidos en los niveles corticales más profundos (o bien en los más altos del manto) 
en Béticas. Los datos magnetotelúricos evidencian zonas de alta conductividad que han sido 
interpretadas como regiones con presencia de fundidos (Carbonell et al., 1998; Pous et al., 
1999). La tomografía sísmica muestra también zonas de atenuación sísmica en la base de la 
corteza (e.g., Calvert et al., 2000a, 2000b; Serrano et al., 2005). Estudios de funciones recep-
toras en verticales concretas del orógeno han puesto de manifiesto anomalías en el perfil de 
velocidades que se han atribuido a la presencia de niveles fundidos intra-corticales (Julià et 
al., 2005). 

El modelo térmico de este estudio ha sido implementado para poder valorar bajo qué 
condiciones pueden ser operativos los procesos de fusión parcial, y en su caso, caracterizar el 
volumen, distribución y profundidad de los fundidos. 

Reacciones de fusión parcial 

Para valorar los procesos de fusión parcial se ha utilizado el sistema petrogenético para 
rocas de composición pelítica (e.g., Spear et al., 1999). Tal y como se ha discutido en varias 
secciones (ap. 2.4 y 5.2.3), y en consonancia con las propuestas de otros autores (Banda et al., 
1993; Carbonell et al., 1998), esta es la composición que mejor se ajusta a las características 
geofísicas de la corteza profunda en Béticas (Vp, Vp/Vs y ρ de la corteza profunda). En función 
de las fases minerales presentes en una metapelita, existe un amplio catálogo de reacciones 
capaces de generar fundido. Éstas se pueden dividir en dos grandes grupos: (a) fusión de rocas 
saturadas en agua (normalmente a través del solidus granítico) y (b) fusión por deshidratación 
de minerales con presencia de agua estructural, como los filosilicatos (moscovita y biotita) y 
a mayor temperatura, los anfíboles. Tomando como referencia estos casos, se han elaborado 
tres posibles modelos de fusión parcial considerando como fases minerales las más comunes 
en las rocas pelíticas del Dominio de Alborán. Las condiciones P-T de estas reacciones se han 
tomado de la expresión algebraica de Gerya y Yuen (2003), que resulta idéntica a la solución 
aportada en las parrillas petrogenéticas o las calculadas mediante las bases termodinámicas 
(e.g., Spear, 1993).

(a) Fusión de granitos bajo condiciones saturadas en H2O. Esta reacción es conocida como 
el “solidus saturado en agua” o el “solidus granítico”. El cálculo de este tipo de fusión en 
el campo P-T se ha realizado utilizando el solidus granítico saturado en H2O propuesto por 
Johannes y Holtz (1996) (reacción 1, Figura 5-18). Dentro de los sistemas ricos en cuarzo, esta 
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es la reacción que produce fundido a menor temperatura (~ 650-700 ºC). No obstante requiere 
de dos condiciones petrológicas que se pueden considerar extremas: la composición cortical 
debe ser la de un granito y el sistema debe estar saturado en agua.

(b) Fusión incongruente de pelitas mediante la deshidratación de moscovita. La fusión 
parcial de una roca metapelítica se realiza aquí sin aporte externo de agua, sino por descompo-
sición de un filosilicato como la moscovita. La reacción de deshidratación de moscovita aquí 
considerada ha sido: 

Moscovita + Plagioclasa + Cuarzo = Líquido + Feldespato potásico + Silicato de Al

Dadas las condiciones P-T de esta reacción (reacción 2, Figura 5-18), para que se produzca 
este tipo de fusión deben superarse los 700 ºC. 

(c) Fusión incongruente de pelitas mediante la deshidratación de biotita. Tal y como se 
ha demostrado experimentalmente, esta reacción de fusión genera en cualquier metapelita un 
volumen mayor de fundido que el desarrollado a partir de la descomposición de la moscovita 
(e.g., Johannes y Holtz, 1996). Esta reacción tiene un punto invariante situado a ~ 0,8 GPa, lo 
que determina que a menor presión la reacción sea:

Biotita + Silicato de Al = Líquido + Cordierita + Granate,

mientras que a mayor presión es:

Biotita + Granate = Líquido + Ortopiroxeno + Silicato de Al

(reacción 3, Figura 5-18). Esta reacción requiere temperaturas que superen los 750-800 ºC. 

En un gráfico P-T, los procesos de fusión parcial se producen de manera escalonada, a me-
dida que la geoterma intersecta las diferentes reacciones que conllevan generación de fundido. 
Además, los volúmenes de fundido que genera cada reacción son diferentes. Por ejemplo, la 
reacción de deshidratación de moscovita puede llegar a generar un 40% en volumen de líquido 
entre los 750 ºC y los 800 ºC (a 1,0 GPa de presión), mientras que la reacción de deshidratación 
de biotita en esas condiciones produciría una cantidad más pequeña (~ 6-16% en volumen) 
(e.g., Le Breton y Thompson, 1988). Aunque durante la fusión parcial, el volumen de fundido 
que se va generando aumenta de manera escalonada con la temperatura (e.g., Patiño-Douce et 
al., 1990); se ha utilizado un incremento lineal de la tasa de fusión parcial con la temperatura, 
tal y como propone Gerya y Yuen (2003). La fracción volumétrica de fundido (XL) se calcula 
según la diferencia de temperatura entre la del solidus de cada modelo (XL = 0) y la del liquidus 
granítico (XL = 100):

X T T
T TL

z solidus

liquidus solidus

= −
−

×100 [5-27]

En la Figura 5-18 se ilustra esta relación para el caso de la fusión por deshidratación de la 
moscovita, reacción (2). 
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La geoterma continental en dominios con fusión parcial se ha calculado considerando que 
la densidad total efectiva (ρef) está controlada por la densidad de la corteza en estado sólido 
(ρsólido), la densidad del fundido granítico (ρfundido) y la tasa de fusión parcial (XL): 

Se ha utilizado una densidad constante para el fundido granítico (2400 kg m-3), que está 
dentro de los valores estimados experimentalmente (ρfundido = 2338-2460 kg m-3; Lange y Car-
michael, 1987; Clemens et al., 1997; Lange, 1996; Ferri et al., 2007) en condiciones P-T simi-
lares a las estimadas para la corteza profunda en Béticas (700 ºC y 0,7-0,8 GPa; i.e.,  ≈26–30 
km). 

Dominios con fusión parcial en el Arco de Gibraltar

La distribución de temperaturas obtenida para el Arco de Gibraltar (cf. Figura 5-17), com-
binada con las condiciones P-T de las tres reacciones de fusión parcial consideradas (cf. Figura 
5-18), permite estimar las regiones de corteza dónde se pueden alcanzar condiciones de fusión, 
la profundidad a la que se inicia y el volumen máximo de líquido (que siempre se alcanza en la 
Moho). Estos resultados se muestran tanto en las secciones corticales cuya estructura térmica 
se comentó anteriormente (ap. 5.3; Figura 5-19), como en los mapas de la Figura 5-20. En 
éstos últimos se representa tanto el perímetro de la región en cuya base se inician los procesos 
de fusión parcial, como las líneas de contorno de igual volumen de fusión parcial. Esta tasa 
se representa según la mitad de XL en la Moho, dado que en cualquier columna de corteza con 
fusión, el volumen medio de fundido corresponde con la mitad del valor máximo de XL.

De acuerdo con el modelo térmico en el Arco de Gibraltar se pueden alcanzar condiciones 
de fusión parcial sólo con el solidus granítico o con la reacción de deshidratación de moscovita 
(reacciones 1 y 2, respectivamente; Figura 5-18). En ambos casos (Figura 5-20a y 5-20b), es-
tas regiones con presencia de fundido definen dominios lenticulares de geometría biconvexa, 
limitados superiormente por la superficie P-T definida por las condiciones del solidus, e infe-
riormente por la superficie de la Moho (cf. Figura 5-19b). 

Los modelos de fusión a través del solidus granítico y a través de la deshidratación de la 
moscovita coinciden en delimitar tres regiones discretas en las que tendrían lugar los procesos 
de fusión parcial. Estas áreas son: Béticas centrales y orientales, la zona central de Alborán y 
la región emergida del Norte de África al Este del meridiano 4,5ºO (Figura 5-20).

La fusión parcial según el solidus granítico saturado en agua dibuja una región más amplia 
que el modelo de fusión con moscovita. En Béticas, el dominio con fusión parcial afecta a la 
corteza profunda de Béticas orientales y su prolongación hacia el NE, describiendo en planta 
un óvalo alargado en la dirección NE-SO (Figura 5-20a). Las tasas máximas de fusión parcial 
se alcanzan coincidiendo con la región topográfica más elevada (Sierra Nevada), entre la línea 
de costas y el paralelo 37,5ºN. Aquí la tasa media de fusión parcial oscila entre el 8-12% (geo-

ρ ρ ρ ρef solido L fundido solidoX= + −( ) [5-27]



Capítulo 5: MODELO TÉRMICO

111

���

���

����������������
�������

���������������������������

�
�

�

�
�

��

�

�

�

��
��

��

�

�

�

�

�

��
�

��
�

�

������

������

��� ��� ��� ��� ��� ��� ��

��� ��� ��� ��� ��� ��� ��

����

����

����

����

����

����

����

����

����

����

����

����

����

����

����

����

����

����

����

����

��� ��� ��� ��� ��� ��� ��

��

��

��

��

��
�

�

�

��

��

��

��

��
�

�

�

�

�

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

Figura 5-20. Regiones con fusión parcial en los niveles inferiores de la corteza en el Arco de Gibraltar. (a) 
Fusión mediante el solidus granítico saturado en agua. (b) Fusión mediante la deshidratación de moscovita. 
Las líneas de contorno indican la tasa media de fusión parcial alcanzada en las distintas regiones de la corteza 
profunda (% en volumen). Las líneas discontinuas marcan el inicio de la fusión parcial. Los mapas indican la 
posición de las geotermas de la Figura 5-18 y de las secciones corticales de la Figura 5-19. La base topográ-
fica está construida con el modelo digital de elevaciones SRTM (NASA-USGS) y la batimetría de GEBCO 
1997 (IOC-IHO). 
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terma 2; Figura 5-18). Hacia el Norte, la tasa de fusión parcial disminuye hasta un 4% en el 
límite entre el Dominio de Alborán y el Dominio Sudibérico (Figura 5-20a). En la región cen-
tral de Alborán se alcanzan condiciones de fusión (hasta ~4%) en un dominio con orientación 
NNO-SSE que se extiende al N y S de la Cresta de Alborán. En el margen Sur de Alborán, en 
la región del antepaís africano, la fusión cortical describe una región amplia desde el Este del 
Rif hasta el meridiano 0º, ya en el antepaís del Tell. Este dominio discurre paralelo a la línea 
de costas y queda confinado en la región emergida, alcanzándose tasas de fusión parcial >8% 
y localmente hasta un 18-20% (geoterma G5; Figura 5-18).

En virtud de las características geofísicas expuestas, la fusión mediante la deshidratación 
de moscovita representa un modelo más plausible, dado que por otro lado difícilmente puede 
sostenerse el que la corteza profunda tenga una composición granítica. Este modelo de fusión 
parcial delimita tres regiones en el arco (Figura 5-20b). Aunque coinciden con las establecidas 
por el modelo de fusión anterior, su extensión es mucho más reducida. En Béticas, el domino 
con fusión parcial de la corteza se halla restringido al extremo SE del margen emergido en 
Béticas orientales; coincidiendo con el principal afloramiento de rocas volcánicas de edad 
Neógeno (Cabo de Gata) y con las principales elevaciones montañosas de la región (termina-
ción oriental de Sierra Nevada y Sierra de Gádor). Las tasas de fusión parcial en este dominio 
alcanzan valores máximos de 4-6% (geotermas G1 y G2; Figura 5-18). En la región central 
de Alborán, el dominio cortical con fusión parcial alcanza una tasa máxima de 4% al SE de la 
Cresta de Alborán, aunque los límites de este domino se extienden hacia el NNO, alcanzando 
la región de los altos volcánicos al Este de Djibouti. De manera análoga al modelo previo, en 
el margen Sur se localiza una amplia región que se extiende desde el meridiano ~4,5ºO hasta 
0º, paralelo a la costa y bajo el Tell. En la mayor parte de esta región las tasas de fusión parcial 
superan el 4%, y localmente, al Sur de Alhoceima, se alcanza una tasa máxima del 12%. Estos 
resultados coinciden con una de las principales anomalías térmicas del Norte de África (e.g., 
Nyblade et al., 1996) y con un dominio NE-SO de ascenso astenosférico descrito recientemen-
te en el Atlas y que se podría prolongar hacia Alborán (Zeyen et al., 2005).

5.5 RESULTADOS

La estructura cortical y litosférica del Arco de Gibraltar, además de la distribución de tem-
peraturas en la litosfera, ha sido reconstruida de acuerdo con el método originalmente propues-
to por Lachenbruch y Morgan (1990). Este método invierte el patrón de flujo de calor regional 
y reproduce la elevación observada. Las variables empleadas han sido validadas según los 
diferentes observables geofísicos disponibles en la región. La región analizada se ha dividido 
según una malla regular de 134 x 82 nodos (que cubren el área comprendida entre 6ºO-0º y 
34º-38,5ºN), para cada uno de los cuales se ha reconstruido su geoterma bajo condiciones 
estacionarias, buscándose de manera iterativa la configuración litosférica capaz de reproducir 
la elevación observada.
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Los espesores cortical y litosférico obtenidos mediante este método, son consistentes con 
los datos de sísmica de refracción y otros modelos basados en métodos geofísicos de diversa 
índole (e.g., Banda et al., 1993; Torne et al., 2000). Según este modelo, el espesor de la corteza 
varía entre 8 km en la Cuenca Argelina y más de 36 km en Béticas centrales. En la Cuenca 
de Alborán la corteza tiene un espesor medio de 18 km, que disminuye hasta 14 km en su 
extremo oriental (~ 1,5ºO). Desde la Cuenca de Alborán, hacia Béticas y Rif se produce un 
engrosamiento de la corteza que supera siempre los 30 km bajo los márgenes emergidos. Los 
máximos gradientes de engrosamiento se disponen siguiendo el contorno de la línea de costas. 
Bajo el Estrecho de Gibraltar la corteza alcanza 30-32 km. En el Rif la corteza tiene un espesor 
máximo de 34 km.

Considerando la isoterma de 1350 ºC como la base de la litosfera térmica, se ha elaborado 
un modelo de espesor litosférico para el Arco de Gibraltar, según el cual, en la Cuenca Arge-
lina la litosfera se adelgaza hasta los 40-45 km. Al Oeste del meridiano 4,5ºO se produce un 
engrosamiento generalizado de la litosfera bajo el arco, alcanzando un máximo de 135 km 
bajo el Estrecho de Gibraltar. Este bulbo litosférico se prolonga hacia el NE bajo el Dominio 
Sudibérico, atenuándose progresivamente hacia el NE hasta alcanzar un espesor de 95 km. En 
Béticas centrales y orientales, la litosfera se adelgaza hacia el SE, desde 95 km hasta 55-60 
km. Al Este del Rif y hacia el Tell, la litosfera tiene un espesor aproximadamente constante de 
55-65 km.

Los altos gradientes de espesor cortical y flujo térmico superficial que se registran en la 
zona conllevan una estructura térmica de la corteza con notables variaciones. Esta conclusión 
se pone especialmente de manifiesto en la distribución de temperaturas en la base de la corteza. 
En la superficie de la Moho se reconocen dos regiones frías (≤ 450 ºC); una bajo la Cuenca 
Oeste de Alborán y el entorno del Estrecho de Gibraltar, y la otra en la Cuenca Argelina, co-
incidiendo con la región de menor espesor cortical. La región en la que la Moho alcanza tem-
peraturas mayores (> 700 ºC) coincide con los principales afloramientos de rocas volcánicas 
de edad Neógeno y Cuaternario, tanto en Béticas orientales como en el margen Sur, al Este 
del meridiano ~4,5ºO, dónde el antepaís africano del Rif y el Tell queda próximo a la línea de 
costas. 

Las altas temperaturas estimadas para la base de la corteza permiten que se alcancen condi-
ciones de fusión parcial propias de composiciones pelíticas, constituyendo dominios lenticulares 
en la corteza profunda. Las condiciones de fusión parcial se han estimado para tres reacciones 
(o solidus) claves en sistemas pelíticos (e.g., Spear, 1993; Johannes y Holtz, 1996; Spear et al., 
1999): (1) el solidus granítico saturado en H2O, (2) la fusión por deshidratación de moscovita y 
(3) la fusión por deshidratación de biotita. Cuando cualquier geoterma del modelo alcanza una de 
estas reacciones de fusión se calcula su prolongación hasta la Moho, considerando las variacio-
nes de densidad que conlleva el proceso de fusión parcial. Los volúmenes de líquido generados 
son estimados siguiendo el modelo de Gerya y Yuen (2003), que establece una relación lineal 
entre las reacciones de solidus y el liquidus. En la corteza profunda del Arco de Gibraltar se al-
canzan condiciones de fusión parcial según dos de las reacciones de solidus consideradas, graní-
tico saturado en H2O y fusión incongruente por deshidratación de moscovita (e.g., Figura 5-18). 
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Según el solidus granítico saturado en H2O, las regiones susceptibles de albergar procesos 
de fusión parcial se localizan en Béticas orientales, en el entorno de la Cresta de Alborán y 
en el margen Sur de Alborán, por la región del antepais africano. Las tasas medias de fusión 
parcial alcanzan valores máximos de 20% en volumen en los niveles inferiores de la corteza al 
Sur y de 8-12% en Béticas orientales. En la zona central de Alborán se alcanzan tasas máximas 
de 4-6%.

Sin embargo, los procesos de fusión parcial en la corteza de la región deben de tener lugar 
bajo otras condiciones. Dado que por sus características geofísicas, la corteza profunda no 
tiene aquí una naturaleza granítica y que según la evolución geológica de la región se estima 
que los procesos de fusión cortical han tenido lugar previamente (al menos durante el Mio-
ceno), las reacciones de fusión más plausibles pasan a ser las de deshidratación de minerales 
como la moscovita y la biotita. De hecho, varias de las regiones descritas anteriormente para el 
solidus granítico alcanzan también la fusión por deshidratación de la moscovita. Las tasas de 
fusión parcial en estos casos son obviamente más reducidas, alcanzándose un 4-6% en Béticas 
orientales, 4% en el entorno de la Cresta de Alborán y 12% en la región africana del antepaís, 
al Este del Rif y por el Tell.

La presencia de dominios de corteza profunda con fusión, aunque sea en pequeñas cantida-
des, modifica necesariamente sus propiedades físicas, reduciéndose la Vp media (Carbonell et 
al., 1998; Julià et al., 2005; Ferri et al., 2007) y en menor medida la densidad cortical (Zappo-
ne et al., 2000). Estos aspectos y otros conexos serán valorados conjuntamente en el capítulo 
de discusión (ap. 7.1) de esta tesis.
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La observación de microestructuras en rocas deformadas de manera natural atestigua la 
presencia de un amplio abanico de mecanismos de deformación intracristalina; desde procesos 
cataclásticos como fracturas y deslizamiento friccional (“frictional sliding”) hasta procesos de 
deformación plástica como maclado, “creep” de dislocación y disolución por presión. Las ob-
servaciones de campo, los estudios microestructurales en rocas deformadas, los experimentos 
en laboratorio y las teorías de resistencia de materiales sugieren que, a medida que aumenta la 
temperatura y la presión, la deformación plástica evoluciona hacia un incremento de la plas-
ticidad cristalina, desarrollándose progresivamente flujo por difusión, recristalización y final-
mente flujo de material parcialmente fundido. En el mismo sentido, los procesos de fractura y 
deslizamiento friccional tienden a desaparecer; aunque si se produce un aumento drástico de 
la presión de fluidos, pueden tener lugar también a alta temperatura (Brace, 1972; Dell’Angelo 
y Tullis, 1988; Davidson et al., 1994). El cambio paulatino en los mecanismos de deformación 
intracristalina conlleva además, un cambio drástico en la apariencia macroscópica de las rocas 
deformadas. 

6

MODELO REOLÓGICO
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6.1 FUNDAMENTOS 

Los perfiles reológicos (o de resistencia) muestran la variación en profundidad de los es-
fuerzos de resistencia dúctil y frágil en la litosfera. Como se ha demostrado experimentalmen-
te, la viscosidad de cualquier roca decrece exponencialmente con la temperatura de tal manera 
que a una profundidad crítica en la corteza se estima que la viscosidad decae bruscamente. Así, 
la parte más somera de la corteza se deforma mediante deslizamiento friccional (deformación 
en condiciones frágiles) y la resistencia aumenta linealmente con la profundidad. Por el con-
trario, la parte inferior de la corteza presenta una resistencia que decrece con la profundidad, 
según una tendencia exponencial que está gobernada por las leyes de flujo dúctil y cuya mag-
nitud depende de su composición y temperatura (e.g. Goetze, 1978; Kirby, 1983). 

6.1.1 Deformación frágil

Tal y como se ha demostrado experimentalmente, la resistencia de las rocas a la fractura 
está controlada fundamentalmente por la presión efectiva en la falla, siendo prácticamente 
independiente de la temperatura o la velocidad de deformación (Byerlee, 1978). Esta obser-
vación es conocida como la Ley de Byerlee. De acuerdo con esta ley, y salvo para algunos 
minerales como las arcillas expansivas, el esfuerzo de cizalla (τs) necesario para que comience 
el deslizamiento friccional se puede relacionar con el esfuerzo normal (σn) al plano de fractura 
según la expresión:

donde µf  es el coeficiente de fricción y C es el parámetro de resistencia cohesiva. Los expe-
rimentos de Byerlee (1978) analizaron estos procesos y pusieron de manifiesto que las leyes 
que gobiernan la fricción son independientes del tipo de roca, demostrándose que siguen las 
siguientes relaciones empíricas:

τ µ σs f n C= + [6-1]

La extrapolación de la ley de Byerlee a la naturaleza suele darse según los esfuerzos prin-
cipales y debe contemplar, además, el papel de la presión interna de fluidos (e.g., Brace y 
Kohlstedt, 1980; Kohlstedt et al., 1995):

[6-2a]τ σs n= 0 8, σ n MPa< 200

τ σs n= +50 0 6, σ n MPa≥ 200 [6-2b]

Pp es la presión de fluidos en poro. Cuando es de tipo hidrostático, sería igual a ρfgz, siendo ρf  
la densidad del fluido. 

σ σ1 34 9− ≈ −P Pp p, ( ) σ 3 100− <P MPap

σ σ1 33 1 210− ≈ − +P Pp p, ( ) σ 3 100− ≥P MPap

[6-3a]

[6-3b]
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En la litosfera se suele asumir que uno de los esfuerzos principales es vertical y equivale 
a la presión litostática:

siendo ρ la densidad de la columna de roca suprayacente, g la aceleración de la gravedad y z la 
profundidad. En el caso de fractura mediante fallas normales, σv = σ1 y cuando lo es por fallas 
inversas, σv = σ3.

En los cálculos reológicos la ley de Byerlee se suele simplificar a: 

σ ρv gz= [6-4]

donde α es un parámetro que depende del tipo de falla y λ es la razón presión de fluidos:pre-
sión litostática. Para un coeficiente de fricción de 0,75, el parámetro α toma valores de 3, 1,2 y 
0,75 para un régimen de falla inversa, salto en dirección y falla normal, respectivamente. 

La aplicación de la Ley de Byerlee a la naturaleza, presupone dos aspectos fundamenta-
les: (a) que la litosfera tiene fracturas previas y (2) que estas fracturas tienen una orientación 
favorable para que en ellas se produzca deslizamiento friccional. Fuera de estas condiciones, 
esta ley tenderá a proporcionar un valor mínimo de resistencia para la corteza. Debe tenerse en 
cuenta, además, que la presión de fluidos resultará una de las principales incógnitas cuando se 
intente estimar la resistencia frágil de la litosfera, dado que este dato, cuando está disponible, 
procede de los primeros kilómetros de la corteza.

