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1. Introducción 

1. INTRODUCCIÓN Y ANTECEDENTES 

Las Cordilleras Béticas se encuentran situadas en el límite entre la placa 

euroasiática y africana, caracterizado por  una convergencia NNO-SSE desde el 

Mioceno superior en el Mediterráneo occidental. La actividad tectónica en este límite ha 

generado las elevaciones que forman el relieve actual de las cordilleras. En el Campo de 

Dalías y el Campo de Níjar se localizan los afloramientos de materiales neógenos y 

cuaternarios más meridionales de las Zonas Internas de las Cordilleras Béticas que han 

emergido recientemente del Mar de Alborán. La situación geográfica de esta región, 

localizada entre las Cordilleras Béticas centrales, caracterizadas por la presencia de 

fallas normales y pliegues, y las Cordilleras Béticas orientales, donde predominan las 

fallas de salto en dirección, le confiere un interés añadido. El análisis combinado de 

datos geofísicos y geológicos permitirá contribuir al conocimiento de la estructura 

superficial y profunda del relleno neógeno y cuaternario y sus relaciones con el 

substrato alpujárride en este sector de la cordillera. Los nuevos datos obtenidos se 

integrarán en un modelo de evolución tectónica del límite sudoriental de las Cordilleras 

Béticas.

1.1. SITUACIÓN GEOGRÁFICA 

El área de estudio en la que se ha realizado esta tesis doctoral se sitúa en el SE 

de las Cordilleras Béticas, en la mitad sur de la provincia de Almería, entre los paralelos 

3º O y 1º 50’ O y entre los meridianos 36º 35’ N y 37º 2’ N. Los topónimos de las dos 

grandes zonas de estudio son el Campo de Dalías y el Campo de Níjar. Estas dos áreas 

deprimidas topográficamente limitan al norte respectivamente con la Sierra de Gádor y 

las sierras Alhamilla y Cabrera (figura 1.1). Las hojas topográficas que incluyen el área 

estudiada son: 1043 (Berja), 1044 (Alhama de Almería), 1045 (Almería), 1046 

(Carboneras), 1057 (Adra), 1058 (Roquetas de Mar) y 1059 (El Cabo de Gata). 

El área de estudio se ha dividido en dos zonas: El Campo de Dalías y El Campo 

de Níjar. El Campo de Dalías junto con el sector de Adra, corresponde a una zona 

orográficamente llana con una extensión de unos 390 km2. Está limitado al sur por la 

línea de costa y al norte por las elevaciones montañosas de Sierra de Gádor con altitudes 

máximas de 2.240 metros sobre el nivel del mar (figura 1.1). 
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1. Introducción 

El Campo de Dalías tiene buenos accesos, ya que la autovía A-7 recorre el área en 

dirección E-O y comunica la ciudad de Almería al este y la carretera de la costa 

granadina al oeste. Existen además numerosos carriles bien asfaltados que recorren la 

zona para el acceso a los invernaderos de la región. Los accesos a la Sierra de Gádor 

son de peor calidad y consisten en carriles de tierra que dan paso a distintos sectores de 

la sierra. La principal característica paisajista del Campo de Dalías es la presencia 

masiva de invernaderos que prácticamente ocupan la totalidad de la zona estudiada. Este 

uso intensivo del terreno supone que los afloramientos son escasos y puntuales y se 

localizan preferentemente en las trincheras de los invernaderos y en las canteras. 

El Campo de Níjar corresponde a otra depresión que tiene una extensión total de 

660 km2. Esta zona está limitada al oeste por Sierra de Gádor, al norte por Sierra 

Alhamilla y Sierra Cabrera y al este por los afloramientos volcánicos de Sierra de Gata. 

Sierra Alhamilla alcanza altitudes de 1.387 metros sobre el nivel del mar. Por el Campo 

de Níjar discurre también la autovía A-7 y diversas carreteras locales que conducen a 

las poblaciones del área. Los accesos al Campo de Níjar son generalmente buenos, a 

excepción del borde sur de Sierra Alhamilla donde existe una instalación militar de gran 

extensión que tiene restringido el paso.

1.2  SITUACIÓN GEOLÓGICA 

El área de estudio se sitúa en el SE de las Zonas Internas de las Cordilleras 

Béticas. El Campo de Dalías y el Campo de Níjar, son cuencas neógenas y cuaternarias. 

Estas cuencas están limitadas hacia el Norte por rocas del Complejo Alpujárride (Sierra 

de Gádor y Sierra Alhamilla) y rocas del Complejo Nevado-Filábride (Sierra Alhamilla) 

que constituyen el basamento de estas depresiones. En el borde meridional del Campo 

de Níjar aflora un importante complejo volcánico de edad mioceno medio a superior. 

Los sedimentos miocenos, pliocenos y cuaternarios continúan hacia el sur en el Mar de 

Alborán. En este sentido, los sedimentos marinos del Campo de Dalías y Campo de 

Níjar corresponden a sedimentos pertenecientes a la Cuenca de Alborán que 

actualmente se encuentran emergidos. 

Las Cordilleras Béticas junto a las cordilleras Rifeñas, constituyen la 

terminación occidental de las cadenas alpinas mediterráneas desarrolladas durante la 

convergencia entre la placa Africana y la placa Euroasiática durante el Mesozoico tardío 

y la era Cenozoica.
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Las Cordilleras Béticas, localizadas al norte del Mar de Alborán, están formadas 

por tres dominios tectónicos principales, las Zonas Externas, el Complejo de flysch del 

Campo de Gibraltar y las Zonas Internas (figura 1.2), sobre los que se sitúan 

discordantes los depósitos de cuencas neógenas y cuaternarias. El primer dominio 

corresponde al paleomargen meridional de la placa Ibérica denominado Zonas Externas. 

Figura 1.2. Situación geológica del área de estudio en las Cordilleras Béticas. 

El segundo dominio corresponde a las unidades de flysch del Complejo del 

Campo de Gibraltar, que afloran más extensamente en el sector occidental de las 

Cordilleras Béticas. El tercer dominio tectónico es conocido como Zonas Internas o 
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Dominio de Alborán (Balanyá y García-Dueñas 1987). Las Zonas Internas constituyen 

la región más intensamente deformada del orógeno y están constituidas principalmente 

por tres complejos metamórficos de grado variable que son del inferior al superior: 

Complejo Nevado-Filábride, Complejo Alpujárride y Complejo Maláguide, además de 

otros complejos menos representados (unidades de la Dorsal y Predorsal). 

Las Zonas Externas o Dominio Sudibérico corresponde al paleomargen de la 

placa Ibérica y están formadas por una cobertera sedimentaria mesozoica y terciaria, 

con rocas volcánicas intercaladas, que se superpone al basamento varisco. En las Zonas 

Externas de produjeron varios episodios de rifting durante el Mesozoico y Paleógeno 

que provocaron la rotura de la plataforma carbonatada en una serie de bloques 

subsidentes (García-Hernández et al., 1980; Vilas et al., 2001). Las Zonas Externas se 

pueden dividir de forma general en Prebético y Subbético. El Prebético aflora 

principalmente en el área oriental de la cordillera y está formado por carbonatos de 

plataforma de edad triásica a tortoniense inferior. El Subbético aflora más al sur y oeste 

y está formado por un cinturón de pliegues y cabalgamientos de rocas 

fundamentalmente carbonatadas de edad triásica a burdigaliense inferior y 

caracterizadas durante parte del Mesozoico por el desarrollo de surcos y umbrales 

(García-Hernández et al., 1980). 

Desde el punto de vista estructural, mientras que el Prebético muestra una 

estructura clásica de cabalgamientos típicos de zonas externas de cordilleras (López 

Garrido, 1971), la estructura actual del Subbético está constituida por una serie de 

láminas cabalgantes de vergencia  NO en el área norte y  SE en la parte meridional 

(García Dueñas, 1967 y Sanz de Galdeano, 1973). Además, gran parte de los 

afloramientos de la zona Subbética corresponden a fragmentos de olistolitos formados 

por rocas mesozoicas y cenozoicas de tamaño variable dentro de una matriz margosa de 

edad mioceno medio en la parte oeste y por sedimentos triásicos en la zona central y 

oriental de la cordillera, denominada Unidad Olistostrómica (Roldán, 1995). 

El Complejo del Campo de Gibraltar o Dominio de los Flysch está formado 

por sedimentos de aguas profundas de edad cretácica a mioceno inferior que afloran 

principalmente al oeste de las Cordilleras Béticas (Biju-Duval et al., 1978; Durand-

Delga, 1980 y Dercourt et al., 1986). Esta unidad se depositó en una cuenca limitada 

por las Zonas Internas de las Cordilleras Bético-Rifeñas  y los  paleomargenes 

sudibérico y magrebí (Balanyá y García-Dueñas, 1987). La principal unidad tectónica 

de este complejo (Unidad de Aljibe) tiene una estructura interna caracterizada por un 

sistema de cabalgamientos con sentido de movimiento del bloque de techo hacia el 

oeste y el ONO. También se desarrollan retrocabalgamientos con sentido de 

movimiento hacia el este y ESE (Luján et al., 2000). 
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Estructura y evolución tectónica reciente del Campo de Dalías y del Campo de Níjar en el contexto del 
límite meridional de las Cordilleras Béticas orientales. 

Las Zonas Internas están compuestas por una serie de complejos metamórficos 

que afloran extensamente y que de muro a techo son: el Complejo Nevado-Filábride, el 

Complejo Alpujárride, el Complejo Maláguide además de los complejos de la Dorsal y 

la Predorsal y Complejo de Alozaina con afloramientos más pequeños. Las estructuras 

relacionadas con los cabalgamientos responsables de la superposición de complejos y 

del metamorfismo no se conocen en detalle debido, generalmente, a su transposición 

por deformaciones dúctiles y penetrativas posteriores. Las edades obtenidas para el 

metamorfismo de alta presión están comprendidas entre 91 ± 21 M.a (Nieto et al., 1997) 

y 15 M.a (López Sánchez-Vizcaíno et al., 2001) y se relacionan con un episodio de 

engrosamiento cortical. Monié et al. (1991) sugiere una edad de 25 M.a (Oligoceno 

superior) para el metamorfismo de alta presión. Más recientemente, Platt et al. (2005) 

determinan la edad de este evento de alta presión y baja temperatura en torno los 48 

M.a. (Eoceno inferior). Los datos obtenidos por este autor en Sierra de Gádor y Sierra 

Alhamilla son de 40 y 48 M.a. respectivamente a partir de dataciones de Ar39-Ar40en

granos de mica blanca.

Los complejos Nevado-Filábride (Egeler, 1964), Alpujárride (Van Bemmelen, 

1927) y Maláguide (Blumenthal, 1927) y están formados principalmente por esquistos, 

cuarcitas y mármoles. El Complejo Maláguide también contiene pizarras, rocas 

detríticas y una secuencia carbonatada mesozoica y paleógena, prácticamente sin 

metamorfismo alpino, aunque algunas rocas del Paleozoico están afectadas por un 

metamorfismo varisco (Chalouan y Michard, 1990). Además, las unidades de la Dorsal, 

Predorsal y Complejo de Alozaina, están formadas por rocas carbonatadas mesozoicas y 

cenozoicas. La mayor parte de los contactos actuales entre los complejos principales son 

fallas normales de bajo ángulo. 

Figura 1.3.  Mapa geológico regional del sector estudiado. 
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1. Introducción 

Las cuencas neógenas y cuaternarias localizadas en las Cordilleras Béticas 

muestran una amplia variedad de estructuras tectónicas. Durante el Tortoniense, el Mar 

de Alborán cubrió la mayor parte de la cordillera, y la elevación posterior generó una 

serie de áreas emergentes circundadas por cuencas sedimentarias. Entre estas cuencas 

cabe destacar la Depresión de Granada y la de Guadix-Baza, situadas sobre el límite 

entre Zonas Internas y Externas. Este límite pasa por ambas depresiones y está 

fosilizado por materiales del Mioceno superior. El relleno neógeno de la Cuenca de 

Alborán se dispone sobre rocas metamórficas de las Zonas Internas. Existen numerosos 

ejemplos en las Cordilleras Béticas de cuencas sobre el nivel actual del mar. Podemos 

encontrar sedimentos marinos de edad tortoniense superior a más de 1500 metros de 

altitud cerca de Granada o a 1600 metros en Sierra de Gádor. Estos sedimentos 

sobreelevados están comúnmente plegados y fallados.

La Cuenca del Guadalquivir representa la cuenca de antepaís del orógeno bético 

y muestra una geometría asimétrica tanto en planta como en sección, cuyo espesor de 

sedimentos se incrementa hacia el sureste donde se sitúan la Cordilleras Béticas. La 

característica tectónica más interesante del sector meridional de la Cuenca del 

Guadalquivir es la presencia de olistostromas que provienen de la Zona Subbética y han 

sido emplazados desde el Langhiense superior hasta el Tortoniense inferior (Roldán, 

1995). En el frente norte de las Cordilleras Béticas, junto a la Unidad Olistostrómica 

aparecen unidades formadas por láminas, cuñas y lentes fuertemente deformadas de 

procedencia diversa. Estos elementos tectónicos, denominados tectonosomas,  están 

fragmentados, rotados y entremezclados con materiales de edad triásica a mioceno 

inferior (Roldán et al., 2004). 

1.3. ESTUDIOS GEOLÓGICOS PREVIOS EN LA REGIÓN 

ESTUDIADA

A continuación se exponen de forma resumida los trabajos geológicos previos 

realizados en el área de estudio tanto en el basamento metamórfico de las Sierras de 

Gádor y Sierra Alhamilla como en las depresiones neógenas y cuaternarias del Campo 

de Dalías y del Campo de Níjar. También se detallan las investigaciones realizadas en la 

plataforma continental situada al sur del área de estudio. Los resultados detallados de 

estos estudios geológicos previos se exponen en los sucesivos capítulos de la memoria 

de tesis doctoral para que el lector pueda tener una referencia más próxima. 
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Estructura y evolución tectónica reciente del Campo de Dalías y del Campo de Níjar en el contexto del 
límite meridional de las Cordilleras Béticas orientales. 

1.3.1.  Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla 

Diversos autores han estudiado aspectos sobre la tectónica y geología regional 

de la Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla que constituyen el basamento metamórfico de 

las cuencas neógenas y cuaternarias del Campo de Dalías y del Campo de Níjar. A 

continuación se describen de forma resumida, las investigaciones realizadas en el área 

de estudio. 

Sierra de Gádor 

Los materiales alpujárrides de la Sierra de Gádor y sierras adyacentes al oeste y 

las deformaciones, han sido estudiados por numerosos investigadores. En la primera 

mitad del siglo XX, Van Bemmelen (1927) propone la presencia de tres grandes mantos 

de corrimiento en el área al sur de Sierra Nevada. Posteriormente Westerveld (1929) 

estudia la zona entre las Sierra de los Guájares y Gádor y distingue también tres mantos 

superpuestos. Jacquin (1970) investiga por primera vez de forma detallada la Sierra de 

Gádor. Diferencia tres mantos alpujárrides superpuestos al Nevado-Filábride, a los que 

denomina Manto de Lújar, Gádor y Félix. Orozco (1972) estudia en detalle el sector 

occidental de Sierra de Gádor y distingue las unidades de Lújar, Alcázar y Murtas y 

encima algunos restos del Complejo Maláguide. Aldaya et al. (1979) proponen 

correlaciones entre las unidades alpujárrides del sector central de las Cordilleras 

Béticas. Por otra parte, Sanz de Galdeano (1985) describe la estructura del borde 

oriental de la sierra y muestra la existencia de numerosas escamas con vergencia tanto 

norte como sur. Posteriormente, Cuevas (1989) estudia las microestructuras y el 

metamorfismo de materiales alpujárrides de la sierra de la Contraviesa, adyacente por el 

oeste a la Sierra de Gádor, y establece un modelo de evolución tectónica para los 

mantos alpujárrides.

En la década de los 90, Azañón et al. (1994) propone una nueva correlación de 

las distintas unidades del Complejo Alpujárride a partir del estudio del metamorfismo 

de alta presión. Crespo et al. (1994), Crespo (1995) y Azañón et al. (1997) caracterizan 

la naturaleza extensional y la cinemática de los contactos entre las unidades 

alpujárrides. Orozco et al. (1997 y 1998) estudian de nuevo el sector comprendido entre 

Adra y Almería y reconocen la existencia de pliegues recumbentes de escala kilométrica 

para los que proponen un origen gravitatorio. Asocian estos pliegues a un evento 

extensional que produciría fallas normales de bajo ángulo y despegues extensionales 

durante el Mioceno. Orozco et al. (2004) determina al estructura interna de la Sierra de 

Lújar, situada al oeste de Sierra de Gádor, que asigna a un sinclinal recumbente 

extrapolable a toda Sierra de la Contraviesa y Sierra de Gádor. Martín-Rojas (2004), en 

su tesis doctoral en la Sierra de Gádor, realiza un análisis estratigráfico, estructural y 
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1. Introducción 

petrográfico de la región. Diferencia cuatro unidades del Complejo Alpujárride y una 

unidad del Complejo Maláguide.

Sierra Alhamilla 

Los primeros investigadores que trabajan en Sierra Alhamilla y Sierra Cabrera 

atribuyen al Complejo Alpujárride las rocas que afloran en estas sierras (Rondeel, 1965; 

Kampschuur et al., 1975 a y b). Sin embargo, Aldaya et al. (1979) determina que el 

núcleo de Sierra Alhamilla pertenece al Complejo Nevado-Filábride lo que está 

generalmente admitido y está reflejado en la cartografía geológica MAGNA (Voermans 

et al., 1983).

En los años 80 se realizan estudios tectónicos en Sierra Alhamilla. Platt (1982) y 

Platt et al. (1983) llevan a cabo estudios estructurales de detalle y caracterizan un 

pliegue-manto en la unidad alpujárride de Aguilón. Los sedimentos neógenos que 

circundan Sierra Alhamilla son estudiados por Weijermars (1980) y Weijermars et al.

(1985) que indican por primera vez la presencia de grandes pliegues de orientación E-O 

en las Zonas Internas de las Cordilleras Béticas generados desde el Tortoniense 

superior. Por otra parte, las fallas del borde norte de Sierra Alhamilla y Sierra Cabrera 

conocida como  Falla de Gafarillos son estudiadas por Ott d’Estevou (1980) y Sanz de 

Galdeano (1989).

El estudio de las asociaciones de Fe-Mg cuarzo-carfolita y pseudomorfos que 

caracterizan el metamorfismo de alta presión y baja temperatura se realiza en diversos 

puntos del Complejo Alpujárride incluida Sierra Alhamilla (Goffé et al., 1989 y Azañón 

et al., 1994) lo que permite establecer una correlación de las unidades alpujárrides a 

partir del metamorfismo de alta presión. Martínez-Martínez (1995) y Martínez-Martínez 

y Azañón (1997) caracterizan los sistemas de fallas normales de bajo ángulo de Sierra 

Alhamilla a partir de una cartografía geológica de detalle de la sierra.

1.3.2 Campo de Dalías, Campo de Níjar y Plataforma Continental 

Diversos autores han estudiado aspectos sobre la tectónica, geología regional y 

local del área, estableciendo modelos de la evolución tectosedimentaria de los 

materiales neógenos y cuaternarios de la región y de los materiales alpujárrides de las 

sierras circundantes. A continuación se describen de forma resumida, las 

investigaciones realizadas en el área de estudio. 
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Campo de Dalías 

Los primeros trabajos destacables son los de Fourniguet (1975 y 1976), que 

estudia el cuaternario marino del Campo de Dalías. Posteriormente, Perconig (1976) y 

Addicot et al. (1978, 1979) aportan numerosos datos sobre las secuencias miocenas y 

pliocenas del borde meridional de la sierra y el Campo de Dalías. Goy y Zazo (1983, 

1986) y Hillarie-Marcel et al. (1986) estudian las deformaciones sufridas en los 

depósitos cuaternarios y terrazas marinas en diversos puntos del litoral de Almería. 

Estos autores observan en el Campo de Dalías diferencias de elevación en las terrazas 

marinas a partir de la datación de Strombus Bubonius y su altitud con respecto al nivel 

del mar actual. 

En cuanto a la cartografía geológica del área, Baena y Ewert (1983) y Aldaya et

al. (1983) realizan las hojas geológicas a escala 1:50.000 del IGME de Roquetas de Mar 

y Adra respectivamente. Estos trabajos identifican las diferentes unidades 

litoestratigráficas de la región. En estos mapas se muestran con detalle los depósitos 

cuaternarios de origen continental y marino, y distinguen varios episodios de terrazas 

marinas y glacis continentales. En relación con la tectónica de la región identifican las 

trazas de las principales fallas. Además de las fallas de dirección NO-SE, proponen un 

modelo de fallas E-O que hunden el basamento alpujárride y los depósitos Miocenos y 

forman horst y fosas tectónicas.

Rodríguez-Fernández y Martín-Penela (1993), establecen una evolución neógena 

para el Campo de Dalías y las zonas marinas adyacentes a partir de la interpretación de 

perfiles sísmicos de reflexión realizados para prospección petrolera y sondeos 

profundos. En este trabajo destaca el reconocimiento de un anticlinal con núcleo en 

rocas del alpujárride que afecta a los materiales tortonienses-mesinienses situado bajo 

los depósitos pliocuaternarios del Campo de Dalías. Estos autores establecen varios 

sistemas de fallas: N70º-90ºE, N120ºE (como la Falla de Loma del Viento a la que 

asignan un movimiento en tijera), N140º-160ºE y N10º-20ºE y N70º-90ºE (falla en el 

borde sur de la Sierra de Gádor). 

Aguirre (1998), realiza un estudio estratigráfico de los materiales pliocenos del 

Campo de Dalías y Campo de Níjar y determina la edad plioceno inferior de los 

afloramientos del área. 

Más recientemente, Martínez-Díaz (1998), Martínez-Díaz (2000) y Martínez-

Díaz y Hernández-Henrile (2004) estudian la tectónica activa de dos regiones del 

sureste de las Cordilleras Béticas. Uno de estos sectores corresponde al Sur de Almería. 

Estudia con mayor detalle el sector Adra-Berja-Dalías y reconoce una tectónica 

extensional  asociada a fallas N140º-170ºE. Finalmente propone un modelo de 

evolución de escape tectónico hacia el oeste de una cuña de corteza  limitada por las 
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fallas de salto en dirección denominadas Zona de Falla del Corredor de las Alpujarras y 

Falla de Carboneras.

En relación con trabajos geodésicos sobre tectónica reciente, Giménez et al.

(2000) cuantifica los movimientos verticales producidos en los últimos años en varios 

perfiles situados en las Cordilleras Béticas a partir de la comparación de datos de 

nivelación de gran precisión de vértices geodésicos en distintas fechas. Uno de estos 

perfiles pasa por el área de estudio y cuantifica la elevación actual de la región. 

Además, estudios sobre imágenes de interferometría de radar detectan un levantamiento 

diferencial de la Sierra de Gádor con respecto al área situada al oeste y lo atribuyen al

terremoto de Adra de 1993 (Romero, et al., 2001). 

Trabajos recientes determinan las variaciones del nivel del mar durante el 

Cuaternario a partir del estudio de sistemas de barras de playa en el litoral del Campo de 

Dalías (Goy et al., 2002) y de terrazas marinas (Zazo et al., 2003). A partir de la 

datación de estas terrazas y su altitud actual se calcula la tasa de elevación que sufre el 

área (Zazo et al., 2003).

Estudios locales de carácter geotécnico en el área de Adra, caracterizan los 

materiales geológicos superficiales en función de su capacidad de amplificación sísmica 

(Alcalá-García et. al., 2002).

González-Asensio et al. (2003) realiza un estudio hidrogeológico en el Campo 

de Dalías y la Sierra de Gádor. Confecciona cortes geológicos de esta región basados en 

datos de campo, sondeos y datos geofísicos. En los cortes representa numerosas fallas 

de dirección E-O en un modelo de tectónica de bloques que genera horst y grabens en

el que el basamento alpujárride se hunde progresivamente hacia el sur. 

Campo de Níjar

Los primeros estudios regionales en las cuencas neógenas del SE de las 

Cordilleras Béticas las realizaron investigadores franceses y holandeses (Bousquet y 

Montenat, 1974; Bordet et al., 1982 y Van de Poel, 1991). En estos trabajos se abordan 

aspectos estratigráficos y tectónicos de la region. Chapelle (1988) realiza una tesis 

doctoral sobre el Campo de Níjar donde caracteriza las formaciones estratigráficas del 

áera. Estos autores establecen una tectónica de fallas de salto en dirección en las 

cuencas neógenas del SE de las Cordilleras Béticas que condiciona la sedimentación y 

la deformación de los sedimentos. 

La cartografía geológica editada del área a escala 1:50.000 corresponde a los 

mapas geológicos de la 2ª serie MAGNA del IGME: hojas 1045 (Almería) (Voermans 

et al., 1983) y 1046 (Carboneras) (Pineda et al., 1983).
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La mayor parte de los investigadores que han trabajado en esta zona han 

realizado estudios estratigráficos y sedimentológicos de las formaciones sedimentarias. 

Serrano (1990) describe con detalle la presencia afloramientos aislados de rocas de edad 

Mioceno medio. Martín et al. (1996), Braga et al. (1996) y Betzler et al. (1997) 

caracterizan los sedimentos marinos miocenos y pliocenos del sector de Agua Amarga. 

Bordet et al. (1982) y Krautworst y Brachert (2003) estudian con detalle la formación 

tortoniense denominada “Bréche Rouge de Carboneras” y su relación con la tectónica 

del área. En el sector situado cerca de la Cuenca de Tabernas donde se desarrollan 

sistemas de abanicos submarinos con el desarrollo de sistemas turbidíticos tortonienses, 

cabe destacar los estudios de Kleverlaan (1989) y Weijermars et al. (1985) entre otros. 