En este sentido, se han llevado a cabo diversas medidas de esfuerzos a partir de datos de 
“overcoring” en minas profundas para intentar estimar el papel de la presión de fluidos en la 
corteza continental. Los resultados en unos casos apuntan hacia una corteza donde los fluidos 
son irrelevantes (λ = 0, McGarr et al., 1975; McGarr y Gay, 1978; Brace y Kohlstedt, 1980), 
en otros se sugiere una presión de fluidos de tipo hidrostático (λ = 0,37). Las observaciones 
llevadas a cabo en sondeos profundos en la corteza continental apoyan también esta interpre-
tación para la parte más somera de la corteza (Zoback y Townend, 2001; Zoback et al., 2002); 
mientras que en la corteza profunda la presión de fluidos podría estar muy próxima a la litos-
tática (λ = 0,9) (Nur y Walder, 1990). 

donde σd de la resistencia de la corteza a la fractura frágil y B es una constante (16 kPa m-1 para 
tensión y 40 kPa m-1 para compresión).

La Ley de Byerlee, también puede expresarse en términos de la teoría de fractura de An-
derson (Anderson, 1951; Sibson, 1974):

σ d Bz= [6-5]

[6-6]σ σ αρ λ1 3 1− = −( )gz
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Dada la incertidumbre en la extrapolación de estos modelos de fracturación a todo el rango 
de presiones y temperaturas de la litosfera, algunos autores defienden que debe asumirse que 
el estado de esfuerzos inicial de la litosfera es de tipo litostático (e.g., Watts, 2001). Es decir, 
que las condiciones de fractura deberían ser estimadas considerando el estado de esfuerzos 
que cabría esperar para un material perfectamente elástico. Este supuesto es consistente tanto 
con los estudios de propagación de ondas símicas, que sugieren un comportamiento elástico 
de las rocas en la litosfera, como con los datos obtenidos en sondeos continentales profundos, 
que sugieren que la presión de fluidos está entre 0 (condiciones anhidras) y 0,37 (hidrostática) 
(Figura 6-1). Asumiendo un estado de esfuerzos inicial para la litosfera de tipo litostático, si el 
esfuerzo principal es vertical (s1= sv= rgz), el esfuerzo mínimo principal será 
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Figura 6-1. Comparación entre diferentes criterios de fractura frágil en la corteza. La curva para el comporta-
miento dúctil es de Lynch y Morgan (1987) para rocas corticales silíceas ([2] en Figura 6-2). rc = 2820 kg 
m-3; e = 10-16 s-1; q0= 60 mW m-2.

De esta manera, bajo tensión, la expresión que rige la deformación frágil es:

σ σ ρ3
1
3

= =h gz [6-7]

σ σ σ σ ρv h gz− = − =1 3
2
3

[6-8]
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En el caso de un régimen compresivo, por el contrario, la fractura se produce cuando el 
esfuerzo compresivo horizontal supera la carga litostática: 

6.1.2 Deformación dúctil

A mayor profundidad, a medida que la presión y la temperatura aumentan, las rocas pasan 
a tener un comportamiento dúctil. Para cada mineral, dependiendo de las condiciones P-T y 
de la velocidad de deformación, los mecanismos de deformación dúctil imperantes atienden a 
tres comportamientos:

(1) Flujo plástico: la deformación se produce por deslizamientos cristalinos a favor de pla-
nos cristalográficos preferenciales o bordes de grano. Este mecanismo genera deformaciones 
permanentes cuando los esfuerzos diferenciales (σ1 - σ3) aplicados son elevados. 

(2) “Creep” por dislocación: se produce a altas temperaturas, cuando éstas son mayores 
o iguales al 55% de la temperatura de fusión. Dado que la mayoría de los minerales funden 
a temperaturas entre 400 ºC y 1800 ºC, este mecanismo explica gran parte de la deformación 
en la corteza profunda y el manto litosférico. Las altas temperaturas favorecen también otros 
mecanismos como la difusión atómica y la recristalización; aunque la incidencia de éstos en 
la litosfera es menor.

(3) “Creep” por difusión: se produce cuando las temperaturas superan el 85% de la tem-
peratura de fusión. Estas temperaturas favorecen una rápida difusión y migración de átomos a 
favor de los gradientes de esfuerzos, lo que favorece que la deformación se vea acompañada 
de recristalización. Este mecanismo es efectivo en dominios que se encuentran muy próximos 
a la temperatura del solidus, como es el caso de la zona de baja velocidad de la astenosfera. 

El estudio de rocas en zonas de cizalla que han desarrollado una marcada orientación pre-
ferente o los fenómenos de anisotropía sísmica en las rocas del manto, sugieren que cuando los 
esfuerzos imperantes son relativamente elevados (≥ 10 MPa), el mecanismo de deformación 
dominante en la litosfera es el “creep” por dislocación (Wenk, 1985; Karato, 1989; Kohlstedt 
et al., 1995, entre otros muchos). La deformación dúctil en la corteza está entonces gobernada 
por una función exponencial que se conoce como ecuación de Dorn (“power-law creep”). Esta 
ecuación proporciona los esfuerzos de fractura (o resistencia) en cualquier material que se 
deforma mediante procesos de dislocación (e.g., Weertman, 1978): 

σ σ σ σ ρv h gz− = − = −3 1 2 [6-9]

( ) exp *
σ σ

e
e1 3

0

1

− =










+





n
dQ PV

nRT
[6-10]

donde ε es la velocidad de deformación (s -1); ε0 es la constante de Dorn para el flujo dúctil 
(Pa s-1); Q* es la energía de activación (kJ mol-1); P es presión litostática; Vd es el volumen de 
activación; n es una constante o factor de esfuerzo; R es la constante universal de los gases y T, 
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la temperatura (K). El término PVd suele omitirse en cualquier cálculo reológico en la corteza, 
de esta manera la expresión que rige la deformación dúctil se simplifica a:

En cualquier caso, se ha de tener siempre presente que la deformación dúctil de la litosfera 
está regida por varios mecanismos de “creep”, de los cuales solo el de dislocación es valorado 
mediante la ecuación [6-10]. Además, existe un amplio catálogo de leyes de “creep” determi-
nadas de manera experimental para rocas y minerales mayoritarios en la corteza (Figura 6-2), 
lo que condiciona fuertemente el valor estimado de los esfuerzos diferenciales en los distintos 
niveles de la litosfera.

( ) exp *
σ σ

e
e1 3

0

1

− =
















n Q
nRT

[6-11]
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Figura 6-2. Ejemplos de leyes experimentales de “creep” para distintas composiciones de corteza superior 
e intermedia. ���� ����������������������������������������������������������������������������������������              [1] Ranalli (2000); [2] Lynch y Morgan (1987); [3] Gleason y Tullis (1995); [4, 5] Turcotte 
y Schubert (2002); [6, 7] Behn et al. (2002); [8] Braun y Beaumont (1989); [9] Burov y Diament (1995) y 
[10] Kronenberg y Tullis (1984) (Tabla 6-1). La ley de flujo utilizada en este estudio [2] representa un valor 
promedio para rocas de naturaleza silícea.
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Cuando los esfuerzos son muy elevados, en las porciones frías del manto litosférico, la 
velocidad de deformación para el flujo plástico aumenta exponencialmente con los esfuerzos. 
Para describir los procesos de flujo por dislocación que ocurren en estas condiciones se han 
propuesto numerosas ecuaciones (e.g., Tsenn y Carter, 1987). Por ejemplo, en el caso del olivi-
no, siempre que los esfuerzos sean inferiores a 500 MPa, la deformación dúctil está controlada 
por la ecuación de Dorn (“ley de flujo dúctil del olivino”). Para esfuerzos mayores y en condi-
ciones de baja temperatura, el mecanismo de Peierls domina los procesos de deformación del 
olivino (Goetze, 1978; Kameyama et al., 1999):

donde Ad es el esfuerzo de Peierls de referencia, Qd es la energía de activación de “creep” y Bd 
es la velocidad de deformación de referencia.

6.1.3 La envolvente de resistencia

El límite entre dominios de deformación frágil y deformación dúctil, se define como la 
transición dúctil-frágil (TDF). En un perfil reológico, la TDF corresponde con la intersección 
entre las curvas que definen cada uno de estos tipos de deformación. Esta transición suele 
producirse en la litosfera continental tanto en el seno de la corteza superior como en la parte 
superior del manto litosférico (véase Figura 6-3). Este relevo (o relevos) en el comportamien-
to mecánico entre dominios frágiles (caracterizados por la ecuación correspondiente para el 
deslizamiento friccional) y dominios dúctiles (caracterizados por la ecuación de “creep” o 
de Dorn [6-10]), establece una estratificación en el comportamiento mecánico de la litosfera 
(estratificación reológica; según Ranalli, 1997), dependiente de la profundidad, composición 
y estructura térmica consideradas. 

La envolvente de resistencia o resistencia total es el resultado de integrar los esfuerzos de 
resistencia frágil y dúctil desde la superficie topográfica hasta la base de la litosfera. El valor 
de la envolvente de resistencia (YSE, “Yield Strength Envelope”) permite estimar los esfuerzos 
diferenciales que puede soportar una litosfera antes de deformarse por flexura (Watts, 2001). 
El área comprendida por la envolvente es por tanto una medida de la resistencia total de la 
litosfera, y se expresa como:

[6-12]( ) ln
/
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e1 3

1 2
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Dado que los esfuerzos tienen unidades de Pascales y la profundidad viene expresada en 
metros, el área bajo la envolvente de resistencia (YSE) tendrá unidades de Pa m o N m-1.
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Como se ha mencionado, los parámetros implicados en la construcción de la evolvente 
de resistencia son muy diversos y su valor -en la mayor parte de los casos- también posee un 
rango de variación importante. A la vista de las limitaciones del modelo reológico y su incerti-
dumbre, se ha optado por asumir una serie de simplificaciones que minimizan la incidencia de 
algunas variables que aún no están bien establecidas en la región estudiada. Para valorar como 
varía la posición de la TDF y la resistencia de la corteza según las leyes de fractura (Figura 6-
1) se ha realizado la parametrización que se ilustra gráficamente en la Figura 6-4a. La inciden-
cia de estas leyes en la profundidad de la TDF es máxima para valores bajos de flujo de calor, 
tanto para un caso en tensión como para uno en compresión. Las diferencias mayores, para un 

���

���

����

����� �

����������������

�

��

��

��

��

���

���������������

��� �����������

������������� ����

������

���������� �������

������

������

������

������
�
��

��
��

��
��

���
�

�

�������������

������������

����

�����

���

����

����

����

Figura 6-3. Ejemplo de perfil reológico para una columna litosférica tipo del Arco de Gibraltar (espesor corti-
cal 32 km, flujo de calor 60 mW m-2; e = 10-16 s-1). Las leyes de flujo dúctil y de fractura quedan integradas en 
un único perfil. El relevo entre dominios frágiles y dúctiles es un punto de inflexión en el perfil de resistencia 
que marca la posición de las TDF. El flujo dúctil en este diagrama sigue la ley de “creep” con los paráme-
tros de Lynch y Morgan (1987) para rocas silíceas en la corteza y para peridotitas en el manto. La curva de 
deformación frágil viene dada por las ecuaciónes [6-7]. La variación de la resistencia de la litosfera con la 
profundidad y su viscosidad (η) se pueden relacionar a través de una función lineal (Ranalli, 1995). La línea 
discontinua representa la correspondiente geoterma.
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mismo valor de flujo de calor y régimen de esfuerzos y un conjunto de parámetros reológicos, 
vienen dadas por la ecuación de Byelee para una presión de fluidos nula (λ=0) e hidrostática 
(λ=0,37). A la vista de estas relaciones, las variaciones en la profundidad de la TDF, bajo un 
mismo régimen de esfuerzos, varían como máximo ~1 km. 

No obstante la repercusión que la ley de deformación frágil escogida puede tener sobre la 
resistencia total de la corteza (o litosfera) es ciertamente mayor (Figura 6-4b). En este caso, el 
régimen de esfuerzos van a ser determinantes para el valor de resistencia obtenido y el modelo 
de fractura elegido. Estas diferencias se acentúan a medida que los valores de flujo de calor 
son más bajos. Por ejemplo, para una corteza gobernada por la ley de Byerlee con λ=0, frente 
a un modelo con λ=0,37, las diferencias en la resistencia de la corteza pueden variar desde 400 
MPa km para un flujo de calor de 120 mW m-2, hasta 2800 MPa km para un flujo de calor de 
50 mW m-2. Asumir un estado de esfuerzos litostático (ecuación [6-7]) para la litosfera supone 
un situación intermedia entre los anteriores casos (λ=0 y λ=0,37) (Figura 6-4).
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Figura 6-4. Incidencia de las leyes de fractura (Byerlee λ=0, Byerlee λ=0,37, litostática) en (a) la profundi-
dad de la TDF y (b) la resistencia total de la corteza (YSE) en función del flujo de calor y el régimen de 
esfuerzos, para una región con velocidad de deformación constante (ε= 10-16 s-1) y un espesor cortical de 
30 km. rc = 2820 kg m-3

Los perfiles de resistencia son especialmente sensibles a la velocidad de deformación y a 
la distribución de temperaturas, más que a la selección de las leyes deformación frágil y dúctil. 
Para ilustrar estas relaciones se ha elaborado la Figura 6-5. El diagrama muestra como varía la 
profundidad de la TDF y la resistencia total de la corteza en función de la estructura térmica 
de la litosfera (representada aquí por el flujo térmico, la temperatura de la Moho y el espesor 
litosférico) para una corteza de 30 km de espesor y velocidades de deformación que varían 
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entre 10-10 s-1 y 10-18 s-1. Este intervalo de velocidades de deformación comprende los valores 
comúnmente usados en los modelos reológicos (10-14-10-16 s-1) (e.g., Ranalli, 2000; Jackson, 
2002; Ellis y Stöckhert, 2004; Cloetingh et al., 2005) y los valores estimados en milonitas 
(1 x10-15 - 8 x10-15 s-1) (e.g., Müller et al., 2000). 

Para un flujo de calor constante, un incremento de la velocidad de deformación conlleva 
un aumento de la profundidad de la TDF y el consiguiente incremento de la resistencia total 
de la corteza. En caso de que la velocidad de deformación se mantenga constante (e.g., ε = 
10-16 s-1), las regiones con flujo de calor alto favorecen un adelgazamiento del dominio cortical 
frágil y una reducción de la resistencia de la corteza. En este sentido, un incremento de 20 mW 
m-2 en regiones con bajo flujo de calor (50 a 70 mW m-2) implicaría una variación de la pro-
fundidad de la TDF de ~4 km; mientras que en regiones con alto flujo de calor (90 a 100 mW 
m-2) la TDF modificaría su posición en menos de 1 km. Estas variaciones son comparables a 
las del manto litosférico, y afectan por tanto a la resistencia, tanto cortical como la global de la 
litosfera. De acuerdo con esto, en las regiones con altos valores de flujo de calor la corteza (y 
también la litosfera) es menos resistente y este efecto se acrecienta cuando hay una velocidad 
de deformación alta (e.g., terremotos). 
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Figura 6-5. Relaciones entre la profundidad de la transición dúctil-frágil (ZTDF) y la resistencia cortical total 
(YSE) con la estructura térmica (expresada en términos de flujo de calor superficial, q0) para distintos valores 
de velocidad de deformación (Log10 ε, s-1). El cálculo corresponde a una corteza continental de 30 km de 
espesor bajo un régimen en compresión. El espesor litosférico (Hlit) y la temperatura de la Moho (TMoho) se 
han calculado aplicando las ecuaciones de conducción de calor descritas en el Capítulo 5. Se ha utilizado la 
ley de “creep” de Lynch y Morgan (1987) para rocas silíceas en la corteza y la ley de fractura dada por la 
ecuación [6-7]. � rc = 2820 kg m-3.
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6.2 DATOS DEL MODELO

El modelo reológico que a continuación se describe está construido sobre el modelo térmi-
co de la litosfera expuesto previamente (Capítulo 5). La distribución de temperaturas bajo el 
Arco de Gibraltar es utilizada con las leyes de flujo dúctil en la litosfera.

De acuerdo con las observaciones geofísicas, y en función de la discusión planteada pre-
viamente acerca de la naturaleza de la corteza profunda en Béticas (ap. 2.4), se ha asumido que 
la composición más apropiada para caracterizar la corteza del Arco de Gibraltar es una corteza 
rica en cuarzo. Se ha considerado una densidad media de la corteza de 2820 kg m-3 (ap. 5.2.3) 
y una densidad media de los sedimentos para la Cuenca de Alborán, la Cuenca Argelina y la 
Cuenca del Guadalquivir de 2400 kg m-3 para sedimentos a menos de 4000 m de profundidad 
y 2500 kg m-3 para sedimentos a mayor profundidad (ap. 5.2.2). En el manto, la densidad se 
asume dependiente de la temperatura (ap. 5.1.3, ecuación [5-24], Lachenbruch y Morgan, 
1990) (Tabla 6-2).

Para caracterizar el comportamiento frágil en la litosfera, se han valorado las diversas 
aproximaciones teóricas y experimentales existentes. Es común aplicar la ley de Byerlee para 
calcular la resistencia de los dominios frágiles de la corteza. No obstante, esta ley de defor-
mación está basada en datos experimentales y su extrapolación al rango de presiones y tem-
peraturas registradas en la litosfera, acarrea una gran incertidumbre. A esto se une el descono-
cimiento del papel de la presión de fluidos en la litosfera (e.g., McGarr et al., 1975; Brace y 
Kohlstedt, 1980; Nur y Walder, 1990; Zoback y Townend, 2001). 

Dado que no existen valores regionales de presión de fluidos en el entorno del Arco de 
Gibraltar y considerando la incertidumbre en su extrapolación a mayores profundidades, se ha 
optado por una aproximación sencilla de la litosfera asumiendo un estado inicial de esfuerzos 
de tipo litostático (Watts, 2001; ecuaciones [6-7] a [6-9]). De esta manera el valor de resisten-
cia para el dominio frágil de la corteza es intermedio entre los distintos valores de presión de 
fluidos propuestos para la corteza en base a datos experimentales (λ=0,37 y λ = 0). Además, la 
incidencia en la profundidad de la TDF respecto a otras leyes de fractura es mínima (< 1 km) 
(cf. Figura 6-4). 

La elección de los valores empíricos de los parámetros de “creep” (ε0, Q* y n en la ecua-
ción [6-11]) son determinantes en los resultados del modelo reológico. Existen multitud de 
determinaciones experimentales de estos parámetros para rocas y minerales de la litosfera (cf. 
Figura 6-2 y Tabla 6-1), demostrándose que tanto la composición como la presencia de fluidos 
condicionan fuertemente sus valores. De acuerdo con el modelo de densidades seleccionado, 
se ha optado por utilizar los parámetros propuestos por Lynch y Morgan (1987) para rocas silí-
ceas, como composición apropiada para calcular el comportamiento dúctil de la corteza (Tabla 
6-2). Estos parámetros son valores promedio representativos de los distintos tipos de rocas y 
minerales que están presentes en la corteza (Tabla 6-1), y son probablemente los más idóneos 
para la región ya que representan un valor intermedio entre las distintas leyes de flujo propues-



Sismicidad, reología y estructura térmica de la corteza en el Arco de Gibraltar

126

Tabla 6-1. Parámetros reológicos comúnmente usados en la litosfera.

  e0 n
Q*

Referencias
  [MPa-n s-1] [kJ mol-1]
CORTEZA
Cuarcita 1,2 x10-24 3,0 92 Heard y Carter (1968)
Cuarcita 1,1 x10-4 4,0 223 Gleason y Tullis (1995)
Cuarcita pura 3,3 x10-3 4,0 150 Luan y Paterson (1992)
Cuarcita impura 3,3 x10-3 2,3 150 Luan y Paterson (1992)
Cuarcita “dry” 6,7 x10-12 6,5 268 Turcotte y Schubert (2002)
Cuarcita “dry” 2,91 x10-3 1,8 151 Behn et al. (2002)
Cuarcita “dry” 1,26 x10-3 2,86 434 Kusznir y Park (1986)
Cuarcita “dry” 3,5 x10-5 1,9 1230 Lowry y Smith (1995)
Cuarcita “dry” 6,1 x10-18 3,0 190 Brace y Kohlstedt (1980)
Cuarcita “wet” 3,2 x10-4 2,3 154 Ranalli (2000)
Cuarcita “wet” 4,4 x10-3 2,6 230 Turcotte y Schubert (2002)
Cuarcita “wet” 1,57 x10-5 2.6 134 Kronenberg y Tullis (1984)
Cuarcita “wet” 1,2 x10-7 1,9 173 Hansen (1982)
Cuarcita “wet” 4,0 x10-12 2,3 154 Ranalli y Murphy (1987)
C. superior “wet” 1,0 x10-2 1,8 151 Braun y Beaumont (1989)
C. superior 5,0 x106 3,0 160 Burov y Diament (1995)
C. silícea 2,5 x10-8 3,0 154 Lynch y Morgan (1987)
C. intermedia 5,0 x10-6 3,2 220 Behn et al. (2002)

MANTO
Ol “dry” 6,3 x104 3,5 533 Lowry y Smith (1995)
Ol “dry” 28840 3,6 530 Tsenn y Carter (1987)
Ol “dry” 2,4 x105 3,5 540 Karato et al. (1986)
Ol “dry” 4,2 x105 3,0 523 Turcotte y Schubert (2002)
Ol “wet” 417 4,5 493 Tsenn y Carter (1987)
Ol “wet” 55080 3,0 398 Turcotte y Schubert (2002)
Ol “wet” 1,9 x105 3,0 420 Karato et al. (1986)
Manto 103 3,0 550 Lynch y Morgan (1987)
Manto 103 3,0 520 Behn et al. (2002)

tas para rocas y minerales de la corteza superior e intermedia (cf. Figura 6-2). El flujo dúctil 
en los dominios con grandes espesores de sedimentos se ha valorado utilizando los parámetros 
propuestos por Ranalli (2000) para el cuarzo “wet” (Tabla 6-2).
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Junto con las leyes de “creep”, la velocidad de deformación y la temperatura consti-
tuyen unos parámetros críticos en el cálculo de la envolvente reológica. En este caso, de 
acuerdo con las velocidades relativas de convergencia entre las placas Africana y Euroasiá-
tica desde el Mioceno hasta la actualidad (véase ap. 2.5), y en consonancia con el modelo de 
velocidades de deformación para el Mediterráneo occidental establecido por Ward (1998), 
se ha escogido una velocidad de deformación de 10-16 s-1. Este valor es consistente con el 
valor medio estimado para la región según el modelo global de Kreemer et al., (2000) (~1,7 
x10-16 s-1). Además, es acorde con las estimaciones obtenidas a partir de modelos del tipo 
“thin-sheet” (e.g., 3,17 x10-16 s-1 según Jiménez-Munt et al., 2001). Velocidades de defor-
mación más elevadas conllevarían una profundización de la TDF, mientras que velocidades 
más bajas la harían más somera (Figura 6-5).

La distribución de temperaturas deriva directamente del flujo de calor superficial (Capítulo 
5) y por tanto, del error asociado a esta medida (±5 mW m-2, Fernàndez et al., 1998b) dependerá 
también el error en el cálculo de la profundidad de la TDF. Para poder conocer con detalle la in-
cidencia que el flujo de calor puede tener sobre la TDF se ha construido el diagrama de la Figura 
6-6. Se muestra aquí, la repercusión de la densidad cortical en la TDF es insignificante frente al 
papel del flujo de calor superficial. Por ejemplo, para una vertical situada en Béticas centrales, 
con un flujo de calor de 60 ±5 mW m-2, la TDF se situaría a 8,5 ±0,8 km para un modelo en 
compresión. Para una vertical situada en una región de mayor flujo de calor, 90 ±5 mW m-2 en 
el margen Norte de Alborán, al Oeste de Almería, la TDF se localiza a 5,8 ±0,3 km. Por tanto, la 
incidencia del error asociado al flujo de calor será máxima en las regiones con un flujo de calor 
más bajo (e.g., 55 mW m-2 en el Estrecho de Gibraltar). Teniendo en cuenta estas relaciones y el 
patrón de flujo térmico superficial en el Arco de Gibraltar, se ha estimado un error medio en la 
profundidad de la TDF de ±0,5 km, una vez fijado un conjunto de parámetros reológicos.

A la vista de la estructura térmica obtenida para la región de Béticas y la zona central del 
Mar de Alborán (ap. 5.3), donde las temperaturas hacia la base de la corteza superan los 600ºC, 
es posible que haya una participación importante de procesos de difusión atómica en los me-
canismos de deformación dúctil. No obstante, se ha optado por tratar el comportamiento dúctil 

Parámetros de “creep” tomados de Lynch y Morgan (1987) y (a) Ranalli (2000). (*) La densidad del manto es dependiente de la 
temperatura [5-24] con Ta=1350 ºC (Lachenbruch y Morgan, 1990) y α= 3,4 x10-5 K-1 (Afonso et al., 2005).

Tabla 6-2. Parámetros utilizados en el modelo reológico.
ε0 n

Q* ρ
  [MPa-n s-1] [kJ mol-1] [kg m-3]

Sedimentos 3,2 x10-4 (a) 2,3 (a) 154 (a) 2400 (Hsed < 4000 m)
2500 (Hsed > 4000 m)

Corteza 2,5 x10-8 3,0 154 2820
Manto litosférico 1 x103 3,0 550 3200 [1+α (Ta-T(z))] (*)
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de la litosfera como dominado por “creep” de dislocación (“power law”); ya que existen una 
serie de parámetros, como tamaño de grano y el volumen de activación, que son difíciles de 
estimar para el rango de profundidades a las que estos procesos tienen lugar. 

Dadas las complejidades tectónicas de la región, junto con la coexistencia de mecanismos 
focales indicativos de regímenes tectónicos muy diferentes a lo largo del Arco de Gibraltar, 
se ha considerado oportuno calcular dos modelos reológicos, uno para tensión y otro bajo una 
situación compresiva. Estos serían los casos extremos de esfuerzos en el Arco de Gibraltar. 

Por tanto, este modelo tiene valor como aproximación a la resistencia media de la corteza 
en el Arco de Gibraltar, ya que no se han tenido en cuenta la ocurrencia de procesos de fractura 
bajo condiciones de alta presión (Shimada, 1993) o la coexistencia de fenómenos de desliza-
miento friccional y “creep” en la TDF (Handy et al., 1999). Además, los cálculos llevados a 
cabo se han realizado asumiendo la ausencia de esfuerzos horizontales adicionales que pueden 
llegar a reducir la resistencia de la corteza (e.g., Cloetingh y Burov, 1996).
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Figura 6-6. Incidencia de la densidad y el flujo de calor en profundidad de la TDF para el modelo reológico 
desarrollado en esta tesis (en compresión). Se indica el rango de error en la profundidad de la TDF asociado a 
la incertidumbre en las medidas de flujo de calor (± 5 mW m-2) para dos verticales concretas del modelo: R1 
(en Béticas occidentales) y R2 (en el margen Norte de Alborán) (ver localización en Figura 6-7 ). Parámetros 
de cálculo en la Tabla 6-2.
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6.3 TRANSICIÓN DÚCTIL-FRÁGIL Y RESISTENCIA DE LA CORTEZA

Los valores de resistencia total de la corteza (YSE) y de profundidad de la TDF obtenidos 
tanto para un régimen compresivo como en tensión, se muestran de manera resumida en la 
Figura 6-7.

La resistencia total de la corteza alcanza un máximo bajo Béticas centrales y hacia el 
Oeste, bajo el Dominio Sudibérico, describiendo un arco abierto hacia el Este y centrado en el 
Estrecho de Gibraltar (Figura 6-7a y 6-7b). El valor de resistencia estimado para esta región 
está en torno a 1600 MPa km para el modelo en tensión y 3200 MPa km para el modelo en 
compresión. La resistencia de la corteza disminuye y alcanza valores mínimos en la transición 
entre la Cuenca Este de Alborán y la Cuenca Argelina (<600 MPa km en tensión y < 1000 MPa 
km en compresión), donde la corteza tiene un espesor mínimo (~12 km) y el flujo de calor 
regional alcanza un valor máximo de ~120 mW m-2. Los gradientes máximos de resistencia de 
la corteza se localizan en la región de Béticas, siguiendo una dirección oblicua a la estructura 
cortical. Los valores de resistencia en esta zona disminuyen hacia el SE, con variaciones de 
hasta 1600 MPa km en una distancia horizontal de 45 km. 

El patrón que define la TDF bajo ambos regímenes de esfuerzos en la corteza, está fuer-
temente condicionado por el patrón de flujo, lo que pone de manifiesto una vez más la reper-
cusión que tiene la temperatura en este tipo de modelos. No existe una variación significativa 
entre la topología de la profundidad a la que se produce la TDF resultante de un modelo en 
compresión o en tensión; si bien, la TDF alcanza una posición más somera cuando el mode-
lo es en compresión (la diferencia media de profundidad es de 1,6 ±0,3 km, Figura 6-8). La 
diferencia máxima de profundidad entre los modelos en compresión y en tensión se localiza 
en el entorno del Estrecho de Gibraltar donde la TDF varía hasta 2,6 km de un modelo a otro 
(Figura 6-7c y 6-7d). 

En la Cuenca Oeste de Alborán el modelo en tensión sitúa la TDF a 6-7 km, aumentando 
progresivamente hacia el Oeste dentro del mismo dominio hasta 11 km. El modelo en compre-
sión muestra una variación, en la misma cuenca, desde 5-6 km en el extremo Este hasta 9 km 
en el Oeste. Hacia el Este en el Mar de Alborán, la diferencia entre ambos modelos se reduce 
progresivamente hasta alcanzar en el entorno del meridiano 1ºO su mínima diferencia (1 km). 
Así, en la Cuenca Este de Alborán la TDF se ubica a 6 km, para un régimen en tensión, y 5 km 
para en régimen compresivo. 

Hacia el margen septentrional del Mar de Alborán, en el Dominio de Alborán emergido 
en Béticas, la diferencia en la TDF oscila entre 1,6-2,0 km de profundidad. En tensión, la 
transición varía dentro de este dominio desde 7 km hasta 10 km, aumentando en dirección SE-
NO; mientras que en compresión la profundidad de la TDF crece según la misma dirección 
desde 6 km a 8 km. Hacia el Dominio Sudibérico la TDF se hace más profunda, 10-11 km en 
tensión y 8-9 km en compresión; con una diferencia media de profundidad próxima a 2,0 km. 
Bajo el antepaís ibérico la transición se vuelve a hacer más somera, 10 km para el modelo en 
tensión y 8 km para el compresivo.
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Figura 6-7. Resistencia total de la corteza (MPa km) (a, b) y profundidad de la transición dúctil-frágil (TDF, km) (c, d) en 
el Arco de Gibraltar bajo tensión y compresión. R1 a R4 marcan la posición de los perfiles reológicos que se muestran 
en la Figura 6-11. AI: Isla de Alborán; CA: Cuenca Argelina; CSA: Cuenca Sur de Alborán; COA: Cuenca Oeste de 
Alborán. Se indica la posición de las secciones A-A’ y B-B’ de la Figura 6-9.
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Para mostrar como varia la resistencia de la corteza en profundidad se ha seleccionado el 
modelo en compresión y se ilustra mediante dos secciones representativas del Arco de Gibral-
tar. El perfil A-A’ (Figura 6-9a) muestra una sección E-O que se extiende desde el Estrecho de 
Gibraltar hasta el extremo occidental de la Cuenca Argelina, pasando por las cuencas Oeste y 
Este de Alborán. Bajo el Estrecho de Gibraltar hay un dominio de ~5 km de espesor donde la 
resistencia de la corteza supera los 400 MPa. Este núcleo resistente, se adelgaza hacia el Este 
y desaparece bajo la Cuenca Oeste de Alborán dando paso a una capa de menor resistencia 
(150-250 MPa) de 3-4 km de espesor en el Este de la Cuenca Oeste de Alborán, bajo el alto de 
Djibouti y bajo la Cuenca Este de Alborán. Hacia la base de la corteza, la resistencia es inferior 
a 10 MPa (en rojo en la Figura 6-9) y define un dominio lenticular (centrado bajo el alto de 
Djibouti) que se estrecha hacia la región de máximo gradiente de engrosamiento cortical. La 
TDF en esta sección (Figura 6-9a) alcanza una profundidad máxima de ~10 km en el extremo 
Oeste, bajo el Estrecho de Gibraltar, y asciende hasta ~6-7 km en la Cuenca Oeste de Alborán. 
Hacia el Este, la TDF se mantiene en 5,5-4,5 km de profundidad. En la Cuenca Oeste, donde 
los sedimentos superan los 8 km de espesor, debe ser destacado el hecho de que la deformación 
dúctil se inicia en la parte inferior de la pila sedimentaria.

El perfil B-B’ (Figura 6-9b) es una sección con orientación NO-SE, que se extiende desde 
la Cuenca Este de Alborán hasta Béticas centrales. Este corte reológico ilustra la resistencia 
de la corteza en la región donde el engrosamiento cortical en el Arco de Gibraltar es máximo. 
Esta sección muestra un núcleo resistente (~400-450 MPa) que desarrolla su máximo espesor 
(~4 km) bajo Béticas centrales y se adelgaza hacia la línea de costas, dando paso a un domino 
de resistencia 200-250 MPa y espesor uniforme (~3 km) bajo la transición entre la Cuenca Este 
de Alborán y la Cuenca Argelina. La resistencia máxima de la corteza se reduce hasta 150-175 
MPa en el extremo SE de la sección. Bajo Béticas centrales, en la región de mayor espesor cor-
tical, es notable la presencia de una lente de corteza de hasta 14-15 km de espesor, muy poco 
resistente (≤10 MPa) que se adelgaza bruscamente hacia el SE, coincidiendo con los máximos 
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Figura 6-8. Histograma de frecuencias relativas que ilustra las diferencias de profundidad de la TDF (km) para 
el modelo en tensión y el modelo en compresión. 
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Figura 6-9. Secciones corticales que ilustran la resistencia de la corteza para un modelo en compresión: (a) sec-
ción E-O y (b) sección NO-SE. La posición de las secciones queda recogida en la Figura 6-7. La topografía 
(línea amarilla) aparece indicada con una escala exagerada en la parte superior de cada sección. La posición 
de la TDF está indicada con una línea discontinua, así como el espesor de sedimentos (línea roja) .

gradientes de adelgazamiento cortical, y desaparece bajo la Cuenca Este de Alborán. La TDF 
en este corte tiene una profundidad máxima de ~8,5 km bajo Béticas centrales. Hacia el SE, y 
próximo a la línea de costas, el espesor cortical se reduce y la TDF se hace progresivamente 
más somera, ascendiendo hasta 6 km. Bajo la Cuenca Este de Alborán, la TDF mantiene una 
profundidad aproximadamente constante 5 km.
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Como resultado del modelo térmico y reológico se ha calculado también la temperatura 
a la que se produce la TDF para ambos regímenes de esfuerzos. Este es un parámetro que en 
algunos trabajos clásicos, como el de Sibson (1983), se le asigna un valor promedio de 300 ºC. 
En el Arco de Gibraltar y para el caso de un contexto en tensión (Figura 6-10a) la temperatura 
de la TDF varía entre 210 ºC y 250 ºC, con un valor medio de 227 ±10 ºC. La región en la que 
la TDF se produce a menores temperaturas (~210-220 ºC) incluye Béticas centrales, el Domi-
nio Sudibérico y su continuación, a través del Estrecho de Gibraltar, hasta la región occidental 
del Dominio Magrebí. Bajo Béticas orientales, la Cuenca Oeste de Alborán y en la región 
central del Dominio Magrebí y su prolongación hacia el Tell, en el Este, la TDF oscila en un 
rango de temperaturas entre 220 ºC y 240 ºC. La región en la que la TDF se produce a más alta 
temperatura (240-250 ºC), coincide con la Cuenca Este y Sur de Alborán y la Cuenca Argelina, 
donde el ascenso del manto litosférico produce un máximo regional de flujo de calor. 

Bajo compresión (Figura 6-10b) el rango de temperaturas a las que se produce la TDF 
(175-210 ºC) es menor al del caso anterior, con un valor medio de 190 ±8 ºC. La TDF se produ-
ce a una temperatura de 175-190 ºC bajo el Estrecho de Gibraltar, el Dominio Sudibérico y la 
región occidental de Béticas centrales. En Béticas orientales, en la Cuenca Oeste de Alborán, 
así como en la región central del Dominio Magrebí y su continuación hacia el Este, la TDF 
se produce en el intervalo de 190-200 ºC. Las temperaturas máximas para la TDF se alcanzan 
bajo la zona central de Alborán, en las Cuencas Sur y Este de Alborán; así como en la Cuenca 
Argelina (200-210 ºC).

6.4 REOLOGÍA Y SISMICIDAD

En otras regiones de corteza continental sísmicamente activas se ha demostrado que gran 
parte de los terremotos corticales de magnitud significativa (Mw >6,0) se producen en el en-
torno de la TDF (e.g. Sibson, 1982; Meissner y Strehlau, 1982; Chen y Molnar, 1983). Las 
características reológicas de la corteza parecen constituir pues uno de los principales factores 
de control para explicar la distribución en profundidad de los focos sísmicos mayores. Esta 
misma correspondencia se ha observado con la sismicidad de fondo o microterremotos. Con 
esta premisa, en la región de trabajo se ha abordado un estudio comparativo entre la profundi-
dad de los focos sísmicos y las características de la zona de transición entre comportamiento 
friccional y flujo quasi-plástico (inferida de los modelos reológicos).

A pesar de los errores que pueden existir en la localización de los terremotos debido a las 
limitaciones inherentes al modelo de tierra (ap. 3.1) y las variaciones del propio modelo reoló-
gico (ap. 6.2); se pueden extraer algunas pautas generales de la distribución de focos sísmicos 
y de sus condicionantes reológicos. Se ha analizado la distribución de la sismicidad cortical 
dividiendo la región en sectores de 100 km2 (10 x 10 km), comparándose con la envolvente 
reológica de la corteza en esa región. En cada sector se ha llevado acabo un análisis estadístico 
básico para encontrar la ley de distribución de frecuencias que mejor se ajusta a la población 
de eventos sísmicos. Solo en los casos en los que la población supera 30 eventos se ha podido 
encontrar un buen ajuste, que en todos los casos corresponde con una distribución gaussiana 
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Figura 6-10. Temperatura de la TDF para un régimen (a) en tensión y (b) en compresión. Intervalo de líneas de contorno: 
20 ºC. AI: Isla de Alborán; CA: Cuenca Argelina; CSA: Cuenca Sur de Alborán; COA: Cuenca Oeste de Alborán. 
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de frecuencias de tipo normal o logarítmico-normal. Para poder evaluar el modelo reológico 
en aquellas regiones donde la sismicidad es escasa, se ha ampliado el área de los sectores hasta 
tener un número representativo de muestras. 

Como ya se ha comentado, la diferencia de profundidad de la TDF entre el modelo en 
tensión y el modelo en compresión es del orden del error en la localización en profundidad 
de los terremotos (~2 km, cf. Figura 6-8). De esta manera, y dado que el carácter del estado 
de esfuerzos en la corteza es muy variable en la región (ap. 4.3), se ha optado por definir la 
TDF como una zona limitada por las profundidades de la TDF en régimen compresivo (más 
somera) y en tensión (más profunda). De todos los perfiles reológicos calculados en el Arco de 
Gibraltar, en la Figura 6-11 se recogen algunas de las envolventes que se consideran represen-
tativas de cada uno de los principales dominios de la región, comparándose con la distribución 
en profundidad de los focos sísmicos.

Perfiles reológicos y sismicidad

Béticas centrales y occidentales están caracterizadas por un flujo de calor bajo (ap. 5.2.1), 
donde se alcanzan valores máximos de resistencia total de la corteza (1600-2400 MPa km en 
tensión, 3200-4400 MPa km en compresión). En el perfil de resistencia R1 la TDF se sitúa 
en torno a 10 km de profundidad y la distribución en profundidad de focos sísmicos tiene un 
máximo a 6,6 km que disminuye drásticamente bajo la TDF (Figura 6-11a). Este perfil ilustra 
la situación general del Dominio Sudibérico, donde la mayor parte de la sismicidad está con-
tenida en la capa frágil de la corteza. Estudios de tomografía de detalle en el entorno de R1 
apoyan esta interpretación y sugieren la presencia de una zona de baja velocidad a ~ 14-17 km 
(Serrano et al. 2002). 

Hacia el Este y a lo largo del margen Norte del Mar de Alborán, el flujo de calor regio-
nal aumenta (80-90 mW m-2; cf. Figura 5-9a, ap. 5.2.1) y la resistencia total de la corteza se 
reduce hasta 1200-1600 MPa km (~600-700 MPa km en tensión), como muestra el perfil de 
resistencia R2 (Figura 6-11b). En este sector, la sismicidad cortical muestra una distribución 
unimodal de profundidades con un máximo (6,3 km) que coincide con la profundidad de la 
TDF (6,2 km). Esta situación es muy común a lo largo de la región costera del margen Norte 
de Alborán, donde el máximo de distribución de la sismicidad se ajusta a la posición de la TDF. 
En la banda de profundidad de la TDF y en la capa frágil suprayacente se desarrolla hasta el 
70 % de la sismicidad.

En la Cuenca de Alborán la actividad sísmica en la corteza es menos prolija que en las re-
giones emergidas, y tiende a concentrarse en algunas regiones como la Cresta de Alborán (ap. 
3.2). En esta región, dado el escaso número de eventos, se ha ampliado el área de los sectores 
(50 x 50 km). El perfil R3 compara el modelo reológico con la distribución en profundidad de 
la mayor parte de los terremotos registrados en la Cuenca Oeste de Alborán (Figura 6-11c). 
En esta región, el 40% de la sismicidad está contenida en el dominio frágil de la corteza (TDF 
a 6,5 km) y el 95% se agrupa en los primeros 12 km de la corteza. Aunque existen dos máxi-
mos relativos de distribución en profundidad de focos sísmicos, el ajuste gaussiano promedio 
muestra un valor medio situado ligeramente bajo la TDF (8,3 ±4,5 km).
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Figura 6-11. Ejemplos de los perfiles de resistencia calculados en los principales dominios geológicos del Arco 
de Gibraltar y su relación con la distribución en profundidad de la sismicidad. R1: Dominio Sudibérico; R2: 
margen Norte de Alborán; R3: Cuenca Oeste de Alborán; R4: Alhoceima. Los perfiles de resistencia tanto para 
tensión como compresión están acompañados de la correspondiente geoterma y se indica la profundidad de la 
zona de TDF. La profundidad de la isoterma de 350 ºC ±100 ºC aparece indicada junto con el percentil 95 (P95) 
de la distribución en profundidad de la sismicidad. En los casos en que ha sido posible se muestra el mejor ajuste 
de la distribución a una función estadística de tipo gaussiano. La Figura 6-10 muestra la posición los perfiles.
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En el margen meridional de Alborán y en el Rif, la sismicidad tiende a concentrarse en la 
región de Alhoceima. El perfil R4 muestra como los focos sísmicos tienden a agruparse en dis-
tintos horizontes, dando lugar a una distribución trimodal de la sismicidad (Figura 6-11d). El 
perfil de resistencia de la corteza define un dominio de corteza frágil de 6-7,5 km de potencia 
que alberga el 45% de la sismicidad de la región. Dado en esta región la cobertura azimutal de 
la red sísmica es escasa (ap. 3.1), el grado de incertidumbre de la localización en profundidad 
de la sismicidad en el límite septentrional de la región es mayor y hace difícil el poder estable-
cer de manera detallada las relaciones sismicidad – resistencia cortical. 

Figura 6-12. (a) Profundidad media de la TDF (promedio entre el modelo en tensión y el modelo en compre-
sión). La escala de colores representa el espesor de la TDF. La posición de los perfiles reológicos de la Figura 
6-11 también se muestra en esta figura. (b) Eventos símicos contenidos en el dominio frágil de la corteza (en 
amarillo) y los eventos contenidos en la TDF (en naranja). (c) Eventos sísmicos localizados en el dominio 
dúctil de la corteza (en rojo). El histograma de frecuencias absolutas muestra la distribución por profundi-
dades de eventos y el porcentaje total de eventos contenido en cada dominio reológico. 
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Modelo reológico y sismicidad

Considerando las tendencias regionales de la sismicidad y la resistencia de la corteza, se 
puede validar regionalmente el modelo reológico que se ha presentado anteriormente. La Fi-
gura 6-12a ilustra la profundidad media de la TDF entre el modelo en compresión y el modelo 
en tensión (isolíneas de profundidad) y lo que distan ambas superficies (según escala de color). 
Atendiendo a la profundidad de la TDF bajo tensión y compresión, se ha analizado la posición 
relativa de la sismicidad regional respecto a ambas superficies.

El histograma que acompaña a la Figura 6-12 ilustra la distribución de terremotos respecto 
a las dos transiciones, por profundidades. Este gráfico muestra que el ~42% de la sismicidad 
cortical está contenida en el dominio frágil de la corteza, mientras que un 41% se localiza en 
los dominios dúctiles. El 17% restante de la sismicidad se encuentra confinada en el intervalo 
definido por la zona de TDF. 

Por debajo de ella se observa un decaimiento exponencial en el número de eventos, que 
rara vez suceden en la corteza por debajo de los 20 km de profundidad. La excepcional con-
centración de terremotos alrededor de la TDF en una banda cuyo espesor medio es de tan solo 
1,6 km pone de manifiesto que la TDF puede estar jugando un papel importante en la partición 
y estratificación de la deformación. Una interpretación detallada de esta sugerencia y la inter-
vención de otros datos de la tesis se llevará a cabo en el apartado 7.2 de la discusión. Estos re-
sultados anuncian también que para el Arco de Gibraltar la capa sismogénica se extiende bajo  
la TDF, como ya ha sido sugerido en otras regiones (e.g., Lachenbruch y Sass, 1992; Zoback 
y Lachenbruch, 1992; Scholz, 2000), produciéndose terremotos en la parte más profunda de la 
corteza. Su posible origen también será objeto de análisis en la discusión.

6.5 RESULTADOS

A pesar de las limitaciones que existen en la localización de los terremotos y las inherentes 
al cálculo de las envolventes de resistencia, los resultados del modelo reológico presentado 
en este capítulo, permiten dar unas pautas generales sobre el comportamiento mecánico de la 
corteza y su relación con la sismicidad en el Arco de Gibraltar.

La profundidad de la TDF y la resistencia total de la corteza en el orógeno dependen fun-
damentalmente del flujo de calor. La resistencia total de la corteza es máxima en las proximi-
dades del Estrecho de Gibraltar (>2400 MPa km en tensión, >4800 MPa km en compresión) 
y se prolonga hacia el NE, bajo el Dominio Sudibérico (>1600 MPa km en tensión, >3200 
MPa km en compresión). En esta región de máxima resistencia de la corteza, la capa frágil 
alcanza los mayores espesores y la TDF profundiza hasta 11-12 km, para tensión y 9-10 km 
para compresión.