Fortuin y Krijgsman (2003) caracterizan la formación mesiniense que aflora en todo 

borde sur de Sierra Cabrera. Boorsma (1992) estudia con detalle el sector de la 

subcuenca de Barranquete donde afloran sedimentos detríticos pliocenos y la relación 

de la sedimentación con la tectónica de salto en dirección de la zona. Posteriormente 

Aguirre (1998) analiza la estratigrafía y sedimentología de los afloramientos pliocenos 

del Campo de Níjar, al igual que hizo en el Campo de Dalías. 

El desarrollo de niveles de terrazas cuaternarias entre el Alquián y Cabo de Gata 

(Dabrio et al., 1984 y Goy y Zazo, 1986) indican procesos de elevación de sedimentos 

cuaternarios en esta zona. Harvey et al. (1999) estudia los abanicos aluviales costeros de 

Sierra de Gata y asigna la formación de diferentes abanicos a los cambios eustáticos del 

nivel del mar. 

El complejo volcánico calcoalino del Mioceno Superior de Sierra de Gata ha 

sido estudiado por petrólogos con la realización de dataciones y caracterización de las 

rocas para establecer los distintitos grupos de rocas volcánicas (Bellón et al., 1983; 

Bordet, 1985; Di Battistini et al., 1987; Cunningham et al., 1990; Toscani et al., 1990; 

Zeck et al., 2000). Fernández-Soler (1992) realiza una tesis doctoral en la Sierra de Gata 

y estudia con detalle el vulcanismo.

Por otra parte, el estudio de la Zona de Falla de Carboneras ha suscitado gran 

interés entre los investigadores. Bousquet y Montenat (1974) describen por primera vez 

esta falla de salto en dirección y movimiento sinistro. Rutter et al. (1986), Montenat y 

Ott d’Estevou (1990), Ott d’Estevou (1990), Van de Poel (1991), Keller (1995), 

Scotney et al. (2000) y Faulkner et al. (2003) realizan estudios de detalle de la 

cinemática y geometría interna de la Falla de Carboneras, así como el tiempo en el que 

se produce su funcionamiento. Bell et al. (1997), estudia los movimientos de la Falla de 

Carboneras durante el cuaternario e indica la importancia de movimientos recientes 

verticales en los últimos 100.000 años con tasas de elevación 0,1 m/ka. En el sector 

noreste de la Falla de Carboneras, Brachert et al. (2002) y Krautworst et al. (2003) 

reconocen fallas normales de dirección NO-SE. 
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Plataforma continental

La plataforma continental situada al sur del Campo de Dalías y del Campo de 

Níjar ha tenido un gran interés durante los años 70 para la prospección petrolera, por lo 

que se han realizado numerosos perfiles de sísmica de reflexión multicanal y dos 

sondeos profundos, como se detallará en capítulos posteriores. 

El primer mapa de este sector, corresponde al mapa  geológico de la plataforma 

continental Almería – Garrucha – Chella - Los Genoveses a escala 1:200.000 (IGME, 

1982). Jurado y Comas (1992) caracterizan las unidades del área septentrional de la 

Cuenca de Alborán a partir del estudio de perfiles de sísmica de reflexión y sondeos 

profundos. Además, otros autores han trabajado en este sector de la plataforma y han 

realizado estudios sismoestratigráficos de detalle (Campillo et al., 1992; Ercilla, 1992; 

Rodríguez-Fernández y Martín-Penela, 1993; Estrada et al., 1997 y Hernández-Molina 

et al., 2002). 

La continuación de la Falla de Carboneras en la plataforma contienental marina 

se reconoce a partir de perfiles sísmicos (Martín-Penela y Rodríguez-Fernández, 1994; 

Estrada et al., 1997 y Rodríguez-Fernández et al., 2000) y describe estructuras en flor 

positivas asociadas a la esta falla de salto en dirección. Más recientemente, Soto et al.

(2002) estudia de forma más detallada la Falla de Carboneras en la plataforma a partir 

de una nueva campaña de geofísica marina y le asigna un movimiento actual normal. 

García et al. (2004) caracterizan con detalle la fisiografía del fondo marino en el Golfo 

de Almería y definen sistemas de cañones submarinos y su relación con la tectónica. 

1.3.3  Tectónica reciente 

Las Cordilleras Béticas, el Mar de Alborán y las Cordilleras Rifeñas se 

encuentran situadas en el límite entre las placas Euroasiática y Africana, en el 

Mediterráneo occidental. Este límite de placas es difuso, y comprende una banda de más 

de 300 km de anchura, tal y como demuestra el carácter disperso de la sismicidad en la 

zona (Udías y Buforn, 1991; Galindo-Zaldívar et al., 1993). Entre las Cordilleras 

Béticas y Rifeñas se sitúan la Cuenca Argelina y el Mar de Alborán que corresponden a 

cuencas formadas por una corteza oceánica y continental adelgazada respectivamente.

En los últimos 9 M.a. (Mioceno superior –actualidad), las placas Africana y 

Euroasiática han estado sometidas a un proceso de convergencia que ha generado el 

relieve actual. Los modelos disponibles sobre movimientos de placas indican una 

convergencia reciente en dirección NO-SE, de aproximadamente 4,9 mm/año, en la 

región estudiada (DeMets et al., 1994). Estudios sobre los mecanismos focales de 
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terremotos en la región indican un esfuerzo general compresivo de dirección NNO-SSE 

(Herráiz et al., 1998; Galindo-Zaldívar et al., 1993). Galindo-Zaldívar et al., (2003) y 

Sanz de Galdeano y Alfaro (2004) establecen la relación que existe entre las grandes 

elevaciones montañosas de las Zonas Internas de las Cordilleras Béticas con la 

formación de grandes pliegues de dirección E-O. 

La caracterizacion de la tectónica reciente y actual en el área de estudio de esta 

tesis doctoral ha sido abordada por varios investigadores desde diferentes perspectivas. 

El estudio de la sismicidad histórica (Sánchez, 1917; López-Marinas, 1977; Vidal, 1986 

y 1993) muestra la existencia de terremotos destructivos de gran intensidad en el SE de 

la Península Ibérica. El registro sismológico actual mediante la Red Sísmica de 

Andalucía, pone de manifiesto la presencia de una actividad sísmica moderada y 

distribuida en el área de estudio. 

La determinación de la orientación de los paleoesfuerzos en las Cordilleras 

Béticas a partir del análisis de microestructuras frágiles principalmente desde el 

Tortoniense al Cuaternario (Groupe de Recherche Néotectonique de l’Arc de Gibraltar, 

1977; Bousquet, 1979; Estévez y Sanz de Galdeano, 1983; De Ruig, 1990; Galindo-

Zaldívar, 1993; Stapel et al., 1996; Huigbregtse et al., 1998; Jonk y Biermann, 2002; 

Marín-Lechado et al., 2003; Ruano et al., 2004 y Marín-Lechado et al., 2005) indica un 

campo de esfuerzos general en el sector oriental de las Cordilleras Béticas con una 

compresión NO-SE.

El estudio de los mecanismos focales de los principales terremotos del SE de las 

Cordilleras Béticas también caracteriza una compresión de orientación NNO-SSE y una 

extensión perpendicular (Buforn et al., 1988; Mueller et al., 1992; Zoback, 1993; 

Galindo-Zaldívar et al., 1993; Herraiz et al., 1998; Rodríguez-Pascua y de Vicente, 

2001, Rueda et al., 1996; Thio et al., 1999 y Stich et al., 2001 y 2003). 

1.4. MODELOS DE EVOLUCIÓN DE LAS CORDILLERAS 

BÉTICAS

Las Cordilleras Béticas están formadas por rocas con edades comprendidas entre 

el Paleozoico o incluso el Precámbrico hasta la actualidad. La evolución de estas 

cordilleras está determinada por el límite entre las placas africana y euroasiática. 

Durante el Mesozoico, el Dominio Sudibérico o Zonas Externas constituían el margen 

pasivo del Macizo Ibérico y experimentó una tectónica extensional relacionada con la 

formación del Mar del Tethys. Las reconstrucciones paleogeográficas (Dercourt et al.,
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1993) indican que África e Iberia se encontraban a menos de 200 km de distancia, 

separadas por una gran falla transformante relacionada con la apertura del Mar del 

Tethys y el Océano Atlántico. El Dominio de Alborán o Zonas Internas, probablemente 

estaba localizado en una posición más oriental que la actual. 

La orogenia alpina probablemente comenzó en el Cretácico superior y continúa 

activa en la actualidad como se refleja en esta tesis doctoral. En el dominio de Alborán 

se produjo un engrosamiento de la corteza asociado a una subducción-colisión con el 

desarrollo de un metamorfismo de alta presión y baja temperatura HP-LT. Este evento 

de HP-LT afectó primero al Complejo Nevado-Filábride y posteriormente al Complejo 

Alpujárride (Azañón et al., 1997). Entre el Dominio de Alborán y el Dominio 

Sudibérico se depositaron los materiales que constituyen el Dominio de los Flysch o 

Complejo del Campo de Gibraltar. 

Durante el Paleógeno hasta el Mioceno inferior se produjo la migración hacia el 

oeste del Dominio de Alborán y el acercamiento al Dominio Sudibérico. El Dominio de 

los Flysch se deformó por un acortamiento con el desarrollo de pliegues y 

cabalgamientos con una estructura similar a los prismas de acreción. Durante este 

acercamiento, la corteza superior del Dominio Sudibérico también se plegó y se 

desarrollaron cabalgamientos en una dirección probable de acortamiento E-O a NO-SE 

(García-Dueñas, 1969). La mayor parte de las unidades tectónicas experimentaron una 

rotación horaria (Osete et al. 1988; Platzman 1992). El Dominio Sudibérico tenía dos 

frentes activos. El primer frente se situó  hacia el antepaís y actualmente está cubierto 

por rocas tortonienses no deformadas de la Cuenca del Guadalquivir, aunque existen 

cabalgamientos fuera de secuencia que afectan incluso a sedimentos cuaternarios. El 

otro frente tiene una vergencia hacia el Dominio de Alborán y está cubierto por 

sedimentos de edad Burdigaliense inferior. 

Durante el Oligoceno inferior-Mioceno inferior hasta posiblemente el 

Tortoniense se produjo un evento extensional generalizado en el Dominio de Alborán. 

En el contacto entre el Complejo Maláguide y el Complejo Alpujárride existen sistemas 

de fallas normales de bajo ángulo con desplazamiento del bloque de techo hacia el Este 

(Aldaya et al., 1991; Lonergan y Platt 1995) de esta edad. Más tarde, en el Complejo 

Alpujárride se desarrolló otro sistema de fallas de bajo ángulo con desplazamiento del 

bloque de techo hacia el norte, aunque existe desacuerdo sobre la naturaleza inversa o 

normal de las fallas (Cuevas et al. 1986; Simancas y Campos 1988; Crespo-Blanc et al.

1994). Una de las principales fallas normales de bajo ángulo corresponde al contacto 

entre el Complejo Alpujárride y el Complejo Nevado-Filábride con un movimiento de 

bloque de techo hacia el oeste o suroeste y que continuó activa hasta el Tortoniense 

(García-Dueñas y Martínez-Martínez 1988; Galindo-Zaldívar et al. 1989; Jabaloy et al. 

1993).
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Las estructuras activas desde el Tortoniense superior hasta la actualidad, son las 

responsables de la morfología actual de la cordillera. La colisión del dominio de 

Alborán con el Macizo Ibérico debido a la convergencia NO-SE de las placas Africana 

y Euroasiática produce la formación de grandes pliegues abiertos que conforman el 

relieve actual de la cordillera. Este levantamiento generalizado produce una 

disminución progresiva del tamaño del Mar de Alborán que corresponde a la mayor 

cuenca neógena de la región. Simultáneamente con este acortamiento se produce una 

extensión perpendicular NE-SO con el desarrollo de fallas normales y fallas de salto en 

dirección.

Los modelos de evolución propuestos para la formación de las Cordilleras 

Bético-Rifeñas son numerosos y variados e intentan explicar los eventos de compresión 

y extensión registrados en las cordilleras. La existencia de deformaciones extensionales 

en el interior de las Zonas Internas de las cordilleras es particularmente interesante ya 

que se desarrolla el Mar de Alborán con una corteza continental adelgazada, donde 

cabría esperar las máximas elevaciones. 

Los modelos propuestos intentan en mayor o menor medida combinar los datos 

geológicos regionales y la información geofísica de la estructura profunda. Se ha 

realizado una clasificación de los modelos que presentan características comunes: 

modelos basados en la convergencia relativa de tres elementos tectónicos, modelos de 

subducción, modelos de diapiro astenosférico y modelos basados en la pérdida o 

despegue del manto litosférico.

1.4.1. Modelos basados en la convergencia relativa entre tres elementos 

tectónicos

Estos modelos consideran al Dominio de Alborán como un elemento móvil que 

migra hacia el oeste y finalmente colisiona con África y Europa. Implica, por tanto, la 

superposición de un elemento cortical sobre las placas euroasiática y africana durante 

una colisión continental (figura 1.4). En este sentido, Andrieux et al. (1971) y Andrieux 

y Mattauer (1973) denominan al Dominio de Alborán “microplaca rígida de Alborán”. 

Tapponier (1977), en un modelo aplicado a todo el Mediterráneo, indica que este 

movimiento hacia el O de la “microplaca de Alborán”, es una consecuencia de una 

tectónica de escape producida por las irregularidades en el contacto entre placas. 

Bourgois (1978), Leblanc y Olivier (1984), Durand-Delga y Olivier (1988); Bouillin et

al. (1986), Martín Algarra (1987) y Dewey et al. (1989) interpretan diferentes sistemas 

de fallas de salto en dirección dextras en las Cordilleras Béticas y sinistras en las 

Cordilleras Rifeñas, para explicar el desplazamiento hacia el O de la microplaca.
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Balanyá y García Dueñas (1987) consideran que el Dominio de Alborán en su 

desplazamiento no se comporta como una microplaca o placa rígida, sino que tiene el 

comportamiento de una cuña orogénica (Jabaloy et al., 1992) y corresponde a un prisma 

de acreción que se sitúa sobre un despegue basal (cabalgamiento de Gibraltar; Balanyá, 

1991). Este modelo implica una extensión en la parte trasera que explica la extensión 

registrada en el Dominio de Alborán y compresión frontal de la cuña orogénica. 

Figura 1.4. Modelo de Andrieux et al. (1971). a, La forma general actual de la microplaca de Alborán; b, 
su forma probable al principio del Mioceno. El punteado fino indica las zonas plegadas alpinas de las 
placas Euroasiática y Africana. Punteado grueso: microplaca de Alborán. c-e, Modelo geométrico
explicativo del Arco de Gibraltar. c, antes del desplazamiento de las placas; d, recubrimiento de las 
placas Euroasiática y Africana por la microplaca de Alborán; e, el recubrimiento es compensado por el 
plegamiento de los bordes de la microplaca de Alborán. 

1.4.2. Modelos de subducción 

Los modelos de subducción propuestos, implican la formación de zonas de 

subducción durante la convergencia de las placas, aunque las características de esta 

subducción y su polaridad es variable según los modelos. Las características 

geoquímicas del vulcanismo de Sierra de Gata sugieren  la presencia de una zona de 

subducción bajo el sector oriental de las Cordilleras Béticas (Araña y Vegas, 1974).
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Otros autores (Bijú-Duval et al., 

1978; Rehault et al., 1984 y Dercourt et

al., 1986) proponen el desplazamiento 

hacia el oeste del Dominio de Alborán 

que se situaría en el bloque de techo de 

una zona de subducción.

De Jong (1991), Wortel y 

Spakman (1992), Zeck et al. (1992),

Blanco y Spakman (1993), Zeck (1996) y 

Hoernle et al. (1999) proponen modelos 

con una subducción inclinada hacia el N. 

Alternativamente, Torres Roldán et al. 

(1986) considera un sistema de doble 

subducción al norte y al sur del Mar de 

Alborán con corteza oceánica y activas 

hasta el Mioceno terminal. Blanco y 

Spakman (1993) sugieren la presencia de 

una laja de subducción desconectada de 

la estructura superior de la litosfera a 

partir de datos sismológicos. Zeck (1996) 

basándose en el modelo Blanco y Spakman (1993) y en datos de termómetros 

isotópicos, propone la existencia de un hundimiento vertical de una lámina subsidente 

en la astenosfera. 

Otros autores proponen que el buzamiento de la zona de subducción es hacia el 

E y que ésta ha sufrido un proceso de roll-back, produciendo un retroceso del Dominio 

de Alborán hacia el O (figura 1.5). Morley (1993) explica con este mecanismo la 

formación del la Cuenca de Alborán, como una sag basin debida a la flexura asociada a 

la relajación térmica de la litosfera, producida por el enfriamiento posterior al ascenso 

astenosférico. Royden (1993a, b) también propone la existencia de una extensión tras-

arco producida por esta migración roll back, que explica las deformaciones neógenas en 

la Cuenca de Alborán. La velocidad de migración hacia el oeste de la zona de 

subducción se ha estimado en 5-10 cm/año en el Mioceno inferior (Lonergan y White, 

1997). Los datos de tomografía sísmica de la corteza y manto superior (Serrano et al.,

1998; Morales et al. 1999) y la determinación de los estados de esfuerzos en la región 

(Morales et al., 1999) han revelado la existencia de subducción continental activa bajo 

la región de Málaga.

Figura 1.5. Dibujo idealizado que muestra la 
evolución cinemática de una zona de subducción de 
tipo “rollback”. a, sección antes del inicio del 
“rollback”. b, sección posterior al “rollback”. c, 
esquema en planta que muestra la superposición de 
acortamiento y extensión junto con rotaciones 
sistemática de eje vertical. Modificado de Lonergan 
y White (1997). 
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1.4.3. Diapirismo astenosférico 

El modelo de diapirismo astenosférico supone el ascenso diapírico de la 

astenosfera que produciría un abombamiento de la litosfera. El abombamiento 

provocaría a su vez un emplazamiento gravitacional de mantos de corrimiento de forma 

radial y el adelgazamiento de la litosfera sobre el diapiro. La cuenca del Mar de Alborán 

se formaría a causa del hundimiento flexural producido durante el enfriamiento térmico 

posterior. Loomis (1975) propone este mecanismo para explicar el emplazamiento de 

las peridotitas de Ronda. De la misma forma, Weijermars et al. (1985), basándose en la 

historia de subsidencia y enfriamiento de la Cuenca de Alborán y utilizando los modelos 

numéricos de Cloetingh y Nieuwland (1985), indica que el ascenso diapírico se iniciaría 

hace unos 30 Ma. Hace 15 Ma, según este mismo autor, se produciría el 

desenraizamiento del diapiro con un enfriamiento progresivo asociado que provocaría la 

formación de la Cuenca de Alborán. 

1.4.4. Pérdida o despegue del manto litosférico 

En estos modelos, la removilización de la raíz litosférica durante la orogenia 

alpina causa el colapso y extensión radial de la litosfera previamente engrosada (figura 

1.6). De esta manera se produce deformación compresiva en los márgenes (zonas 

externas) y extensión en el Domino de Alborán (Watts et al., 1993; Platt et al. 1998).

Debido a una  convección mantélica bajo un depocentro fijo se produce la pérdida de la 

raíz del orógeno (Platt y Vissers 1989; Platt et al. 1998), o bién se produjo la 

delaminación del manto bajo un depocentro que migró hacia el Este en el Mar de 

Alborán (García Dueñas et al., 1992; Docherty y Banda, 1995; Seber et al., 1996; 

Calvert et al. 2000).

Convección mantélica

En este tipo de modelos el motor que produce el despegue de la raiz litosférica 

previamente engrosada es la convección del manto que provocaría que una porción del 

manto litosférico quedase situado en condiciones astenosféricas, produciéndose un 

proceso de asimilación convectiva de éste (Houseman et al., 1981). Este proceso 

convectivo tendría un efecto de descompensación isostática con la formación posterior 

de cuencas durante un proceso de colapso extensional. 

Platt y Vissers (1989) y posteriormente Vissers el al. (1995) proponen un 

modelo integrador multidisciplinar, a partir de un proceso de delaminación pasiva de la 

raíz litosférica. Los datos estratigráficos (Lonergan, 1993) y petrologicos (Monié et al.,

1991) y el análisis del movimiento de placas (Dewey et al., 1989) sugieren que la
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Figura 1.6. Esquema de desarrollo de cuencas por colapso extensional y por delaminación de la Litosfera 
subcortical. a, compresión en la Litosfera; b, engrosamiento de la Corteza y de la Litosfera subcortical 
con fracturación en el caso de la delaminación; c, despegue (por removilización convectiva) o desgarre 
(por delaminación) de la Litosfera subcortical que es reemplazada por material astenosférico. Ambos 
modelos predicen un levantamiento de la superficie terrestre. d, colapso de la corteza elevada y 
formación de la cuenca. Con el tiempo la Litosfera aumenta en espesor debido al enfriamiento del 
material astenosférico. La raiz de la Litosfera puede ser asimilada en la Astenosfera (por removilización 
convectiva) o bien se desplaza lateralmente como una lámina delaminada. Tomado de Ruano (2003).
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convergencia entre Eurasia y África comienza o ya existía en el Eoceno tardío (51 Ma; 

Dewey, 1989), provocando el apilamiento de unidades tectónicas y por lo tanto, el 

engrosamiento de la corteza continental. Al final del  Oligoceno o principios del 

Mioceno se produciría el despegue o la perdida convectiva del manto litosférico, lo que 

estaría apoyado por la existencia de una anomalía positiva de velocidad descrita por 

Blanco y Spakman (1993). 

En el Mioceno terminal, se produciría el enfriamiento litosférico con la 

consiguiente perdida de energía, por lo que el movimiento de convergencia volvería a 

ser el proceso de deformación dominante, produciéndose la formación de fallas de salto 

en dirección y pliegues.

Una hipótesis comparable a la de Platt y Vissers (1989), sustentada en datos de 

tomografía sísmica es la propuesta por Calvert et al. (2000), quienes localizan dos 

cuerpos de alta velocidad. El primero lo sitúan entre 60 y 400 km, buzando hacia el SE, 

bajo las Cordilleras Béticas y el segundo, desconectado del anterior, entre 570 y 650 

km. Estos autores interpretan que los cuerpos corresponden a material litosférico frío 

que se está hundiendo en el manto astenosférico.

Delaminación del manto litosférico

Estos modelos se basan en que el manto litosférico se separaría de la corteza por 

un proceso de delaminación en un contexto de colisión continental (Bird, 1978; Bird y 

Baumgardner, 1981; Channell y Mareschal, 1989).

Docherty y Banda (1995) proponen la existencia de una laja litosférica 

subcortical delaminada que se propagaría hacia el SE, con una inclinación hacia el NO. 

Este buzamiento coincide con los resultados obtenidos por Blanco y Spakman (1993) y 

explicaría la migración del frente de deformación hacia el O, la localización de los 

eventos magmáticos más antiguos al O (Torres Roldán et al., 1986; Chauve et al., 1973) 

y la propagación de la subsidencia hacia el E-SE. 

1.5.  DATOS GEOFÍSICOS GENERALES 

El conocimiento de la estructura profunda a escala cortical en las Cordilleras 

Béticas es esencial para establecer un modelo tectónico. Los datos geológicos de 

superficie no permiten deducir la estructura a gran profundidad debido a la complejidad 

tectónica de esta cordillera. Para la investigación de la  estructura cortical, se 
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desarrollaron durante el último tercio del siglo XX numerosos estudios geofísicos con la 

realización de campañas gravimétricas y perfiles sísmicos profundos de  reflexión y 

refracción. Además se llevaron a cabo prospecciones magnéticas y magnetotelúricas 

junto con estudios de tomografía sísmica a partir de datos sismológicos. Todos estos 

datos geofísicos y las interpretaciones derivadas de ellos se deben tener en cuenta para 

establecer un modelo de la estructura profunda en el área. Existen también datos 

geofísicos de carácter local en el sector estudiado, entre los que destacan perfiles de 

sísmica de reflexión multicanal en tierra y en la plataforma marina, adquiridos para 

prospección petrolera e hidrogeológica, que se han utilizado en este trabajo junto con 

datos geofísicos de adquisición propia. 

1.5.1. Perfiles de sísmica de refracción 

Los perfiles de sísmica de refracción (WGDSSAS 1974-1975, 1977; Banda et

al., 1993) indican que las Codilleras Béticas están formadas por una corteza continental 

cuyo espesor alcanza 38 km en el área central y 35 km en el Estrecho de Gibraltar. Esta 

estructura cortical contrasta notablemente con la del Mar de Alborán donde la corteza 

de carácter continental se adelgaza notablemente y llega a tener en algunos sectores tan 

solo 16 km de espesor, situándose sobre un manto anómalo con velocidades de ondas P 

reducidas (Hatzfeld, 1976; WGDSSAS 1974-1975, 1978; Suriñach y Vegas, 1993). El 

espesor de la corteza disminuye tanto hacia las Cordilleras Béticas orientales, de forma 

neta (Banda y Ansorge, 1980) o progresiva (Banda et al., 1993), como hacia el Macizo 

Ibérico caracterizado por un espesor medio entre 30 y 32 km (Suriñach y Vegas, 1988; 

ILIHA DSS Group, 1993). Existen otros perfiles de sísmica de refracción de dirección 

E-O, como el realizado entre Almería y Málaga que indican una profundidad para la 

Moho de 22 a 26 km (Barranco et al., 1990), aunque su trazado es poco adecuado al ser

paralelo al límite entre la corteza gruesa de las Cordilleras Béticas y la corteza delgada 

del Mar de Alborán. 