La profundidad de la TDF bajo Béticas y Rif aumenta progresivamente hacia el Oeste, con 
un gradiente suave, oblicuo a los márgenes del Mar de Alborán (desde 7 km hasta 10 km bajo 
tensión y desde 6 km hasta 9 km bajo un régimen compresivo). Desde los dominios emergidos 
del arco hasta el Mar de Alborán, la capa frágil de la corteza se adelgaza considerablemente, 
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alcanzando su espesor mínimo en la Cuenca Este de Alborán y su transición hacia la Cuenca 
Argelina (6-5 km para tensión y compresión). Esta región coincide con los máximos regiona-
les de flujo de calor superficial, y por tanto con un mínimo de resistencia total de la corteza 
(<600 MPa km en tensión y <1000 MPa km en compresión). 

La distribución en profundidad de la sismicidad cortical es tal que en torno al 60% de la 
sismicidad del orógeno está contenida en los dominios frágiles de la corteza. Los máximos de 
distribución en profundidad de los terremotos coinciden con la TDF (~17% entre la TDF en 
tensión y compresión) o quedan situados inmediatamente por encima, decreciendo de manera 
exponencial por debajo de ésta. La estratificación reológica del arco evidencia la existencia de 
sismicidad en los dominios dúctiles de la corteza. La mayor parte de estos eventos se localizan 
hacia techo de la capa dúctil de la corteza; pero existe un porcentaje (~5%) que se localiza en 
la corteza profunda, en dominios donde la corteza posee una resistencia extremadamente baja 
(< 10 MPa).
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7.1 INCIDENCIA DE LOS PROCESOS DE FUSIÓN PARCIAL

Ha sido ampliamente documentado que en aquellas regiones continentales en las que la 
deformación activa se produce en un contexto de engrosamiento cortical y alto flujo de calor, 
la corteza profunda puede alcanzar temperaturas elevadas, apropiadas para los procesos de 
fusión parcial (> 700-750ºC). Existen ejemplos de orógenos con frentes montañosos activos y 
procesos de extensión simultáneos que evidencian procesos actuales de fusión parcial en los 
niveles inferiores de la corteza; por ejemplo, en el Himalaya-Tibet (e.g., Nelson et al., 1996), 
en los Andes (e.g., Dorbath y Masson, 2000) y en la Cordillera Occidental Americana (e.g., 
Lewis et al., 2003). 

En estos casos la corteza profunda presenta sistemáticamente una reducción notable en las 
velocidades de las ondas sísmicas y un incremento en las medidas de conductividad eléctrica, 
además de variaciones de densidad dentro de la corteza. Cuando el volumen molar del fundido 
no supera el 10%, los efectos sobre las propiedades físicas de la corteza se traducen en una 
importante reducción de la Vp; mientras que el efecto sobre la densidad cortical es comparati-
vamente menor. Experimentalmente se ha demostrado también que aún cuando el volumen de 
fundido sea muy reducido (< 10%), la resistencia de la corteza disminuye drásticamente (e.g., 
Rosenberg y Handy, 2005).

7

DISCUSIÓN
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Estudios magnetotelúricos en la región de Béticas han puesto de manifiesto la presencia 
de cuerpos de alta conductividad en la corteza profunda, que han sido interpretados como 
elementos parcialmente fundidos o con una concentración alta de fluidos (Carbonell et al., 
1998; Pous et al., 1999). Los estudios de funciones receptoras también sugieren la existencia 
en Béticas orientales de fundidos en la parte alta de la corteza (Julià et al., 2005). Zappone et 
al. (2000), a partir de medidas directas de las propiedades físicas de algunas de las rocas más 
representativas del Dominio de Alborán, también sugirió tasas de fusión parcial entorno a 5-
7% en los niveles más profundos de la corteza de Béticas, para que fuesen compatibles con las 
bajas velocidades de las ondas sísmicas (Vp= 6,5 km s-1).

El modelo térmico desarrollado en esta tesis permite valorar los procesos de fusión parcial, 
una vez asumida una composición cortical modelo. De este modo se han podido delimitar las 
regiones con fusión parcial y el volumen de líquido presente en cada dominio fundido. Los 
resultados obtenidos en el Arco de Gibraltar se pueden extrapolar a otras regiones con una cor-
teza gruesa y un flujo de calor relativamente alto, donde la existencia de procesos actuales de 
fusión parcial en la parte baja de la corteza no han sido aún descritos. Estos procesos podrían 
tener lugar en aquellos márgenes y regiones continentales altamente extendidas (rifts amplios, 
s. Buck, 1991; Ruppel, 1995) donde exista un pronunciado engrosamiento cortical y un flujo 
de calor intermedio a alto. 

Los procesos de fusión parcial descritos pueden ser operativos, por ejemplo, en la región 
del Alto Atlas Occidental y el Atlas Medio, donde la combinación de espesor cortical (> 30-
35 km) y un adelgazamiento significativo del manto litosférico (flujo de calor >80mW m-2) 
puede ser responsable del volcanismo más reciente y de las principales elevaciones topográ-
ficas (Teixell et al., 2005; Missenard et al., 2006). A partir de la distribución de temperaturas 
estimada por estos autores para la corteza y el manto litosférico bajo el Atlas, se infiere que la 
corteza alcanza localmente temperaturas altas (800-950ºC), capaces de inducir fusión parcial 
de la corteza inferior. 

Del modelo térmico presentado en el Capítulo 5 se extrae que la temperatura de la Moho 
en el Arco de Gibraltar presenta diferencias superiores a 400ºC. Los mínimos de temperatura 
se localizan en la Cuenca Argelina (< 400ºC) y en la región occidental del Mar de Alborán, 
bajo el Estrecho de Gibraltar y la Cuenca Oeste de Alborán (< 500ºC), donde se localizan los 
mayores espesores de sedimentos (> 8 km) (Figura 7-1). La Moho alcanza su máxima tempe-
ratura (> 700ºC) bajo la región occidental de Béticas y el margen Norte de África. Estas dos 
regiones están conectadas mediante una zona de ~ 650ºC que discurre a través de la zona cen-
tral de Alborán. La distribución de los dominios de mayor temperatura coincide espacialmente 
con la posición de la provincia volcánica del SE peninsular (e.g., López-Ruiz et al., 2002) y 
con la mayor parte de los altos volcánicos submarinos conocidos en el Mar de Alborán (Comas 
et al., 1999) (Figura 7-1). Además, los máximos de temperatura coinciden con regiones que 
han experimentado un importante levantamiento tectónico desde el Mioceno terminal (e.g., 
Braga et al., 2003).
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La incidencia de los dominios fundidos sobre las propiedades físicas de la corteza profun-
da (Vp y densidad) y su posible contribución al levantamiento topográfico de la región serán 
discutidos a continuación. Para ello se considerarán exclusivamente los resultados obtenidos a 
partir del modelo de deshidratación de moscovita (Figura 5-20), ya que es considerado el más 
plausible a la luz de las observaciones de geología de superficie y geofísicas (cf. ap. 5.4). 

Figura 7-1. Temperatura en la Moho según la Figura 5-17d. La base topográfica está construida con el modelo 
digital de elevaciones SRTM (NASA-USGS) y la batimetría de GEBCO 1997 (IOC-IHO). La línea de trazo 
continuo blanco delimita la isobata de 2600 m como posible límite de la corteza oceánica en la Cuenca Arge-
lina. La isolínea de 700 ºC reproduce aproximadamente el límite de la región con fusión parcial a través de la 
reacción de deshidratación de la moscovita. Las rocas volcánicas aparecen representadas con trama oscura. 
CA: Cuenca Argelina; CEA: Cuenca Este de Alborán; COA: Cuenca Oeste de Alborán; CSA: Cuenca Sur de 
Alborán. Se indica también la posición de la vertical G2.

7.1.1 Sobre las propiedades sísmicas

Tal y como se ha demostrado ampliamente por datos experimentales, los procesos de fu-
sión parcial en la corteza modifican la velocidad de las ondas (e.g., Rivers y Carmichael, 1987; 
Johannes y Holtz, 1996). Según el modelo propuesto por Schmitz et al. (1997) la velocidad 
Vp en esas regiones puede ser estimada según el volumen de fundido (expresado mediante su 
fracción molar, XL):
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con

Esto es, la Vp de una corteza con presencia de fundido depende tanto de la Vp de la roca en estado 
sólido como de la Vp del fundido. Las escasas determinaciones experimentales de Vp en fundidos 
graníticos sugieren valores que oscilan entre 2,6-3,0 km s-1 (Rivers y Carmichael, 1987; Schmitz et 
al., 1997; Ferri et al., 2007). De acuerdo con los valores obtenidos por Rivers y Carmichael (1987) 
para un fundido de tipo andesítico en condiciones de profundidad y temperatura acordes con los 
estimados aquí para la corteza profunda, se ha tomado el valor intermedio de Vp

fundido = 2,775 ±0,05 
km s-1.

Se ha valorado la reducción de Vp para el caso de una vertical situada en Béticas centrales 
(geoterma G2, Figura 7-1, q0= 77,2 mW m-2) próxima a la intersección entre los dos perfiles de 
refracción de Banda et al. (1993). La columna de corteza considerada tiene un espesor de ~31 km 
y de acuerdo con los resultados presentados en esta tesis, en la parte baja de la corteza existe un 
dominio parcialmente fundido de 2 km de espesor (XL en la Moho= 12,4%). La Figura 7-2 muestra 
la variación de distintas Vp según la cantidad de fundido. Se infiere que en los dominios fundidos, 
independientemente de la Vp

sólido considerada, la Vp global varía linealmente con el volumen de 
fundido. Así para una Vp inicial de 6,6 km s-1, en los dominios fundidos, si XL= 10%, la Vp final 
sería de ~6,17 km s-1 (i.e., una reducción de ~ 6,5%). Inversamente, para que la velocidad en la parte 
más profunda de la corteza en Béticas tuviese la velocidad inferida por Banda et al. (1993) (Vp= 6,5 
km s-1) y con los volúmenes medios de fundido aquí obtenidos (XL= 6,2%), la Vp de las rocas no 
fundidas debería ser de ~6,75 km s-1 (i.e., un 3,7% mayor).

Si se calcula también para la vertical de G2 la velocidad global que tendría la corteza profun-
da comprendida entre la discontinuidad de 12 km (Banda et al., 1993) y la Moho (~31 km), se 
comprueba que la Vp neta de esta capa de corteza (~19 km de espesor) disminuye ligeramente con 
la cantidad de fundido (líneas discontinuas en la Figura 7-2). Así, para alcanzar valores como los 
estimados en el perfil de refracción, la Vp

sólido sería ~6,53 km s-1 (para XL~6%; i.e. una diferencia de 
0,5%).

De todo este análisis se deduce que para explicar las bajas velocidades (Vp) que caracterizan 
la corteza profunda en Béticas no basta con la presencia de dominios parcialmente fundidos (con 
tasas de fundido XL~ 6%), sino que hay que considerar además otros factores. A continuación se 
demostrará que la composición de esta corteza debe ser rica en sílice, distinta a una corteza inferior 
al uso (rica en rocas de composición máfica, como granulitas o incluso eclogitas en parte), como 
han sugerido en la región diversos autores (e.g., Banda et al., 1993; García-Dueñas et al., 1994).
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Figura 7-2. Variación de la Vp teórica en un dominio cortical con fundido (líneas continuas) e incidencia en la 
Vp promedio en la corteza profunda en Béticas (entre 12 y 31 km, líneas discontinuas) para diferentes valores 
de Vp

sólido. Se toma como ejemplo la vertical situada en G2 (cf. Figura 7-1 para localización), donde el do-
minio cortical con presencia de fundido tiene un espesor máximo de 2,05 km y la tasa de fusión (XL) parcial 
aumenta hacia la base de la corteza (XL= 12,4%; Vp

fundido =2,775 km s-1)

Se han recopilados datos de Vp para rocas de composición silícea (Christensen y Mooney, 
1995), comparables a las obtenidas en aquellas rocas de los niveles más profundos de algunas 
unidades del Dominio de Alborán (Zappone et al., 2000). Por comparación, se han tomado 
también valores para rocas adscritas normalmente a la corteza profunda, como las granulitas 
máficas y félsicas del catálogo de rocas de Christensen y Mooney (1995) (Figura 7-3a). De 
los anteriores autores se ha obtenido la variación de Vp con la profundidad y los parámetros 
de compresibilidad térmica (δVp/δT), cuyos valores aparecen resumidos en la Tabla 7-1. Con 
estos parámetros, se ha procedido a calcular la variación de Vp en la vertical de G2, según su 
geoterma (q0= 77,2 mW m-2). Para reproducir en esta vertical el perfil de velocidades de Banda 
et al. (1993) se estima que la corteza superior (hasta ~12 km de profundidad; Vp entre 5,4 y 
6,0 km s-1) podría estar formada por una combinación de rocas metapelíticas, entre las de una 
pizarra de Christensen y Mooney (1995) (81%) y las metapelitas que componen la Unidad de 
Veleta de Zappone et al. (2000) (19%) (Figura 7-3b).

Para la corteza profunda, por otro lado, en esta vertical la Vp= 6,5 km s-1 se puede obtener 
mediante la combinación de rocas de composición félsica (granulitas félsicas, 32%) y máfica 
(granulitas máficas, 68%) de Christensen y Mooney (1995) (Figura 7-3b). El primer tipo de 
roca tiene unas propiedades equiparables a las metapelitas (esquistos) de grado medio descri-
tas por estos mismos autores (Figura 7-3a). 
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Considerando estas composiciones promedio para la corteza profunda se ha procedido a 
evaluar en la vertical de G2 la modificación del perfil de Vp por efecto de la fusión parcial. 
Según el perfil de volumen de fusión parcial calculado en esta vertical (XL máxima= 12,4% en 
la Moho= 30,95 km; inicio de la fusión parcial= 28,9 km) y aplicando las ecuaciones [7-1] y 
[7-2], se obtiene una reducción máxima de Vp en la Moho de ~ 8,5%, respecto a la Vp prome-
dio de 6,5 km s-1 (Vp para la composición modelo disminuye en el dominio fundido desde 6,47 
a 5,95 km s-1) (líneas discontinuas en Figura 7-3b).

Dado que donde hay fusión cortical se obtiene una reducción máxima de la Vp en la base 
de la corteza, se puede sugerir que en estos dominios corticales serán regiones preferenciales 
para que se produzcan fenómenos de atenuación sísmica. La redistribución de los fundidos 
en los niveles más profundos de la corteza estará fundamentalmente controlada por la fábrica 
tectónica (i.e., la foliación) que hacia la base de la corteza cabe esperar que se desarrollará sub-
horizontal. Además, los niveles de la corteza parcialmente fundidos son dominios susceptibles 
de deformarse más fácilmente, por lo que en ellos se podrá localizar preferentemente la defor-
mación. Ambos factores contribuyen al desarrollo de la anisotropía sísmica (e.g., Holtzman 
et al., 2003). Atendiendo a la geometría de los dominios con presencia de fundidos en el Arco 
de Gibraltar (e.g., Figura 5-20) resultaría una anisotropía sísmica subparalela a la orientación 
general del orógeno. Estas hipótesis son consistentes con algunos de los modelos de tomogra-
fía, que muestran el desarrollo de fenómenos E-O de anisotropía sísmica en la Moho y hacia 
el techo del manto litosférico en Béticas orientales (e.g., Calvert et al., 2000a, 2000b; Serrano 
et al., 2005).

Figura 7-3. (a) Variación de las velocidades (Vp) con la profundidad para distintas rocas de composición compa-
rable a la sugerida para la corteza profunda bajo Béticas. (b) Perfil de velocidades teórico (según una posible 
combinación de rocas, tanto de corteza superior como profunda) capaz de reproducir el obtenido por Banda et al. 
(1993) en Béticas centrales (bandas verticales anchas). Se ilustra el caso de la vertical G2 (cf. Figura 7-1), mos-
trándose la variación de la Vp a través del dominio cortical fundido, donde la tasa de fusión aumenta linealmente 
y es máxima en la Moho (XL ~12%). Variaciones de Vp calculadas a partir de los datos de Christensen y Mooney 
(1995) (*) y Zappone et al. (2000) (**) (Tabla 7-1). 

Tabla 7-1. Medidas experimentales de propiedades sísmicas en rocas.

(1) Christensen y Mooney (1995); (2) Zappone et al. (2000). Profundidad (z) en km.

Roca Variación de Vp con la profundidad δVp/δT
[10-4 km s-1 ºC]

Metapelita
(Un. Veleta)

Vp (0 MPa) = 5,76
δVp/δP = 6,98 x10-4 km s-1 MPa (2) -4, 00 (��2)

Pizarra 6,00+ 0,014z- 4,42 x10-4 z2 + 4,06 x10-6 z3 (��1) -4,00 (��1)

Granulita máfica 6,70+ 0,014z- 5,86 x10-4 z2 + 5,67 x10-6 z3 (��1) -5,00 (1�)

Granulita félsica 6,26+ 0,013z- 5,42 x10-4 z2 + 5,23 x10-6 z3 (��1) -4,90 (��1)
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7.1.2 Sobre la densidad y la elevación

Los líquidos derivados de los procesos de fusión parcial, además de tener una Vp más baja 
que la roca de caja, son también menos densos. Aunque no existen muchas determinaciones 
experimentales de densidad de fundidos de composición granítica, se ha demostrado que ésta 
depende fundamentalmente de la composición, de los contenidos en agua y en elementos me-
nores como el flúor, boro y cloro (e.g., Rivers y Carmichael, 1987; Johannes y Holtz, 1996). 
De acuerdo con estos autores la densidad de un fundido de esta composición varía entre 2300-
2440 kg m-3 para T ~ 800-1000ºC y profundidades de ~ 10-20 km. En condiciones de fusión 
parcial, la densidad efectiva de una roca (ρef) está relacionada con la del fundido (ρfundido) y la 
de la roca en estado sólido (ρsólido): 

Figura 7-4. (a)Variación de la densidad efectiva teórica en un dominio cortical con fundido (líneas continuas) para 
diferentes tasas de fundido (XL en %) y valores de densidad de fundido, así como incidencia sobre la densidad 
global (líneas discontinuas) de una columna cortical de espesor ~31 km y densidad 2820 kg m-3 (en ausencia de 
fundido). Se ha escogido el caso de la columna de corteza representada por la vertical G2 (cf. Figura 7-1). El 
espesor del dominio con fundido en este caso es de 2,05 km. (b) Conversión a densidad de las Vp estimadas para 
una posible composición de la corteza en el Dominio de Alborán (cf. Figura 7-3b). Se ha aplicado la conversión 
no lineal de Vp-ρ de Christensen y Mooney (1995), sobre las Vp para diferentes litologías de estos autores (*) y 
de Zappone et al. (2000) (**) (cf. Figura 7-3b). A profundidades < 10 km se ha utilizado la conversión Vp-ρ de 
Gardner et al. (1974). ρfundido= 2370 kg m-3.

siendo XL el volumen molar de fundido. Tal y como se ilustra en la Figura 7-4a, la densidad del 
dominio fundido decrece linealmente según aumenta el volumen de fundido. En este diagrama 
se ilustra el caso de un dominio cuya densidad es igual al valor medio considerado en esta tesis 
para la corteza (ρsolido= 2820 kg m-3; ap. 5.2.3) según XL y con valores de ρfundido propios de fun-
didos graníticos (entre 2100-2500 kg m-3) (líneas continuas). Por ejemplo, para una densidad 
de fundido de 2300 kg m-3 y una tasa de fusión parcial del 10%, la densidad inicial de la roca 
se reduce hasta 2768 kg m-3 (~2% de reducción). Si esta variación de la densidad se compara 
con el conjunto de la corteza en la vertical de la geoterma G2 (líneas discontinuas en la Figura 
7-4a), representaría una densidad cortical global (para un espesor de ~31 km) de 2816 kg m-3, 
es decir la densidad total se reduciría tan sólo un 0,14%. 

Considerando los modelos de composición descritos previamente para la corteza superior 
y profunda en la vertical de la geoterma G2 (ap. 7.1.1), el perfil de Vp obtenido (Figura 7-3b) 
puede ser transformado en densidad mediante la conversión no lineal de Christensen y Mooney 
(1995) (cf. ap. 5.2.3). Para profundidades inferiores a 10 km se ha utilizado la conversión de 
Gardner et al. (1974) (cf. ap. 5.2.2). El perfil de densidades resultante, así como los efectos de 
la fusión parcial en el dominio profundo parcialmente fundido, se muestran en la Figura 7-4b. 
La densidad de fundido utilizada en este estudio para los cálculos regionales ha sido la de 2370 
kg m-3; valor promedio sugerido por Rivers y Carmichael (1987) y Johannes y Holtz (1996) para 
fundidos de composición granítica. Según la composición promedio estimada para la corteza 

[7-3]ρ ρ ρ ρef solido L fundido solidoX= + −( ) 
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profunda, este valor de densidad de fundido y según las condiciones de fusión y temperatura 
establecidas en la vertical G2, la densidad cortical se reduciría significativamente en la base 
de la corteza, en donde se alcanzaría una densidad de 2697 kg m-3 (4,3%, XL ~ 12%) (Figura 
7-4b).

La reducción de la densidad en los dominios fundidos lleva implícito un incremento local 
de la energía potencial gravitacional (EPG) de la litosfera, y por tanto una modificación de la 
elevación, así como del campo de esfuerzos local en cada columna litosférica (e.g., Houseman 
y England, 1986). Si se asume un modelo de isostasia local de tipo Airy, la diferencia de EPG 
entre una columna litosférica con un dominio cortical fundido y otra sin fundido, implica un 
incremento de la elevación topográfica (E) que es compensado por un ascenso de la astenos-
fera (con densidad ρa), según:

[7-4]ρ ρ ρsolido moho fundido ef moho fundido aZ Z Z Z E−( ) − −( ) + =    0

[7-5]E
X Z ZL moho fundido solido fundido

a

=
−( ) −( )

 
   ρ ρ

ρ

Sustituyendo el término ρef por la ecuación [7-3] y despejando, se obtiene:

Esta expresión ha sido utilizada para estimar los cambios de elevación topográfica para distin-
tos contrastes de densidad entre una corteza sólida (ρsólido) y un fundido (ρfundido).

Dado que los procesos de fusión parcial obtenidos en esta tesis se producen en un área 
de espesor cortical y flujo de calor sin grandes variaciones (27-32 km y ~85 mW m-2), se ha 
podido establecer una relación lineal entre el espesor del dominio con presencia de líquido gra-
nítico (Zmoho – Zfundido) y el volumen de fundido (XL). Para el caso de fusión por deshidratación 
de moscovita esta relación es del tipo:

Utilizando esta relación empírica, la Figura 7-5 ilustra como varía la elevación topográfi-
ca según el volumen de fundido y del contraste de densidad entre la corteza no fundida y los 
líquidos graníticos (ρsólido - ρfundido  desde 100 hasta 800 kg m-3). Para la densidad de fundido 
considerada (2370 kg m-3) este intervalo equivale a densidades corticales entre 2470 y 3170 kg 
m-3, respectivamente. Para la densidad cortical modelo, el contraste que habría que seguir en 
este diagrama sería por tanto 450 kg m-3. De acuerdo con las tasas de fusión estimadas en Béti-
cas orientales, este contraste de densidad resulta en una contribución máxima a la elevación de 
+20 m (XL ~7%), mientras que para el caso del Norte de África la contribución a la elevación 
resulta significativamente superior, +80 m (XL ~14%) (Figura 7-5). Por tanto, cabe plantearse 
si existe una relación entre los procesos de fusión parcial en la corteza profunda y la evolución 
más reciente de la superficie topográfica en el Arco de Gibraltar.