1.5.2.  Perfíles de sísmica de reflexión profunda 

Los perfiles de sísmica de reflexión profunda denominados ESCI-BÉTICAS

(García-Dueñas et al., 1994; Galindo-Zaldívar et al., 1997; Martínez-Martínez et al.,

1997) se localizan en la transversal de las Cordilleras Béticas (figura 1.7). Los perfiles 

ESCI-BÉTICAS indican que la corteza está formada por un nivel superior transparente 

hasta 5-6,5 s de tiempo doble (equivalentes a 15-20 km de profundidad) y un nivel 

inferior con abundantes reflectores internos (figura 1.8a). Hacia la base de la banda se 

observan varios reflectores con mayor continuidad y amplitud que se interpretan como 

la Moho, aproximadamente a 11 s de tiempo doble. La Moho es prácticamente plana en 
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los perfiles y no se observan diferencias apreciables en su profundidad que se relacionen 

con los relieves de la cordillera. Del mismo modo, los reflectores de la corteza inferior 

son generalmente subhorizontales y no muestran los pliegues tardíos de tamaño 

kilométrico que se reconocen en superficie (Weijermars et al., 1985) y que se localizan 

en la zona transparente de la corteza. 

La principal contribución de los 

perfiles ESCIBÉTICAS es la 

caracterización de la estructura en los 

niveles medios y profundos de la 

corteza, que tiene poca relación con las 

estructuras geológicas que se observan 

en superficie. La presencia de una Moho 

prácticamente horizontal, no tiene una 

relación directa con los relieves de las 

Cordilleras, tal y como sugerían los 

modelos previos basados en teorías de 

compensación isostática. 
Figura 1.7. Localización de los perfiles ESCI en el 
SE de la Península Ibérica y Mar de Alborán. 
(Tomado de Gallart et al., 1995) 

Figura 1.8. A) Extremo sur del perfil de sísmica de reflexión profunda ESCI-Béticas-2, localizado en 
figura 1.7. a, discontinuidad entre la Corteza inferior y superior. b, Moho (Tomado de Ruano 2003). B) 
Extremo norte del perfil ESCI-Alborán-1, localizado en la figura 1.7. M. reflector mesiniense, B. Techo 
del basamento, D-D1. Discontinuidad entre la corteza inferior y superior (Tomado de Comas et al.,
1995).
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El extremo sur del perfil ESCI-BÉTICAS-2 (figura 1.7) se encuentra cerca de la 

localidad de Adra y muestra una terminación brusca de la Moho a 11-12 s de 

profundidad. En la Cuenca del Mar de Alborán, el perfil ESCI-ALBORÁN-1 conecta con 

el perfil en tierra ESCI-BÉTICAS-2. En este perfil marino, Vegas et al. (1995) determina 

un brusco adelgazamiento de la corteza desde las Béticas hacia el Mar de Alborán, de 

tal manera que en las proximidades de la costa se obtiene espesores de la corteza de 23-

24 km (Medialdea et al., 1986; Barranco et al., 1990). Este fuerte adelgazamiento se 

lleva a cabo hacia el sur en un área estrecha (de 30 a 35 km de anchura). Comas et al.

(1995) reconoce pliegues en el relleno sedimentario en el extremo norte del perfil 

(figura 1.8.b) e indica la presencia de un reflector marcado entre 5 y 7 s de profundidad 

y que se inclina hacia el SSO. Estos reflectores intracorticales pueden se equivalentes a 

los reconocidos en el perfil ESCI-BÉTICAS-2.

1.5.3. Tomografía Sísmica 

Los estudios de tomografía sísmica indican una subducción continental activa 

del Macizo Ibérico bajo las Cordilleras Béticas en la región de Málaga a la que estaría 

asociada una sismicidad intermedia (30-110 km) (Serrano et al. 1998 y Morales et al.

1999). Estos datos muestran que la estructura profunda de la Cordillera es heterogénea. 

Mientras que en la región occidental la placa subducida buza 45º hacia S-SE y la 

subducción es activa, en el área central de la Cordillera la corteza continental del 

Macizo Ibérico estaría directamente en contacto con las rocas del Dominio de Alborán 

(placa superior), como sugieren los perfiles profundos de sísmica de reflexión (perfiles 

ESCIBÉTICAS). Por otra parte, estudios de tomografía sísmica en el manto identifican un 

cuerpo frío de alta velocidad bajo las Cordilleras Béticas (Blanco y Spakman, 1993) al 

que estaría asociada una sismicidad profunda (640-670 km). El origen de esta anomalía 

es controvertido. Blanco y Spakman (1993), Lonergan y White (1997) y Bijwaard et al.

(1998) proponen que el cuerpo corresponde a una porción despegada de una antigua 

litosfera oceánica subducida. Por el contrario, Seber et al. (1996) y Calvert et al. (2000) 

indican que representaría una delaminación del manto superior. 

1.5.4. Gravimetría y magnetometría 

El mapa de anomalía de Bouguer a escala 1:1.000.000 realizado por el Instituto 

Geográfico Nacional (I.G.N., 1976), muestra que los valores de anomalía próximos a 0 

están cerca de la línea de costa, mientras que el interior peninsular está caracterizado 

por anomalías de Bouguer negativas, que corresponden a la corteza continental (figura 

1.9). Los valores mínimos se alcanzan por tanto en las cordilleras alpinas (Pirineos, 
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Figura 1.9. Mapa de anomalía de Bouguer de la Península Ibérica (IGN, 1976).

Cordillera Ibérica y Cordilleras Béticas), que presentan un engrosamiento cortical 

respecto a su entorno próximo. 

Casas y Carbó (1990) realizan un mapa conjunto de anomalía de Bouguer del 

Mar de Alborán y las Cordilleras Béticas que incluye datos terrestres del I.G.N. y 

marinos (Gantar et al., 1968; Finnetti y Morelli, 1973) junto con una batimetria 

detallada del Mar de Alborán. Posteriormente, Galindo Zaldívar et al. (1997) realizan 

una composición con los datos terrestres del mapa del I.G.N. (1976) y los datos marinos 

de Bonini et al. (1973) de mayor detalle para un sector de las Cordilleras Béticas. La 

anomalía de Bouguer en estos mapas muestra un gradiente muy elevado, paralelo a la 

línea de costa, con valores que oscilan entre los 90 mGal en el Mar de Alborán y los 

-120 mGal en el continente. 

A partir de estas compilaciones de datos de anomalía de Bouguer terrestres y 

marinos en el Dominio de Alboran se han realizado modelizaciones de la transición 

entre la corteza de las Cordilleras Béticas y el Mar de Alborán. Los modelos obtenidos 

indican una variación muy brusca de los espesores de la corteza localizada en la línea de 

costa (Torné y Banda, 1992 y Galindo-Zaldívar et al., 1997) con valores de 35 km en 

las Cordilleras Béticas e inferiores a 20 km en le Mar de Alborán (figura 1.10). Mientras 

que Torné y Banda (1992) interpretan la mayor parte del adelgazamiento debido a un 

colapso extensional en las Zonas Internas, Galindo-Zaldívar et al. (1997) sugieren que 
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la variación se debe a la actividad de cabalgamientos, que engruesan la corteza 

continental delgada del Mar de Alborán hacia las Cordilleras Béticas. 

Otros modelos gravimétricos combinados con modelos basados en tomografía 

sísmica indican la existencia de una subducción continental, en la que el Macizo Ibérico 

se hunde hacia el SSE por debajo de las Cordilleras Béticas y el Mar de Alborán a 

profundidades superiores al centenar de kilómetros (Morales et al., 1999). Por otra 

parte, los modelos gravimétricos realizados en el mar de Alborán (Hatzfeld, 1976 y 

Watts et al., 1993) muestran la presencia de un manto anómalo de baja densidad en su 

parte central. Galindo Zaldívar et al. (1998) interpreta en su modelo gravimétrico una 

distribución de espesores corticales asimétrica en el Mar de Alborán, en donde las zonas 

más delgadas se sitúan en su borde septentrional. 

En esta tesis doctoral se han realizado campañas gravimétricas de detalle en el 

Campo de Dalías y el Campo de Níjar para conocer la geometría del relleno neógeno y 

cuaternario a partir de la modelización de la anomalía residual. En el capítulo 3 se 

expone la metodología utilizada y en el capítulo 5 se describen y discuten los resultados 

de la modelización gravimética en  ambas regiones. 

Figura 1.10. Perfil de anomalía de Bouguer y modelo gravimétrico de Galindo Zaldívar et al. (1997).
Localización en Fig. 3. Perfil ESCI-Béticas-1: 1, Manto superior (3,33 g/cm3); 2, Corteza inferior (2,89 
g/cm3); 3, Corteza superior (2,80 g/cm3); 4, Zonas Internas (2,72 g/cm3); 5, Zonas Externas (2,54 
r/cm3); 6 y 7, Cuencas neógenas (2,45 g/cm3); 8, Cuenca del Guadalquivir y olistostromas (2,25 g/cm3).
Perfil ESCI-Béticas-2: 1, Manto superior; 2, Manto anómalo (3,20 g/cm3); 3, Corteza inferior (2.,89 
g/cm3); 4, Corteza superior (2,80 g/cm3); 5, Zonas Internas (2,72 g/cm3); 6, Cuencas neógenas (2,45 
g/cm3); 7, Sedimentos y rocas sedimentarias del Mar de Alborán (2,40 g/cm3). 

El mapa de anomalías aeromagnéticas de la Península del I. G. N. (Ardizone et

al., 1989) (figura 1.11), muestra las principales anomalías de la intensidad del campo 

magnético total. Existe una banda de anomalías de orientación ONO-ENE que se sitúa 

en la zona de Ossa Morena y se interpreta debido a la presencia de cuerpos de corteza 

inferior que cabalgan hasta la parte superior (Aller, 1996) o bien a la existencia de rocas 

ígneas básicas. Esta banda de anomalías se prolonga con la misma dirección y de forma 

atenuada bajo las Cordilleras Béticas hasta el sector central de las Zonas Externas. Este 
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hecho confirmaría la existencia de un basamento varisco al menos bajo las Zonas 

Externas.

En el sector SE del mapa de anomalías magnéticas, existe un dipolo muy 

marcado de orientación NE-SO que se sitúa sobre los afloramientos de rocas volcánicas 

de Sierra de Gata (figura 1.11a). El punto de inflexión del dipolo, que indica la posición 

aproximada del centro del cuerpo que genera la anomalía, está situado ligeramente al 

sur de la Sierra de Gata. Este desplazamiento del dipolo supone que el principal cuerpo 

de rocas volcánicas continúa hacia el sur en el Mar de Alborán. En la Sierra de los 

Filábres, se encuentra otro dipolo intenso con una orientación E-O (figura 1.11b). Esta 

anomalía magnética puede estar asociada a un cuerpo con susceptibilidad magnética alta 

a una profundidad de 6-7 km (comunicación personal Ana Ruiz). En la línea de costa, 

entre Motril y Nerja, se observan también pequeños dipolos muy intensos con una 

dirección de elongación E-O (figura 1.11c) que pueden corresponder a cuerpos 

superficiales de rocas básicas procedentes de la corteza inferior o del manto del Mar de 

Alborán, emplazados en las zonas medias de la corteza de las Cordilleras Béticas 

(Ruano, 2003). 

Figura 1.11. Mapa de anomalías aeromagnético de campo total (nT). A) Dipolo en Sierra de Gata. B) 
Dipolo en Sierra de los Filábres. C) Dipolo en la costa granadina. 

En el Campo de Níjar se ha realizado una campaña de medida de la intensidad 

del campo magnético total para considerar los datos magnéticos conjuntamente con los 

gravimétricos y mejorar la calidad de los modelos propuestos. Las anomalías 

magnéticas caracterizan los cuerpos de rocas volcánicas intermedios y básicos situados 

bajo el relleno neógeno y cuaternario del Campo de Níjar. La metodología seguida en la 
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adquisición y tratamiento de los datos se detalla en el capítulo 3, y los resultados 

obtenidos en la modelización se presentan y discuten en el capítulo 5. 

1.5.5. Otros datos geofísicos 

En las Cordilleras Béticas y el Mar de Alborán se han realizado otros trabajos 

geofísicos entre los que destacan la medida del flujo térmico y la determinación de la 

resistividad eléctrica de la corteza mediante prospección magnetotelúrica. 

Los primeros datos de flujos de calor medidos en las Cordilleras Béticas 

indicaban valores medios de flujos térmico (Albert Beltrán, 1979). Sin embargo, el 

mapa de flujo de calor para las Cordilleras Béticas muestra variaciones locales con 

valores mínimos en el Campo de Gibraltar que suponen grosores medios a elevados de 

la litosfera continental (Fernández et al., 1998). En el Mar de Alborán, los valores de 

flujo térmico son muy elevados e indican la existencia de un manto anómalo cerca de la 

superficie (Polyak et al., 1996). La presencia de este manto anómalo también está 

confirmada por la baja velocidad obtenida en perfiles de sísmica de refracción y la baja 

densidad en modelos gravimétricos (Hatzfeld, 1976). La presencia en todo el Mar de 

Alborán de flujos térmicos altos, puede ser compatible con el vulcanismo mioceno 

encontrado en la zona (Galindo Zaldívar et al., 1998). 

Las campañas de sondeos magnetotelúricos en el sector oriental de las 

Cordilleras Béticas (Pous et al., 1999) muestran la presencia de una zona de baja 

conductividad en la corteza inferior y una estructura cortical heterogénea que se 

interpreta debido a cabalgamientos corticales de vergencia NO que producen 

importantes deformaciones en la geometría de la Moho y la existencia de cuerpos de 

rocas ígneas en profundidad. Esta interpretación no es compatible con los resultados 

obtenidos en los perfiles ESCIBÉTICAS que muestran una Moho plana. La zona de baja 

conductividad se interpreta como una fusión parcial relacionada con el vulcanismo de 

Sierra de Gata. Esta interpretación tampoco es compatible con los valores de flujo 

térmico medios a bajos obtenidos en las Cordilleras Béticas. 
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 2.  OBJETIVOS 

En el Campo de Dalías y de Níjar se localizan los afloramientos de materiales 

neógenos y cuaternarios más meridionales de las Zonas Internas de las Cordilleras 

Béticas orientales que constituyen además depósitos emergidos de la Cuenca de 

Alborán. El estudio de esta región tiene gran interés, ya que en ella se conjuga la 

formación de pliegues, en un contexto de convergencia tectónica, con la existencia de 

fallas normales y de salto en dirección. El área se sitúa entre las Cordilleras Béticas 

centrales, caracterizadas por una tectónica con fallas normales frecuentes, y las 

Cordilleras Béticas orientales, deformadas por fallas de salto en dirección, por lo que 

permite establecer un modelo coherente para la transición entre ambos dominios.

El conocimiento de la estructura superficial y profunda de los sedimentos 

recientes del Campo de Dalías y de Níjar, así como sus relaciones con el substrato 

alpujárride no son suficientemente conocidas. Aunque los estudios recientes 

estratigráficos, sedimentológicos y tectónicos descritos en el apartado de antecedentes 

suponen un considerable avance, quedan muchos interrogantes desde el punto de vista 

de la tectónica reciente, entre los que cabe destacar: la formación de pliegues de gran 

radio y su relación con la estructura profunda del substrato y el relieve, la cinemática de 

las fallas, los paleoesfuerzos implicados en el área, la relación entre las fallas de salto en 

dirección con las fallas normales, etc. Existen también otros interrogantes desde el

punto de vista tectónico: la ausencia de datos cinemáticos que impide conocer el 

movimiento relativo de las fallas, la existencia de fallas rotacionales, la existencia de 

una falla en el borde N del Campo de Dalías, la actividad actual y régimen de la Falla de 

Carboneras o la relación que existe entre el pliegue de gran radio de la Sierra de Gádor 

y la estructura profunda del substrato de la depresión. 

El Campo de Dalías y el Campo de Níjar es un lugar adecuado para establecer la 

historia de relleno y deformación  de la cuenca en relación con el basamento alpujárride. 

El análisis combinado de datos geofísicos y geológicos hace posible determinar las 

principales características geométricas de las estructuras. El cálculo de paleoesfuerzos a 

partir del análisis de estructuras frágiles y de los esfuerzos actuales mediante el análisis 

de la sismicidad permitirá junto con los datos estructurales establecer un modelo de 

evolución tectónica de la región desde el Tortoniense hasta la actualidad, que relacione 

la estructura superficial y profunda en este sector suroriental de las Cordilleras Béticas. 

El estudio detallado de esta región permitirá comprender mejor las características del 
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límite entre las Cordilleras Béticas y el Mar de Alborán y el tránsito entre la tectónica 

reciente de las Cordilleras Béticas centrales y orientales. 

Por todo lo expuesto en los párrafos anteriores los objetivos científicos que 

pretende alcanzar esta tesis doctoral son los siguientes: 

1) Reconocimiento y caracterización de las estructuras de deformación del 

basamento Alpujárride y Nevado Filábride y de los sedimentos neógenos y 

cuaternarios del Campo de Dalías y el Campo de Níjar. 

2) Establecer la estructura cortical a partir de datos geológicos de campo y 

geofísicos (gravimetría, magnetometría y sísmica de reflexión multicanal), con especial 

atención en la determinación de la geometría de las estructuras tectónicas y la naturaleza 

del relleno sedimentario y del basamento en el Campo de Dalías, el Campo de Níjar y 

la plataforma continental. 

3) Localización de las estructuras tectónicas activas y con actividad reciente

en la zona de estudio. En estas estructuras se determinará, fundamentalmente, la 

cinemática de las fallas que han tenido alguna actividad entre el Tortoniense y la 

actualidad.

4) Establecer la evolución de los estados de esfuerzos, desde el Mioceno 

superior hasta la actualidad a partir de microfallas, diaclasas y mecanismos focales de 

terremotos.

5) Proponer un modelo de evolución tectónica del basamento alpujárride y de 

los depósitos neógenos y cuaternarios del Campo de Dalías y de Níjar. Este modelo 

debe combinar tanto las estructuras observadas en superficie como aquellas deducidas a 

partir del análisis de datos geofísicos. 

Los resultados obtenidos a partir de los objetivos anteriores permitirán por una 

parte realizar posteriores investigaciones sobre la geometría de las unidades 

hidrogeológicas de esta región, que tiene un importante desarrollo agrícola, a través de 

la mejora en el conocimiento geológico de los materiales neógenos y cuaternarios del 

Campo de Dalías y de Níjar y su relación con el basamento. Por otra parte, la 

identificación de las estructuras activas o con actividad reciente puede ser consideradas

en el análisis de la peligrosidad sísmica de la región. 
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3.  METODOLOGÍA 

En este capítulo se describen las distintas metodologías utilizadas y se exponen 
someramente sus fundamentos teóricos y las técnicas empleadas en el tratamiento de los 
datos adquiridos. El trabajo de campo se inicia con  la observación y descripción de las 
diferentes estructuras tectónicas del área de estudio. La observación y medida de la 
orientación de la estratificación y las estructuras de deformación en los sedimentos 
neógenos y cuaternarios no permite deducir la estructura profunda de estos materiales ni 
la posición del basamento alpujárride, nevado-filábride y volcánico en el área de 
estudio. Por ello, se utilizan de forma combinada varios métodos geofísicos, tales como 
gravimetría, magnetometría y sísmica de reflexión multicanal, ya que el conocimiento 
de la geometría en profundidad de los materiales y las estructuras tectónicas tiene gran 
interés para los objetivos de este trabajo. Además, para la interpretación y 
determinación de la estructura profunda se dispone igualmente de amplias bases de 
datos con columnas litológicas de sondeos. También se estudian los terremotos que 
afectan a esta región y su relación con las estructuras tectónicas activas. Finalmente se 
utilizan técnicas de determinación de paleoesfuerzos a partir de datos cinemáticos de las 
fallas que permiten comprender la evolución del estado de esfuerzos de la región. 

3.1. MÉTODOS ESTRUCTURALES 

Durante el trabajo de campo se reconocen las diferentes estructuras geológicas y 
materiales que afloran en el área de estudio, tanto en el relleno sedimentario del Campo 
de Dalías y Campo de Níjar, como preferentemente en la Sierra de Gádor y de forma 
complementaria en Sierra Alhamilla, correspondientes a afloramientos del basamento. 
Se presta especial atención a las estructuras de deformación tectónica que afectan a las 
rocas, tanto dúctiles como frágiles, por lo que se caracterizan fábricas planolineares, 
pliegues y fallas. En áreas donde aflora el basamento se estudian las microestructuras y 
aquellas estructuras de gran tamaño que ayudan a la determinación de la posición del 
basamento alpujárride y nevado-filábride bajo el relleno neógeno y cuaternario del 
Campo de Dalías y del Campo de Níjar.

Los mapas geológicos existentes en el área constituyen una base cartográfica 
adecuada que agrupa gran parte de los trabajos geológicos previos. Por lo general los
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mapas geológicos de la serie 
MAGNA (1:50.000) son 
correctos, aunque localmente se ha 
modificado el trazado y 
significado de algunos contactos. 
Los mapas que se tomaron como 
base corresponden a las hojas 
siguientes de escala 1:50.000: 
Berja (1.043), Alhama de Almería 
(1.044), Almería (1.045), 
Carboneras (1.046), Adra (1.057), 
Roquetas de Mar (1.058) y El 
Cabo de Gata (1.059). Hay que 
destacar la dificultad de la 
cartografía geológica en áreas 
como el Campo de Dalías y Adra, dada la ocupación actual de la mayor parte de la 
superficie por invernaderos (figura 3.1). Es imposible en muchos casos identificar en el 
campo la continuidad de los contactos litológicos, pliegues y fallas. Por todo ello, se 
realiza en primer lugar un estudio de fotointerpretación a partir de fotografías aéreas e 
imágenes de satélite para el análisis de las estructuras geológicas. Los contactos y 
estructuras interpretados en la fotografía área son comprobados posteriormente en el 
campo. Se utilizan fotografías aéreas realizadas en los años 1950, de escala aproximada 
1:30.000, ya que permiten identificar las estructuras en campo al no existir invernaderos 
en esa fecha. Igualmente se trabaja con series fotográficas del año 1994 de mayor 
detalle para la localización de nuevos afloramientos en canteras y desmontes de las 
partes traseras de los invernaderos donde se pueden realizar la mayor parte de las 
observaciones puntuales. En las sierras cercanas no existen invernaderos, sin embargo, 

la monotonía litológica junto con la 
escasez de accesos en gran parte de 
los Alpujárrides en Sierra de Gádor  y 
Sierra Alhamilla hace difícil continuar 
los contactos litológicos entre las 
diferentes formaciones calizas y 
dolomíticas intensamente deformadas. 

Figura 3.1. Vista panorámica del Campo de Dalías desde 
Sierra de Gádor en la que se observa la ocupación de la 
práctica totalidad del terreno por los cultivos de 
invernaderos.

Figura 3.2. Relaciones de corte entre A) fallas y B) 
diaclasas
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3.1.1. Reconocimiento de diaclasas 

Las diaclasas son una de las estructuras más 
desarrolladas en el área de estudio. Hancock (1985) 
define una diaclasa como “una fractura que a la 
escala de observación de campo no es posible 
apreciar evidencias de desplazamientos 
relacionados con cizalla, tensión o acortamiento”.

En estas estructuras se pueden realizar 
determinaciones de la geometría y arquitectura de 
los sistemas y juegos de diaclasas bien definidos. 
Un juego de diaclasas se define como una familia 
de diaclasas aproximadamente paralelas entre si. 
Cuando una diaclasa de superficie 
aproximadamente plana pertenece a un juego de 
orientación regular se denomina diaclasa 
sistemática. Cuando las diaclasas tienen superficies 
irregulares y no pertenecen a un juego bien definido 
se denominan diaclasas no sistemáticas. Por tanto 
un sistema de diaclasas consiste en un conjunto de 
juegos contenido en un volumen de roca. Un 
sistema conjugado de diaclasas se define como un 
sistema de diaclasas que contiene dos juegos 
dispuestos simétricamente y formando un ángulo agudo entre ellos. 

Otra cuestión de interés es la determinación de la secuencia de formación de las 
diaclasas observadas en un afloramiento para determinar la edad relativa entre ellas. 
Para ello, es necesario observar las relaciones de corte entre las distintas diaclasas. 
Cuando una falla (1) corta a una falla (2), la falla (1) es más moderna que la falla (2). 
Sin embargo, esta regla no es aplicable en el caso de las diaclasas y tiene un significado 
contrario. La traza de una nueva diaclasa no sobrepasa generalmente la traza de una 
diaclasa formada anteriormente, ya que deja de propagarse cuando encuentra una 
fractura abierta (figura 3.2). 

Es también interesante determinar las orientaciones y relaciones angulares entre 
los distintos juegos ya que permite inferir los esfuerzos responsables de su formación. 
Para la determinación de las orientaciones de las diaclasas se realizan muestreos que 
vienen determinados por las características de los afloramientos. Se ha tratado de 
realizar medidas de las orientaciones en diferentes perfiles de direcciones lo más 
variadas posibles para tener una imagen de las características de la fracturación 

Figura 3.3. Modos de fracturación 
según Lawn y Wilshaw (1975). Modo 
I: apertura por tracción perpendicular a 
la dirección de propagación. Modo II: 
cizallamiento paralelo a la dirección de 
propagación. Modo III: cizallamiento 
perpendicular a la dirección de 
propagación.
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independientemente de las discontinuidades que el observador va encontrando 
preferentemente en una dirección. 

Las diaclasas se utilizan como 
indicadores de paleoesfuerzos en el área 
en combinación con otros indicadores. En 
general, una diaclasa aislada no permite 
conocer las características del estado de 
esfuerzos ya que puede formarse tanto en 
condiciones de tensión, como de cizalla o 
en situaciones intermedias denominadas 
híbridas.

Las diaclasas de tensión pura se 
interpretan como fracturas formadas 
perpendicularmente a 3 (Pollard y 
Aydin, 1988, y Dunne y Hancock, 1994), 
que corresponderían al modo I de 
fracturación de Lawn y Wilshaw (1975) 

(figura 3.3). El análisis de la fracturación mediante el círculo de Mohr (Muehlberger, 
1961, y Price y Cosgrove, 1990) muestra la existencia de una transición desde términos 
puramente tensionales hasta fracturas puras de cizalla (con ángulos diedros cercanos a 
60º entre pares conjugados). Entre ambos tipos extremos existen términos intermedios 
con juegos que forman un ángulo diedro pequeño que correspondería a fracturas 
híbridas entre tensión y cizalla (figura 3.4). Por tanto, si encontramos pares conjugados 
de diaclasas con ángulos en torno a 60º, podremos situar al máximo esfuerzo 
compresivo en el bisector del ángulo agudo definido por las dos fracturas. La existencia 
de fracturas con ángulos progresivamente menores indicarían la coexistencia de una 
extensión perpendicular a la compresión. Por último, la presencia de diaclasas 
puramente tensionales permite situar la dirección de extensión ( 3) perpendicularmente 
a la diaclasa (figura 3.4).

 3.1.2 Reconocimiento de fallas 

El estudio de las fallas incluye la realización de diversos tipos de observaciones, 
entre las que cabe destacar: la geometría de la superficie de falla, relaciones de corte con 
los sedimentos afectados, así como el estudio de indicadores cinemáticos que permitan 
determinar la dirección y sentido de movimiento en el plano de falla. La dirección de 
deslizamiento en una falla se determina a partir del estudio de las estrías y acanaladuras, 
mientras que para la determinación del régimen se utiliza el desplazamiento relativo de 

Figura 3.4. Modelo de Muehlberger (1961) para las 
fracturas conjugadas de bajo ángulo. 
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horizontes estratigráficos o el estudio de estructuras sobre la superficie de falla que 
incluyen generalmente la asimetría en escalones sobre la superficie de falla, colas de 
trituración en cantos resistentes y fracturas Riedel (figura 3.5). En algunos casos es 
posible determinar el salto de la falla a partir del desplazamiento de marcadores 
estratigráficos. En los afloramientos con buena exposición de las superficies de falla se 
realizan estaciones de medida sistemática de las caracteristicas geométricas de las fallas 
que permiten la identificación de los paleoesfuerzos responsables de su formación o su 
reactivación.

3.2. GRAVIMETRÍA 

3.2.1. Fundamento teórico 

La gravimetría es un método de prospección que permite detectar la presencia de 
cuerpos de densidad diferente a la del entorno. Por ello se puede aplicar al estudio de la 
geometría de rellenos sedimentarios potentes en cuencas ya que suponen una 
disminución del valor de la gravedad debido a una menor densidad de los sedimentos en 

Figura 3.5. Criterios para la determinación del sentido de movimiento en una superficie de falla. 1) 
mineralizaciones escalonadas, 2) marcas tectónicas, 3) fracturas Riedel, 4) picos estilolíticos, 5) 
Alternancia de superficies pulidas ( o trituradas, y7o estriadas) y rugosas, 6) fracturas tensionales 
(Modificado de Hancock, 1994) 
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comparación con las rocas que constituyen el basamento en la región. El gravímetro es 
un equipo que permite medir pequeñas diferencias de la gravedad de un punto a otro. Se
realizan, por tanto, medidas relativas de las variaciones laterales de la atracción 
gravitatoria de un lugar a otro para determinar la variación de las densidades.

Para determinar el efecto que ejerce en un punto determinado un cuerpo con una 
densidad mayor o menor a la del entorno, es necesario realizar una serie de correcciones 
que a continuación se detallan. La anomalía gravimétrica es igual al valor observado de 
la gravedad menos el valor previsto de la gravedad basado en el modelo terrestre 
elegido.

El  valor teórico de la gravedad 

El valor de la gravedad teórica o normal en cualquier punto de la tierra a nivel 
del mar se calcula respecto al elipsoide de rotación de la Tierra que tiene en cuenta la 
diferencia entre los radios ecuatorial y polar mediante la fórmula del sistema de 
referencia geodésico de 1967. 

g0 = ge ((1 + k sen2 )/(1-e2sen2 )1/2), donde 

g0 = aceleración normal de gravedad en Gal en la superficie del elipsoide de 
referencia

 = latitud geográfica (grados) 

ge = 978,03184558 Gal (valor teórico de la gravedad en el ecuador) 

k = 0,00193166338321 

e2 = 0,00669460532856 

Para comprobar el valor medido en el campo con el valor de la gravedad teórica 
o normal a nivel del mar se aplican las siguientes correcciones: 

Corrección de deriva instrumental y de marea 

Cuando se repite la medida con un gravímetro en una misma estación varias 
veces al día, se produce una pequeña diferencia en el valor obtenido debido a que los 
muelles y resortes no son perfectamente elásticos, al efecto de las mareas y a los 
cambios de temperatura. Esta deriva del instrumento se corrige mediante la repetición 
de la medida del valor de la gravedad en la estación base en intervalos discretos de 
tiempo y el reparto de la diferencia observada entre las demás medidas 
proporcionalmente al tiempo transcurrido. Para poder realizar esta corrección, se toma 
nota de la hora y minuto en el que se ha realizado cada medida del gravímetro. En las 
campañas desarrolladas se han realizado ciclos de medida menores de tres horas. En 
este intervalo de tiempo se inicia un ciclo desde una estación base y se vuelve de nuevo 
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a la estación base para realizar otra medida y 
determinar la deriva producida. Se considera 
que durante un intervalo de tiempo de tres 
horas la deriva es aproximadamente linear lo 
que facilita la aplicación de esta corrección.

Corrección de Aire Libre 

La gravedad terrestre es inversamente 
proporcional al cuadrado de la distancia al 
centro de la Tierra. Por tanto, el aumento en la 
altitud de la estación de medida respecto al 
nivel del mar supone una disminución de la 
gravedad que se debe de corregir. El valor de 
la corrección depende de la cota (h, en metros) 
y es 0,3086·h.

Corrección de Bouguer 

La corrección de Bouguer elimina el efecto de atracción de las masas de roca 
ubicadas entre el nivel de referencia, generalmente el nivel del mar, y la cota de la 
estación de observación, situada sobre el terreno. Esta corrección considera una 
topografía plana. El incremento esperado de la atracción gravitatoria debido a las rocas  
entre el nivel de referencia y el nivel de la estación de observación se calcula utilizando 
la hipótesis de que el exceso de masa corresponde al de una losa horizontal de 
dimensiones infinitas y de densidad uniforme, cuya base coincide con el nivel de 
referencia y cuyo techo está a la cota de la estación de observación. Para cuantificar este 
efecto, se emplea la siguiente fórmula que permite calcular el valor que es necesario 
sustraer y que se conoce como Corrección de  Bouguer: 

Corrección de Bouguer (mGal) = 0,04193  · h 

donde  es la densidad media del terreno en g/cm3 y h es la cota de la estación 
de medida, en metros. Se suele considerar por defecto que la densidad media del terreno 
es de 2.67 g/cm3 que es la densidad media de los materiales de la corteza terrestre. 

Corrección topográfica 

Un relieve topográfico ejercerá una atracción directamente proporcional a su 
densidad, a su volumen y a su distancia. Su componente vertical estará dirigida hacia 
arriba y por consiguiente reducirá la gravedad correspondiente a una estación de 

Figura 3.6. Gravímetro Worden 
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observación cercana. Por el contrario, la existencia de un valle supone un déficit de 
masa y por tanto una disminución del valor de la gravedad.   Por esto, tanto los relieves 
positivos como negativos implican una reducción del valor de la gravedad y para 
corregir este efecto se debe sumar el valor de la corrección topográfica a la gravedad 
observada en la estación de medida. 

ANOMALIAS GRAVIMETRICAS 

En Gravimetría se utilizan habitualmente las anomalías gravimétricas que 
permiten identificar regiones en las que existen heterogeneidades en la distribución de 
densidades de los materiales que componen la Tierra. Mientras que en zonas marinas se 
suelen utilizar los valores de anomalía de aire libre, en tierra emergida se suele estudiar 
la anomalía de Bouguer. 

Anomalía de Aire Libre 

Para obtener la anomalía de aire libre para cada punto de observación es 
necesario sustraer de la gravedad observada a la que se le ha aplicado la corrección de 
Aire Libre, el valor de la gravedad normal o teórica referida a la misma altura, 
normalmente al nivel del mar. 

Anomalía aire-libre = g obs – (g0 – 0,3086·h), donde h es igual a la altitud. 

Anomalía de Bouguer 

La anomalía de Bouguer se obtiene al aplicar además la corrección de Bouguer y 
topográfica e indicará por tanto la presencia de cuerpos de densidad diferente a la 
considerada para las correcciones de Bouguer y topográfica. La anomalía será negativa 
cuando la densidad sea inferior a la considerada en el cálculo y positiva cuando sea 
superior.

Anomalía bouguer = g obs – (g0 – 0,3086·h + 0,04193 ·  · h),

donde  es la densidad en g/cm3

3.2.2 Adquisición de datos gravimétricos 

La metodología de toma de datos consistió en la medida de la gravedad en una 
serie de perfiles previamente diseñados. Estos perfiles se trazaron sobre caminos y 
carreteras lo más rectilíneas posibles, dadas las condiciones de acceso impuestas por la 
distribución de los invernaderos. Por ello los perfiles presentan cierta irregularidad, 
aunque por lo general, muestran aproximadamente un trazado rectilíneo. Las
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direcciones de los perfiles son 
perpendiculares y paralelas a las 
principales estructuras reconocibles en 
superficie.

Se realizaron dos campañas 
gravimétricas. La primera de ellas en el 
Campo de Dalías y la segunda en el 
Campo de Níjar. La campaña del Campo 
de Dalías tiene un total de 13 perfiles que 
suponen 124 km de longitud con 570 
medidas y un espaciado medio de unos 
200 m. La segunda campaña gravimétrica 
en el Campo de Níjar comprende 6 
perfiles con una longitud total de 118 km y 

un total de 372 medidas, lo que supone un espaciado medio de unos 300 m. 

Los puntos de medida se localizaron con un GPS navegador, modelo Garmin e-trex, que 
tiene una precisión media de 5 metros en planta. La cota topográfica se determinó con 
un altímetro barométrico modelo Alpin de precisión 0,5 metros. La cota de la estación 
base se determinó a partir de un mapa topográfico a escala 1:10.000. Una vez obtenida 
la cota de la estación base, se calibra el altímetro a este valor. Las medidas se realizaron 
en ciclos de menos de tres horas para corregir linealmente la deriva instrumental y la 
variación de mareas. Asimismo también se corrigen en estos ciclos la variación de 
presión barométrica que afecta a la determinación de la cota.

El gravímetro utilizado para realizar las medidas es de la marca Worden y 
modelo Master (figura 3.6). Este 
gravímetro está construido con un 
sistema de varillas y muelles de 
cuarzo. El muelle de cuarzo se 
estira en función de la aceleración 
de la gravedad en el punto de 
medida. Este muelle sujeta una 
pequeña varilla (figura 3.7). Con 
un sistema óptico podemos 
visualizar esta varilla en una mira 
situada en la parte superior del 
gravímetro (figura 3.8). Con un 
tornillo micrométrico se desplaza 
la varilla hasta centrarla en una 

Figura 3.7. Mecanismo interno de muelles de cuarzo 
del gravímetro Worden modelo Master.

Figura 2.8. Medida en una estación con el gravímetro 
Worden.
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marca visible desde la mira óptica. En este momento se puede realizar la medida, que 
corresponderá a las divisiones que marca el tornillo micrométrico. La diferencia en 
divisiones entre dos estaciones se multiplica por una constante para obtener el valor de 
la gravedad relativa, es decir, diferencias entre los valores de gravedad entre estaciones 
de medida. Conocido el valor de la gravedad en una estación base se determinará 
posteriormente el valor de la gravedad para todas las demás medidas.

Debido a que la constante por la que debemos multiplicar las divisiones del 
gravímetro es función lineal de la temperatura, es necesario conocer el valor de la 
temperatura del gravímetro que debe de permanecer lo más constante posible durante 
cada ciclo de medida. Para ello el instrumento dispone de un termómetro para el registro 
de la temperatura y el modelo Master tiene el sistema de muelles dentro de un vaso 
isotermo con una resistencia y un termostato que permite el mantenimiento de una 
temperatura constante en el interior del gravímetro. La resistencia se alimenta mediante 
un juego de pilas recargables que se adosan en el exterior del gravímetro. 

Durante la campaña de adquisición los datos se anotan en un estadillo como el 
que aparece en la figura 3.9. 

GRAVIMETRIA – MAGNETOMETRÍA                Ref: _________________ 

Fecha:_______________         Hora local /GMT:________________
Perfil:____________ Región:_________________________  Hoja ______________________ 

Tª gravímetro: __________         Situación del gravímetro:____________________

Cota de estación base:________ 

Otros:

Nº X Y Cota Hora:Min GRAVIM. MAGNET. OBS. 

   

   

   

   

   

   

   

   

   

Figura 3.9. Estadillo de campo para la anotación de las medidas gravimétricas y magnéticas 
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3.2.3. Tratamiento de datos gravimétricos 

El procesado de los datos, consiste en el conjunto de cálculos realizados a partir 
de los datos obtenidos en campo para la determinación final de la anomalía de Bouguer. 
Se describe a continuación secuencialmente los pasos seguidos en el tratamiento de los 
datos obtenidos a lo largo de perfiles en el Campo de Dalías y Níjar. 

Corrección de la deriva instrumental y de marea en ciclos de medida 

La corrección de la deriva instrumental se realiza repartiendo la diferencia en 
cada uno de los puntos de medida en función del tiempo transcurrido. Esta corrección se 
ilustra en la figura 3.10. 

Esta misma corrección 
se realiza para las medidas de 
cotas de cada punto en un ciclo 
mediante un altímetro 
barométrico de precisión. La 
variación observada en la 
estación base debido al cambio 
en la presión atmosférica se 
corrige de esta manera. 

La corrección de deriva 
y de la cota de los datos de 
campo se realiza mediante el 
programa CICLOS que ha sido 
escrito en lenguaje FORTRAN 

(J. Galindo Zaldívar). La entrada de los datos se realiza en ficheros ASCII con el 
formato que se indica en  la figura 3.11. La última línea del fichero corresponde al valor 
medido en la estación base al finalizar el ciclo. 

DATOS CAMPO 

PERFIL: NIJAR 3-2 

FECHA: 24-10-2003 

HORA LOCAL= GMT+02 

CTE GRAVIMETRO mGal/Div: .09233 

Estacion de ajuste: 

NUM-LATITUD-LONGIT-COTA..-HR-MN-GRmGAL-MAGNE

001 4080.58 568.65   95.0 13:29  00.0 

Datos de estaciones: 

NUM-LATITUD-LONGIT-COTA..-HR-MN-GRDIVI-MAGNE

001 4080.58 568.65   95.0 13:29  931.9 

002 4080.41 568.82   92.0 13:34  934.0 

003 4080.21 568.26   92.0 13:38  932.8 

Figura 3.10. Corrección de la deriva instrumental del gravímetro 
debido al estiramiento progresivo del muelle y a las mareas. La 
corrección supone una deriva lineal respecto al tiempo. 
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004 4079.92 568.41   86.0 13:42  943.3 

005 4079.62 568.21   83.0 13:45  950.5 

006 4079.58 567.83   78.0 13:49  962.3 

007 4079.55 567.47   76.5 13:53  963.5 

008 4079.53 567.02   75.5 13:57  963.8 

999 4080.58 568.65   98.0 14:08  930.6 

Figura 3.11 Fichero de entrada de datos del programa CICLOS 

Calibración de las estaciones base

Debido a que en las campañas de prospección gravimétrica se ha utilizado un 
gravímetro que mide la diferencia relativa de gravedad entre una estación y la siguiente, 
es necesario disponer de estaciones base, instaladas en las zonas estudiadas, con valor 
de gravedad absoluta conocida. Para conocer el valor de la gravedad de las estaciones 
base, se comparan con una estación perteneciente a la red de gravimetría absoluta de 
España del Instituto Geográfico Nacional. Se han utilizado 12 estaciones base para la 
campaña del Campo de Dalías y 5 estaciones base en la campaña del Campo de Níjar, 
situadas en puntos de fácil acceso junto a cruces de la Autovía A-7. Todas estas 
estaciones base se han referenciado a la estación de gravedad absoluta de la ciudad de 
Almería, situada en la entrada del Gobierno Civil y con un valor de 979904,33 mGal. 

En el ejemplo siguiente podemos ver el cálculo del valor de la gravedad de las 
estaciones base a partir de la estación absoluta de Almería. 

Gravedad absoluta Almería: 979904.33 

Tª gravímetro: 74ºF 

Medidas del gravímetro, una vez corregida la deriva temporal a lo largo del ciclo de medidas: 

Base Almería 1000 unidades 

Estación base 1  800      “ 

Estación base 2   1150     “ 

La constate del gravímetro tiene la siguiente función lineal dada de fábrica: Cte = 0,09176 
+ (6,66·10-6 · Tª). La cte. Tendrá un valor de 0,09225 mGal/unidad. 

Base Almería = 1000 · 0,09225 = 92,25 mGal 

Estación base 1 = 800 · 0,09225 = 73,80 mGal 

Estación base 2 = 1150 · 0,09225 = 106,09 mGal 

Gravedad estación base 1 = (73,80 – 92.25) + 979904.33 = 979885,88 mGal 

Gravedad estación base 2 = (106,09 – 92,25) + 979904.33 = 979918,17 mGal 
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De igual manera se realiza el cálculo del valor de la gravedad de los puntos de 
medida de un ciclo concreto a partir de su estación base. 

La salida de los datos correspondientes a cada ciclo de medida ya incorpora la 
corrección de deriva del gravímetro, de la cota y el cálculo de la gravedad relativa a 
partir de la constante dependiente de la temperatura. 

DATOS CICLO 

PERFIL: NIJAR 3-2

FECHA: 24-10-2003

NUM DATOS:  8 

NUM-LATITUD-LONGIT-COTA..-HR-MN-GRAmGAL-MAGNET-CTOP

  1 4080.58 568.65   95.0 11 29     .00     0. 0.00 

  2 4080.41 568.82   91.6 11 34     .21     0. 0.00 

  3 4080.21 568.26   91.3 11 38     .11     0. 0.00 

  4 4079.92 568.41   85.0 11 42    1.09     0. 0.00 

  5 4079.62 568.21   81.8 11 45    1.77     0. 0.00 

  6 4079.58 567.83   76.5 11 49    2.87     0. 0.00 

  7 4079.55 567.47   74.7 11 53    2.99     0. 0.00 

  8 4079.53 567.02   73.3 11 57    3.03     0. 0.00 

Figura 3.12. Fichero de salida de datos del programa CICLOS 

Anomalía de Bouguer sin corrección topográfica 

Para calcular la anomalía de Bouguer a partir de los numerosos datos obtenidos 
se ha utilizado el programa ANOMALIA en lenguaje FORTRAN, programado 
igualmente por J. Galindo Zaldívar. La entrada de datos a este programa son los 
archivos de salida del programa CICLOS. Es posible añadir al cálculo todos los 
archivos de ciclos que estimemos necesarios para un determinado perfil o para una 
región. Generalmente se genera un archivo de salida de anomalías que comprende un 
único perfil. El programa solicita las coordenadas de la estación base, el valor de la 
gravedad en la estación base y el valor de la densidad para la corrección de Bouguer 
(para todas las campañas d = 2,67 g/cm3). En la figura 3.13 se muestra un ejemplo de un 
fichero de salida del programa ANOMALIA. 

ANOMALIAS

ESTACION DE AJUSTE: 

LAT-GR: 36.8500 LON-GR: -2.3200 LAT-UTM:4078.73 LON-UTM: 560.53 

0 ENTRE CICLOS. AL VALOR (mGal) SE SUMA:      .00 

DENSIDAD CORRECCION BOUGUER: 2.67 

VALOR CONSIDERADO 0 EN ESTACION DE AJUSTE: 979885.00 

VALOR DE g REAL: HAY QUE SUMAR A g(mGal) EL VALOR REGIONAL

QUE SE HA CONSIDERADO 0 EN LA ESTACION DE AJUSTE 

************************************************************

LATITUD-LONGIT-COTA..-GRmGAL.-FREE A--BOU REAL-MAGNET-MRESID 
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4078.73 560.53  100.0     .00   27.05   15.85 43072.     2. 

4079.03 560.53  106.8   -1.74   27.17   15.22 43059.   -12. 

4079.26 560.96  115.2   -3.75   27.57   14.68 43058.   -14. 

4079.26 561.12  121.6   -5.26   28.04   14.43 43059.   -13. 

4079.66 561.32  129.5   -6.86   28.57   14.07 43061.   -12. 

4074.81 561.61  137.9   -8.09   33.70   18.27 43065.    10. 

4079.88 561.86  138.8   -7.82   30.30   14.77 43078.     4. 

4080.88 562.23  143.2   -8.88   29.82   13.80 43061.   -17. 

4080.32 562.45  144.0   -9.09   30.30   14.18 43061.   -15. 

4080.61 562.56  143.4   -8.87   30.11   14.06 43062.   -15. 

4080.85 562.56  145.8   -9.63   29.90   13.58 43067.   -11. 

4081.09 562.93  153.7  -11.30   30.48   13.28 43073.    -6. 

4081.23 563.24  161.6  -12.93   31.18   13.09 43078.    -1. 

4081.56 563.60  163.5  -14.98   29.46   11.16 43079.    -2. 

4081.71 563.86  180.4  -16.63   32.91   12.72 43080.    -1. 

4082.06 563.90  203.8  -21.91   34.58   11.77 43072.   -10. 

4082.32 563.95  204.2  -22.34   34.07   11.21 43085.     2. 

4082.63 564.00  214.5  -24.54   34.80   10.80 43101.    17. 

4082.90 563.98  221.4  -26.22   35.04   10.26 43093.     8. 

4083.17 564.09  225.3  -27.28   34.98    9.76 43097.    11. 

Figura 3.13. Fichero de salida de datos del programa ANOMALIA 

Corrección topográfica 

 La corrección topográfica constituye una corrección necesaria para el cálculo de 
la anomalía de Bouguer en zonas con relieve accidentado. No obstante, hasta la difusión 
reciente de los modelos digitales de terreno y el desarrollo de programas informáticos 
adecuados, esta corrección no era 
habitualmente incorporada en 
estudios gravimétricos tradicionales 
en el cálculo de la Anomalía de 
Bouguer debido a la laboriosidad de 
su determinación. En la zona 
estudiada se ha aplicado esta 
corrección debido a la proximidad de 
los relieves de Sierra de Gádor y de 
Sierra Alhamilla. 

La corrección topográfica se 
basa en el cálculo de la atracción que 
ejercen prismas curvilíneos definidos 
por dos cilindros con un radio 
externo R2 y un radio interno R1 

Figura 3.14. Corrección topográfica. El relieve en 
torno a la estación de medida se modela mediante 
prismas que ejerce una atracción sobre la estación. 
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(figura 3.14). El efecto de cada prisma individual con diferentes radios y cotas se suma 
para cada estación gravimétrica. La corrección requiere el radio máximo a aplicar en el 
cálculo. El radio máximo de búsqueda utilizado es de 10 km.

La densidad media de los materiales que se considera para esta corrección es 
2.67 g/cm3 y coincide con la que se ha considerado en la corrección de Bouguer. Esta 
densidad es la media de las densidades de los materiales de la corteza terrestre y 
corresponde aproximadamente a la de los materiales metamórficos que constituyen el 
basamento de las cuencas analizadas. La corrección topográfica se obtiene finalmente 
mediante la suma de todos los prismas dentro de un radio especificado desde la estación 
de observación. 
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Ctopo = Corrección topográfica (mGal) 

 = densidad (g/cm3)

R = radio del prisma (m), R1= radio interior, R2= Radios exterior 

Z = cota del prisma (m), Z1= cota interior, Z2= cota exterior 

Para la corrección topográfica se utiliza un programa escrito en lenguaje 
FORTRAN (Thanassoulas y Tsokas, 1986) y adaptado por J. Delgado. Las cotas de los 
prismas se obtienen de un modelo digital de elevaciones MEDEA del área de estudio de 
100x100 m realizado por la Junta de Andalucía. El modelo utilizado para las dos 
campañas consiste en una malla x,y,z con un valor de elevación y un paso de malla en 
planta de 100 m. El programa requiere igualmente un fichero x,y,z de las coordenadas 
de las estaciones gravimétricas. En este programa el terreno se modeliza mediante 
prismas de superficie cuadrada y constituye una buena aproximación del método clásico 
de determinación de la correción topográfica. 

Perfiles de anomalía de Bouguer 

Debido a que los perfiles se realizan a lo largo de caminos y carreteras, la 
disposición de estos no es totalmente rectilínea. Sin embargo, la realización de modelos 
en 2D de los valores de anomalías de Bouguer necesitan que los datos de  entrada 
correspondan a perfiles de anomalía frente a distancia. Si consideramos la distancia 
entre estaciones de medida consecutivas, la representación del perfil en un sistema de 
ejes coordenados, el eje x o distancia tendrá mayor longitud cuanto mayor sea la 
irregularidad del trazado del perfil. Además, los programas de ajuste de los modelos 
consideran que los cuerpos se extienden perpendicularmente a los perfiles, por lo que
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estos deben de tener una 
dirección constante. Parece por 
tanto más adecuado la 
proyección ortogonal de los 
datos de anomalía originales 
sobre una línea recta que una el 
comienzo y el final del perfil de 
los datos medidos (figura 3.15). 
En el caso de que el perfil tenga 
un trazado muy largo con 
cambio de la dirección en algún 
punto, se pueden considerar 
varios segmentos rectilíneos 
sobre los que se proyectarán los 
datos.