[7-6] ,Z Z Xmoho fundido L−( ) = 0 30314
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Contribución al levantamiento topográfico

Está ampliamente documentado que ha habido un importante levantamiento topográfico 
desde el Mioceno superior en la región SE de Béticas (e.g., Braga et al., 2003; Martín et al., 
2003). Entre los datos paleontológicos más recientes que pueden ser utilizados para comprobar 
la hipótesis anteriormente expuesta, destacan las terrazas marinas de edad Plio-Pleistoceno 
que quedan colgadas a distinta cota (e.g., Zazo, 1999).

Se ha llevado a cabo una revisión exhaustiva de todos los datos relativos a la posición, 
elevación y edad (tanto dataciones absolutas como asignación relativa) de las diversas terrazas 
marinas del Pleistoceno superior (sobre todo en los intervalos isotópicos 7a, 182 ka; 5e, 129 
ka; 5c, 98 ka y 5a, 83 ka; e.g., Raffi et al., 1993; Shackleton y Opdyke, 1973) que se han des-
crito en el SE peninsular, ya que suponen un conjunto de datos valiosísimos para poder estimar 
las tasas locales de ascenso topográfico en la región costera. Esta población de datos ha sido 
recopilada de las siguientes fuentes: para el litoral de Málaga (desde Marbella hasta el Rincón 
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Figura 7-5. Incidencia del volumen de fundido (por deshidratación de moscovita) en la elevación como función 
del contraste de densidades (kg m-3). El gráfico está construido según una geoterma calculada para un flujo de 
calor medio de 83 mW m-2 y utilizando la ecuación [7-6]. Se muestran la contribución a la elevación de los 
máximos volúmenes de fusión promedio obtenidos en Béticas y Norte de África.
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de la Victoria) (Brückner y Radtke, 1986; Lario et al., 1993; Zazo et al., 1999); para la región 
de Campo de Dalías hasta Cabo de Gata (Hillaire-Marcel et al., 1986; Somoza et al., 1987) y 
para el litoral del levante almeriense y el murciano, desde Mojácar hasta Cabo Palos (Stearns 
y Thurber, 1965; Somoza et al., 1987; Causse et al., 1993; Goy et al., 1993).

La elevación del nivel del mar para cada uno de los intervalos de nivel del mar alto (“hig-
hstand”) considerados, podría tomarse de la variación global del nivel del mar propuesta por 
Lambeck y Chappell (2001). No obstante, dado que por su carácter parcialmente restringido 
el Mediterráneo parece haber tenido otros valores de nivel del mar en este intervalo de tiempo 
(~182-83 ka), se ha optado por seguir las elevaciones absolutas sugeridas por Zazo (1999). 

Las tasas de levantamiento local mostradas aquí se circunscriben al estadio 5c (ca. 97,65 
± 5,3 ka) (Tabla 7-2). Teniendo en cuenta que para este intervalo de “highstand”, Zazo (1999) 
sugiere un paleo-nivel del mar de 0 m, la expresión utilizada comúnmente para estimar tasas 
de levantamiento en terrazas marinas (Burbank y Anderson, 2001) se simplifica a:

[7-7]T m ka elevacion actual m edad ka( / ) ( ) / ( )=

Localidad Lat. Long. Elev. Paleo
n.m.

Tasa lev.
(cm ka-1) Referencia Fauna/material

R. de la Victoria 36,71 -4,29 2,5 0 m 2,5 Zazo et al. (1999) Estalagmita
R. Almoladeras 36,83 -2,30 8,0 0 m 8,2 Hillaire-Marcel et al. (1986) Strombus bub.
Mojácar 37,13 -1,83 5,0 0 m 5,1 Goy et al. (1986) Strombus bub.
Terreros 37,30 -1,72 3,0 0 m 3,1 Goy et al. (1993) Strombus bub.

Tabla 7-2. Terrazas marinas del estadio isotópico 5c (ca. 97,65 ka) en el SE de Béticas

Las tasas de levantamiento local a lo largo del litoral desde Málaga hasta Murcia durante 
el estadio 5c, evidencian una tendencia en la elevación regional con un máximo en el entorno 
de Almería (~8 cm ka-1), disminuyendo tanto hacia Málaga (~2,5 cm ka-1) como hacia Murcia 
(~3 cm ka-1), dónde incluso pueden encontrarse terrazas de esta edad bajo el nivel del mar. 
Esta tendencia en su elevación actual, así como en las tasas de levantamiento finitas que se 
calculan, presenta un máximo coincidente con las regiones en las que la corteza profunda se 
encuentra parcialmente fundida (Figura 7-6). Se corrobora por tanto que los procesos de fusión 
parcial han podido contribuir a la evolución reciente del relieve en (al menos) la región costera 
del SE de Béticas.
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7.1.3 Interacción entre fundidos y fallas corticales

Desde la región oriental de Béticas, hasta la de Alhoceima, pasando por la cresta de Albo-
rán, discurre un importante sistema de fallas de salto en dirección (cf. ap. 2-3). En otras regio-
nes con deformación activa en fallas de este porte se discute su prolongación en profundidad y 
si llegan a afectar a los niveles más profundos de la corteza (e.g., Henstock et al., 1997; Wilson 
et al., 2004). En la región de estudio podría sugerirse que la deformación asociada se extiende 
hasta la corteza profunda. 

Este sistema de fallas coincide en la vertical con algunas de las regiones con fusión parcial 
en la corteza profunda, por lo que la zona de falla podría actuar como un canal permeable 
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Figura 7-6. (a) Perfiles seriados E-O y espaciados 0,1º en latitud, a lo largo del margen Norte de Alborán. La 
línea discontinua marca el límite del dominio cortical fundido por deshidratación de la moscovita. (b) Perfiles 
topográficos filtrados para bajas longitudes de onda (< 20 km) y tasas de levantamiento estimadas a partir de 
los datos de terrazas marinas del estadio isotópico 5c (ca. 97,65 ± 5,3 ka) (Tabla 7-2). Las terrazas han sido 
proyectadas. (c) Contribución al levantamiento topográfico de los volúmenes de fusión producidos a través 
de la deshidratación de la moscovita, ecuación [7-6], ρfundido= 2370 kg m-3. 
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a favor del cual se produzca inyección de fundidos y/o migración fluidos hacia zonas más 
someras. Cualquiera de estos procesos actuaría sobre la zona de falla lubricándola y redu-
ciendo su resistencia, por lo que podría haber “creep” asísmico en alguno de sus segmentos 
más profundos. De ser cierta esta sugerencia, habría una importante partición en el modo de 
deformación a lo largo del sistema de falla y la distribución de la sismicidad se podría ver in-
terrumpida en los segmentos lubricados por fundidos y/o fluidos. La distribución general de la 
sismicidad avala esta interpretación preliminar, dado que se muestra especialmente dispersa en 
las regiones con fusión y los terremotos de magnitud (Md) >3 suelen localizarse fuera de estos 
dominios corticales (cf. ap. 3.2). 

7.2 CONDICIONANTES DE LA SISMICIDAD

La densidad de eventos sísmicos en la corteza evidencia una concentración preferencial 
de terremotos en Béticas centrales y en la región de Alhoceima. Comparando la densidad de 
eventos sísmicos con los resultados del modelo térmico y reológico (utilizando la temperatura 
en la Moho como referencia del estado térmico de la corteza y la resistencia bajo un régimen 
compresivo, Figura 7-7) se observa que existe una buena correlación entre máximos de sismi-
cidad, temperatura y resistencia de la corteza. La máxima densidad de terremotos se localiza 
en regiones donde la temperatura en la base de la corteza oscila entre 550-700ºC. Hacia las 
regiones con una Moho más fría la sismicidad disminuye o desaparece. Análogamente, en 
regiones donde la base de la corteza supera los 700ºC, la densidad de terremotos disminuye 
notablemente. Atendiendo a la resistencia total de la corteza se observa que la sismicidad 
tiende a concentrarse en dos dominios de los márgenes, donde la resistencia de la corteza es 
intermedia (1600-3600 MPa km). 

Todo ello apunta hacia el hecho de que la distribución espacial de la sismicidad cortical en 
el Arco de Gibraltar puede estar condicionada por el espesor de la corteza y su distribución de 
temperaturas, y por ende de la resistencia global de la corteza. En general los dominios fríos 
de corteza presentan una escasa sismicidad, bien porque la corteza es demasiado delgada y su 
resistencia muy baja, de modo que no se favorecen los mecanismos de deformación frágil; o 
bien porque la corteza es gruesa y fría y por tanto tan resistente (>3600 MPa km) que no abun-
dan los procesos de fractura y ruptura con terremotos. 

7.2.1 Temperatura y sismicidad

Algunos autores han sugerido la existencia de una correlación entre la capa sismogénica 
(Ts) y un cierto valor de temperatura. Por ejemplo, Chen y Molnar (1983) y Scholz (1990) su-
gieren que en regiones continentales la isoterma de 350 ±100ºC representa el muro de la capa 
sismogénica. De acuerdo con la estructura térmica calculada en este estudio, es difícil definir 
para todo el arco una isoterma concreta como límite de la capa sismogénica. Considerando la 
capa sismogénica como aquella que agrupa el 95% de la sismicidad, se encuentra que la isoter-
ma correspondiente sucede a profundidades variables (cf. Figura 6-11): 200 ºC en el Dominio 
Sudibérico (R1, ~9,5 km); 350 ºC en el margen Norte de Alborán (R2, ~10 km), 380 ºC en 
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Figura 7-7. (a) Mapa de temperatura de la Moho y densidad de terremotos (número de eventos/100 km2). (b) 
Resistencia total (en compresión) de la corteza (MPa km) y densidad de terremotos. Las líneas marcan la 
posición de las secciones mostradas en la Figura 7-9. La estrella indica la localización de la serie de Iznájar 
(Figura 7-10).
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la Cuenca Oeste de Alborán (R3, ~12 km) y 470ºC en la región de Alhoceima (R4, ~17 km). 
Para valorar en la región el espesor de la capa sismogénica mediante un límite térmico, se ha 
procedido a comparar la distribución de la sismicidad respecto a tres isotermas maestras que 
cubren ese intervalo (250ºC, 350ºC y 450ºC) (Figura 7-8). 

La isoterma de 250ºC varía en profundidad desde un máximo de 12-14 km, bajo el Domi-
nio Sudibérico y el Estrecho de Gibraltar, hasta un mínimo de 6 km bajo la Cuenca Argelina 
y la Cuenca Este de Alborán (Figura 7-8a). Esta superficie, define un volumen de corteza que 
contiene el 65% de la sismicidad cortical. La mayor parte de la sismicidad que contiene esta 
capa, corresponde a los eventos sísmicos localizados en Béticas centrales (Figura 7-8b).

La isoterma promedio de 350ºC varía entre 22 km, bajo el Estrecho de Gibraltar y 8-9 
km de profundidad en la Cuenca Argelina y la Cuenca Este de Alborán (Figura 7-8c). Bajo 
el Dominio Sudibérico esta superficie oscila entre 18-20 km. El 86% de la sismicidad de la 
región queda así contenida en la capa sobre esta superficie. La sismicidad que queda bajo esta 
superficie corresponde fundamentalmente a los eventos asociados a las series sísmicas regis-
tradas a lo largo del margen Norte de Alborán (e.g., Adra 1993-94) y Alhoceima (1994, 2004) 
(Figura 7-8d). 

Cuando se emplea por el contrario el límite térmico de 450ºC, el 95% de la sismicidad que-
da contenida en la corteza suprayacente. La superficie definida por esta isoterma oscila entre 
profundidades de 30 km y 12 km (Figura 7-8e). Los terremotos que quedan más profundos que 
esta isoterma están fundamentalmente restringidos a eventos aislados en la Cuenca de Granada 
y alrededores, y el margen Norte de Alborán (en 36,5ºO y 3ºO - 4ºO) (Figura 7-8f). De este 
análisis se deduce que para el Arco de Gibraltar la isoterma de 450ºC puede representar una 
aproximación válida para definir la capa sismogénica.

7.2.2 Estratificación reológica

Como se mostraba en el Capítulo 6 (cf. Figura 6-11), los máximos de distribución de la 
sismicidad cortical en profundidad se ajustan a los máximos de resistencia de la corteza y por 
tanto con la profundidad de la TDF. De esta comparativa se deduce por tanto que un importan-
te porcentaje de la sismicidad cortical se ubica en la TDF (17%), mientras que el resto de los 
eventos símicos se distribuyen en la parte inferior del dominio frágil (42%) y hacia el techo 
del dúctil (41%). 

De la distribución general de la sismicidad en profundidad se deduce que un 2,3% de la 
sismicidad se localiza en el primer kilómetro de la corteza y un 3,6% en los dos primeros ki-
lómetros. Atendiendo a estos datos, se puede considerar que la corteza sismogénica comienza 
a 1-2 km de profundidad. De acuerdo con el modelo reológico elaborado en este trabajo, a esa 

Figura 7-8. Profundidad de las isotermas (a) 250ºC, (c) 350ºC y (e) 450ºC, comparándose con la profundidad de 
los focos sísmicos respecto a estas temperaturas (b, d, f). Los eventos coloreados en amarillo son más someros 
que la isoterma considerada en cada caso, los rojos son más profundos.
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profundidad y para un contexto en compresión, la resistencia cortical es de ~50 MPa. Luego, 
si la corteza es sismogénica desde este umbral de resistencia hasta que alcanza la TDF, debe de 
comportarse de manera semejante bajo la TDF hasta que la resistencia decae bajo este umbral. 
En este caso los mecanismos de deformación dominantes serán de tipo dúctil. El espesor de 
corteza dentro del dominio dúctil con una resistencia equivalente a la del domino frágil sismo-
génico (~50 MPa) es con diferencia mucho menor, dado que la resistencia bajo la TDF decae 
según una ley exponencial. Esta observación es consistente con la disminución exponencial de 
la sismicidad descrita bajo la TDF (cf. ap. 6.4, Figura 6-12) y apoya la sugerencia realizada por 
otros autores de que la TDF no representa la base de la capa sismogénica (e.g., Willingshofer 
y Cloetingh, 2003; Chen y Yang, 2004).

Para analizar la variación en profundidad de la resistencia de la corteza se han realizado 
diversas secciones corticales en las que el modelo reológico se combina con la distribución de 
la sismicidad en el entorno de cada sección (Figura 7-9). En estas secciones se puede observar 
como los dominios corticales con resistencia superior a 50 MPa se extienden varios kilómetros 
(3-5 km) bajo la TDF. La sismicidad proyectada en ambas secciones corticales se localiza no 
sólo en el dominio cortical frágil, sino que se extiende a los dominios dúctiles. 

En estas secciones se observa además que las regiones donde la resistencia de la corteza 
es inferior a 50 MPa, la sismicidad desaparece o se reduce notablemente. Estos dominios, 
con deformación frágil y dúctil estimada, delimitan un núcleo de alta resistencia dentro de la 
corteza. Analizando la población de eventos sísmicos del arco que quedan contenidos en estos 
dominios de mayor resistencia, se observa que más del 75% de la sismicidad cortical se desa-
rrolla en su seno. Por tanto, se puede concluir que un valor de resistencia >50 MPa delimita 
razonablemente bien los dominios potencialmente sismogénicos en el Arco de Gibraltar.

El desarrollo y origen del importante número de eventos sísmicos localizados muy por 
debajo de la TDF requiere de una discusión separada. Algunos de estos eventos se nuclean in-
cluso en regiones de la corteza profunda donde la resistencia cortical es inferior a 10 MPa. Son 
eventos fundamentalmente aislados, aunque algunos aparecen asociados a enjambres sísmicos 
que traspasan la transición dúctil-frágil y alcanzan dominios de muy baja resistencia dentro de 
la corteza profunda (cf. Figura 7-9a). 

En las regiones más profundas de la corteza existe un 5% de la sismicidad cortical que se 
encuentra distribuido de manera dispersa, a modo de eventos aislados. Esta sismicidad podría 
desarrollarse en dominios con un contenido bajo en fluidos, constituyendo parches resistentes 
dentro de la corteza. Bajo estas condiciones de alta presión-alta temperatura, puede producirse 
fracturación si la velocidad de deformación aumenta súbitamente. Este aumento puede produ-
cirse en relación con terremotos de gran magnitud nucleados en capas superiores de la corteza 
(e.g., Lund et al., 2004).

El modelo reológico que aquí se presenta es un modelo estacionario que predice el 
comportamiento reológico de la corteza para grandes intervalos de tiempo (“long-term rheology”). 
No obstante, la distribución de la sismicidad presenta desviaciones locales respecto al patrón 
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predicho por el modelo reológico (con velocidades de deformación del orden de 10-14 a 10-16 s-1); 
como por ejemplo, enjambres de terremotos que cortan la TDF y se introducen directamente 
en los dominios corticales dúctiles. Este hecho se puede explicar en términos de lo que se 
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Figura 7-9. Secciones corticales que ilustran la resistencia de la corteza para un modelo en compresión y la 
distribución de la sismicidad en el entorno de la sección: (a) sección E-O y (b) sección N-S. La posición de 
los perfiles queda recogida en la Figura 7-7. La topografía (línea amarilla) aparece indicada con una escala 
exagerada en la parte superior de cada sección. La línea roja delimita el espesor de sedimentos. La posición 
de la TDF está indicada con una línea discontinua. Los terremotos han sido proyectados desde una banda de 
20 km centrada en cada sección.
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conoce como “short-term rheology”, en el que se consideran variaciones instantáneas (10-100 
años) de las características reológicas de la corteza en relación, por ejemplo, con un terremoto 
de magnitud intermedia o alta.

El desplazamiento de una falla durante un terremoto de estas características (Mw > 3) puede 
causar un aumento súbito de los esfuerzos diferenciales y de las velocidades de deformación 
en las regiones próximas a la terminación inferior de la falla (Ellis y Stöckhert, 2004). Este te-
rremoto en la corteza superior conlleva un desplazamiento transitorio de la TDF y la aparición 
de un dominio con alta velocidad de deformación que se propaga hacia la base de la corteza. 
Según estos autores este efecto permanece en la corteza profunda (supuestamente dúctil) entre 
10 y 100 años. Los modelos desarrollados por estos autores demuestran que una velocidad de 
deformación que aumente localmente hasta 10-13 s-1 (para un flujo de calor promedio de 70-90 
mW m-2), puede inducir una profundización transitoria de la TDF de hasta 5 km y un incre-
mento local de la resistencia total de la corteza de más de 2000 MPa km (cf. Figura 3 de Ellis 
y Stöckhert, 2004). En consecuencia, las réplicas de un evento principal podrían desarrollarse 
bajo la TDF, en dominios que se encuentran usualmente bajo condiciones de deformación dú-
ctil y donde la corteza posee una baja resistencia. Otra consecuencia interesante de este estudio 
es que bajo la terminación inferior de la falla primigenia, la perturbación en la velocidad de 
deformación puede mantenerse periodos de tiempo suficientemente largos (≤ 100 años).

Para comprobar esta sugerencia se ha escogido la serie sísmica de Iznájar (1998), que es 
una de las principales series sísmicas de Béticas centrales durante la cual se llegaron a registrar 
más de 2500 eventos en un periodo de 17 días, con tres eventos principales de Mw = 3,5; 3,6 
y 3,8 (cf. Figura 3-5). Su localización, al Oeste de la Cuenca de Granada, en una región sin 
grandes variaciones de espesor cortical (31-32 km), flujo de calor intermedio (60 mW m-2) y 
sin precedentes de eventos sísmicos significativos (de Mw > 3), la hacen idónea para validar 
esta hipótesis. La distribución en profundidad de la sismicidad registrada en los meses previos 
al inicio de la serie (01/1992-01/1998) sigue una función Gaussiana cuya media es 7,4 ±1,6 km 
(Figura 7-10). Durante los días que duró la serie (11 a 28/04/1998) la profundidad media de 
la sismicidad aumentó hasta 10,8 ±2,3 km. Con posterioridad a la serie sísmica la sismicidad 
en la región (2000-2004) sigue centrada en una profundidad parecida o ligeramente superior 
(11,2 ±2,8 km). Atendiendo al modelo de Ellis y Stöckhert (2004), la variación en la profundi-
dad media de la sismicidad puede obedecer a la persistencia de una perturbación local origina-
da por los primeros eventos de mayor magnitud, permitiendo que la velocidad de deformación 
sea lo suficientemente alta en los 5 años posteriores como para que descienda la TDF y puedan 
nuclearse terremotos a profundidades mayores a las de la TDF primigenia (9,8 ±1 km) (Figura 
7-10). Este bien podría ser el caso de otras regiones del Arco de Gibraltar en los que la serie 
sísmica se prolonga desde la TDF hasta la corteza profunda.

Este podría ser el caso de la región de Alhoceima, donde la sismicidad se distribuye en 
profundidad sin un patrón claro y abundan los eventos situados bajo la TDF (cf. Figura 6-11d). 
La repetición de terremotos de magnitud (Mw) superior a 5,5, con intervalos de recurrencia relati-
vamente cortos (<10 años), puede promover una perturbación continua de la velocidad de defor-
mación, permitiendo la propagación de terremotos posteriores hacia la corteza más profunda.
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Se podría sugerir que estas perturbaciones en la velocidad de deformación se propagan 
incluso hasta el manto, aumentando su resistencia y generando terremotos en la parte alta del 
manto litosférico. De hecho, es común que la sismicidad en el manto más somero se localiza 
bajo las regiones corticales con una mayor densidad de terremotos, por lo que la sismicidad 
en ambos niveles podría estar interconectada. Este puede ser el caso de las series sísmicas 
situadas en los márgenes de Alborán (e.g., Alhoceima y Adra), por que al tener una corteza 
delgada (18-20 km) las perturbaciones en la velocidad de deformación pueden alcanzar más 
fácilmente el manto.

7.2.3 Papel de la TDF en la deformación actual

La orientación y estructura interna de las principales elevaciones montañosas en Béticas 
centrales están condicionadas por el desarrollo de grandes pliegues anticlinales de orientación 
E-O, que han elevado la región desde el Mioceno superior hasta la actualidad (e.g., Martí-
nez-Martínez et al., 2004). La presencia de fallas activas junto con diversas observaciones 
geomorfológicas en Béticas, apoyan la idea de un prolongado evento de levantamiento tec-
tónico acompañado de un descenso eustático del nivel del mar (Sanz de Galdeano y López-
Garrido, 1999; Giménez et al., 2000; Braga et al., 2003; Silva et al., 2003; Stokes y Mather, 
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Figura 7-10. Distribución de la sismicidad en la región de la serie de Iznájar (1998) (ver localización en Figura 
7-7). Se ha seleccionado aquellos eventos con Md > 2,5; mostrándose su distribución espacial en planta y 
debajo su distribución en profundidad. (a) Terremotos en la región de la serie de Iznájar entre 1992 y 1998. 
(b) Distribución de terremotos de la serie sísmica durante el mes de abril de 1998. Se indican los mecanismos 
focales de los eventos principales de la serie. (c) Distribución de la sismicidad en la región entre 2000 y 2004. 
El tamaño de los círculos es proporcional a la magnitud de terremoto.
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2003; Zazo et al., 2003 y referencias incluidas). En la región oriental de Béticas se localiza 
además un importante sistema de fallas de salto en dirección con componente izquierda que ha 
sido activo desde el Neógeno (Mioceno medio) (e.g., Bousquet, 1979; Montenat et al., 1987; 
Weijermars, 1987; de Larouzière et al., 1988; Bourgois et al., 1992; Watts et al., 1993; Martí-
nez-Díaz, 2002; Masana et al., 2004). Este sistema continúa con las fallas que limitan la cresta 
de Alborán y se puede seguir en el margen emergido meridional, en el Rif oriental.