El programa PERFIL programado en lenguaje FORTRAN realiza está 
conversión a partir de los ficheros de salida de programa ANOMALIA. En la figura 
3.14 se muestra un ejemplo del fichero de salida del programa PERFIL. 

Anomalía regional y anomalía residual 

 La anomalía de Bouguer muestra el efecto sobre la gravedad de los cuerpos que tienen 
una diferente densidad a la que se considera durante la corrección de Bouguer y 
topográfica. En los cálculos realizados se utiliza un valor de 2.67 g/cm3 (valor usual en 
las campañas de prospección gravimétrica, ya que coincide con la densidad media de 
los materiales de la corteza 
terrestre). La anomalía de 
Bouguer, no obstante, es la suma 
de las diferentes atracciones de los 
cuerpos geológicos de carácter 
local (cuencas, altos de basamento, 
depocentros asociados a fallas, 
yacimientos minerales, entre otros) 
y de aquellas distribuciones de 
rocas de carácter regional 
correspondientes a cuerpos 
profundos y relieves lejanos que 
tienen un efecto sobre la gravedad 
que abarca un área mucho mayor.

Figura 3.15.  Representación en planta de la proyección de la 
posición de las estaciones gravimétricas sobre un perfil 
rectilíneo.

Figura 3.16.  Ejemplo de discriminación de anomalías 
locales y regionales en un modelo cortical . 
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Es necesario eliminar valores puntuales anómalos que pueden producirse tanto 
por cuerpos locales muy superficiales como por errores de medida. Este proceso se 
realiza mediante la eliminación de picos y la suavización de los valores de la anomalía.  
Por otra parte a los valores de anomalía de Bouguer es necesario sustraerle la 
contribución de la anomalía regional para obtener la anomalía residual que es la que 
está asociada a los cuerpos que interesa modelizar. En la figura 3.16 se muestra este 
concepto con un ejemplo teórico. 

Existen numerosos métodos descritos en la bibliografía (Robinson y Coruh, 
1988) para discriminar la anomalía regional de la residual a partir de la anomalía de 
Bouguer (suavizado gráfico de curvas, suavizado de los datos mediante algoritmos 
informáticos, etc.). El método utilizado en este trabajo ha sido considerar el mapa de 
anomalía de Bouguer a escala 1:500.000 (IGN, 1976). Al tener una mayor escala y 
disponer de un menor número de medidas en el mismo área, las anomalías locales 
quedan más atenuadas y se puede observar la tendencia regional. Se comprueba si dicha 
tendencia se mantiene en el mapa de anomalía regional que se ha determinado. 

El interés de las campañas gravimétricas realizadas se centra principalmente en 
la determinación de los espesores de los rellenos sedimentarios. Por lo tanto, interesa 
diferenciar la anomalía local o residual asociada a los depósitos sedimentarios neógenos 
y cuaternarios. A aquellas estaciones gravimétricas que se encuentran sobre el 
basamento y alejadas del relleno sedimentario se les asigna el valor de la anomalía 
regional. Seleccionando de 4 a 5 estaciones por área estudiada y teniendo en cuenta la 
tendencia de la anomalía, se realiza una interpolación con el método de krigeaje. El
mapa obtenido mediante este método corresponde a la anomalía regional. La anomalía 
residual es igual a la anomalía de Bouguer con corrección topográfica menos la 
anomalía regional. 

En algunos de los perfiles sobre los que se han realizado modelos se ha apreciado 
posteriormente una ligera tendencia regional no eliminada mediante este método y no 
atribuible al relleno sedimentario del Campo de Dalías y el Campo de Níjar. En el 
programa de ajuste de modelos, se han modificado estas pequeñas tendencias. 

3.2.4 Modelización gravimétrica 

Las anomalías residuales obtenidas a partir de la anomalía de Bouguer son 
interpretadas mediante el programa GRAVMAG V.1.7 del British Geological Survey 
(Pedley et al., 1993). Este programa permite realizar modelos de las anomalías 
residuales en perfiles 2D y 2 ½ D. La modelización en dos dimensiones y media no se 
ha considerado necesaria debido a la continuidad lateral de las estructuras, que 
generalmente supera 3-4 km en los perfiles estudiados. Además se ha comprobado que a 
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partir de esta distancia lateral se no se producen cambios significativos en la anomalía 
generada por el programa durante la modelización en 2 ½ D. 

En este programa el operador dibuja un perfil con unos cuerpos de densidad 
constante en función de la litología y de geometría definida. Los cuerpos se extienden 
perpendicularmente al perfil. El programa calcula  una anomalía teórica a lo largo del 
perfil. Se comprueba la calidad del ajuste entre la curva de anomalía teórica y real y se 
vuelve a modificar el modelo por el método de ensayo/error hasta conseguir un buen 
ajuste de las dos curvas. Existe la posibilidad de ajustes automáticos por iteraciones 
sucesivas de sectores concretos del modelo. No obstante se ha mostrado más práctico 
realizar las modificaciones sucesivas del modelo de forma manual debido al 
conocimiento existente de la geología del área por el operador.

Si previamente se conoce la posición real de algunos contactos a partir de datos 
de superficie, sondeos u otras técnicas geofísicas, estos contactos se mantienen fijos 
durante la modelización y sólo se modifica la posición de los contactos que no se 
conocen a priori. Por ello el resultado obtenido mediante el ajuste mejora notablemente 
el resultado que se obtendría mediante la realización de cortes geológicos 
convencionales o modelos gravimétricos sin soporte de datos geológicos de campo. En 
la mitad norte del Campo de Dalías y en el Campo de Níjar se dispone de información 
de sondeos hidrogeológicos con columna litológica conocida. Existen además, como se 
mostrará en apartados posteriores, perfiles sísmicos de reflexión en el Campo de Dalías 
que ayudan a mejorar el modelo gravimétrico y lo complementan.

3.3   MAGNETOMETRÍA 

La magnetometría es una técnica de prospección geofísica que permite 
determinar la existencia de minerales ferromagnéticos asociados frecuentemente a rocas 
ígneas básicas, bien volcánicas o intrusiones emplazadas en la corteza superior que 
generan variaciones en la intensidad del campo magnético. Las anomalías magnéticas 
detectadas son debidas a variaciones en las propiedades magnéticas de las rocas 
respecto a su encajante, tales como la susceptibilidad magnética y/o el magnetismo 
remanente.

El campo geomagnético es una combinación de varios campos magnéticos 
producidos por diferentes fuentes. Más del 90% de este campo es generado en el interior 
de la Tierra y se conoce como campo interno o principal. El campo interno se describe 
usualmente como un dipolo cuya intensidad y posición varía a lo largo del tiempo. Esta 
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variación está caracterizada a partir de observaciones experimentales en el denominado 
Internacional Geomagnetic Referente Field (IGRF) cuyos modelos suelen actualizarse 
cada 5 años. Existe también una componente externa del campo geomagnético debida a 
la interacción de los vientos solares que inducen variaciones en la intensidad del campo 
magnético y son de mayor frecuencia temporal. La influencia luni-solar determina 
variaciones diurnas del campo magnético. Ocasionalmente se pueden producir también 
tormentas y agitaciones magnéticas que son variaciones aleatorias de dicho campo. Por 
último la presencia de rocas con magnetismo remanente y la magnetización inducida de 
las rocas con minerales ferromagnesianos completan el campo magnético total.

El magnetismo termoremanente de las rocas está relacionado con el campo 
geomagnético existente cuando estas rocas se formaron. En el caso de las rocas 
magmáticas la dirección de la imantación coincide con la dirección del campo 
geomagnético existente en el intervalo de tiempo, en que las rocas fueron enfriadas por 
debajo de la temperatura de Curie. Sobre este magnetismo se suele superponer una 
imantación viscosa que depende del tiempo al que hayan estado sometidas a otros 
campos magnéticos. 

 La magnetización inducida de los materiales en respuesta a un campo 
magnético depende de la susceptibilidad magnética K de estos. Si K es positivo y 
elevado, en el caso de las rocas ferromagnéticas, el campo magnético se fortalece ante la 
presencia del material, generando una anomalía magnética, que dependiendo de las 
características de los cuerpos produce la formación de dipolos.

El magnetómetro utilizado en la 
campaña es un magnetómetro de precesión 
de protones modelo GSM-9 de GEM 
Systems (figura 3.17). Este magnetómetro 
mide la intensidad total del campo 
magnético en tiempos discretos. El 
instrumento se basa en el fenómeno del 
movimiento de precesión de protones de 
hidrógeno. Se aplica repentinamente un 
campo magnético intenso en una dirección 
aproximadamente perpendicular al campo 
magnético terrestre sobre una solución que 
contiene una gran cantidad de protones H+ y 
que está polarizada solamente por el campo 
terrestre. Normalmente la solución es de 
queroseno, aunque puede ser de agua o 
alcohol. Los protones se orientan hasta que 

Figura 3.17. Magnetómetro de  precesión de 
protones que permite la determinación de la 
intensidad del campo magnético total.
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apuntan en la dirección correspondiente a la resultante de los dos campos. Al 
desaparecer el campo magnético exterior, recupera su valor y dirección primitivos en el 
campo terrestre y describen un movimiento de 'precesión'. La frecuencia de la 
'precesión' es directamente proporcional al valor del componente total del campo 
magnético. La frecuencia de este movimiento es proporcional a la intensidad de la 
corriente que  induce el movimiento de los protones sobre una bobina interna y a partir 
de ella se obtiene la intensidad total del campo terrestre. El magnetómetro tiene una 
precisión máxima de 1 nT (nanotesla). 

Para la determinación de la susceptibilidad magnética de las rocas volcánicas del 
Campo de Níjar, se ha utilizado un medidor de la susceptibilidad magnética modelo 
KT-9 de Exploranium Radiation Detection Systems (figura 3.18). El rango de medidas 
del instrumento está entre 1·10-5 unidades y  999·10-3 unidades del Sistema 
Internacional. Para cada afloramiento se realizan 10 medidas, asignándole el valor 
promedio.

El estudio de las anomalías del campo magnético se puede realizar a partir de la 
determinación de las variaciones de intensidad del campo magnético total. Para 
determinar la contribución que corresponde a los materiales de la corteza, al valor 
obtenido se le resta la componente correspondiente al campo magnético interno y a las 
variaciones diurnas. 

 El campo magnético 
interno y su variación con el 
tiempo se ha determinado en este 
trabajo mediante el IGRF 2000 
(IAGA, 2000). La componente 
correspondiente a la variación 
diurna  se puede eliminar mediante 
la medición en ciclos, al igual que 
en la prospección gravimétrica, 
para corregir las derivas 
temporales observadas. El campo 
magnético que no puede ser 
justificado mediante los campos de 
procedencia interna y externa, corresponde a la anomalía magnética generada por las 
rocas del subsuelo. Esta última componente es la anomalía magnética que se utiliza para 
realizar modelos de los cuerpos anómalos.

En la región estudiada, la prospección magnética tiene gran utilidad ya que 
permite detectar la presencia de rocas volcánicas que no afloran en superficie. Sin 

Figura 3.18. Medidor de la susceptibilidad magnética en 
muestras de campo 
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embargo, la presencia de líneas eléctricas y conducciones metálicas añaden ruido a los 
datos. En el Campo de Dalías, la presencia en casi toda su área de líneas eléctricas e 
instalaciones agrícolas de los invernaderos impidió la adquisición de datos magnéticos 
al comprobar la alta variabilidad en la intensidad del campo magnético influenciada por 
estas instalaciones artificiales. El Campo de Níjar tiene un menor asentamiento de 
invernaderos, por lo que se ha realizado una campaña magnetométrica en esta zona. No 
obstante, la presencia de invernaderos en algunos sectores, también impidieron la 
adquisición de datos. 

Los datos se adquirieron sobre los mismos perfiles y estaciones de la campaña 
gravimétrica en el Campo de Níjar. Se han realizado un total de 315 medidas. Los datos 
de magnetometría se han anotado en el estadillo de la figura 3.7, al mismo tiempo que 
se adquirieron los datos gravimétricos. 

Las medidas se realizaron en ciclos de duración inferior a tres horas 
conjuntamente con la campaña gravimétrica por lo que se volvió a medir en la estación 
base al finalizar cada ciclo. Aquellas estaciones base que se han utilizado para medir 
más de un ciclo se les asigna la media de los valores obtenidos en distintos momentos, 
lo que se aproxima a un valor medio del campo magnético lo más independiente posible 
de las variaciones diurnas, ya que no se ha podido disponer de datos de intensidad del 
campo magnético de registro continuo. Para la corrección de estas variaciones debidas a 
la influencia del campo magnético externo en cada ciclo de medida se utiliza el 
programa CICLOS. 

El programa ANOMALIA al mismo tiempo que calcula la anomalía de Bouguer, 
realiza el cálculo de la anomalía magnética, aplicando el IGRF 2000 (IAGA, 2000). Los 
datos de anomalía magnética se representan en un perfil distancia-anomalía mediante el 
programa PERFIL, descrito anteriormente.

La modelización de la anomalía magnética, se realiza mediante el programa 
GRAVMAG, utilizado también en la modelización gravimétrica. El programa requiere 
los siguientes datos: 

- Campo magnético terrestre medio en la región de estudio, que incluye los 
valores de la intensidad(Tesla), declinación e inclinación (obtenido mediante el 
IGRF).

- Orientación del perfil (azimut) 
- Susceptibilidad magnética de cada cuerpo (adimensional S.I.) 
- Magnetismo remanente (intensidad (Tesla), declinación e inclinación, en el caso 

de que se conozca) 
La mayor parte de los dipolos observados en el Campo de Níjar responden a formas 
típicas de magnetismo inducido, con máximos situados al Sur y mínimos al Norte. Por 
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ello, y teniendo en cuenta que no se han podido realizar determinaciones de magnetismo 
remanente, se considera que éste estaría incluido dentro del magnetismo inducido. Los 
cuerpos anómalos estarían caracterizados por el magnetismo inducido determinado por 
el campo magnético actual y un valor quizás más elevado de  la susceptibilidad 
magnética de las rocas. Esta simplificación es aceptable al formarse las rocas volcánicas 
en esta áree durante el Mioceno Superior, época geológica donde el campo magnético 
terrestre era subparalelo al actual (Besse y Courtillot, 1991). Estudios paleomagnéticos 
realizados en rocas volcánicas de edad Mioceno superior en el Cabo de Gata 
documentan rotaciones horarias y antihorarias de pequeña magnitud en bloques 
adyacentes (Calvo et al., 1994). 

3.4   SÍSMICA DE REFLEXIÓN 

En este trabajo se han utilizado perfiles de sísmica de reflexión multicanal de 
tierra y de mar para la determinación de la estructura profunda. En tierra, los perfiles se 
realizaron durante dos campañas de prospección sísmica (figura 3.19). La primera 
campaña se realizó en el Campo de Dalías en el año 1975 y la segunda en el año 2001. 
Por otra parte se han consultado los perfiles de una serie de campañas marinas situadas 
en la plataforma continental de Almería. A continuación se detallan las características 
técnicas y de procesado de estas campañas. 

Figura 3.19. Posición de perfiles sísmicos de reflexión de la campaña AT y AL2001 en el Campo de 
Dalías.
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3.4.1. Campañas de sísmica AT 

Durante el año 1975 se realizó por la compañía operadora CGG un total de 7 
líneas sísmicas de reflexión multicanal con una profundidad de registro de 2 segundos 
en tiempo doble. 

Parámetros de registro 

Laboratorio DFS –ADD IT 

Nº de vibradores: 3 

Nº de emplazamientos de vibración (EV): 8 

Distancia entre vibradores: 12,5 m 

Nº de vibraciones EV: 1 

Distancia entre EV: 5 m 

Distancia entre puntos de vibración: 80 m 

Nº de trazas: 48 

Nº de sismos/traza: 36 

Distancia entre trazas: 40 m 

Secuencia de procesado: 

Recuperación de las amplitudes 

Correlación

Edición

Correcciones estáticas 

Análisis continuo de velocidades 

Correcciones dinámicas (interpolación lineal 
entre 2 leyes consecutivas) 

Adición de apertura 12 

Filtro variable 

Aumento de la coherencia espacial 

Igualación de las trazas

Salida analógica 

Estos perfiles, de calidad media, muestran importantes variaciones en la 
profundidad del basamento del Campo de Dalías. 

3.4.2. Campañas de sísmica 01AL 

Durante noviembre a diciembre de 2001, la compañía operadora CGG realizó un 
total de 7 líneas sísmicas de reflexión multicanal en el Campo de Dalías 
correspondientes a la campaña 01AL con una longitud total de 95.3 km y una 
profundidad de registro de 2 segundos en tiempo doble (figura 3.19). La promotora de 
esta campaña fue Cajamar que facilitó la consulta y el uso de los perfiles sísmicos. La 
campaña de sísmica de reflexión 01AL se realizó de acuerdo con las siguientes 
características y parámetros de adquisición y procesado: 

Parámetros de registro 

Laboratorio    SERCEL SN388APM o SN368 + RAPS 

Formato de las cintas   SEG D – 18/36 PISTAS IBM 3480/3490E 

      Copia a Exabyte 8 mm 

Longitud de registro   2 segundos (con croscorrelación) 

Paso de muestro    2 ms 

Número de trazas del dispositivo  240 trazas activas 

Configuración del dispositivo  Tiro al centro (120 trazas x 2 sin ventana) 
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Distancia entre trazas   15 m 

Offset máximo     1800 metros (investigación hasta 2000 m) 

Cobertura teórica    6000 % 

Sismógrafos por traza   9 unidades de 10 Hz 

Distancia entre puntos de emisión 30 m 

Tipo de vibradores   Vibroseis, de 15 Tm 

Número de vibradores   3 trabajando, 1 de repuesto 

Número de vibraciones por punto  4 vibraciones 

Duración de la vibración   10 segundos 

Observaciones: Desplazamiento de los vibradores durante el tiempo de escucha. Trabajo en 
línea de los vibradores 

Secuencia de procesado: 

Datum Plane: 0 m Velocidad de correción: 2000 m/s 
muestreo: 2 ms fecha: dic 2001 

- Lectura de los datos de campo en formato SEGD 

- Edición interactiva de trazas malas 

- Correcciones estáticas de terreno (de la superficie al DP) 

- Aplicación de Correcciones estáticas residuales 

- Igualación de trazas (5 ventanas) 

- filtro FX (con normal moveout aplicado) + - 4 mm/tr 

- Simulación de tendido de trazas de 45 m 

- Deconvolucion 

 Gap L. oper. Ventanas Preblanqueo 

 0  140  300-1500 20 0 / 0 

 0  140  1100-1900 20 0 / 0 

- Colección en punto espejo 

- Cálculo de correcciones estáticas residuales (iteraciones) 

- Análisis continuo de velocidades (iteraciones) 

- Correcciones dinámicas 

- Mute variable orientativo M0,X0 – M2000, X1000 

- Igualación de trazas AGC  400 ms 

- Suma  

- Filtros de frecuencias              6,16-90,100 hz 

- Migración por diferencias finitas en el dominio F-X 

- Aplicados a ambas versiones los pasos que siguen: 

- Atenuación de ruido aleatorio (deconvolución F-X) 

- Mejora de la coherencia espacial en el dominio X-T 

- Filtro: T0-T0.6 10,20-65,75 hz,    T0.8-T1,2 8,18-55, 65 hz,  T1,5-T2.0 6,16-45,55 hz 
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- Representación analógica      Escalas: 1/25000, 10 cm/s 

3.4.3. Campañas marinas AE, AG, AM, EAS y sísmica sparker: 

En el área situada al sur de la población de Adra se han interpretado líneas 
sísmicas de reflexión multicanal marinas de las campañas AE, AG, AM y EAS. Estas 
campañas se realizaron con objetivos comerciales para la prospección de hidrocarburos 
en la zona de plataforma continental. Se distribuyen según una malla principal de 
dirección NNO-SSE y OSO-ENE (figura 3.20). Otras campañas tienen una orientación 
N-S y O-E. Los perfiles presentan una calidad media-baja y no estan migrados. Las 
características de adquisición y procesado de estas campañas se resumen en la tabla 3.1. 

En 1974 la Empresa Nacional Adaro de Investigaciones Mineras junto con el 
United States Geological Survey realizaron una campaña de investigación geofísica 
dentro del proyecto "Estudio del ambiente y recursos geológicos de la zona costera y la 
plataforma continental del SE de España". Esta campaña consistió en una serie de 
perfiles monocanal de alta resolución con una fuente sísmica de tipo Sparker con una 
potencia entre 1000 y  4600 julios. Se han interpretado estos perfiles sísmicos que se 
localizan en su mayor parte en el Golfo de Almería (figura 3.21).

3.4.4.  Interpretación de los perfiles sísmicos 

El análisis de los perfiles sísmicos se realiza a partir de criterios convencionales 
de análisis sísmico: 1) trazado de los reflectores que permiten identificar las 
discontinuidades mayores, 2) configuración geométrica de los reflectores secundarios 
que indican la estructura interna de cada secuencia sedimentaria y relación que 
presentan respecto a las discontinuidades mayores e 3) identificación de las facies 
sísmicas características de cada secuencia desde un punto de vista meramente 
descriptivo. A partir de la asociación de la geometría de los principales reflectores, a la 
escala del perfil, y de la descripción de las facies sísmicas se pueden definir unidades 
asimilables a las principales unidades litoestratigráficas reconocidas en la región, 
teniendo en cuenta los datos del estudio geológico de superficie y las columnas 
litológicas de los sondeos.
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Campaña AE AG AM EAS AM-1
Año 1972 1972 1974 1974 1978

Adquisición      
Barco ORION ARTIC ORION ARTIC KRISTIEN 

TONDER
KRISTIEN
TONDER

VERSEU

Fuente de energía VAPORCHOC VAPORCHOC AIRGUN ESSO SEISPROBE 
AIRGUN

VAPORCHOC

Volumen    1700 c.i.  
Profundidad 5 m   23 ft.  
Secuencia de disparo   50 m 82 ft. 25 m 
Cable 2400 m 2400 m 2350 m 7708 ft. 1200 m 
Nº de grupos 40 48 48 48 48 
Profundidad 15 m 20 m  50 ft.  
Geófonos por grupo 48 48  30 24 
Intervalo entre grupos 50 m 50 m 50 m 164 ft. 25 m 
Cobertura 12 24 24 48 24 
Sistema de registro SN 328 SN 328 DFS III DFSIII SDW 400 DDS 888 
Formato de registro    DFSIII 9TR SEG C 
Tipo de ganancia  Binaria Binaria Binaria  
Longitud de registro 4 s 5 s 6 s 6 s  
Intervalo de muestreo 4 ms 4 ms 4 ms 2 ms  
Filtros 1-8-80 Hz 1/8-80 Hz 8-62 Hz   
Filtro bajo    8 hz, 18 dB/oct Out 
Filtro alto    124 Hz 62.5, 78dB/oct 

Procesado      
Ganancia  Recuperación de 

las amplitudes 
 Geocor Crecimiento 

geométrico 
Análisis de velocidad  CVG, VS Seismograph 

Service 
Ventor HI-REZ CGG 

Deconv. pre-stac No Normal Normal No Normal 
Longitud del filtro  240 ms 200  200 ms 
Prediction lag   4 ms   
Nº de filtros   1  1 
Ventana de aplicación  800-2000 ms 

1500-3000 ms 
NT:1000-3000ms
FT:2000-4000ms

 NT: 50-1600 ms 
FT:1600-3200ms

Correcciones NMO Estáticas Estáticas  Estáticas 
CDP Stack 12 fold 24 fold 24 fold 48 fold 24 fold 
Deconv. pos-stack Normal No Normal Least Squares Normal 
Longitud del flitro 80 ms  300 206 ms 120 ms 
Prediction lag 10 ms  12ms   
Nº de filtros   1  1 
Ventana de aplicación   500-3500 ms  NT:50-1600 
Migración No No No No No 
Filtrado 8-12-40-45 Hz FILTRO 

VARIABLE
0-1000 ms 15-50 
Hz
100-3000 ms, 10-
40 Hz 
>3000 ms, 10-30 
Hz

TV:
0-1500 ms, 20-60 Hz 
1500-3000 ms, 15-50 
Hz
3000-4000 ms, 10-40 
Hz
>4000ms,5-25 Hz 

Filtrado variable 

Nª de perfiles 15 6 7 63 30 
Total de Kilómetros 712 185,1 196,1 2614,8 583 

Tabla 3.1. Resumen de las características de adquisición y procesado de los perfiles de sísmica multicanal 
convencional utilizados. Tomado de Vázquez (2001). 
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A lo largo de los perfiles de la campaña terrestre AL01 del Campo de Dalías, 
existen además numerosos sondeos de los cuales se dispone de columna litológica. Los 
perfiles símicos de esta campaña muestran con claridad las principales unidades 
litoestratigráficas con discordancias bien definidas. Los sondeos que se sitúan sobre las 
líneas sísmicas permiten comparar los espesores de las principales unidades 
litoestratigráficas con los intervalos de tiempo para cada unidad litosísmica en los 
puntos donde se sitúan los sondeos. A partir de los valores de los espesores y de los 
tiempos dobles es posible determinar el valor de la velocidad de las ondas P para cada 
unidad en el punto considerado.