La topografía en Béticas centrales y orientales exhibe bandas estrechas de elevadas pen-
dientes (15-16%) y orientación ONO-ESE a NO-SE. Estas zonas coinciden en general con 
las pendientes occidentales de las principales elevaciones montañosas (Figura 7-11a). Las 
observaciones de campo confirman que corresponden con escarpes de fallas recientes, aso-
ciados a sistemas de fallas normales de alto ángulo que buzan con componente Oeste (e.g., 
García-Dueñas et al., 1992; Sanz de Galdeano y López-Garrido, 1999; Muñoz et al., 2002; 
Galindo-Zaldívar et al., 2003; Martínez-Díaz y Hernández-Enrile, 2004; Reicherter y Peters, 
2005). La prolongación en profundidad de estas fallas se desconoce en la mayoría de los casos; 
pero podrían ser fallas lístricas o superficies planas con alto buzamiento. Se ha observado que 
muchos de los agrupamientos espaciales de terremotos y algunas series sísmicas se localizan 
en el dominio cortical frágil, inmediatamente delante de los principales escarpes topográficos 
(Figura 7-11b). Estos agrupamientos parecen dibujar la prolongación en profundidad del seg-
mento sismogénico de las estructuras observadas en superficie, constituyendo superficies de 
falla con un buzamiento elevado (Figura 7-9a). Los sistemas de fallas normales que configuran 
la vertiente occidental de las principales elevaciones montañosas probablemente converjan en 
profundidad hacia la zona de TDF, dando lugar a una geometría de bloques basculados en la 
corteza superior (Figura 7-12). 

Estas observaciones permiten sugerir que la TDF constituye un horizonte ligeramente bu-
zante al NO hacia el que se desarrollan sistemas coalescentes de fallas sismogénicas. Esta 
interpretación explicaría así la naturaleza somera de los terremotos corticales en Béticas y 
a lo largo del margen Norte de Alborán. Los grandes pliegues E-O que se desarrollan en el 
Dominio de Alborán probablemente se atenúen también en la TDF. La alta concentración de 
eventos sísmicos que se registra en esta zona (17%) refuerza esta interpretación de la TDF, 
como una zona preferente de localización de la deformación, constituyendo un horizonte in-
tra-cortical de despegue y desacoplamiento (e.g., McKenzie y Jackson, 1983; Regenauer-Lieb 
et al., 2006). Las fallas normales que se desarrollan sobre la TDF compartimentan la corteza 
superior en bloques que, favorecidos por la baja resistencia de la corteza profunda, basculan, 
condicionando la evolución más reciente del relieve en Béticas. Estos bloques corticales han 
experimentado una rotación variable, mediante un eje vertical, en los tiempos más recientes 
(Plioceno y Cuaternario), tal y como sugieren los datos paleomagnéticos (e.g., Mattei et al., 
2006).

Por otra parte, las variaciones laterales de resistencia es un factor adicional que puede influir 
en el desarrollo de fallas de salto en dirección en la corteza (Roy y Royden, 2000). Las fuertes 
variaciones de resistencia total de la corteza que tienen lugar a través de Béticas orientales y 
hacia la Cuenca Argelina, combinado con la convergencia NO-SE entre África y Eurasia, son 
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Figura 7-11. (a) Análisis de pendientes de la topografía y batimetría de Béticas en el margen Norte del Mar de 
Alborán filtrada para longitudes de onda inferiores a 5 km. (b) Distribución de la sismicidad en el dominio 
cortical frágil. Las principales estructuras clasificadas de acuerdo con su edad relativa han sido incluidas en 
el mapa. La geología ha sido simplificada de Martínez-Martínez et al. (2002) para las regiones emergidas y 
de Comas et al. (1999) y Gràcia et al. (2006) para las regiones sumergidas. CA: Cuenca Argelina; Cuenca 
Este de Alborán; CN: Cuencas Neógenas; COA: Cuenca Oeste de Alborán; DAlb: Dominio de Alborán; CM: 
Cuenca de Málaga. Los pelos de las fallas sólo indican sentido de buzamiento del plano de falla.

condiciones suficientes para que en esta región se produzca una concentración preferencial de 
esfuerzos y se desarrollen zonas de cizalla transpresivas. La deformación en estas zonas puede 
concentrarse, generando segmentos mayores de fallas de salto en dirección izquierdo. Este tipo 
de procesos han sido descritos en otras regiones orogénicas, como la falla de salto en dirección 
de Altyn Tagh en el Himalaya (e.g., Vilotte et al., 1984; England y Houseman, 1985).
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7.2.4 Flujo dúctil en la corteza profunda

La estratificación reológica de la corteza ayuda a interpretar otras características generales 
del Arco de Gibraltar, como su topografía. Al contrario que en otras regiones orogénicas, las 
principales elevaciones montañosas están alejadas del frente orogénico, trascendiendo y ex-
tendiéndose más al Norte de la traza del cabalgamiento de Gibraltar en Béticas centrales. En 
esa región se encuentra una corteza profunda muy poco resistente (<10 MPa, cf. Figura 7-9), 
con características que permiten el flujo dúctil (Block y Royden, 1990) desde los dominios 
corticales más adelgazados (en el Mar de Alborán) hacia la regiones emergidas (Béticas y 
Rif). Este flujo promovería un engrosamiento cortical y el ascenso de la superficie topográfica 
(Martínez-Martínez et al., 2004). 

Según la dirección de flujo sugerida (hacia el NO), este proceso alcanzaría la región corti-
cal del Macizo Ibérico. Aquí la corteza profunda tiene características de corteza inferior (e.g., 
Fernàndez et al., 2004) y al tener mayor resistencia, podría constituir una barrera al avance del 
flujo cortical. Según esta sugerencia, la ausencia de una corteza de estas características bajo 
el Arco de Gibraltar acentuaría el desarrollo tanto de un bulbo cortical y como de un levanta-
miento de la superficie topográfica.

El fuerte contraste de resistencia entre la corteza profunda y el techo del manto litosférico 
puede favorecer también un desacoplamiento mecánico entre corteza y manto. Este proceso se 
verá acentuado en aquellas regiones del Arco de Gibraltar con presencia de fundidos, erigién-
dose como zonas de desacoplamiento preferente entre corteza y manto, o de delaminación de 
la corteza inferior (e.g., Beaumont et al., 2004). 

7.3 ROTACIÓN DE ESFUERZOS

Los arcos orogénicos con procesos de deformación activa suelen estar caracterizados por 
un patrón radial de esfuerzos, donde el esfuerzo horizontal máximo (SHmax) se dispone perpen-
dicular a la dirección del orógeno. Este patrón de esfuerzos se ha descrito en los Alpes (e.g., 
Delacou et al., 2004; Kastrup et al., 2004; Jiménez-Munt et al., 2005; Selverstone, 2005), 
los Cárpatos (e.g., Bada et al., 1998; Kóvac et al., 2002), la región del Tibet-Himalaya (e.g., 
England y Houseman, 1986; Houseman y England, 1993; England y Molnar, 2005), los An-
des (e.g., Coblentz y Richardson, 1996; Meijer et al., 1997; Khazaradze y Klotz, 2003) y el 

Figura 7-12. Estructura, sismicidad y estratificación reológica de la corteza en Béticas centrales y el margen Norte 
del Mar de Alborán. La localización de cada una de las secciones se indica en el mapa adjunto. La geología de 
superficie ha sido simplificada de la Figura 7-11. Se ha proyectado la sismicidad (Md > 2) situada en una banda 
de 30 km de ancho centrada en cada sección. Además se ha incluido un histograma de frecuencias relativas para 
la distribución en profundidad de la sismicidad en cada sección. La orientación de las secciones (OSO-ENE) ha 
sido escogida paralela a la dirección de extensión inferida a partir de las observaciones geológicas sobre fallas 
activas en superficie. El modelo digital de elevaciones se ha construido combinando la base SRTM (USGS-
NASA) y GEBCO (IOC-IHO). Sobre la topografía se han superpuesto los valores de pendiente (en %) con un 
espaciado horizontal de 5 km. CA: Cuenca Argelina; CG: Cuenca de Granada; CM: Cuenca de Málaga; DA: 
Dominio de Alborán.
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Arco Helénico (e.g., Jackson y McKenzie, 1988; Mercier et al., 1989; Jackson, 1994; Cocard 
et al., 1999). Frente a éstos, el Arco de Gibraltar exhibe un patrón regional de esfuerzos con 
la impronta de la convergencia entre las placas Africana y Euroasiática. No obstante, se ob-
servan desviaciones, de distinta magnitud y sentido, del patrón actual de esfuerzos respecto al 
impuesto por la convergencia de placas. 

Para valorar las rotaciones del patrón de esfuerzos, se ha considerado la orientación de 
SHmax respecto a la orientación del vector de convergencia África-Eurasia predicho por el mo-
delo NUVEL-1A (DeMets et al., 1994). Según este modelo, el vector de convergencia África 
respecto a Europa en un punto centrado en la región de estudio (4ºO, 36ºN) tiene un azimut 
134º y un error medio de ±15º. Considerando este valor como valor promedio para el Arco de 
Gibraltar (min:120º, max:145º), se ha calculado la desviación del campo de esfuerzos local 
respecto a NUVEL-1A. La Figura 7-13 se ha construido a partir del mapa sintético del estado 
de esfuerzos en el Arco de Gibraltar (cf. Capítulo 4, Figura 4-11), eliminando aquellos indica-
dores obtenidos a partir de datos aislados de calidad C (FM-14, FM-15, FM-22, FM-25, FM-26, 
W-11). El ángulo que forma SHmax con el vector definido por NUVEL-1A está anotado en cada 
indicador en el interior de un círculo (Figura 7-13) y los valores se recogen en la Tabla 7-3.

De acuerdo con los criterios del WSM (Zoback, 1992) la orientación de SHmax posee un 
rango de error variable según la calidad: de hasta ±15º para los indicadores de calidad A y B, y 
hasta ±25º para los indicadores de calidad C. Teniendo en cuenta la incertidumbre máxima que 
puede tener asociada cada medida y el error intrínseco para NUVEL-1A estimado por DeMets 
et al. (1994) (±15º), se ha establecido una escala semi-cuantitativa para valorar la magnitud de 
las rotaciones del campo de esfuerzos. De esta manera, desviaciones ≤ 15º no se consideran 
rotaciones de esfuerzos, desviaciones entre 15º-30º son rotaciones suaves, desviaciones de 
30º-45º son rotaciones moderadas y las desviaciones > 45º son consideradas rotaciones signi-
ficativas del patrón actual de esfuerzos respecto a la convergencia de placas.

Según este criterio, la orientación de los esfuerzos a lo largo del Norte de África es consis-
tente con la orientación del vector de convergencia de placas, con rotaciones leves en la región 
de Alhoceima (< 25º; 4ºO, 35ºN) y en el extremo occidental de Argelia (18º; 0º, 35º30’N). 
Aunque no existen muchos indicadores de esfuerzos en la zona central del Mar de Alborán, los 
que se agrupan en torno a la Cresta de Alborán (4ºO, 35º30’N) ponen de manifiesto rotaciones 
horarias entre moderadas y significativas (42º y 57º) respecto al SHmax regional. Los indicadores 
en la región próxima al margen Norte del Mar de Alborán muestran una orientación variable y 
diferente a la de la convergencia de placas. Desde Almería (2º45’O, 36º30’N) hasta el Oeste de 
Málaga (4º45’O, 36º24’N), SHmax presenta una rotación anti-horaria, aparentemente creciente 
hacia el Oeste (desde -22º hasta -36º). Al Norte de la línea de costas, en Béticas centrales, el 
patrón de esfuerzos se dispone subparalelo a la convergencia de placas (rotaciones < 15º; entre 
-1º y 11º). Por tanto, a lo largo de una estrecha franja que coincide con el margen Norte del Mar 
de Alborán se observa una rotación local del campo de esfuerzos por la que SHmax se dispone 
aproximadamente E-O, sub-paralelo a la línea de costas.



Capítulo 7: DISCUSIÓN

167

�����

������

����������������

�����������������

����

������

������

�������

�������

����������������

�����������������

������

��

���

���

���
����

������

������

�������

�������

�����

��

��

�

�

�

�

�

�

�

�

�

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

��

����

����

����

����

����

��� ��� ��� ��� ��� ��� ��

��� ��� ��� ��� ��� ��� ��

������

����

����

����

����

����

�

��

���

��

��

��

��

��

��

��

���

��

���

��

���

���

��

�

��

���

��

��

��

��

��

��

��

�������������� ��� ��� ���

���������������������������� �����

��������

�����

��������

�������������

���� �� �� �� �

��������

��������

Figura 7-13. Mapa sintético de los esfuerzos en el Arco de Gibraltar (basado en la Figura 4-11). El régimen de 
esfuerzos local está indicado mediante flechas pequeñas que corresponden a: falla normal (NF), falla normal con 
componente de salto en dirección (NS), falla de salto en dirección (SS), falla inversa con componente de salto en 
dirección (TS), falla inversa (TF) y régimen de esfuerzos desconocido (U). Las flechas grandes blancas situadas 
en las esquinas corresponden con el vector de convergencia África-Eurasia de acuerdo con el modelo NUVEL-1A 
(DeMets et al. 1994). El ángulo entre SHmax y NUVEL-1A está anotado en el centro de cada indicador de esfuerzos y 
los valores se incluyen en la Tabla 7-3. El número que identifica cada indicador aparece incluido en un rectángulo.
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Al Este del meridiano 3ºO, el patrón de esfuerzos muestra una rotación progresiva que 
aumenta hacia el Este (Figura 7-13). En Béticas orientales (1º30’O, 38ºN) y en el margen 
Noroeste de la Cuenca Argelina, SHmax presenta rotaciones horarias de magnitud variable (en-
tre 22º y 78º). Las rotaciones en la Cuenca del Guadalquivir y en el frente NO del Dominio 
Sudibérico son escasas y no parecen ser consistentes entre sí (e.g., 79º de rotación horaria en 
5º20’O, 37º25’N y 8º de rotación horaria en 5º45’O, 36º45’N) y se requiere probablemente de 
un mayor número de datos para poder interpretar el patrón de esfuerzos en esta zona.

Se han distinguido hasta tres regiones con rotaciones de moderadas a significativas (> 30º); 
a saber: el margen Norte de Alborán, la Cresta de Alborán y Béticas orientales. En los siguien-
tes apartados se discutirán los posibles orígenes de estas rotaciones.

Tabla 7-3. Rotación de los indicadores 
de esfuerzos de la Figura 7-13.

Indicador SHmax ± σ Rotación (γ) Régimen
1 32 7 78 NF
2 156 16 22 NS
3 170 10 36 TF
4 169 - 35 NF
5 112 6 -22 NF
6 135 11 -1 NF
7 98 2 -36 NF
8 33 5 79 TF
9 142 16 8 TF
10 87 1 -47 NF
11 157 7 23 SS
12 151 5 17 NF
13 11 - 57 SS
14 147 8 13 SS
15 152 5 18 TF
16 5 1 51 SS
17 57 4 -77 U
18 175 5 41 U
19 145 9 11 NF
20 327 - 13 TF
21 302 - 12 SS
22 112 4 -22 U
23 98 4 -36 U
24 176 - 42 SS
25 176 - 42 SS
26 309  - -5 TF

NUVEL-1A (4ºO, 36ºN) = 134º ± 15º (DeMets et al., 1994).
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Fuentes de rotación de esfuerzos

Está ampliamente documentado el hecho de que los patrones de esfuerzos de segundo 
orden (i.e., los que no vienen impuestos por los movimientos de placas) pueden ser debidos 
a esfuerzos de flexura y/o cambios laterales de densidad, o cambios resistencia de la litosfera 
que suelen atender a la presencia de grandes fallas de salto en dirección (e.g., Stein et al., 1989; 
Sonder, 1990; Zoback et al., 1989; Zoback, 1992). Localmente, las geometrías no planas de 
fallas o las terminaciones laterales de éstas pueden inducir perturbaciones del estado de esfuer-
zos (e.g., Pollard y Segall, 1987).

Las variaciones laterales de espesor cortical, por ejemplo, suponen variaciones laterales de 
densidad en la litosfera y por tanto gradientes en la energía potencial gravitacional (EPG). Las 
variaciones de espesor cortical pueden inducir esfuerzos de tensión que resultan paralelos a la 
dirección de engrosamiento/adelgazamiento cortical (i.e., perpendiculares a las líneas de igual 
espesor cortical) (e.g., Assumpcao, 1992; Müller et al., 1992; Zoback, 1992). Esto mismo se 
puede aplicar para casos de variaciones de espesor litosférico. Los esfuerzos compresivos 
asociados (SHLmax, que serán paralelos a las líneas de contorno de igual espesor cortical, Figura 
7-14) cuando se superponen al patrón general de esfuerzos impuesto por la tectónica de placas 
(SHRmax), pueden desviar localmente las trayectorias regionales de esfuerzos dando lugar a ro-
taciones del esfuerzo horizontal máximo (SHmax). 
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Figura 7-14. Criterios de superposición de un esfuerzo uniaxial al esfuerzo regional (modificado de Sonder, 1990) 
y con el criterio de símbolos sugerido por Zoback (1992).
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Para analizar las rotaciones de esfuerzos en el Arco de Gibraltar se ha seguido el esquema 
descrito por Sonder (1990) y Zoback (1992) y que se muestra en la Figura 7-14. El ángulo en 
la horizontal entre el esfuerzo regional (SHRmax) y la fuente local de perturbación de esfuerzos 
(SHLmax) se define como θ, mientras que el ángulo entre SHmax y SHRmax se designa mediante γ.

Dado que la estructura litosférica del Arco de Gibraltar presenta variaciones notables del 
espesor cortical y litosférico, grandes acumulaciones de sedimentos, además de un importante 
sistema de fallas de salto en dirección, es previsible que sean múltiples las fuentes potenciales 
de rotación de esfuerzos en la región. La orientación del esfuerzo resultante (SHmax) en cada 
caso dependerá de las magnitudes relativas y el azimut de las componentes de esfuerzo re-
gional (SHRmax) y local (SHLmax). Dado que sólo algunos de los datos aportan información de la 
magnitud de los esfuerzos, se ha realizado un estudio cualitativo de las rotaciones de esfuer-
zos. 

7.3.1 Cambios laterales de densidad

Variaciones de espesor cortical

La estructura profunda del Arco de Gibraltar está caracterizada tanto por la presencia de 
un bulbo cortical arqueado paralelo al arco, como por un intenso adelgazamiento cortical que 
coincide con la línea de costas (cf. ap. 5.2.5). De acuerdo con este modelo, el manto litosférico 
presenta también variaciones notables de espesor. Las variaciones de espesor litosférico pue-
den ser también una fuente menor de esfuerzos en los niveles corticales más someros (Zoback 
y Mooney, 2003), pero dado que su estructura no está suficientemente contrastada aún, este 
estudio se centrará en analizar exclusivamente la posible contribución de la estructura cortical 
al campo de esfuerzos.

Utilizando el modelo de espesor de corteza propuesto en esta tesis (ap. 5.2.5), se han calcu-
lado los gradientes máximos de engrosamiento cortical (Figura 7-15a). Los valores máximos 
se alcanzan en una estrecha banda arqueada, centrada en la línea de costas (pendientes máxi-
mas entre 15º y 30º en el margen Norte del Mar de Alborán). 

Según el modelo de superposición de esfuerzos, las relaciones angulares entre SHLmax y SHRmax 
(134º ±15º) condicionaran el sentido de la rotación final de SHmax (ángulo γ; Figura 7-14). 
Así, en las regiones con un adelgazamiento cortical N-S (i.e., con líneas de espesor cortical 
orientadas E-O; e.g., margen Norte de Alborán) se producirá una rotación anti-horaria del 
esfuerzo resultante SHmax. Por el contrario, cuando el adelgazamiento cortical se produzca 
según la dirección E-O (e.g., región del Estrecho de Gibraltar), la rotación esperada de SHmax 
deberá ser de tipo horario. Teniendo en cuenta que las rotaciones serán efectivas a partir de 15º, 
la Figura 7-15b compara las rotaciones (γ) de SHmax observadas en la región (Tabla 7-3) con los 
dominios en los que atendiendo al modelo cortical (Figura 7-15a) cabe esperar una rotación 
horaria o anti-horaria. Este modelo se ha calculado para los dominios donde las variaciones de 
espesor cortical son mayores (> 25º) ya que su efecto como posible fuente de esfuerzos será 
máximo en estas regiones.
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En el margen Norte de Alborán la magnitud y el sentido de las rotaciones deducidas a partir 
de los indicadores de esfuerzos se ajustan relativamente bien a las deducidas con el modelo cor-
tical. En Béticas las rotaciones disminuyen desde la línea de costas hacia el Norte, lo que resulta 
consistente con la predicción del modelo cortical, ya que el engrosamiento cortical se reduce 
progresivamente, hasta alcanzar la zona con el máximo espesor cortical (> 36 km; entre 37ºN y 
37,5ºN). Por el contrario, en el margen de Cartagena, la única rotación de esfuerzos observada 
(γ= 41º) discrepa con el dominio discreto en el que este modelo predice rotaciones anti-horarias. 
De igual forma, aunque con una rotación de menor cuantía, el agrupamiento de indicadores rea-
lizado en el margen argelino (γ = 18º) se sitúa en las inmediaciones de un dominio en el que el 
modelo predice una rotación de signo opuesto (anti-horaria también).

En resumen, la anomalía de densidad local asociada a la estructura cortical en el margen Nor-
te de Alborán parece inducir rotaciones anti-horarias del patrón regional de esfuerzos impuesto 
por la convergencia África-Eurasia, en consonancia con las orientaciones observadas de SHmax.

Espesor de sedimentos y flexura de la litosfera

La carga que ejercen las grandes acumulaciones sedimentarias también ha sido propuesta 
como fuente potencial de esfuerzos de flexura que puede modificar el patrón de esfuerzos regio-
nal (e.g., Walcott, 1972; Cloetingh et al., 1982; Stein et al., 1989). La geometría del depocentro 
de la Cuenca Oeste de Alborán (> 8 km) y su continuación hacia el NE por la Cuenca de Málaga 
paralelo a la costa, también puede ser una fuente de perturbación de esfuerzos. La magnitud de 
las rotaciones aumentaría hacia el Oeste a medida que se incrementa el espesor de sedimentos 
(de la Linde et al., 1996; Soto et al., 1996). Ya que las principales acumulaciones sedimentarias 
de la Cuenca de Alborán reproducen la estructura cortical, tanto los esfuerzos de flexura origina-
dos por la carga sedimentaria como los debidos a los contrastes laterales de densidad, perturbarán 
en el mismo sentido el campo de esfuerzos regional a lo largo del margen Norte de Alborán, lo 
que hace difícil discernir ahora la contribución de cada uno. 

Las cuencas del Guadalquivir y Rharb parecen inducir la flexura de la litosfera del antepais 
(e.g., Flinch, 1996; Fernàndez et al., 1998a; García-Castellanos et al., 2002; Zizi, 2002). El pa-
trón de esfuerzos en las proximidades de ambas cuencas se encontrará probablemente afectado 
por este proceso. Los indicadores de esfuerzos en estas cuencas son, sin embargo, escasos y de 
baja calidad; lo que impide por el momento que se puedan analizar estas fuentes de esfuerzos. 

Relieve, energía potencial y estado de esfuerzos

Está ampliamente demostrado que la topografía y su compensación en profundidad por las 
raíces corticales pueden generar esfuerzos capaces de condicionar el estilo de deformación (e.g., 
England y Houseman, 1989; Sonder, 1990; Zhou y Sandiford, 1992). Las raíces corticales consti-
tuyen anomalías de densidad dentro de la litosfera asociadas a las cuales, el exceso de EPG puede 
inducir la extensión cortical. Contrariamente, el adelgazamiento cortical y/o el engrosamiento li-
tosférico pueden promover esfuerzos horizontales de tipo compresivo (e.g., Molnar et al., 1993; 
Coblentz et al., 1994; Platt y England, 1994; Jones et al., 1996; England y Molnar, 1997). 
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Figura 7-15. (a) Pendiente (en grados) de la Moho bajo el Arco de Gibraltar e indicadores de régimen de es-
fuerzos. (b) Sentido teórico de las rotaciones inducidas por la estructura cortical del arco en aquellas regiones 
donde el engrosamiento cortical es mayor (pendientes > 25º). También se indican los principales segmentos 
del sistema de fallas de salto en dirección que atraviesa el arco: FA: falla de Alhoceima, FAM: falla de Alha-
ma de Murcia, FAR: falla de la Cresta de Alborán, FC: falla de Carboneras, FJ: falla de El-Jebha, FM: falla 
de Maro-Nerja, FN: falla de Nekor, FP: falla de Palomares, FY: falla de Yusuf. El número en el interior de 
los círculos corresponde con la magnitud y sentido de las rotaciones observadas (Figura 7-13). Los vectores 
situados en las esquinas indican el movimiento relativo África-Eurasia (NUVEL-1A). Los esquemas en la 
parte inferior de (a) muestran las relaciones geométricas entre esfuerzos para los casos de (c) rotación de 
esfuerzos inducida por la estructura cortical, (d) rotación de esfuerzos dentro de la zona de falla de salto en 
dirección.
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En Béticas centrales se concentran las mayores elevaciones topográficas de la región (altu-
ra promedio >1500 m), coincidiendo con los máximos espesores de corteza, lo que resulta en 
un dominio de EPG máxima dentro del arco. La elevación topográfica asociada al bulbo corti-
cal conlleva una rotación de σ1 hacia una posición sub-vertical, lo que permitiría el desarrollo 
de fallas normales de alto ángulo (Figura 7-16) (e.g., Royden, 1996; Liu y Zoback, 1992; Flesh 
et al., 2000, 2001; Liu y Yang, 2003). Este hecho se observa en la región central de Béticas 
donde quedan confinados los indicadores de falla normal, demostrándose que la topografía (y 
su compensación en profundidad por un bulbo cortical) condicionan el estilo tectónico.

7.3.2 Fallas de salto en dirección 

Las grandes fallas activas de salto en dirección (especialmente las fallas transformantes 
en límites de placas) pueden influir también en el campo de esfuerzos regional (Zoback et al., 
1987; Zoback, 1992; Roy y Royden, 2000; Scholz, 2000; Miller, 2002). La reorientación de 
los esfuerzos en sus proximidades se puede producir bien porque la falla yuxtapone cortezas 
de muy distinta naturaleza y resistencia, o porque la zona de falla frente a la corteza adyacente 
posee una baja resistencia (i.e., su coeficiente interno de fricción, µ, es bajo).

Desde Béticas orientales hasta el Rif existe un importante sistema de fallas de salto en 
dirección activo durante el Neógeno (e.g., Bousquet, 1979; Montenat et al., 1987; Weijermars, 
1987; de Larouzière et al., 1988; Sanz de Galdeano, 1990; Sanz de Galdeano et al., 1995). 
Estas estructuras suelen ser superficies sub-verticales, poseen orientación NE-SO a NNE-SSO 
en Béticas orientales (e.g., fallas de Alhama de Murcia, Palomares y Carboneras), continúan 
en el Mar de Alborán dando lugar a la Cresta de Alborán y alcanzan el Rif en la región de Al-
hoceima (e.g., fallas de El-Jebha y Alhoceima) (Figura 7-15b). Estos segmentos definen una 
zona de falla larga (~550 km) y compleja, que se dispone oblicua a la estructura del arco y 
cuyo régimen es esencialmente de salto en dirección izquierdo.

La traza de este sistema de fallas discurre por dos de las regiones en las que se han obser-
vado rotaciones horarias significativas del campo de esfuerzos: la Cresta de Alborán y Béticas 
orientales (Figura 7-15b). En Béticas orientales el modelo de variaciones de espesor cortical 
no explica las rotaciones horarias de SHmax y en la Cresta de Alborán el espesor de la corteza es 
prácticamente constante. En este sentido, las rotaciones de esfuerzos que se observan en estos 
segmentos de falla podrían sugerir que se trata de una falla de baja resistencia (“weak fault”; 
e.g., Townend y Zoback, 2000), en torno a la que se produciría una reorientación del campo 
de esfuerzos (Figura 7-15b y 7-15d). Además, el hecho de que la dirección de SHmax rote en 
sentido horario a medida que la zona de falla cambia de rumbo en Béticas orientales (de NNE 
a NE) parece apoyar esta hipótesis (Zoback et al., 1987). Esta interpretación es avalada por las 
reconstrucciones del tensor de esfuerzos en la falla de Alhama de Murcia, sugiriéndose unos 
bajos coeficientes internos de fricción (µ < 0,4; Martínez-Díaz, 2002).
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Figura 7-16. Mapa de elevaciones del Arco de Gibraltar y estado de esfuerzos. Los dominios cuya elevación 
supera los 1000 m aparecen coloreados en verde. En Béticas, estos dominios coinciden con la región de 
máximo engrosamiento cortical (cf. Figura 5-16a) en donde predomina un régimen de esfuerzos de falla 
normal. Geologia simplificada de Comas et al. (1999)

De acuerdo con el modelo de orientación de esfuerzos en las proximidades de una falla de 
baja resistencia propuesto por Ben-Avraham y Zoback (1992), la magnitud de la rotación de 
SHmax depende de la orientación del campo de esfuerzos regional respecto a la traza de la falla 
(ángulo, β) y de la resistencia de la zona de falla en comparación con la corteza circundante. 
En el contexto del modelo de Ben-Avraham y Zoback (1992) las variaciones de rumbo de la 
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falla permitirían la coexistencia de segmentos en un régimen transpresivo (β > 45º) o transten-
sivos (β < 45º). Para las fallas mayores descritas en el Arco Gibraltar, las de carácter transpre-
sivo serían los segmentos de falla de Alhoceima, la Cresta de Alborán, Carboneras, Palomares 
y Alhama de Murcia (e.g., Keller et al., 1995); mientras que la zona de falla de Maro-Nerja y la 
de Yusuf sería un caso de régimen transtensivo (e.g., Álvarez-Marrón, 1999). En los distintos 
segmentos del primer tipo, las rotaciones de SHmax y los ángulos β estimados en este estudio, 
son consistentes con fallas de salto en dirección sinistra de baja resistencia.

7.3.3 Superposición compleja de esfuerzos 

La continuación de esta zona de falla izquierda hacia el Sur, en el Rif, requiere de un 
análisis por separado, ya que discurre por una región en la que hay una intensa variación de 
espesor cortical. La importancia relativa de cada una de las posibles fuentes de esfuerzo local 
(variaciones de espesor cortical y resistencia de fallas mayores de salto en dirección) es difícil 
de cuantificar. Existe otro factor adicional que complica aquí aún más el análisis: esta región 
del Rif puede coincidir con la terminación meridional de este sistema de fallas.

La terminación SO del segmento de falla de la Cresta de Alborán está caracterizada por 
dos estructuras mayores: el alto batimétrico del Banco de Xauen, de dirección OSO-ENE (que 
continúa en tierra con la falla de El-Jebha) y la región de Alhoceima, donde se desarrollan 
fallas de alto ángulo de salto en dirección y normales, asociadas con la sismicidad más somera 
(Medina, 1995; Bezzeghoud y Buforn, 1999; Aït Brahim et al., 2002; Stich et al., 2005). En 
el Banco de Xauen hay evidencias de plegamiento activo, con fallas ENE-OSO de salto en 
dirección e inversas (Bourgois et al., 1992; Watts et al., 1993; Chalouan et al., 1997). 

Teniendo en cuenta la estructura cortical en la región central y oriental del Rif, el modelo 
cualitativo de rotaciones predice una rotación anti-horaria local de SHmax (Figura 7-15c). La re-
orientación de esfuerzos en las proximidades de una falla de baja resistencia tendría por el con-
trario el efecto contrario, induciendo una rotación de signo horario. Dado que las rotaciones de 
SHmax son aquí leves y horarias (17º y 23º, Figura 7-15b), puede sugerirse que ambas fuentes de 
esfuerzos están contrarrestándose, teniendo probablemente un mayor peso específico el siste-
ma de fallas de salto en dirección. El sistema de fallas en la región de Alhoceima (en la que se 
resuelve la terminación lateral de una falla de salto en dirección mayor mediante segmentos de 
salto en dirección y otros sub-paralelos de componente normal) debe tener también un carác-
ter “weak” (de baja resistencia), en consonancia con los estudios de INSAR realizados tras el 
terremoto del 24 de Febrero de 2004 (Mw = 6,3) (Akoglu et al., 2006).

7.3.4 Implicaciones geodinámicas

El conjunto de datos e interpretaciones sobre el patrón actual de esfuerzos que se han 
presentado en esta tesis pueden ser utilizados para discutir algunas de las principales impli-
caciones de los modelos geodinámicos propuestos para la evolución tectónica más reciente 
del Arco de Gibraltar. A continuación se discutirán algunos aspectos clave e implicaciones 
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geodinámicas derivadas del patrón actual de esfuerzos, caracterizando cuando sea posible el 
modo en que se particiona la deformación dentro del arco, y estableciendo las regiones con 
deformación actual y las características del campo de esfuerzos en éstas.
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Figura 7-17. Esquema tectónico del Arco de Gibraltar que muestra los principales sistemas de falla, las ro-
taciones de esfuerzos asociadas y una propuesta del modo en que se particiona la deformación en el límite 
África-Eurásia. La orientación de SHmax y el sentido de rotación , si la hubiere, respecto al campo regional 
de esfuerzos se ha sido tomada de la Figura 7-13 (rojo: rotación antihoraria; blanco: no hay rotación; azul: 
rotación horaria). DA: Dominio de Alborán; FA: falla de Alhoceima; FAL: falla de las Alpujarras; FAM: falla 
de Alhama de Murcia; FC: falla de Carboneras; FCA: falla de la Cresta de Alborán; FJ: falla de Jebha; FM: 
falla de Maro-Nerja; FN: falla de Nekor; FP: falla de Palomares; FY: falla de Yusuf. También se indica la 
posición de los principales depocentros. 
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Está establecido que la evolución Neógena del Mediterráneo occidental está fundamental-
mente condicionada por la migración hacia el Oeste del Arco de Gibraltar (Platt et al., 2003 y 
referencias en el interior). Este proceso conlleva rotaciones diferenciales en las ramas Norte y 
Sur del arco y predice rotaciones horarias en Béticas y anti-horarias en el Rif (Royden, 1993; 
Lonergan y White, 1997). Los estudios paleomagnéticos más recientes confirman estos mo-
delos (Platt et al., 2003; Mattei et al., 2006). De acuerdo con ellos, si el frente del arco sigue 
siendo activo, cabría esperar rotaciones diferenciales de esfuerzos.

El patrón general de esfuerzos, la localización de las estructuras activas y la distribución de 
las diferentes fuentes de esfuerzos en el Arco de Gibraltar se ilustran de manera esquemática 
en la Figura 7-17. La orientación de SHmax en el cabalgamiento frontal del Arco de Gibraltar 
en Béticas y en el Tell es consistente con la convergencia actual de placas, sugiriendo defor-
mación activa (fundamentalmente por fallas inversas) en el frente del arco en Béticas. Los 
estudios realizados en el frente del arco en el Rif (e.g., en la cuenca de Saïss, Bargach et al., 
2004) corroboran el carácter activo de este límite. Las rotaciones de esfuerzos locales que se 
observan a lo largo del frente del arco pueden estar relacionadas con el funcionamiento de 
estructuras previas como cabalgamientos ciegos.

El sistema de fallas  de salto en dirección que discurre a través del arco con dirección NE-
SO, desde Béticas centrales hasta el Rif (Figura 7-17), demuestra ser una zona de deformación 
compleja, asociada a la cual hay una deformación activa transpresiva y una rotación horaria 
de esfuerzos de magnitud moderada a significativa (g >30º). Este sistema de fallas de salto en 
dirección ha sido activo durante el Neógeno, favoreciendo el avance hacia el Oeste del Arco 
de Gibraltar (e.g., Bousquet, 1979; Leblanc and Olivier, 1984; Sanz de Galdeano, 1990; Martí-
nez-Díaz, 2002; Masana et al., 2004), y a la luz de los datos presentados en esta tesis, algunos 
de estos segmentos de falla siguen siendo activos. Esta zona de falla de salto en dirección 
izquierdo es clave para interpretar  la tectónica actual de Mediterráneo occidental. Oblicuos a 
este sistema, se desarrollan otros dos sistemas con orientación NO-SE y de salto en dirección 
derecho (zonas de falla de Maro-Nerja y Yusuf, Figura 7-17) que tienen asociada un patrón de 
deformación de tipo transtensivo.

El patrón general de esfuerzos y la cinemática de sendos sistemas de fallas sugieren un 
escape lateral en direcciones opuestas de dos dominios. El dominio occidental del Arco de Gi-
braltar escapa hacia el Oeste (NO en el Dominio Sudibérico y S-SO en el Dominio Magrebí), 
mientras que el Tell, separado del Rif por un elemento mayor del antepaís Africano, podría 
moverse hacia el SSE y SE. Esta propuesta está apoyada por los datos de GPS en el extremo 
occidental del arco y en Béticas orientales (Fadil et al., 2006; Stich et al., 2006), aunque debe 
ser mejor establecida en otros sectores del arco como el Rif oriental y el Tell occidental.
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8

CONCLUSIÓN

En este último capítulo se exponen de manera resumida los principales resultados e inter-
pretaciones derivados de esta Tesis Doctoral, valorando su contribución al conocimiento de los 
procesos activos que tienen lugar en el Arco de Gibraltar y esbozando posibles líneas de trabajo 
futuras. 

La inversión de datos de flujo de calor superficial y elevación en el Arco de Gibraltar ha 
permitido estimar la estructura cortical y litosférica de la región. Según este modelo, el espesor 
de la corteza varía entre 8 km en la Cuenca Argelina y más de 36 km en Béticas centrales. En la 
Cuenca de Alborán la corteza tiene un espesor medio de 18 km, que disminuye hasta 14 km en 
su extremo oriental (~ 1,5º O). Desde la Cuenca de Alborán, hacia Béticas y Rif se produce un 
engrosamiento de la corteza que siempre supera los 30 km bajo los márgenes emergidos. Los 
máximos gradientes de engrosamiento se disponen siguiendo el contorno de la línea de costas. 
Bajo el Estrecho de Gibraltar la corteza alcanza 30-32 km. En el Rif la corteza tiene un espesor 
máximo de 34 km.

Considerando la isoterma de 1350 ºC como la base de la litosfera térmica se ha elaborado 
un modelo de espesor litosférico para el Arco de Gibraltar, según el cual en la Cuenca Argelina 
la litosfera se adelgaza hasta los 40-45 km. Al Oeste del meridiano 4,5ºO se produce un engro-
samiento generalizado de la litosfera bajo el arco, alcanzando un máximo de 135 km bajo el 
Estrecho de Gibraltar. Este bulbo litosférico se prolonga hacia el NE bajo el Dominio Sudibérico, 
atenuándose progresivamente hacia el NE hasta alcanzar un espesor de 95 km. En Béticas centra-
les y orientales, la litosfera se adelgaza hacia el SE, desde 95 km hasta 55-60 km. Al Este del Rif 
y hacia el Tell, la litosfera tiene un espesor aproximadamente constante de 55-65 km.
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Los altos gradientes de espesor cortical y flujo térmico superficial que se registran en la 
zona condicionan una estructura térmica variable en los diferentes dominios corticales. Así lo 
atestigua la distribución de temperaturas en la base de la corteza. En la superficie de la Moho se 
reconocen dos regiones frías (≤ 450 ºC): una bajo la Cuenca Oeste de Alborán y el entorno del 
Estrecho de Gibraltar, y la otra en la Cuenca Argelina, coincidiendo esta última con la región de 
menor espesor cortical. La región en la que la Moho alcanza temperaturas mayores (> 700 ºC) 
coincide con los principales afloramientos de rocas volcánicas de edad Neógena y Cuaternaria, 
tanto en Béticas orientales como en el margen Sur, al Este del meridiano 4,5ºO, dónde el antepaís 
africano del Rif y el Tell quedan próximos a la línea de costas. 

Las altas temperaturas estimadas para la base de la corteza permiten que se alcancen condi-
ciones de fusión parcial. De acuerdo con las características geofísicas de la corteza profunda, que 
sugieren una composición pelítica, la reacción de fusión más plausible bajo estas condiciones es 
la de deshidratación de la moscovita. Según las condiciones P-T de esta reacción, los procesos 
de fusión parcial en la corteza profunda delimitan dominios lenticulares con una tasa de fusión 
creciente  hacia la Moho. Tales dominios se localizan bajo Béticas orientales (tasa de fusión me-
dia, XL~ 4-6%), la zona central del Mar de Alborán (XL~ 2-4%) y el Norte de África, al Este del 
meridiano 3º30’O (XL~ 12%).

La presencia de dominios de corteza profunda con fusión, aunque sea en pequeñas cantida-
des, modifica sus propiedades físicas, reduciendo la Vp y en menor medida la densidad cortical. 
Por tanto, estas regiones serán dominios en los que se produzcan de manera preferente fenóme-
nos de atenuación sísmica. La redistribución de estos fundidos en los niveles corticales inferiores 
puede dar lugar a horizontes de localización preferencial de la deformación. Todo ello contribui-
ría al desarrollo de fenómenos de anisotropía sísmica siendo consistente con los patrones de ani-
sotropía descritos para la Moho y en el techo del manto. En menor medida, la presencia fundidos 
reduce la densidad total de la corteza. Esta reducción de densidad lleva implícito un incremento 
local de la energía potencial gravitacional de la litosfera, y por consiguiente una modificación 
de la elevación y del campo de esfuerzos local en cada columna litosférica. De acuerdo con las 
tasas de fusión estimadas, para un contraste de densidad de 450 kg m-3, se ha estimado una con-
tribución máxima a la elevación de +20 m (XL~7%) en Béticas orientales y de +80 m (XL~14%) 
en el Norte de África.

Las tasas de levantamiento local estimadas a partir de las edades de terrazas marinas re-
cientes (ca. 97,65 ka) que quedan colgadas a lo largo del litoral de Béticas orientales, indican 
un máximo de levantamiento coincidente con la posición de los dominios corticales fundidos. 
Por tanto se corrobora que los procesos de fusión parcial han podido contribuir a la evolución 
reciente del relieve en (al menos) la región costera de Bética orientales.

La presencia de grandes fallas de salto en dirección a escala cortical con evidencias de ac-
tividad sísmica reciente, que discurren a través de las regiones con presencia de fundido, junto 
con la baja densidad de eventos sísmicos registrados en estas áreas, sugiere un comportamiento 
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asísmico de algunos de sus segmentos. Las zonas de falla suelen funcionar como canales per-
meables dentro de la corteza, a favor de los cuales se puede producir la inyección de fundidos que 
lubriquen la falla reduciendo su resistencia, dando lugar a un segmento activo con “creep”.

La sismicidad en el Arco de Gibraltar es de naturaleza somera (85% a ≤ 15 km), magnitud 
moderada (85% con Md ≤ 3,0) y tiende a concentrarse espacialmente en determinadas regiones, 
principalmente en Béticas centrales, en el margen Norte de Alborán y en el entorno de Alhocei-
ma. La distribución de la sismicidad sugiere una partición de la deformación a escala cortical. 

A partir del modelo reológico de la corteza en el Arco de Gibraltar se ha puesto de manifiesto 
que la profundidad y resistencia de la transición dúctil-frágil (TDF) están fuertemente condicio-
nadas por el patrón regional de flujo de calor. El dominio cortical frágil reproduce ese patrón y 
alcanza un espesor máximo bajo el Estrecho de Gibraltar (12-9 km en tensión y compresión, 
respectivamente). La TDF bajo Béticas y Rif se hace más profunda hacia el Oeste, siguiendo un 
gradiente suave, oblicuo a los márgenes del Mar de Alborán. Desde las regiones emergidas hacia 
el Mar de Alborán, el espesor del dominio frágil se reduce considerablemente, alcanzando un 
mínimo bajo la Cuenca Argelina (6 a 5 km, en tensión y compresión respectivamente). La distri-
bución en profundidad de la sismicidad es consistente con la estratificación reológica, de modo 
que en torno al 60% de la sismicidad del orógeno está contenida en los dominios frágiles de la 
corteza. Los máximos de distribución en profundidad de los terremotos coinciden con la TDF 
(~17% entre la TDF en tensión y compresión) o quedan situados inmediatamente por encima, 
decreciendo de manera exponencial por debajo de ésta.

Los eventos sísmicos localizados inmediatamente bajo la TDF pueden ser consecuencia de 
variaciones transitorias de la TDF, como las inducidas por la ruptura de un terremoto. Estas per-
turbaciones, cuando se generan en relación con series sísmicas o terremotos mayores (normal-
mente de magnitud superior a 3,0), se propagan hacia la base de la corteza, pudiendo alcanzar 
localmente la parte alta del manto. Las velocidades de deformación anormalmente altas pueden 
favorecer la nucleación de terremotos en los dominios dúctiles de la corteza profunda. También 
se observan eventos sísmicos aislados en la corteza profunda, probablemente asociados a regio-
nes con un bajo contenido en fluidos que actúan como parches resistentes dentro de la corteza. 

La TDF constituye un horizonte de desacoplamiento mecánico de primer orden. En Béticas, 
las superficie topográfica muestra dominios elongados con altos gradientes (>15%) que coinci-
den con las pendientes occidentales de las principales elevaciones montañosas de la región. Estos 
dominios tienen una orientación NO-SE a NNO-SSE, con una geometría en relevo y coinciden 
con escarpes retrasados de fallas normales que suelen buzar con componente O. Las principales 
concentraciones de eventos sísmicos en Béticas se localizan delante de estas fallas, lo que sugiere 
que representan la prolongación en profundidad de los segmentos sismogénicos de dichas fallas. 
El resultado es un conjunto de bloques basculados, limitados por fallas normales de alto ángulo 
y dirección NO-SE, que conectan en profundidad con agrupamientos de terremotos y convergen 
hacia un horizonte de descoplamiento principal, la TDF.

Combinando los datos de sismicidad con otros indicadores de esfuerzos como “breakouts”, 
ensayos de fractura hidráulica y datos de fallas activas durante el Cuaternario, se ha podido re-
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construir el patrón actual de esfuerzos en el Arco de Gibraltar. En términos generales, el campo 
de esfuerzos es consistente con la orientación NO-SE impuesta por la convergencia entre las 
placas Africana y Euroasiática. No obstante, se observan desviaciones, de distinta magnitud y 
sentido, del patrón actual de esfuerzos respecto al impuesto por la convergencia de placas. Estas 
desviaciones consisten en: (1) rotaciones anti-horarias localizadas a lo largo del margen Norte 
de Alborán y restringidas a las proximidades de la línea de costas, y (2) rotaciones horarias en la 
zona central de Alborán y Béticas orientales. El origen de estas rotaciones es diverso y en algu-
nos casos pueden llegar a superponerse varias procesos. 

Las rotaciones anti-horarias localizadas a lo largo del margen Norte del Mar de Alborán 
pueden estar inducidas por las acusadas variaciones de espesor cortical que tienen lugar aquí. 
Los grandes depocentros sedimentarios que se disponen en el margen paralelos a la costa pueden 
inducir esfuerzos de flexura capaces de inducir una rotación del mismo sentido en el campo de 
esfuerzos, siendo difícil discernir, por ahora, la contribución de cada uno.

Desde Béticas orientales hasta el Rif se prolonga un importante sistema transpresivo de fa-
llas de salto en dirección que se dispone oblicuo a la estructura del arco. Se observan rotaciones 
de esfuerzos de sentido horario en la inmediciones de algunos de sus segmentos de falla y son 
consistentes con la presencia de fallas de salto en dirección sinistro, activas y de baja resisten-
cia. Oblicuamente a este sistema se desarrollan dos zonas transtensivas de fallas de salto en 
dirección. La cinemática de sendos sistemas de fallas, conjuntamente con el patrón de esfuerzos 
presentado para el arco, sugieren un escape actual del dominio occidental del Arco de Gibraltar 
hacia el Oeste.