Velocidad ondas P (m/s)= Espesor (m)  x  1/2 tiempo doble (s) 

Los valores de velocidad de ondas P obtenidos para cada sondeo y cada unidad 
litoestratigráfica varían, aunque la dispersión no es muy alta (ver tabla 3.2). En la 
mayoría de los perfiles de sísmica multicanal se incluyen los análisis de velocidad 
realizados a lo largo del perfil durante su procesado a partir de la corrección “normal-

moveout” (figura 3.22). La velocidad intervalo (VINT) corresponde a la velocidad de 
propagación de las ondas sísmicas P en cada capa, intervalo de tiempo considerado o 
unidad interpretada, y se utiliza para realizar la conversión de los datos en tiempo doble, 
obtenidos del perfil sísmico, a datos de profundidad o espesor. 

Velocidad de ondas P (m/s) 
Unidad litoestratigráfica 

Número datos Mínimo Máximo Media
Aluvial cuaternario 4 667 1722 1111 

Calcarenitas, limos y 
margas pliocenas 

10 1811 2605 2660 

Calcarenitas de edad 
Tortoniense superior 

5 2579 3356 2998 

Tabla 3.2. Valores de velocidad obtenidos a partir del calado de sondeos en los perfiles sísmicos de la 
campaña AL 01. 

La comparación de los resultados de velocidad intervalo obtenidos durante el 
procesado con las velocidades determinadas a partir del calado de los sondeos no difiere 
mucho. No obstante, se ha optado por utilizar los datos de velocidad de las ondas P 
obtenido a partir del calado de sondeos al considerarlos más fiables. En la zona 
meridional del Campo de Dalías no existen sondeos, por lo que la determinación de las 
profundidades de los reflectores principales se obtiene a partir de las velocidades de los 
perfiles sísmicos. 
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Figura 3.22. Ejemplo de tabla de análisis de velocidades en un punto de la línea sísmica. 

3.5.  DETERMINACIÓN DE PALEOESFUERZOS 

Los esfuerzos que actuaron sobre una roca en el pasado se denominan 
paleoesfuerzos. El estudio de los paleoesfuerzos es de gran importancia para establecer 
las condiciones en las que se activaron las estructuras en condiciones frágiles de 
deformación que actualmente se observan en el campo así como la evolución de los 
esfuerzos en tiempos geológicos recientes. La determinación de paleoesfuerzos se 
obtiene a partir de medida de la orientación de las deformaciones frágiles. Como se 
comentó en el apartado 2.1.1, el estudio de la distribución de las diaclasas permite 
establecer la orientación de los ejes principales de esfuerzo. El análisis de las 
poblaciones de fallas ha permitido el desarrollo de numerosos métodos desde la década 
de los 70 para la determinación de paleoesfuerzos ya que permiten establecer con mayor 
precisión sus características.

En las Cordilleras Béticas se han determinado los paleoesfuerzos en numerosas 
áreas. Generalmente los esfuerzos se han obtenido a partir del estudio de poblaciones de 
fallas (Benkheil, 1976, De Ruig, 1990, Sanz de Galdeano, 1985, Galindo Zaldívar et al.,
1993, Stapel et al., 1996, Huigtbregtse et al., 1998 y Jonk y Bierkman, 2002). 
Recientemente también se ha utilizado el estudio de cantos estriados y maclas de calcita 
para la determinación de paleoesfuerzos en una transversal central de la Cordillera 
Bética (Ruano et al., 2003). 

La determinación de paleoesfuerzos a partir de microfallas no sólo permite 
establecer las direcciones de los ejes principales del elipsoide de esfuerzos, sino también 
su razón axial, es decir, la relación de magnitud entre los esfuerzos principales. Las 
condiciones ideales para aplicar estos métodos serían las de una sola etapa de 
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deformación frágil que afecte homogéneamente a todo el área de estudio. La 
determinación de los paleoesfuerzos a partir de las microfallas se realiza mediante el 
estudio de afloramientos reducidos en los que se observan un número elevado de planos 
y estrías de falla. En cada falla se mide la orientación del plano de falla, la orientación 
de la estría y el régimen de la falla (si existen criterios que permitan determinar el 
sentido de movimiento).

Los métodos para la determinación de paleoesfuerzos a partir de fallas se pueden 
clasificar atendiendo a diferentes criterios y los principales se pueden agrupar en: 
modelos de fallas conjugadas; métodos gráficos basados en reactivación de fallas; 
métodos numéricos fundamentados en el principio de reactivación de fracturas 
propuesto por Bott (1959) y otros métodos. Se exponen brevemente los principales 
métodos.

Figura 3.23. Modelo de fracturación de Anderson (1951) (a, b y c) y de Reches (1983) (d). a, fallas 
conjugadas normales; b, fallas conjugadas inversas; c, fallas conjugadas de salto en dirección; d, cuando 
la deformación es triaxial se forman cuatro juegos de fallas normales conjugadas; si la deformación es 
plana coincide con el modelo de Anderson (1951). Tomado de Reches (1983). Las flechas en los 
diagramas indican la dirección de deslizamiento. 
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3.5.1 Métodos basados en modelos de fallas conjugadas

Estos métodos consideran generalmente fallas neoformadas. Existen dos 
modelos de fracturación diferentes: el modelo de Anderson (1951) y el de Reches 
(1978, 1983). El modelo de Anderson (1951) se basa en el criterio de fracturación de 
Navier-Coulomb y analiza situaciones con deformación plana. En estos casos se forman 
dos juegos fallas conjugados simétricos respecto a la posición de los ejes de esfuerzo 
(figura 3.23). Por lo tanto, si se reconocen dos juegos de fallas conjugadas neoformadas, 
se puede determinar la orientación del eje de compresión máxima 1, que se localiza en 
la bisectriz del ángulo agudo; el eje de compresión mínima 3, en la bisectriz del ángulo 
obtuso y el eje intermedio tiene la misma orientación que la intersección de los dos 
planos de falla (figura 3.23).

El modelo de Reches 
(1978, 1983) considera que la 
deformación puede ser triaxial y 
por lo tanto puede existir 
extensión o acortamiento en la 
dirección del eje intermedio. 
Para acomodar la deformación 
tridimensional se forman cuatro 
juegos de fallas conjugados, con 
simetría ortorrómbica respecto a 
los ejes principales de 
deformación (figura 3.23). La 
orientación de los planos de falla 
viene determinada por las 
características reológicas del 
material, la orientación de los 
ejes principales y la razón axial 
del elipsoide de deformación.

3.5.2. Métodos gráficos basados en reactivación de fallas 

La presencia de fracturas reactivadas provoca que no se mantengan las 
orientaciones teóricas que corresponderían a juegos conjugados de fallas neoformadas. 
Se han desarrollado varios métodos, tanto gráficos como numéricos, para tratar de 
analizar poblaciones de fallas con una distribución compleja. Los principales métodos 
gráficos son: el de Compton (1966); el de Planos de Movimiento (Arthaud, 1969; 

Figura 3.24. Método de los Diedros Rectos (Angelier, 1977; 
Angelier y Mechler, 1977). a, a cada plano de falla (p) se la 
asocia un plano auxiliar (a) perpendicular al mismo, 
definiendo cuatro diedros rectos: dos de compresión (C) y 
dos de extensión (E). b, la suma de los diedros de extensión 
y compresión asociados al movimiento de dos fallas acota 
las direcciones de extensión y compresión. En gris están los 
campos de compresión; en blanco los de extensión. 
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Aleksandrowski, 1985) y el de Diedros Rectos (Angelier, 1975; Angelier y Mechler, 
1977).

Compton (1966), considera que, tal y como predice el modelo de Anderson 
(1951), el ángulo que forma el eje 1 con la superficie de falla es próximo a 30º. Si 
existen numerosas superficies de fractura previas se reactivarán preferentemente 
aquellas que se aproximen más a la condición anterior. En la práctica, si se representan 
en proyección estereográfica todas las orientaciones de las fallas reactivadas en una 
zona, estas se disponen según un círculo menor, cuyo eje coincide con la orientación de 

1. Este método no se puede aplicar en deformaciones con más de una fase y no permite 
determinar la orientación de los otros dos ejes principales ni la razón axial del elipsoide 
de esfuerzo.

El plano de movimiento en una falla es el plano perpendicular al plano de falla, 
que contiene a la estría. Arthaud (1969) propone un método de determinación de 
elipsoides de esfuerzo basado en el análisis de las orientaciones de los planos de 
movimiento. Cuando la reactivación de las superficies de fractura se produce por una 
deformación con elipsoides uniaxiales (prolatos u oblatos), los planos de movimiento se 
intersectan según líneas paralelas, cuya orientación corresponde a la de uno de los ejes 
principales del elipsoide de deformación. Este método, aunque no necesita conocer el 
régimen de las microfallas, sólo se puede aplicar en deformaciones monofásicas 
uniaxiales.

El Método de Diedros Rectos (Angelier, 1977; Angelier y Mechler, 1977) 
consiste en identificar los 
diedros de compresión y 
tensión asociados a cada falla. 
El esfuerzo principal máximo 
( 1) se sitúa en el diedro de 
compresión y el esfuerzo 
principal mínimo ( 3) en el de 
tensión. Si el estado de 
esfuerzos bajo el que se 
mueven todas las fallas de una 
estación es el mismo, 1 debe
de estar situado en la 
intersección de los diedros de 
compresión de todas las fallas 
y 3 en la intersección de los 
diedros de tensión. El Figura 3.25. Ejemplo de aplicación del Método de Etchecopar 

(Etchecopar et al., 1981). 
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resultado se expresa mediante un diagrama en proyección estereográfica (figura 3.24). 
El procedimiento permite determinar, con un rango de incertidumbre, la orientación de 
los esfuerzos principales en deformaciones monofásicas, aunque no permite calcular la 
razón axial del elipsoide de esfuerzos. Tampoco se puede aplicar cuando existen varias 
fases de fallamiento no coaxial y es necesario conocer el régimen de todas las fallas. 
Este método se ha utilizado en este trabajo para el estudio de mecanismos focales de 
terremotos.

3.5.3. Métodos numéricos basados en reactivación de fallas

El modelo teórico inicial del que se deducen todas las bases mecánicas en gran 
parte de los métodos numéricos está basado en el principio de Bott (1959), que permite 
calcular la posición de la estría sobre un plano de falla a partir del elipsoide de 
esfuerzos. Según este principio, la estría sobre un plano de falla es paralela al esfuerzo 
máximo de cizalla sobre dicho plano y sus sentidos son coincidentes.

Se han propuesto numerosos métodos para la determinación de paleoesfuerzos, 
basados en el principio de Bott (1959): Carey (1974); Armijo y Cisternas (1978); 
Armijo et al. (1982); Angelier y Goguel (1979); Angelier y Manoussis (1980); 
Diagrama y-R (Simón 1982, 1986); Gephart y Forsyth (1984) y Gephart (1990a, 
1990b); Etchecopar et al. (1981) y el de las Redes de Búsqueda (Galindo Zaldívar y 
González Lodeiro, 1988). Los métodos numéricos aplicados para el estudio de las 
microfallas en este trabajo son los de Etchecopar y el de las Redes de Búsqueda. El 
Método de Gephart se ha utilizado en el análisis de mecanismos focales de terremotos. 

El Método de Etchecopar (Etchecopar et al., 1981) utiliza un procedimiento de 
“optimización-selección” que permite distinguir varios estados de esfuerzos. Si se 
quieren determinar varias fases de deformación frágil es necesario establecer a priori el 
porcentaje de datos que pertenecen a una fase. El procedimiento debe repetirse con 
distintos porcentajes y se selecciona el que mejor ajusta los datos. Se parte de un 
número elevado de tensores de esfuerzos (habitualmente más de cien) elegidos al azar y 
finalmente se obtiene el tensor de esfuerzos que se ajusta mejor a un determinado 
porcentaje de datos a partir de una búsqueda iterativa. Para cada porcentaje se obtienen 
dos diagramas que expresan el ajuste del estado de esfuerzos: el histograma que 
representa el ángulo de desviación entre las estrías teóricas y reales frente al número de 
datos y el diagrama de Mohr que representa los planos de falla y el estado de esfuerzos 
(figura 3.25). Los estados de esfuerzos se determinan por la posición de los ejes del 
elipsoide de esfuerzos y por su razón axial. Se deben utilizar fallas cuyo régimen sea 
conocido. La elección del porcentaje de fallas que corresponde a cada fase se realiza a 
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partir de criterios subjetivos, por lo que se pueden obtener distintos resultados con la  
misma población de fallas. 

El método de las Redes de Búsqueda (Galindo Zaldívar y González Lodeiro, 
1988; Galindo Zaldívar, 1990) utilizado en este trabajo, comprueba todos los nudos de 
una red que representa posibilidades de la orientación de los tres ejes del elipsoide y 
todas las posibles razones áxiales separadas por un espaciado. Se  usa un espaciado 
angular (L) que es el incremento entre dos posiciones consecutivas de la red para cada 
eje del elipsoide de esfuerzos. Por otra parte se usa un espaciado para la razón axial 
(( 2- 3) / ( 1- 3)) que permite variar la proporcionalidad entre los esfuerzos principales 
del elipsoide de esfuerzos y permutarlos entre sí. En la práctica se obtienen buenos 
resultados utilizando un ancho máximo de red de 2 grados y un incremento de razón 
axial de 0,01. Se realiza una homogeneización de los datos antes de proceder a su 
tratamiento, que consiste principalmente en seleccionar un solo plano y una sola estría 
de cada juego de fallas. Para cada estado de esfuerzos y cada falla se tiene en cuenta el 
ángulo que forma la estría teórica que corresponde a dicho estado de esfuerzos y la 
estría real. La estría teórica se considera paralela a la dirección del máximo esfuerzo de 
cizalla sobre el plano de falla (Bott, 1959). Entre todos los posibles estados de esfuerzos 
se escoge aquel que mejor cumpla las dos condiciones de ajuste: el ángulo entre las 
estrías teórica y real es inferior al error máximo admitido (habitualmente 15º). Entre los

CONJUNTO DE ESTACIONES NO....: 1 NUMERO TOTAL DE DATOS: 206 

NUMERO DE FASES: 3 

ELIPSOIDE DE ESFUERZOS NO..: 1 RELACION DE EJES 
DATOS ASIGNADOS: 70 [(E.MED-E.MIN)/(E.MAX-E.MIN)] 
E.MED DIR......:342. PL.: 0. 
E.MAX DIR......: 72. PL.: 4. .220 
E.MIN DIR......:252. PL.:86. 

ELIPSOIDE DE ESFUERZOS NO..: 2 RELACION DE EJES 
DATOS ASIGNADOS: 54 [(E.MED-E.MIN)/(E.MAX-E.MIN)] 
E.MED DIR......:325. PL.:60. 
E.MAX,MIN DIR..:214. PL.:12. E.MAX.POSIBLE.: .390 
E.MAX,MIN DIR..:118. PL.:27. SI E.MAX......: .610 

ELIPSOIDE DE ESFUERZOS NO..: 3 RELACION DE EJES 
DATOS ASIGNADOS: 41 [(E.MED-E.MIN)/(E.MAX-E.MIN)] 
E.MED DIR......:259. PL.:81. 
E.MAX,MIN DIR..:143. PL.: 4. SI E.MAX......: .530 
E.MAX,MIN DIR..: 52. PL.: 8. SI E.MAX......: .470

Figura 3.26. Ejemplo de los resultados obtenidos con el Método de las Redes de Búsqueda, para una 
estación de medida en la que se han determinado 3 estados de esfuerzos. En las fases 2 y 3 el elipsoide 
de esfuerzos está indeterminado y se muestran dos posibles elipsoides conjugados. En la fase 2 se indica 
cual de ellos es el más probable. 
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estados de esfuerzos que cumplen la condición anterior se escoge aquel en el que la 
sumatoria de los ángulos entre las estrías teóricas y reales es mínimo. El grado de ajuste 
se representa en un histograma que muestra la distribución de ángulos entre las estrías 
teóricas y reales. Este procedimiento consigue distinguir satisfactoriamente, tanto los 
grupos de estrías correspondientes a cada etapa de fallamiento como las características 
de cada estado de esfuerzos, por lo que se puede aplicar en estaciones de medida con 
varias fases de deformación. El régimen de las fallas puede ser conocido o desconocido 
para cada estría, aunque si no se conoce ningún sentido de movimiento de las fallas se 
producen indeterminaciones en el cálculo del estado de esfuerzos. En estos casos 
existen dos posibles elipsoides de esfuerzos con la misma distribución de direcciones de 
estrías pero con sentidos de movimiento opuestos. Estos elipsoides de esfuerzos tienen 
la misma orientación para 2 mientras que 1 y 3 tienen sus respectivas orientaciones 
intercambiadas y las razones axiales son conjugadas, es decir, la suma de las dos 
razones axiales es 1. En el caso de que se conozcan algunos sentidos de movimiento, el 
método indica cual de los dos elipsoides es el más probable (figura 3.26). Si no se 
conoce ningún sentido, el método no discrimina entre las dos soluciones y es necesario 
recurrir a observaciones de otras estructuras frágiles (marcas de disolución, estilolitos, 
diaclasas de tensión, etc.) para determinar cual de los dos elipsoides actuó en la 
formación de las estructuras de esa estación. 

La principal limitación de estos métodos, según Galindo Zaldívar (1990), es si es 
lícito calcular esfuerzos a partir de la observación de las deformaciones. Las 
deformaciones son el resultado de los paleoesfuerzos. El elipsoide de deformación sólo 
se puede calcular (Angelier, 1975) en situaciones excepcionales pues no se puede 
conocer habitualmente el salto de cada microfalla. La relación fundamental entre el 
elipsoide de esfuerzos y el de deformación, asumida por estos métodos, es el principio 
de Bott (1959): siempre que no existan deformaciones dúctiles permanentes y se asuma 
deformación no rotacional, la estría ha de ser paralela a la dirección del esfuerzo 
máximo de cizalla sobre el plano de falla. Esta es la única consideración que se utiliza 
para relacionar los esfuerzos y las deformaciones. Estos métodos permiten calcular la 
razón axial y la orientación del elipsoide desviatorio de esfuerzos. La relación entre los 
tensores de esfuerzo y de deformación reales es compleja y no se puede establecer ya 
que intervienen las características mecánicas del material que son desconocidas. Los 
procedimientos utilizados son independientes de la litología y de las características 
mecánicas de la roca. 
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3.6  ANÁLISIS SISMOTECTÓNICO 

La actividad tectónica actual se caracteriza a partir del análisis de la actividad 
sísmica en la región. El análisis sismotectónico proporciona un buen criterio para 
delimitar y definir las fuentes sismogenéticas y relacionarlas con las principales fallas 
activas observadas en campo. Para ello se analiza la sismicidad histórica de la región y 
la sismicidad instrumental registrada en el área. 

La sismicidad 
instrumental aporta datos 
de los terremotos 
registrados en la región, 
tales  como tiempo de 
registro, localización 
sobre la superficie de los 
epicentros, profundidad 
focal y magnitud del 
terremoto entre otros. 
Esta sismicidad ha sido 
registrada por la Red 
Sísmica de Andalucía 

(RSA) (figura 3.27). La RSA pertenece al Instituto Andaluz de Geofísica (IAG) de la 
Universidad de Granada y se estableció en los años 90. Existen cinco estaciones 
sísmicas de periodo corto cerca del área de estudio y ocho estaciones más hacia el 
Oeste. En la crisis sísmica que ocurrió en Adra en los años 1994 a 1995 el IAG instaló 
tres estaciones más de periodo corto para registrar distancias epicentrales pequeñas. Los 
datos de terremotos utilizados en este trabajo corresponden a los años 1992 a 2003 con 
Md 1.5 con un total de 792 eventos. Se han excluido los terremotos con profundidades 
focales menores de 2 km, para evitar localizaciones erróneas provenientes de fuentes 
antropogénicas como las explosiones en canteras del área. 

Por medio de la comparación de la distribución espacial de la sismicidad y de las 
principales fallas observadas en campo se pueden extraer conclusiones sobre la 
caracterización de las principales fuentes sismogenéticas y sobre la estructura de la 
corteza en el área considerada. Por último se obtiene información sobre el estado de 
esfuerzos actual y su distribución. 

El análisis de la distribución hipocentral permite determinar la profundidad de 
las fallas sísmicas y su geometría. La elaboración de secciones verticales de la 
distribución de la sismicidad muestra alineamientos de los terremotos asignables a 

Figura 2.27. Estaciones de banda ancha en el sector de estudio 
pertenecientes a la Red Sísmica de Andalucía. 
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posibles fallas. En este trabajo se ha representado la posición de los terremotos en un 
modelo 3D. La manipulación dinámica de este modelo permite observar el espacio 
desde distintos puntos de vista, detectando de una forma más clara las alineaciones de 
terremotos que pueden corresponder a fallas con actividad sísmica. El análisis de la 
distribución espacial de la sismicidad junto con datos geofísicos de la región 
(magnetometría, gravimetría, perfiles sísmicos de refracción y reflexión profunda) 
permiten interpretar la geometría de la estructura profunda. 

La obtención de la solución del mecanismo focal de un terremoto divide el 
espacio mediante dos planos nodales ortogonales entre sí. Uno de los planos 
corresponde al plano de falla que ocasionó el terremoto y el segundo es un plano 
auxiliar perpendicular a la estría. Esta técnica presenta la ambigüedad de no identificar 
el plano de falla que funcionó durante el terremoto, si bien presenta la capacidad de 
determinar las regiones de compresión y extensión así como los ejes de presión (P) y 
tensión (T) del estado de esfuerzos que lo generó. El programa Moment Tensor Project

del IAG determina los mecanismos focales y el tensor momento de eventos moderados 
y frecuentes en la región Ibero-Magrebí con Mb superior o igual a 3.5 en terremotos 
ocurridos desde mediados de los años 90. Los datos de los distintos mecanismos focales 
utilizados en este trabajo están disponibles en la página web del IAG (www.ugr.es/iag). 

Con el catálogo de mecanismos focales del IAG del SE de las Cordilleras 
Béticas se ha aplicado el método de diedros rectos (Angelier, 1977; Angelier y 
Mechler, 1977). Dado que el eje 1 se encuentra situado en el diedro compresivo (P) y 

3 en el extensivo (T), cuando un conjunto de fallas han sido activas bajo el mismo 
régimen de esfuerzos, los dos ejes principales 1 y 3 deben estar incluidos en los 
mismos diedros para todos los mecanismos focales. La superposición de los diferentes 
diedros en una proyección estereográfica se realiza con el modulo de cálculo de 
diagramas de diedros rectos del programa IBERFALL (Casas Sainz, 1996). El programa 
muestra una trama en un diagrama en proyección estereográfica donde se indica el 
porcentaje de compresión y extensión.

El método de Gephart (Gephart y Forsyth, 1984 y Gephart 1990a, 1990b) es un 
método de inversión que permite obtener los esfuerzos actuales a partir de los 
mecanismos focales de terremotos, determinados mediante los ejes P y T. Con el 
método de Gephart podemos estimar, a partir de una población de mecanismos focales 
en una región, el mejor ajuste de las direcciones de los esfuerzos principales y la razón 
áxica R= ( 2- 3/ 3- 1) suponiendo un esfuerzo uniforme. Para este cálculo, el método 
utiliza un procedimiento basado en redes de búsqueda. Para ello emplea una inversión 
simultánea del tensor de esfuerzos y de los planos nodales, utilizando un criterio de 
minimización de la suma de los ángulos de rotación entre la estría medida y la teórica. 
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Para aplicar el método de Gephart, se utilizan dos programas en lenguaje 
FORTRAN. El primero de ellos DATA.EXE transforma las diferentes modalidades de 
formatos de entrada de datos en otro apto para la entrada en el programa de cálculo 
FMSI.EXE. Además limpia el fichero de datos duplicados que puedan interferir en los 
resultados (figura 3.28). 

Una vez que disponemos de los datos de entrada en un formato adecuado, 
ejecutamos el programa FMSI.EXE. En el programa se solicitan los siguientes variables 
(figura 3.29): 

- Buzamiento, azimut y varianza para 1 y 3 a partir del cual realizará la 
búsqueda.

- Valor mínimo, máximo (entre 0 y 1) e incremento de la razón axial. 

- Precisión de la red de búsqueda (5º o 10º) 

- El método de cálculo: rotación al polo, aproximado y exacto. 

Figura 3.28. Pantalla de inicio del programa DATASET.EXE en la que se indica el tipo de entrada de 
datos.

Figura 3.29. Pantalla de inicio del programa FMSI.EXE.
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Los valores iniciales de la orientación de los ejes de esfuerzo máximo y mínimo 
se obtienen a partir del resultado de la aplicación del método de diedros rectos a los 
mecanismos focales de los terremotos en la región.

El programa finalmente genera un fichero de salida en el que aparecen los 
resultados de la red de búsqueda y el mejor modelo de esfuerzos que se ajusta a la 
población de mecanismos focales. 

El principal inconveniente de la aplicación de este programa proviene del hecho 
de que considere un estado de esfuerzos único para toda una región. En algunos sectores 
de la Cordillera Bética central se ha comprobado que el estado de esfuerzos puede ser 
variable tanto en el tiempo como en sectores próximos (Galindo-Zaldívar et al., 1999), 
por lo que es conveniente confirmar la consistencia de los resultados con diagramas de 
diedros rectos. 



4. DESCRIPCIÓN DE MATERIALES 





4. Descripción de materiales 

4. DESCRIPCIÓN DE MATERIALES 

En este capítulo se realiza una descripción de los materiales que se reconocen en 

el área de estudio. En los mapas geológicos que se adjuntan en el anexo de esta tesis se

puede observar la distribución de las distintas rocas y sedimentos pertenecientes al 

basamento metamórfico de Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla y a las cuencas neógenas 

y cuaternarias del Campo de Dalías y de Níjar.