Desde la Cuenca Argelina hasta Béticas centrales se observa una variación en el régimen de 
esfuerzos desde condiciones de falla inversa hasta falla normal. Esta observación es consistente 
con procesos de flujo dúctil de la corteza profunda que pueden acontecer desde los dominios de 
corteza delgada (Cuenca del Mar de Alborán y Cuenca Argelina) hacia la regiones engrosadas 
(Béticas). La baja resistencia de la corteza profunda (<10 MPa) y el fuerte contraste de resistencia 
con techo del manto litosférico (siempre > 600 MPa) favorece los procesos de flujo dúctil. Este 
fenómeno se verá acentuado por la presencia de fundido en la parte baja de la corteza de Béticas, 
erigiéndose como zona preferencial de desacoplamiento entre manto y corteza. El flujo dúctil 
promueve un engrosamiento cortical y el ascenso topográfico en Béticas, frente a subsidencia en 
el Mar de Alborán y más aún en la Cuenca Argelina. El levantamiento topográfico asociado al 
bulbo cortical conlleva una rotación de σ1 hacia una posición sub-vertical, permitiendo el desa-
rrollo de fallas normales de alto ángulo. Estos procesos explican que las principales elevaciones 
topográficas queden alejadas del frente del Arco de Gibraltar y demuestran que la topografía y su 
compensación en profundidad por un bulbo cortical, condiciona el estilo tectónico en los márge-
nes de Alborán y en Béticas centrales en particular.
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APÉNDICE A

UNIDADES

A producción radiogénica de calor µW m-3

Ad esfuerzo de Peierls Pa
Bd velocidad de deformación de referencia s-1

C resistencia cohesiva Pa
E elevación m
GR rayos gamma API
H producción de calor por unidad de masa W kg-1

Hc espesor de corteza m
hr espesor capa radiogénica m
k conductividad térmica W m-1 K-1

Md magnitud duración
Mw magnitud momento
P presión Pa
Q* energía de activación kJ mol-1

q0 flujo de calor superficial mW m-2

SHmax esfuerzo horizontal máximo
Shmin esfuerzo horizontal mínimo
T temperatura ºC
Ts espesor de la capa sismogénica m
Vd volumen de activación m3 mol-1 
Vp velocidad de ondas-p km s-1

Vs velocidad de ondas-s km s-1

XL tasa de fusión parcial %
YSE resistencia total Pa m-1

z profundidad m
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α coef. de expansión térmica K-1

β coef. compresibilidad volumétrica MPa-1

ε velocidad de deformación s-1

ε0 constante de flujo dúctil Pa s-1 
η viscosidad Pa s-1 
λ presión de fluidos
µ coef. resistencia a la fricción Pa
ρ densidad kg m-3

σ esfuerzo Pa

Constantes
g aceleración de la gravedad 9,81 m s-2

HR prof. colum. ast. libre de carga -2400 m
R constante universal de los gases 0,083 atm l K-1 mol -1
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APÉNDICE B

DATOS SIMOLÓGICOS

Año Magnitud I max Longitud Latitud Zona
343 a.C. SE España
237 a.C. SE España

565 4,0º O 38,0º N Andalucía
880 5,7 * VIII Córdoba
944 VII Córdoba
955 5,7 * VIII Córdoba
957 Córdoba
971 Córdoba
973 Córdoba
974 Córdoba

1013-1014 Andalucía oriental
1024 X * Sur de España

1048-1049 VIII-IX * Murcia
1079-1080 IX-X * Sur de España

1169 6,8 * X * Andújar (Jaén)
1221 VIII-IX * Andújar (Jaén)
1356 X * Sur de España
1357 5,9 * VIII-IX* Sur de España
1406 5,9 * VIII-IX* 1,9º O 37,3º N Vera (Almería)
1431 6,8 * X* 3,6º O 37,2º N Sur de España
1431 6,5 * IX-X* Atarfe (Granada)
1464 6,5 * IX-X* Sevilla
1466 VIII* Carmona (Sevilla)
1487 IX* 2,5º O 36,9º N Almería

Tabla B-1. Resumen de los principales terremotos históricos del Arco de Gibraltar. 
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La Figura 3-1 muestra la localización aproximada de estos terremotos. Los datos han sido recopilados de Vidal (1986), Poirier 
y Taher (1980), Martínez-Solares y Mezcua Rodríguez (2002) y los catálogos públicos del IGN (Instituto Geográfico Nacio-
nal) y el IAG (Instituto Andaluz de Geofísica). (*) Magnitudes e intensidades aproximadas.

Tabla B-1 (continuación). Resumen de los principales terremotos históricos del Arco de Gibraltar. 
Año Magnitud I max Longitud Latitud Zona
1494 6,5 * IX-X* 4,4º O 36,7º N Málaga
1504 6,2 * IX 5,6º O 37,4º N Carmona (Sevilla)
1518 IX 1,9º O 37,2º N Vera (Almería)
1522 6,8 * X 2,5º O 36,9º N Almería
1523 VIII Guardamar (Alicante)
1526 VII-VIII 3,6º O 37,2º N Granada
1531 6,5 * IX-X 2,8º O 37,5º N Baza (Granada)
1550 VIII Almería
1581 VII-VIII* 4,4º O 36,7º N Málaga
1608 VII-VIII* Sevilla
1624 VIII-IX 5,0º O 34,1º N Fez (Marruecos)
1658 VIII 2,5º O 36,9º N Almería
1668 VII-VIII* 3,8º O 37,7º N Alcalá Real (Jaén)
1674 IX* Lorca (Murcia)
1680 6,2 * IX 4,4º O 36,7º N Málaga
1755 X Meknes (Marruecos)
1767 VII-VIII * 4,4º O 36,7º N Málaga
1790 7,5 0,4º O 36,1º N Orán (Argelia)
1792 VII-VIII * 3,0º O 35,3º N Melilla
1804 VIII 3,5º O 36,7º N Motril (Granada)
1804 6,2 * IX 2,8º O 36,8º N Dalias (Almería)
1806 5,9 * VIII-IX 3,7º O 37,2º N Santa Fé (Granada)
1818 VII-VIII Lorca (Murcia)
1821 VII-VIII * 3,0º O 36,5º N Melilla
1884 6,8 * X 4,0º O 36,9º N Arenas del Rey (Granada)
1884 VII-VIII 4,0º O 36,9º N Arenas del Rey (Granada)
1884 VIII Torrox (Almería)
1885 VII-VIII 4,0º O 37,0º N Alhama (Granada)
1886 VII-VIII 4,1º O 37,2º N Loja (Granada)
1910 6,3 VIII 3,1º O 36,7º N Adra (Almería)
1911 5,5 VIII 1,2º O 38,0º N Cotillas (Murcia)
1919 5,2 VIII 0,9º O 38,1º N Almoradí (Alicante)
1930 5,3 VIII 4,7º O 37,6º N Montilla (Córdoba)
1932 4,7 VII 2,4º O 37,4º N Lúcar (Almería)
1948 5,2 VIII 1,9º O 38,1º N Cehegín (Murcia)
1951 5,0 VIII 3,8º O 38,1º N Bailén (Jaén)
1951 5,5 VIII 3,9º O 37,6º N Alcaudete (Jaén)
1954 7,4   3,6º O 37,0º N Dúrcal (Granada)
1956 5,0 VIII 3,7º O 37,2º N Albolote (Granada)
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Tabla B-2. Mecanismos focales recopilados para este estudio. 

Num. Fecha Longitud Latitud Eje-P Eje-B Eje-T Régimen Z (km) Mw Estación
#1 27/05/2000 -3,13 36,36 18/347 72/168 00/077 SS 16 3,6 FM-1
#2 07/08/1997 -3,24 36,45 08/344 69/233 20/077 SS 16 3,6 FM-1
#3 03/07/1997 -3,23 36,36 20/257 69/185 06/265 SS 10 4,0 FM-1
#4 02/07/1997 -3,24 36,35 21/356 63/220 17/093 SS 8 4,0 FM-1
#5 02/07/1997 -3,26 36,36 21/354 69/185 04/085 SS 10 4,4 FM-1
#6 02/07/1997 -3,24 36,37 26/354 63/188 06/087 SS 6 4,5 FM-1
#7 02/03/2004 -3,87 35,14 26/328 62/171 09/063 SS 12 4,4 FM-2
#8 27/02/2004 -3,99 35,13 20/324 68/164 07/056 SS 14 4,4 FM-2
#9 27/02/2004 -3,96 35,13 16/328 72/122 07/235 SS 12 4,3 FM-2
#10 27/02/2004 -3,92 35,18 19/334 71/141 04/242 SS 14 4,5 FM-2
#11 25/02/2004 -3,94 35,17 24/339 66/159 00/249 SS 10 4,0 FM-2
#12 24/02/2004 -3,91 35,07 32/321 49/186 24/066 SS 10 4,0 FM-2
#13 24/02/2004 -3,95 35,11 21/320 69/142 01/050 SS 16 4,0 FM-2
#14 24/02/2004 -4,08 35,17 38/343 51/156 04/250 SS 16 4,3 FM-3
#15 18/07/1999 -4,10 35,24 26/346 58/129 16/247 SS 10 3,9 FM-3
#16 26/02/2004 -4,06 35,19 17/330 72/138 03/239 SS 16 4,9 FM-3
#17 10/07/2004 -4,07 35,16 53/320 37/154 07/059 NF 6 3,7 FM-3
#18 20/10/1998 -3,78 34,84 67/328 22/133 05/225 NF 6 3,9 FM-4
#19 14/08/2004 -3,89 34,87 65/353 22/142 12/237 NF 6 3,8 FM-4
#20 20/06/2004 -3,88 34,94 61/231 29/153 05/060 NF 4 3,9 FM-4
#21 10/10/2004 -4,06 35,07 03/329 79/075 11/239 SS 22 4,0 FM-5
#22 06/04/2004 -4,11 35,05 28/331 31/223 46/094 U 6 4,2 FM-5
#23 01/04/2004 -4,10 35,09 17/343 51/095 34/242 SS 8 4,0 FM-5
#24 07/03/2004 -4,01 35,06 13/318 77/137 00/228 SS 22 5,0 FM-5
#25 24/02/2004 -4,08 35,05 21/330 66/122 10/236 SS 10 4,1 FM-5
#26 22/02/2003 -3,55 35,70 28/010 46/247 31/118 SS 4 3,7 FM-6
#27 21/02/2003 -3,62 35,69 27/010 51/138 26/266 SS 4 4,2 FM-6
#28 21/02/2003 -3,60 35,69 30/008 46/136 28/260 SS 2 3,8 FM-6
#29 19/02/2003 -3,49 35,73 22/018 43/080 39/269 SS 4 4,0 FM-6
#30 18/02/2003 -3,61 35,67 17/200 39/096 47/308 TS 2 3,9 FM-6
#31 28/11/2000 -3,72 35,63 50/163 34/019 18/276 NS 6 3,9 FM-6
#32 18/11/1998 -3,79 36,99 60/083 24/302 17/204 NF 8 4,1 FM-7
#33 10/09/2003 -3,79 37,11 58/186 09/291 30/026 NF 12 3,8 FM-7
#34 24/02/1997 -3,83 37,02 49/212 00/122 41/032 U 19 4,3 FM-7
#35 28/12/1996 -3,71 37,15 55/202 24/330 24/072 NF 12 3,9 FM-7
#36 24/06/1984 -3,70 37,12 71/231 5/336 18/068 NF 6 5,0 FM-7
#37 14/04/1998 -4,21 37,22 40/310 50/116 07/214 SS 12 3,5 FM-8
#38 13/04/1998 -4,26 37,22 37/301 50/098 12/202 SS 14 3,6 FM-8
#39 13/04/1998 -4,28 37,22 34/309 55/115 07/215 SS 14 3,6 FM-8
#40 24/06/2002 -3,79 37,73 02/321 16/051 74/223 TF 2 3,7 FM-9
#41 24/06/2002 -3,77 37,73 00/330 00/060 90/270 TF 2,5 3,4 FM-9
#42 06/08/2002 -1,83 37,90 57/346 27/127 18/227 NF 6 3,9 FM-10
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Tabla B-2 (continuación). Mecanismos focales recopilados para este estudio. 

Los datos aparecen representados en la Figura 4-8. La última columna corresponde con las estaciones representadas en la 
Figura 4-9.

Num. Fecha Longitud Latitud Eje-P Eje-B Eje-T Régimen Z (km) Mw Estación
#43 07/08/2002 -1,84 37,87 48/359 31/132 25/238 U 6 4,0 FM-10
#44 07/08/2002 -1,82 37,85 50/009 18/123 34/225 NS 6 3,5 FM-10
#45 03/02/2005 -1,79 37,82 34/342 45/116 25/234 U 10 4,2 FM-10
#46 04/02/2005 -1,80 37,82 35/340 46/117 23/232 SS 6 3,9 FM-10
#47 22/03/2005 -2,98 34,93 29/305 36/191 40/063 U 6 4,4 FM-11
#48 09/12/2004 -3,08 34,97 26/314 63/153 08/048 SS 12 4,5 FM-11
#49 04/12/2004 -3,00 34,99 26/313 60/165 14/050 SS 12 5,1 FM-11
#50 02/12/2004 -2,96 34,95 30/307 47/178 27/055 U 8 4,9 FM-11
#51 15/02/2003 -3,83 35,58 23/345 65/192 10/172 SS 12 4,0 FM-12
#52 06/07/2002 -3,92 35,63 56/338 34/164 03/073 NF 18 4,2 FM-12
#53 27/06/2002 -4,03 35,63 48/343 41/170 03/077 NS 14 3,8 FM-12
#54 08/06/2001 -3,93 35,49 26/349 60/166 02/259 SS 8 4,0 FM-12
#55 05/10/1988 -3,86 35,51 26/355 58/213 17/094 SS 8 4,4 FM-12
#56 18/02/2003 -3,55 35,67 03/009 67/106 12/077 SS 4 4,8 FM-13
#57 13/08/2000 -3,55 35,95 40/357 46/145 16/253 SS 14 3,8 FM-14
#58 29/05/1999 -2,74 36,21 51/303 38/106 08/202 NS 6 3,9 FM-15
#59 27/02/2004 -3,92 35,18 19/334 71/131 04/242 SS 14 4,5 FM-16
#60 25/02/2004 -3,86 35,05 21/330 69/159 03/061 SS 10 5,2 FM-17
#61 20/03/2004 -4,15 35,00 34/334 53/182 14/073 SS 10 4,5 FM-18
#62 12/03/2004 -4,05 34,92 70/331 20/154 01/063 NF 6 4,9 FM-19
#63 24/02/2004 -4,00 35,14 25/329 65/148 01/239 SS 14 6,3 FM-20
#64 04/02/2002 -2,55 37,09 78/262 01/167 12/077 NF 10 4,7 FM-21
#65 06/04/1998 -1,79 37,01 11/335 55/081 33/237 SS 8 3,9 FM-22
#66 16/11/2003 -2,65 37,53 81/015 08/168 04/259 NF 8 4,1 FM-23
#67 25/07/2003 -5,56 36,90 06/305 05/035 83/165 TF 6 3,5 FM-24
#68 24/01/2003 -4,70 37,74 06/283 84/104 00/013 SS 12 4,2 FM-25
#69 30/06/2005 -1,57 36,68 15/327 18/062 66/201 TF 3 3,8 FM-26
#70 06/08/2002 -1,84 37,90 43/325 46/158 07/061 NS 8 5 FM-27
#71 29/01/2005 -1,78 37,88 23/359 62/142 15/263 SS 10 4,8 FM-28
#72 18/08/1994 -0,03 35,40 00/324 04/234 86/058 TF 4 5,7 FM-29
#73 12/03/1992 -2,53 35,27 23/131 67/303 03/040 SS 30 4,8 FM-30
#74 02/02/1999 -1,49 38,11 33/360 57/185 02/092 SS 6 4,8 FM-31
#75 14/08/1999 -1,69 38,18 30/187 55/041 16/287 SS 6 3,8 FM-32
#76 02/08/2000 -1,77 37,66 16/135 10/228 71/349 TF 4 3,7 FM-33
#77 13/07/1967 -0,43 35,89 11/329 26/064 61/217 TF 5 5,1 FM-34
#78 19/04/1981 -0,10 35,50 33/162 54/316 13/064 SS 16 4,2 FM-35
#79 15/09/2002 -5,27 37,16 17/026 29/285 05/142 TF 4 4,1 FM-36
#80 22/12/1999 -1,28 35,32 26/307 10/213 62/103 TF 8 5,7 FM-37
#81 04/08/1999 -5,17 35,57 80/179 01/083 10/353 NF 10 4,3 FM-38
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APÉNDICE C

CRITERIOS DE CALIDAD 
DEL WSM 

CRITERIOS DE CALIDAD PARA “BREAKOUTS”
Para los datos de “breakouts”, la calidad de los datos depende fundamentalmente de la 

desviación típica. No obstante, el intervalo con “breakouts” debe alcanzar también una cierta 
longitud. 
Calidad A: Diez o más zonas distintas con “breakouts” en un solo pozo y una longitud total 
de éstas superior a 300 m, con una desviación típica ≤12º. Valor promedio de “breakouts” en 
dos o más pozos geográficamente próximos, con una longitud total de “breakouts” superior a 
300 m y una desviación típica ≤12º.
Calidad B: Al menos seis zonas distintas de “breakouts” en un solo pozo, con una longitud 
total superior a 100 m y una desviación típica ≤20º.
Calidad C: Al menos cuatro zonas diferentes de “breakouts” con una longitud total superior 
a 30 m y una desviación típica <25º.
Calidad D: Menos de cuatro zonas de “breakouts” orientadas de manera consistente o con 
una longitud total inferior a 30 m en un único pozo. “Breakouts” en un solo pozo con una 
desviación típica ≥25º. 
Calidad E: Pozos en los que no se detectaron “breakouts” fiables. “Breakouts” con una 
elevada dispersión (desviación típica > 40º)

CRITERIOS DE CALIDAD PARA ENSAYOS DE FRACTURA HIDRÁULICA
Calidad A: Cuatro o más medidas de orientación de fracturas hidráulicas en un solo 
pozo, con una desviación típica ≤12º y a profundidades superiores a 300 m. Promedio de 
orientación de fracturas hidráulicas en dos o más pozos geográficamente próximos y con una 
desviación típica ≤12º.
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Calidad B: Tres o más medidas de orientación de fracturas hidráulicas en un solo pozo con 
una desviación típica <20º. Orientaciones de fracturas hidráulicas en un solo pozo con una 
desviación típica comprendida entre 12º y 20º.
Calidad C: Orientaciones de fracturas hidráulicas en un solo pozo con una desviación típica 
comprendida entre 20º y 25º, en el que la orientación de las fracturas cambia en profundidad 
y se asumen como buenas las fracturas más profundas. Una o dos medidas de orientación de 
fracturas hidráulicas en un solo pozo.
Calidad D: Una sola medida de fracturas hidráulicas a menos de 100 m de profundidad.
Calidad E: Pozos en los que solo se han medido la magnitud de los esfuerzos, pero no hay 
información sobre su orientación.

CRITERIOS DE CALIDAD PARA DATOS DE FALLAS
Calidad A: Inversión del tensor de esfuerzos a partir de datos de deslizamiento en fallas 
activas durante el Cuaternario.
Calidad B: Dirección de deslizamiento en el plano de falla en base a la orientación 
promedio del plano de falla y diversas observaciones del vector de deslizamiento. Esfuerzo 
máximo a 30º de la falla.
Calidad C: Orientación de la falla y sentido principal de deslizamiento conocido para la 
falla. Vector de deslizamiento desconocido.
Calidad D: Desplazamiento de marcadores a lo largo de una falla.
Calidad E: No se han descrito.

CRITERIOS DE CALIDAD PARA MECANISMOS FOCALES
Calidad A: Promedio de ejes-P o inversión formal de cuatro o más eventos geográficamente 
próximos (al menos un evento de magnitud ≥4,0, el resto de eventos de magnitud ≥3,0).
Calidad B: Una única solución de mecanismo focal bien constreñida (M ≥4,5) o promedio 
de dos soluciones de mecanismos focales (M ≥3,5) calculadas a partir de primeras llegadas u 
otros métodos (tensor momento o inversión).
Calidad C: Un único mecanismo focal (calculado a partir de la primera llegada de onda, 
con frecuencia basados en la calidad asignada por los propios autores) (M ≥2,5). Promedio 
de varios mecanismos compuestos bien acotados (“composites”) (M >2,0).
Calidad D: Una única solución mecanismo compuesto. Soluciones de mecanismos focales 
no bien acotadas para un único evento. Soluciones de mecanismos focales de un solo evento 
de magnitud <2,5
Calidad E: Grandes eventos históricos sin un mecanismo focal fiable. Un evento con todos 
los ejes P, T y B con un cabeceo de 25º-40º. Un evento con los ejes P y T con un cabeceo de 
40º-50º.
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Apéndice C: CRITERIOS DEL WSM

DETERMINACIÓN DEL RÉGIMEN DE ESFUERZOS
Las magnitudes de los esfuerzos se definen utilizando la notación estándar en la que los 

esfuerzos compresivos son positivos. Por tanto, σ1 es el esfuerzo principal máximo compresi-
vo y σ3 el esfuerzo principal mínimo compresivo.

Los distintos regímenes tectónicos establecidos a partir de los datos de esfuerzos se cla-
sifican en las siguientes categorías: falla normal (NF), falla normal con componente de salto 
en dirección (NS), falla de salto en dirección (también incluye los casos en los que existe una 
pequeña componente normal o inversa) (SS), falla inversa con componente de salto en direc-
ción (TS), falla inversa (TF) y régimen desconocido (para aquellos casos en lo que en los que 
las magnitudes de los esfuerzos se desconocen).

A partir del cabeceo y la orientación de los ejes P, T y B o σ1, σ2 y σ3 se puede estimar el 
régimen de esfuerzos y el azimut de esfuerzo horizontal máximo (Zoback, 1992) (Tabla C-1).

Algunos métodos como “overcoring” o los ensayos de fractura hidráulica permiten es-
timar la magnitud del tensor de esfuerzos y la orientación del esfuerzo máximo horizontal 
(SHmax) se puede calcular directamente a partir de los vectores propios del tensor. Sin embargo, 
la caracterización del régimen de esfuerzos se sigue realizando según el cabeceo de los ejes 
principales de esfuerzo.

Los límites de cada régimen de esfuerzos han sido establecidos arbitrariamente. Por ello 
si los datos caen ligeramente fuera de estos intervalos, deben ser analizados cuidadosamente 
y se les asignará el estado de esfuerzos más apropiado. No obstante se conocen dos grupos 
principales de mecanismos focales de carácter “anómalo”:

1.	 Los tres ejes tienen un cabeceo moderado (entre 25º y 45º).
2.	 Los ejes P y T tienen cabeceos semejantes (entre 40º y 50º).
A los datos de esta categoría se les asigna un régimen de esfuerzos desconocido (U) y una 

calidad E, indicando que la orientación del esfuerzo máximo horizontal no está bien definida. 

Eje P (s1) Eje B (s2) Eje T (s3) Régimen Azimut SHmax

pl > 52º pl < 35º NF azimut eje B

40º < pl < 52º pl < 20º NS azimut eje T+90º

pl < 40º pl > 45º pl < 20º SS azimut eje T+90º

pl < 20º pl > 45º pl < 40º SS azimut eje P

pl < 20º 40º < pl < 52º TS azimut eje P

pl < 35º pl > 52º TF azimut eje P

Tabla C-1. Criterios de clasificación del régimen de esfuerzos. 

pl: plunge
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