4.1  BASAMENTO 

Se utiliza en este trabajo el término “basamento” para referirse a las rocas 

pertenecientes a los Complejos metamórficos Alpujárrides y Nevado-Filábrides de las 

Zonas Internas que afloran en el área de estudio. Sobre el basamento se deposita en el 

Campo de Dalías y Campo de Níjar un relleno sedimentario de edad Neógena y 

Cuaternaria. El basamento en el área de estudio aflora ampliamente a lo largo de las dos 

alineaciones montañosas principales: Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla. La presencia 

de dos grandes antiformas con dirección E-O ha permitido que afloren rocas del 

Complejo Alpujárride en Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla y además, rocas del 

Complejo Nevado-Filábride en el núcleo de Sierra Alhamilla. En este capítulo 4 se 

describen los distintos materiales del basamento y su metamorfismo. En los siguientes 

apartados se realiza una síntesis de las características de los complejos alpujárride y 

nevado-filábride para continuar con la descripción de las unidades tectónicas 

reconocidas en Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla. En capítulos posteriores se 

describirán las estructuras que conforman estas alineaciones montañosas. 

4.1.1 CARACTERÍSTICAS GENERALES DE LOS COMPLEJOS 

NEVADO-FILÁBRIDE Y ALPUJÁRRIDE 

4.1.1.1 EL COMPLEJO NEVADO-FILÁBRIDE 

El complejo Nevado-Filábride (Egeler, 1963) constituye el complejo 

metamórfico más bajo de las Zonas Internas de las Cordillera Béticas. Este complejo se 

ha dividido en dos secuencias litológicas. La secuencia inferior está compuesta por dos 

tramos litológicos. El tramo inferior corresponde a esquistos grafitosos, mientras que el 
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tramo superior está formado principalmente por cuarcitas. La secuencia superior ha sido 

considerada discordante sobre la inferior (Nijhuis 1964) y está compuesta 

principalmente por la unidad de esquistos de Tahal y la unidad de mármoles de Las 

Casas, si bien se encuentra una variedad litológica mayor, con conglomerados en la base 

de la secuencia y cuarcitas, metabasitas y rocas ígneas metamorfizadas en la parte alta.

La edad de este complejo no está bien definida por la ausencia casi generalizada 

de fósiles. La secuencia inferior se ha datado como Paleozoica a partir de Chaetetes del 

Devónico Medio identificados en la parte más oriental de la Cordillera (Lafuste y 

Pavillon, 1976) y Pérmico-Triásica a partir de dataciones con Rb-Sr obtenidas en 

ortogneises en la Sierra de los Filábrides (Priem et al. 1966). A la secuencia superior se 

le ha atribuido tradicionalmente una edad permo-triásica si consideramos la edad más 

reciente y la probable existencia de una discordancia respecto a la secuencia inferior que 

pudiera ser aproximadamente de la misma edad que la identificada en el Complejo 

Maláguide. Además, en los mármoles se han reconocido fósiles de posible edad 

cretácica (Tendero et al., 1993). No obstante, Gómez-Pugnaire et al. (2000) sugiere 

también una edad paleozoica para las unidades litológicas altas del complejo Nevado-

Filábride a partir de las similitudes en las condiciones metamórficas y de dataciones 

radiométricas.

Las rocas metamórficas del Complejo Nevado-Filábride muestran un 

metamorfismo de edades varisca y alpina. En la parte baja de los esquistos grafitosos 

aparecen facies de esquistos verdes a anfibolitas inferiores (400-450 ºC) mientras que 

registran mayores temperaturas en su parte alta (Puga y Díaz de Federico, 1976). No 

existe un acuerdo sobre la edad varisca (Puga et al., 1975)  o alpina (Gómez-Puignaire y 

Franz, 1988) de este metamorfismo. En la parte alta de los esquistos grafitosos se 

reconocen asociaciones minerales típicamente alpinas (Puga y Díaz de Federico, 1976) 

aunque localmente también se reconocen minerales relictos de  alta temperatura y baja 

presión.

Los estudios metamórficos de las rocas pertenecientes a la secuencia superior del 

Complejo nevado-Filábride revelan la existencia de un metamorfismo de edad alpina 

que tuvo lugar en dos epatas. La primera etapa de alta presión alcanzó los 14-16 kb de 

presión y los 600-650ºC de temperatura en las metapelitas (Gómez-Puignaire y Camara 

1990) e incluso los 22 kb en eclogitas. Esta etapa ha sido relacionada con la colisión 

continental durante el Cretácico-Paleógeno (De Jong, 1991). Las condiciones 

metamórficas evolucionaron con posterioridad a presiones y temperaturas intermedias 

(7 kb, 550-600ºC) (Puga y Díaz de Federico, 1976) con una fuerte caída de la presión en 

condiciones casi isotermas. La edad de este metamorfismo se ha datado en 48.4 2.2 Ma 

para la primera etapa y 24.6 3.6 Ma para la segunda con el método Ar39/Ar40 (Monié et

al., 1991). 
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4.1.1.2 EL COMPLEJO ALPUJÁRRIDE 

El Alpujárride corresponde al complejo de materiales metamórficos situado en 

una posición intermedia entre los complejos Nevado-Filábride y Maláguide. Este 

complejo está formado por numerosas unidades tectónicas que experimentaron un 

apilamiento y una posterior extensión registrada en la evolución metamórfica alpina 

(Torres-Roldán 1986; Vissers et al. 1995; Azañón et al. 1997; Balanyá et al. 1997) y en 

la superposición de estructuras dúctiles y frágiles (Cuevas, 1990, Aldaya et al., 1991; 

Crespo et al., 1994, Platt et al., 1996).

Es posible definir una secuencia litológica tipo para las unidades alpujárrides. La 

secuencia tipo completa incluye de muro a techo: (1) rocas metamórficas de alto grado, 

formadas por peridotitas y gneises, (2) esquistos grafitosos atribuidos al Paleozoico, (3) 

metapelitas y cuarcitas de edad permo-triásica y (4) rocas carbonatadas de edad triásico 

medio y superior (Braga y Martín 1987). Esta secuencia litoestratigráfica es parecida a 

la que compone las unidades del Complejo Nevado-Filábride. Sin embargo, la edad de 

las rocas carbonatadas que forman el techo de las secuencias alpujárrides está 

confirmada mediante datos paleontológicos, con restos de dasycladaceas y 

estromatolitos que indican una edad triásico medio-superior (Braga y Martín 1987). 

Las secuencias litoestratigráficas de las unidades del Complejo Alpujárride son 

correlacionables, si bien, en gran parte de las unidades la secuencia tipo no está 

completa, como es el caso del área estudiada. Las unidades alpujárrides de las 

Cordilleras Béticas centrales fueron correlacionadas por Aldaya et al. (1979) basándose 

en los siguientes criterios: 1) posición relativa de las unidades dentro del Complejo 

Alpujárride, 2) distribución de las asociaciones minerales metamórficas, y 3) variación 

de las formaciones estratigráficas en algún caso. Además se incluyeron en estos grupos 

las unidades alpujárrides ya establecidas en las Cordilleras Béticas orientales (Egeler y 

Simon, 1969). Posteriormente, Azañón et al. (1994) establece cinco unidades tectónicas 

principales en función de su posición y su registro metamórfico con especial énfasis en 

las condiciones de HP-LT relacionadas con el apilamiento de las unidades. Las unidades 

propuestas por Azañón et al. (1994) de techo a muro son las que aparecen en la tabla 

4.1.

En este trabajo se consideran las subdivisiones en unidades inferiores, 

intermedias y superiores que se incluye en el mapa minero de Andalucía (Junta de 

Andalucía, 1985). Esta clasificación está basada en la posición relativa de las unidades y 

en la secuencia litológica. Las unidades inferiores estarían situadas en la posición más 

inferior, a muro de las intermedias y superiores. Se caracterizan por tener solamente los 

tramos metapelíticos permo-triásicos y el tramo carbonatado triásico en la secuencia 
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litológica. Las unidades intermedias, situadas entre las unidades inferiores y superiores, 

se caracterizan por tener también el tramo de esquistos grafitosos de edad paleozoica. 

Por último, las unidades superiores situadas a techo de las otras dos presentan toda la 

secuencia litológica tipo incluido el primer nivel de rocas metamórficas de alto grado. 

Posición
actual

Unidades

tectónicas

Asociaciones

minerales

Condiciones  HP-LT

  (kb)     (ºC) 

Adra Ctd+ky+Car(pseudomorfo) P>10, T<550

Salobreña Car+Ctd+Ky P>10, T<500

Herradura Gra+Px+Ky P>10, T<550

Escalate Car+Ctd+Ar P>7,   T<450 

Techo

Muro Lujar-Gádor No Carfolita P>7,   T<400 

Ar: Aragonito, Car: carfolita, Ctd: cloritoide, Gra: granate, Ky: cianita, Px: piroxeno 

Tabla 4.1. Registro metamórfico de las unidades centrales alpujárrides. Tomado de Azañón et al. (1994).

El evento metamórfico más antiguo que se ha reconocido en las unidades 

Alpujárrides corresponde a un metamorfismo de alta presión y baja temperatura HP/LT 

(Bakker et al., 1989; Goffé et al., 1989; De Jong, 1991; Tubía y Gil Ibarguchi 1991; 

García Casco y Torres Roldán, 1996; Azañón et al., 1997, 1998; Balanyá et al, 1997 y 

Tubía et al., 1997). Aunque este evento ha sido datado con U/Pb como Mioceno inferior 

(Sánchez Rodríguez, 1998 y Platt y Whitehouse 1999), se han obtenido edades más 

antiguas con otros métodos (Zeck y Whitehouse 1999). Dataciones más modernas (Platt 

et al., 2005) mediante Ar-Ar en rocas del Complejo Alpujárride de bajo grado 

metamórfico, indican que el metamorfismo de HP/LT tiene una edad de 48 m.a. 

(Eoceno inferior). Este metamorfísmo de HP/LT está asociado a un proceso de 

subducción o colisión alpina debido al acercamiento de África con Europa (Dewey et

al., 1989). 

Posteriormente al metamorfismo de HP-LT se produce una disminución casi 

isoterma de la presión debida a un adelgazamiento cortical (Goffé et al., 1989; Tubía y 

Gil Ibarguchi 1991; García Casco y Torres Roldán, 1996; Azañón et al., 1997, 1998 y 

Balanyá et al, 1997), aunque han sido descrito calentamientos locales a baja presión 

(Platt et al., 1998; Soto y Platt, 1999). Durante la descompresión se desarrolla la 

principal foliación regional (Sp) que se puede interpretar como una fábrica extensional 

(Azañón et al., 1997). La edad de este evento no es conocida, aunque Azañón et al.

(1997) propone una edad Eoceno inferior a medio. 

Después de la descompresión, se produce un apilamiento de las unidades 

alpujárrides con la formación de cabalgamientos y pliegues vergentes al norte (Azañón 

et al, 1997, 1998) que tienen asociado un evento metamórfico de bajo grado. Los 

mantos superiores son los que alcanzan un grado metamórfico más elevado. En los 
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mantos intermedios no está representado el primer nivel de rocas metamórficas de alto 

grado mientras que en los mantos inferiores de menor grado metamórfico tampoco se 

identifica el segundo nivel formado por esquistos grafitosos. Dentro de cada unidad 

alpujárride existe un incremento del grado metamórfico de techo a muro. Otros autores 

(Vissers et al., 1995; Orozco et al., 1998, 2002 y 2004), interpretan sin embargo estos 

pliegues como resultado de una fase extensional. La edad de este evento que genera 

apilamiento de unidades de mayor grado metamórfico sobre otras de menor grado 

metamórfico y pliegues vergentes al norte no se conoce, pero estaría situada entre el 

Eoceno y el Oligoceno superior. Después de la formación de pliegues y cabalgamientos, 

se produce un evento extensional que afecta a todo el Dominio de Alborán con el 

desarrollo de sistemas extensionales de bajo ángulo y la apertura del Mar de Alborán. El 

último episodio en la historia geológica del Complejo Alpujárride y Nevado Filábride es 

la formación de pliegues abiertos y fallas normales y de salto en dirección que se tratará 

de forma detallada en la memoria de esta tesis doctoral. 

4.1.2 SIERRA DE GÁDOR 

La Sierra de Gádor está formada por rocas pertenecientes al Complejo 

Alpujárride y están representados los Mantos Inferiores e Intermedios (Junta de 

Andalucía, 1985). Afloran dos unidades bien representadas: la de Gádor a muro y la de 

Félix a techo. La unidad de Gádor aflora en la cima y en la mayor parte de la vertiente 

meridional de la Sierra de Gádor. La unidad de Félix aflora en una extensión muy 

reducida en el extremo sur y noroeste de la sierra (figura 4.1).

Unidad de Gádor 

La mayor parte de las rocas que afloran en la vertiente meridional de la Sierra de 

Gádor pertenecen a esta unidad, definida por primera vez por Jacquin (1970). En la 

figura 4.2 se representa un esquema resumen de las principales características de la 

Unidad de Gádor compilado por Martín Rosales (1993). Esta unidad se incluye dentro 

de los Mantos Inferiores (Junta de Andalucía, 1985) y se considera que es a la unidad 

tectónica más baja situada sobre el Complejo Nevado-Filábride (Orozco, 1972; Aldaya 

et al., 1979; Azañón et al., 1994) y denominada como Unidad tectónica alóctona Lújar-

Gádor (Azañón et al., 1994). Esta unidad tectónica incluye dos niveles estratigráficos 

que de muro a techo son unas filitas y cuarcitas de edad Permo-triásica y un potente 

tramo carbonatado a techo de la anterior cuyo grado de metamorfismo es generalmente 

bajo. Orozco (1972) describe sus principales características en el sector occidental del 

macizo, siendo, según dicho autor, más abundantes los términos calizos en los tramos 

superiores e inferiores de la serie y fundamentalmente dolomíticos en la parte 
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intermedia. Voermans y Baena (1983) distinguen en esta serie carbonatada tres 

formaciones distintas. 

Figura 4.1. Esquema geológico de las unidades de Sierra de Gádor. Leyenda: 1) U. de Gádor (filitas y 

cuarcitas), 2) U. de Gádor (dolomías y calizas), 3) U. Gádor (calcoesquistos y calizas superiores), 4) U. 

Félix (filitas y cuarcitas), 5) U. Félix (calizas y dolomías), 6) Otras unidades alpujárrides, 7) Sedimentos 

miocenos, 8) Sedimentos plio-cuaternarios.

Filitas y cuarcitas 

El término basal de la unidad de Gádor está representado por una alternancia de 

filitas muy poco recristalizadas y bancos de cuarcitas micáceas. En la vertiente sur son 

escasas y sólo afloran al Oeste de la misma. La edad atribuida a esta formación es 

Permo-triásica, ya que aunque no está datada se localiza bajo materiales con fósiles de 

edad triásica. Las potencias de este conjunto litológico oscilan entre los 70 y 200 m. Los 

minerales que componen este conjunto son: cuarzo, mica blanca, clorita, sericita, 

calcita, óxido de hierro y esporádicamente albita. 

Calcoesquistos inferiores

El término carbonatado más bajo aflora sólo en el sector nororiental de la sierra 

y está constituido por esquistos calcáreos de tonos amarillentos y marrones, con sericita, 

a los que suelen acompañar margas y argilitas. No existen dataciones precisas sobre la 

edad de este material por lo que se le atribuye una edad triásico inferior-medio ya que 
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las calizas a techo se han datado como Ladiniense. Se han encontrado los siguientes 

fósiles: cf. M. goldfussi, Myophoria sp y Cylindrium sp (Voermans y Baena, 1983). 

Figura 4.2. Esquema de la sucesión de materiales de la Unidad de Gádor. Tomado de Martín-Rosales, 
1993.

Dolomías y Calizas 

Corresponde al tramo situado a techo del anterior. Predominan las dolomías, que 

se presentan en bancos de 0.5 a 1 m. Existen además otros tipos de rocas: dolomías 

marrones-rojizas tableadas (a veces masivas), dolomías grises claras en capas delgadas, 

así como dolomías grises oscuras y negras localmente con facies franciscanas. También 

se incluyen dentro de este tramo y en su parte superior: calizas con abundantes fósiles y 

estratificación fina a media, calizas margosas, margas y argilitas. El tramo superior está 

a veces mineralizado con galena y fluorita. Los minerales accesorios son: azurita, 

malaquita, cerusita y óxidos de hierro. La potencia de la formación es muy variable, 

siendo de al menos 400 m. Se le asigna una edad Ladiniense (Voermans y Baena, 1983) 

a partir de los fósiles: Miophora sp., Miophoriopsis pseudocorbula cf. Subundata, 
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Ascosymplegma sp., Chondrites sp., además de ostrácodos y conodontos que fijan una 

edad Ladiniense. 

Calcoesquistos y calizas superiores 

Corresponde al tramo final de esta potente formación y aflora sobre todo en el tercio 

central de la vertiente sur. Este tramo ha sido denominado de diversas maneras según 

los autores: paquete de calizas superior (Orozco, 1972), calizas y calizas margosas 

(Voermans y Baena, 1983) o calcoesquistos y calizas superiores, según Sanz de 

Galdeano (1985). Está constituido fundamentalmente por calizas tableadas, aunque 

pueden observarse también calizas dolomíticas y calizas margosas, todas ellas 

finamente estratificadas. Su potencia es muy variable. En el sector centro-sur, donde 

están muy bien representadas, poseen más de 100 m de espesor, y supera 200 m en las 

inmediaciones del pueblo de Félix. Este tramo está datado como Carniense (Triásico 

superior) (Voermans y Baena, 1983) a partir de los siguientes fósiles: Climacodichnus

cf. Corrugatus y Biformites sp. 

Unidad de Félix 

Fue descrita inicialmente por Jacquin (1970), quien la consideró como unidad 

independiente; posteriormente Aldaya y Ewert (1979) la correlacionan con la unidad de 

Murtas, por lo que interpretan ambas como un mismo manto alpujárride. 

Posteriormente, Sanz de Galdeano (1985) interpreta dicha unidad como una escama del 

manto de Gádor. Azañón et al. (1994) considera a esta unidad pertenece a la Unidad de 

Salobreña. La presencia de micaesquistos paleozoicos incluye a esta unidad dentro de 

las unidades intermedias según la clasificación de la Junta de Andalucía (1985). De 

muro a techo existen los siguientes tramos litológicos: 

Micasquistos y cuarcitas esquistosas 

La base del manto de Félix está constituida por una formación de micaesquistos 

y cuarcitas esquistosas que sólo aflora en una extensión muy reducida en el extremo 

noroeste de la sierra de Gádor. Contienen los siguientes minerales: albita, apatito, 

biotita, calcita, clorita, mica incolora, grafito, limonita, cuarzo, rutilo, turmalina, circón 

y mena metálica. Tienen una esquistosidad bien desarrollada. Se le atribuye una edad 

paleozoica y la potencia de la misma es inferior a 60 m. 

Filitas y cuarcitas 

Las filitas son esencialmente iguales a las que aparecen en la unidad de Gádor y 

en su base son abundantes los tramos cuarcíticos y de esquistos verdes. Muestra los 
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siguientes minerales: cuarzo, albita, calcita, clorita, mica blanca, aragonito, limonita, 

rutilo, turmalina, circón y menas minerales. Su potencia puede llegar a superar 150 m en 

algunos sectores. Se le atribuye una edad permo-triásica. 

Calizas y dolomías 

En la base de este tramo, aparece un nivel de pocos metros de espesor formado 

esencialmente por calcoesquistos. Las calizas y dolomías que aparecen a techo están 

igualmente poco 

metamorfizadas. La potencia es 

en general inferior a 100 m. La 

macrofauna encontrada es 

Myophoria cf. goldfussi, 

Mytilus cg. compressiosculus, 

Omphaloptycha gregaria, 

Teichichnus, además de 

ostrácodos, conodontos y 

Holoturioideos (Voermans y 

Baena, 1983). Se ha 

determinado la misma edad 

Triásico medio-superior que a 

los tramos equivalentes de la 

unidad de Gádor. 

4.1.3  SIERRA ALHAMILLA 

Sierra Alhamilla está formada en su parte central por rocas del Complejo 

Nevado-Filábride. Anteriormente se consideró que estaba formada en su totalidad por 

rocas pertenecientes al Complejo Alpujárride debido a la correlación que se hizo con 

Sierra Cabrera situada al E de Sierra Alhamilla. Rondeel (1965), atribuyó al conjunto de 

Sierra Cabrera como Complejo Alpujárride. Esta misma atribución se hace en las hojas 

geológicas de Tabernas (1030) y Sorbas (1031) (Kampschuur et al., 1975 a y b). Sin 

embargo, Aldaya et al. (1979) distingue en el núcleo de Sierra Alhamilla el Nevado-

Filábride, lo que ya es admitido generalmente. Esta sierra corresponde a una alineación 

montañosa al noreste de Almería cuya topografía está controlada por una antiforma de 

dirección E-O con una terminación periclinal hacia el oeste (figura 4.4). Este 

plegamiento post-tortoniense permite aflorar al complejo Nevado-Filábride en las áreas 

Dolomías grises brechoides

Filitas grises con niveles de cuarcitas
y esquistos verdes en la base. Culmina
la serie un potente tramo de filitas moradas.

Arenisca calcárea

Dolomías grises masivas,
recristalizadas y ocasionalmente
brechoides.

Figura 4.3. Columna litológica de la Unidad de Félix situada a 
techo de la Unidad de Gádor. (Tomado de Martín-Rosales, 
1993).
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de mayor altitud (la cota más elevada es el vértice Colativi 1.387 m) en el eje central de 

la sierra.

4.1.3.1  El Complejo Nevado-Filábride 

En Sierra Alhamilla se han reconocido dos unidades tectónicas pertenecientes al 

complejo Nevado-Filábride compuestas por las secuencias litológicas referidas 

previamente:

Unidad tectónica inferior

Esta unidad está formada por esquistos grafitosos y cuarcitas con metamorfismo 

de grado bajo (Platt et al., 1983) que afloran en la zona central y norte de la sierra con 

una potencia máxima de 1000 m (Voermans et al., 1983). No se han encontrado fósiles 

que permitan datar estas rocas. Esta unidad se denomina Unidad de Alhamilla 

(Voermans et al., 1983 y Platt et al., 1983) y ha sido integrada en la Unidad del Veleta

(Soto et al., 1991 y De Jong, 1991) o en la Unidad de Calar Alto (Martínez-Martínez y 

Azañón, 1997).

Unidad tectónica superior 

Esta unidad aflora en el área central de la sierra, preferentemente en las laderas 

meridionales y está formada por esquistos grafitosos y claros, cuarcitas, gneises con 

turmalina y mármoles (Platt, 1982) con metamorfismo de grado medio (Platt et al.,

1983). Recibe varias denominaciones: Unidad de Castro (Voermans et al., 1983), 

Figura 4.4 Esquema geológico de las unidades descritas en Sierra Alhamilla (Modificado de Martínez-
Martínez y Azañón, 1997). 
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Lámina de Castro (Platt et al.,1983) y ha sido integrada en la Unidad de Bedmar-

Macael (Soto et al., 1990 y Martínez-Martínez y Azañón, 1997), debido a la similitud 

litológica con las  unidades definidas en Sierra de los Filabres (García Dueñas et al.,

1988). La potencia es de aproximadamente 500 m (Voermans et al., 1983). 

4.1.3.2  El Complejo Alpujárride 

En  Sierra Alhamilla, las rocas del Complejo Alpujárride rodean 

cartográficamente y  se disponen tectónicamente sobre las del Complejo Nevado-

Filábride. Platt et al. (1983) y Voermans y Baena (1983) distinguen una unidad 

tectónica perteneciente al complejo Alpujárride denominada Unidad de Aguilón. Platt et

al. (1983) también diferencian dos escamas tectónicas en el área oeste de Sierra 

Alhamilla sobre la Unidad de Aguilón que denomina Unidades de Savín y Las Palmas. 

Kozur et al. (1985) distinguen dos unidades: Unidad del Agua y  Unidad de Savín que 

correlaciona respectivamente con las unidades de Gádor y Félix. Por último, Martínez-

Martínez y Azañón (1997) distinguen dos unidades tectónicas: la Unidad inferior y 

Unidad superior (figura 4.4). Las unidades que afloran en Sierra Alhamilla se atribuyen 

a los Mantos Intermedios, ya que en ambas se identifica un tramo basal con esquistos. A 

continuación se adopta la clasificación de Martínez-Martínez y Azañón (1997) y se 

describen sus características litológicas.

Unidad inferior 

Esta unidad estaría formada por un pliegue recumbente con un flanco inverso 

determinado a partir de la repetición de la serie estratigráfica y el estudio de las 

microestructuras y el metamorfismo (Platt et al., 1983). La serie estratigráfica de muro a 

techo de esta unidad es la siguiente: 

Esquistos oscuros y claros 

Esquistos grafitosos y cuarzo micaesquistos de grado metamórfico medio y 250 

metros de potencia. Tienen capas de metasammitas grises de 2 cm a 2 m intercaladas 

entre los esquistos. Ocasionalmente contiene delgadas capas de mármoles. Las rocas 

presentan una textura cristalina gruesa con porfiroblastos de granate y estaurolita. Se le 

atribuye una edad paleozoica. 

Filitas y cuarcitas 

Filitas y cuarcitas de colores rojos, azules y rosados. Las cuarcitas tienen 

estructuras sedimentarias, entre las que predomina la estratificación cruzada. Esta 
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formación puede contener algunas intercalaciones de yeso y finos niveles de rocas 

carbonatadas bandeadas. Se les atribuye una edad permo-triásica. 

Mármoles y dolomías 

La parte basal comprende margas amarillentas, marrón-claro a verdoso, así 

como margas yesíferas, arcillas, pizarras, calcoesquistos y calizas fosilíferas. El resto de 

la serie está formado por mármoles y en las partes más altas dolomías. Las dolomías 

muestran estructuras de “facies franciscana” con nódulos de sílex y fósiles. La potencia 

de esta formación puede alcanzar los 150 m. Se encuentra abundante macro y 

microfauna que permite asignar a la formación una edad Triásico medio-superior. 

Unidad superior 

Platt et al. (1983) describe en Sierra Alhamilla occidental cabalgamientos de 

metapelitas y metasamitas atribuidas al Permo-trías, coronadas por carbonatos del Trías 

medio-superior con características diferentes a la Unidad de Aguilón, sugiriendo que 

Figura 4.5. Fotografías de diferentes litologías observadas en las Sierras de Gádor y Sierra Alhamilla. A) 
Filitas de la Unidad de Gádor (atribuido al Permo-Triásico). B) Dolomías de la Unidad de Gádor (Triásico
medio-superior). C) Calcoesquistos y calizas de la unidad de Gádor (Triásico superior). D) Esquistos 
claros de la Unidad inferior de Sierra Alhamilla (atribuido al Paleozoico). 
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son cabalgamientos más altos. Martínez-Martínez y Azañón (1997) consideran que esta 

unidad es extensional y se pone en contacto con la unidad inferior o la unidad de 

Aguilón con fallas normales de bajo ángulo. Estas unidades están formadas por arcillas 

y areniscas rojas, dolomías oscuras y yesos con un grado de recristalización 

metamórfica menor que la Unidad inferior o de Aguilón, aunque superpuestas a los 

niveles carbonatados atribuidos al Trías medio-superior. 

Filitas y Cuarcitas 

Filitas y cuarcitas que tienen asociaciones de Fe-Mg cuarzo-carfolita y 

pseudomorfos (Goffé et al., 1989). La carfolita ha sido parcialmente reemplazada por 

una asociación de kaolinita-clorita-moscovita-paragonita-pirofilita de baja temperatura 

(Martínez-Martínez y Azañón, 1997). La edad atribuida es Permo-triásica. 

Rocas carbonatadas 

Calizas y dolomías de edad Ladiniense datadas a partir de ostrácodos (Kozur et

al., 1974). Estas rocas son escasamente o nada metamórficas en comparación con los 

mármoles de la Unidad inferior (Martínez-Martínez y Azañón, 1997). 

4.2 CUENCAS NEÓGENAS Y CUATERNARIAS 

Las cuencas sedimentarias son áreas de la superficie terrestre donde se han 

acumulado grandes espesores de sedimentos durante un intervalo de tiempo  (Vera, 

1994). El Campo de Dalías y el Campo de Níjar conforman cuencas con importantes 

acumulaciones de sedimentos principalmente desde el Mioceno superior hasta la 

actualidad. Durante el Mioceno superior todo el área de estudio estaba sumergida y en 

continuidad con la Cuenca de Alborán. En la actualidad, el área de estudio esta 

emergida debido a los procesos tectónicos acontecidos, aunque sigue conectada en su 

límite meridional con el Mar de Alborán que continúa siendo una cuenca activa. En este 

sentido, a lo largo del texto nos referiremos a las cuencas del Campo de Dalías y del 

Campo de Níjar que forman parte de un sector septentrional de la Cuenca de Alborán 

actualmente emergido.

4.2.1  EL CAMPO DE DALÍAS 

A continuación se describen los materiales de edad mioceno superior, plioceno y 

cuaternario que afloran en el Campo de Dalías. Este sector corresponde a una cuenca 
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sedimentaria neógena y cuaternaria conectada en su límite meridional con el Mar de 

Alborán. El límite septentrional del Campo de Dalías son los afloramientos 

metamórficos de Sierra de Gádor, aunque en el extremo sur (sector de Guardias Viejas) 

también afloran calizas y dolomías del Complejo Alpujárride (figura 4.6).

MAR  DE ALBORAN
0 km.            10 km.

Balanegra
 Loma del 

Viento

El Ejido

Roquetas
de Mar

Guardias
Viejas

Matagorda

Punta
Entinas

CAMPO DE DALÍAS

SIERRA  DE GÁDOR

Adra

Almerimar

Punta
Sabinar

Puebla
de Vícar

Vícar

Calizas y dolomías (Triasico) y 
Filitas (Permo-Triasico) C. Alpujarride

Conglomerados y limos rojos
Pleistoceno superior - Holoceno
Sedimentos marinos detríticos
Pleistoceno inferior-medio

Calcarenitas
Tortoniense superior-Mesiniense

Calcarenitas y margas
Plioceno inferior

Leyenda

Figura 4.6. Esquema geológico del Campo de Dalías. 

4.2.1.1  Materiales del Tortoniense superior-Mesiniense inferior basal 

Las rocas de edad Mioceno superior afloran en el borde norte del Campo de 

Dalías de forma discordante sobre el basamento alpujárride, formado por los materiales 

carbonatados (calizas, dolomías y mármoles) y filitas de la Unidad de Gádor y de la 

Unidad de Félix (figura 4.6). En el Campo de Dalías los datos geofísicos indican  que 

las rocas mejor representadas del Tortoniense superior-Mesiniense descansan 

directamente sobre el basamento alpujárride, si bien los sondeos profundos Roquetas-1 

(R-1) y marino Andalucía-1 (A-1) al sur del Campo de Dalías  cortaron margas limosas 

con niveles de areniscas de edad Langhiense-Serravalliense bajo los materiales de edad 

Tortoniense-Mesiniense (Fig. 4.7). Por otra parte, sondeos hidrogeológicos perforan los 

materiales de edad Mioceno Superior con potencias máximas de 250 metros en el sector 

noroccidental del Campo de Dalías. 
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El afloramiento más 

continuo y completo de 

rocas sedimentarias de esta 

edad se encuentra en la 

carretera que se dirige desde 

el Campo de Dalías hacia el 

norte en dirección a la 

población de Vícar. La serie 

estratigráfica en este sector 

ha sido descrita por varios 

autores (Perconig, 1976; 

Addicott et al., 1979 y 

Baena y Ewert, 1983) 

quienes la han denominado 

Formación Vícar. Esta 

formación tiene capas de 

conglomerados con cantos 

redondeados y areniscas con 

estratificaciones cruzadas en 

su base, si bien, hacia el 

borde noroeste del Campo 

de Dalías la parte basal está 

formada por una brecha 

caliza con cantos 

alpujárrides o niveles 

calizos.

La formación Vícar, en el afloramiento donde se definió, comienza con más de 

40 metros de capas duras de conglomerados marinos compuestos por cantos volcánicos 

bien redondeados. La brecha está soportada por su matriz calcarenítica y las 

acumulaciones de moluscos le atribuyen un origen marino. La serie estratigráfica 

continúa con un conglomerado discordante compuesto de cantos de caliza y dolomía de 

origen igualmente marino y de poca profundidad. En otros afloramientos cercanos se 

puede observar la presencia de capas de materiales volcánicos de potencia métrica y 

terminaciones laterales entre las calcarenitas. 

El resto de la serie estratigráfica está formada por calizas bioclásticas de grano 

grueso y calcarenitas con un color en campo gris amarillento. La fauna encontrada en 

estos sedimentos es muy abundante, y está compuesta por microforaminíferos y 

macrofauna con Pecten aduncus, Pecten jacobeaus, Ostrae cf. digitalina, Schizechinus 

Figura 4.7. Columnas litológicas de algunos sondeos en el Campo de 
Dalías y el Mar de Alborán. Modificado de Rodríguez-Fernández y 
Martín-Penela (1993).
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Figura 4.8. Materiales neógenos y cuaternarios que afloran en el Campo de Dalías. A; Trinchera detrás de 
invernadero donde se puede observar una capa con cantos de rocas volcánicas de potencia métrica con 
terminaciones laterales entre calcarenitas de edad Tortoniense. Afloramiento situado al norte de la puebla 
de Vícar. B; Conglomerados pliocenos deltaicos en el talud de la Autovía Adra – Almería a la altura de la
población de Adra. C;  Margas limosas y arenosas de edad plioceno inferior en afloramiento cercano a la 
urbanización Almerimar. D;  Calcarenitas de edad plioceno inferior en el acantilado Almerimar-Punta 
Sabinar. E; Conglomerado heterométrico con matriz areno-arcillosa perteneciente a un abanico aluvial 
holoceno situado en el borde septentrional del Campo de Dalías. F; Terraza marina pleistocena 
sobreelevada con contenido de Strombus Bubonius.

duciei. A partir de estos fósiles la serie estratigráfica ha sido datada por distintos autores 

como Tortoniense superior-Mesiniense (Perconig 1976; Addicott et al., 1979 y Baena y 

Ewert, 1983). En sondeos de investigación hidrogeológica situados hacia el centro del 
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Campo de Dalías se han encontrado margas, yesos y conglomerados que contienen una 

microfauna del Mesiniense o del Tortoniense-Mesiniense justamente por debajo de 

materiales pliocenos (Baena y Ewert, 1983; Rodríguez-Fernández et al., 1993). 

4.2.1.2  Materiales del Plioceno 

Autores previos han estudiado los materiales del Plioceno del sur de Almería y 

concretamente del Campo de Dalías (Fourniguet et al., 1975; Perconig, 1976; Addicott 

et al., 1979). Más recientemente Aguirre (1998) realiza un estudio sintético de los 

materiales pliocenos de la provincia de Almería, distinguiendo dos unidades. La unidad 

I está datada con microfauna marina como Plioceno inferior, mientras que la unidad II, 

escasamente representada en el Campo de Dalías, se ha datado como Plioceno superior. 

Plioceno inferior 

La unidad I, según Aguirre (1998), está representada en el área de estudio por 

diferentes facies que evolucionan lateral y verticalmente según el medio de depósito. A 

lo largo del río Adra afloran los sedimentos pliocenos más occidentales y corresponden 

a unos 100 metros de arenas, brechas y conglomerados con megaestratificaciones 

cruzadas planares de bajo ángulo. El buzamiento medio de estos estratos es de unos 20º 

a 30º hacia el sureste. En estos materiales es muy frecuente la presencia de balánidos 

Aguirre (1998) interpreta estas facies como depósitos deltaicos progradantes hacia el 

SE. García (2003) estudia con gran detalle el medio y las facies sedimentarias de este 

delta plioceno.

Más hacia el Este, en Balanegra, se identifica una alternancia de conglomerados 

y arenas bioclásticas, a veces conglomerados masivos que corresponderían a  facies de 

prodelta y frente deltaico. Finalmente hacia el Sur y el Este aparecen los materiales 

pliocenos más representativos del Campo de Dalías que corresponden de muro a techo a 

una secuencia de somerización: 

- Arcillas y limos arcillosos azules masivos. Facies de plataforma externa por 

debajo del nivel de acción del oleaje de tormentas. 

- Limos y arenas finas verdosas masivas intensamente bioturbadas con 

intercalación de capas de acumulación de fósiles. Facies de plataforma externa por 

encima del nivel de acción del oleaje de tormentas. 

- Calcarenitas y calciruditas con estratificación cruzadas cuneiforme y 

buzamiento hacia el SE. Facies submareales de plataforma interna.

No se reconoce en campo la base de los sedimentos pliocenos, pero datos de 

sondeos indican potencias de hasta 600 m en el área central del Campo de Dalías. No
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obstante, como se discutirá en el capítulo 5, la potencia de los sedimentos pliocenos es 

posiblemente menor que la interpretada en los sondeos.

Plioceno superior 

Esta unidad se presenta discordantemente sobre la unidad I y está datada como 

Plioceno superior (Aguirre, 1998). La unidad tiene solamente 2 m de potencia. Esta 

formada por arenas y conglomerados con abundantes rodolitos. La escasez de 

afloramientos de esta unidad impide realizar una interpretación del ambiente 

sedimentario. Esta unidad se puede reconocer en pocos afloramientos: en la cuesta de 

los Alacranes (carretera Balanegra-Almería), en los taludes de la autovía a Almería y en 

unas canteras al norte de Matagorda (coordenadas UTM: x = 514.500, y = 4.066.100). 

4.2.1.3  Materiales del Cuaternario 

Los sedimentos cuaternarios se disponen sobre el basamento en el borde norte 

del Campo de Dalías y sobre las demás rocas neógenas. Los sedimentos se han 

depositado en diferentes sistemas que corresponden tanto a medios marinos como 

continentales.

Abanicos aluviales 

En la mitad norte del área estudiada se desarrollan importantes sistemas de 

abanicos aluviales que en la actualidad siguen activos. Rodríguez-Fernández et al.

(1993) diferenció tres generaciones distintas de abanicos. La primera de ellas tendría su 

ápice al pie de la vertiente meridional de Sierra de Gádor que constituye su área fuente. 

Otros autores (Goy y Zazo, 1986) distinguen hasta siete generaciones de abanicos, y 

atribuyen a la primera generación una edad pleistocena. Los conos de deyección suelen 

tener elevadas pendientes en su tramo proximal medio y espesores hasta 160 metros. A 

menudo muestran el canal principal fuertemente encajado en la zona de cabecera. Desde 

el punto de vista litológico están compuestos por un conglomerado desorganizado de 

cantos heterométricos y matriz arenoso-arcillosa en su tramo proximal y alternancia de 

arenas y arcillas en las partes media y distal. 

En las ramblas también existen pequeños rellenos aluviales de gravas, arenas y 

arcillas que en algunos casos superan la decena de metros de espesor. Las potencias más 

importantes se observan en los tramos inferiores de las cuencas de mayor superficie 

donde localmente incluyen bloques de varios metros cúbicos con signos de transporte 

en condiciones torrenciales (Martín-Rosales, 1993). 
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Limos rojos 

En el área central del Campo de Dalías existen depósitos continentales que se 

disponen discordantemente sobre el Plioceno. Corresponden a limos rosas o rojos, muy 

finos, arcillosos, con poca fracción arenosa y con cantos de cuarzo. Se encuentran 

abundantes ejemplares de gasterópodos Helix sp. Según Baena y Ewert (1983) estos 

sedimentos parecen ser posteriores al último episodio marino. 

Terrazas marinas 

En toda el área costera del Campo de Dalías existe un importante desarrollo de 

terrazas marinas que se formaron durante máximos del nivel del mar. Los niveles 

marinos próximos a la costa se han conservado posteriormente por el ascenso 

generalizado que ha experimentado el área. Litológicamente se caracterizan por cantos 

de cuarzo muy redondeados y cementados con intercalaciones de gravas y arenas. Estos 

depósitos se disponen sobre los sedimentos de edad pliocena. Numerosos autores han 

trabajado en estos materiales desde el punto de vista estratigráfico, paleontológico y 

geocronológico (Fourniguet, 1975; Goy y Zazo, 1983 y 1986; Hillaire-Marcel et al.,

1986; Zazo et al. 2003). La datación de estas terrazas marinas se ha realizado 

fundamentalmente mediante series de uranio en Strombus bubonius obteniéndose 

edades pleistocenas comprendidas entre los 180.000 años y los 95.000 años (Zazo et al.,

2003). En la sección de Loma del Viento, Zazo et al. (2003) diferencian hasta 16 

niveles de terrazas marinas (Fig. 4.10).

Depósitos litorales 

En la costa existen depósitos actuales litorales como lagoons y barras de playa, 

con granulometría generalmente de arena y grava y cuya edad es Holocena (Goy et al.,

2002).

Karstificación

Existen algunas formas de disolución kárstica, y acumulaciones de materiales 

insolubles, generalmente arcillas, en el área de estudio. Por ejemplo, es frecuente 

encontrar pozos de disolución en las calcarenitas de edad pliocena. También podemos 

encontrar acumulaciones de carbonato cálcico en estalactitas y arcillas de 

descalcificación en el borde noroeste del área, en una brecha calcárea de edad 

tortoniense superior. 
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4.2.2 EL CAMPO DE NÍJAR 

En este trabajo se habla genéricamente del Campo de Níjar al referirnos a todo el 

relleno neógeno y cuaternario sedimentario con intercalaciones volcánicas delimitado 

por el borde oriental de la Sierra de Gádor,  el sur de Sierra Alhamilla y Sierra Cabrera 

y el oriental de las rocas volcánicas del Cabo de Gata. Esta zona se denomina como 

Cuenca de Almería-Níjar. No obstante existen distintas denominaciones para sectores 

de esta cuenca. El área NO, entre Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla, podría 

considerarse que pertenece en parte a la prolongación meridional de la Cuenca de 

Tabernas. En sectores entre la Serrata de Níjar y el Complejo volcánico de Cabo de 

Gata se han definido subcuencas como la de Carboneras, Agua Amarga al NE y Cuenca 

de Barranquete en la terminación SO de la Serrata de Níjar. 
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Figura 4.10. Esquema geológico del Campo de Níjar. Leyenda: 1) sedimentos cuaternarios,  2) 
sedimentos pliocenos, 3) sedimentos del mioceno superior, 4) rocas volcánicas, 5) Complejo Alpujárride,
6) Complejo Nevado-Filábride. 
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4.2.2.1  Materiales del Mioceno medio 

En la cuenca de Almería-Níjar existen diversos afloramientos de poca extensión 

atribuidos al mioceno medio que están localizados principalmente en la zona de falla de 

Carboneras y en el borde meridional de Sierra Alhamilla. Addicot et al. (1979) 

establece una edad Mioceno medio en una muestra cercana a la población de Níjar a 

partir de foraminíferos planctónicos. Posteriormente Chapelle (1988) determina edades 

Burdigaliense superior-Langhiense basal en varios afloramientos de margas pelágicas 

con intercalaciones de turbiditas localizados a lo largo de la zona de falla de 

Carboneras. Las series estratigráficas de mayor potencia se han descrito en el borde 

meridional de Sierra Alhamilla  (Serrano, 1990), cercanas a las poblaciones de Níjar y 

Cueva de los Úbedas. Este autor describe series estratigráficas de 200 m de espesor a las 

que asigna  edades Langhiense superior-Serravalliense. Los sedimentos del mioceno 

medio se depositaron en una cuenca marina abierta con influencias pelágicas  (Serrano 

1990). La serie estratigráfica descrita de techo a muro es la siguiente: 

-15 m de limonitas con arcillas tufíticas 

-100 m de calcilutitas con intercalaciones turbidíticas 

-75 m de calcilutitas claras 

-10 m de conglomerado basal, areniscas, lutitas y tufitas 

4.2.2.2  Materiales del Tortoniense inferior 

En general existe una laguna estratigráfica para el conjunto de la cuenca 

Almería-Níjar durante el Tortoniense inferior. No obstante, en el área NE de la cuenca, 

se depositaron sedimentos de esta edad. Cerca de El Saltador, afloran calcarenitas 

asociadas a margas con turbiditas que contienen microfauna del tortoniense inferior 

(Serrano, 1990). Los mejores afloramientos de materiales de esta edad se localizan en la 

subcuenca de Agua Amarga (Martín et al., 1996), aunque también afloran en otras áreas 

del Cabo de Gata como en Los Frailes y Los Escullos (Braga et al., 1996; Betzler et al.,

1997). Los sedimentos de la Cuenca de Agua Amarga se disponen sobre rocas 

volcánicas calco-alcalinas. Estos sedimentos están formados por calcarenitas y 

calciruditas bioclásticas con fragmentos de briozoos, bivalvos, equinoideos, 

foraminíferos bentónicos, braquiópodos, percebes y corales de algas rojas que indican 

una edad Tortoniense inferior. Corresponden a carbonatos templados depositados en 

ambientes costeros flanqueados por la topografía emergente (Betzler et al., 1997). Sobre 

estos carbonatos se depositaron rocas volcánicas  con una composición similar a la del 

primer episodio (Fernández-Soler, 1992). 
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Figura 4.11. Materiales neógenos y cuaternarios de la Cuenca Almería-Níjar. A) Margas de edad 
mesiniense. B) Margas con restos de peces de edad mesiniense situadas a techo de las evaporitas. C) 
Calcarenitas de edad Tortoniense superior-Mesiniense inferior. D) Margas limoso-arenosas de edad 
Plioceno inferior. E) Calcarenitas de la Cuenca de Barranquete de edad Plioceno inferior. F) 
Conglomerados de glacis cuaternarios. 
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4.2.2.3  Materiales del Tortoniense superior-Mesiniense inferior basal 

En este intervalo de tiempo geológico se depositan en la Cuenca de Almería-

Níjar una amplia variedad de litologías y facies. En el sector NO de la Cuenca de 

Almería, que corresponde a la prolongación meridional de la Cuenca de Tabernas, fue 

activo un sistema de abanicos submarinos con canales y lóbulos que depositaron 

durante el Tortoniense superior más de 500 m de areniscas turbidíticas y conglomerados 

intercaladas con arcillas limosas (Kleverlaan, 1989). En estos sistemas de abanicos 

submarinos aparecen frecuentemente slumps  y sismitas (Weijermars et al., 1985). Estos 

depósitos cambian lateralmente hacia el área central de la Cuenca de Almería-Níjar a 

una alternancia de turbiditas con una mayor proporción de margas (Voermans et al.,

1983).

En el bloque SE de la Falla de Carboneras se desarrolla una brecha 

volcanoclástica masiva con una matriz de caliza micrítica roja conocida como Brèche

Rouge de Carboneras (Bordet et al., 1982). Esta brecha aflora en los alrededores de 

Carboneras y a lo largo de La Serrata y se le asigna una edad Tortoniense superior 

(Krautworst y Brachert, 2003). 

Durante el tránsito Tortoniense superior-Mesiniense inferior continuó el 

desarrollo de los depósitos siliciclásticos en la Cuenca de Tabernas. Por otra parte, en 

los bordes de la cuenca, se deposita el -Miembro Azagador- (Ruegg, 1964) reconocido 

regionalmente en las cuencas del SE de la Cordillera Bética. Este miembro está formado 

por calcarenitas bioclásticas con abundantes restos de briozoos, bivalvos y algas 

coralinas con contenidos siliciclásticos variables (areniscas/microconglomerados). 

Corresponden a depósitos de plataforma de carbonatos templados. Los carbonatos 

bioclásticos cambian lateralmente y hacia el techo a margas mesinienses conocidas 

como miembro Abad (Ruegg, 1964) y reconocido igualmente en otras cuencas cercanas. 

Estos materiales afloran en el borde este de Sierra de Gádor (Voermans et al., 1983), el 

borde sur de Sierra Cabrera (Fortuin y Krijgsman, 2003) y en la Cuenca de Agua 

Amarga (Martín et al., 1996).

4.2.2.4  Materiales del Mesiniense inferior (Mesiniense pre-evaporítico) 

En el intervalo de tiempo que transcurre entre el Mesiniense inferior y la crisis 

de salinidad del Mesiniense que desecó el Mediterráneo (Hsü et al., 1973), se produce el 

desarrollo de sistemas arrecifales en la cuenca de Almería-Níjar.

Cercano al Hoyazo de Níjar, en la Cuenca de Agua Amarga y en el borde este de 

Sierra de Gádor se desarrollan complejos de arrecifes agrupados en dos unidades: La 

primera está compuesta por biohermos de Halimeda y corales de Porites y Tabellatrea
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y la segunda unidad por barras arrecifales. Los arrecifes cambian lateralmente a limos, 

margas y diatomitas (Riding et al., 1991; Martín y Braga, 1994). En la Cuenca de 

Tabernas (Kleverlaan, 1989) y Almería (Voermans et al., 1983) siguen prevaleciendo 

los depósitos siliciclásticos. 

4.2.2.5  Materiales del Mesiniense evaporítico y post-evaporítico 

Después de la desecación del Mediterráneo relacionada con la “Crisis de 

Salinidad Mesiniense” (Hsü et al., 1973) se depositó en toda la región una unidad 

evaporítica formada principalmente por yesos seleníticos denominada Formación 

Yesares  (Van de Poel, 1991). Los yesos se disponen discordantes y en solapamiento 

expansivo sobre la unidad de arrecifes y margas del Mesiniense inferior. La unidad 

evaporítica termina con margas, limos y arenas. Estos depósitos se observan en todo el 

borde meridional de Sierra Alhamilla y Sierra de Cabrera con una potencia superior a 

100 m (Voermans et al., 1983, Fortuin y Krijgsman, 2003). En el área de Tabernas 

culmina la serie siliciclástica con unos 20 metros de yesos (Weijermars et al., 1985). 

Sobre la Formación yesares se deposita otra unidad denominada Mesiniense pot-

evaporítico. Está formada principalmente por conglomerados, areniscas, oolitos, 

estromatolitos y parches arrecifales de corales. Estos depósitos proximales cambian 

hacia el interior de la cuenca a margas limosas con intercalaciones de turbiditas. Es 

frecuente encontrar en las margas laminadas restos de peces. 

4.2.2.6  Materiales del Plioceno 

En toda la Cuenca de Almería-Níjar y en la Cuenca de Carboneras o Agua 

Amarga afloran ampliamente sedimentos del Plioceno. El estudio bioestratigráfico de 

estos sedimentos (Aguirre, 1998) permite diferenciar dos unidades del mismo modo que 

en el Campo de Dalías. La primera de ellas corresponde al Plioceno inferior y la 

segunda al Plioceno superior. 

Materiales del Plioceno inferior

En el extremo NO de la cuenca se depositó una potente secuencia detrítica de 

más de 100 m que pasa lateralmente hacia el SE y E a sedimentos más finos. Estos 

sedimentos corresponden a depósitos de los deltas de Abrioja (Postma, 1983) y de 

Alhama de Almería (García, 2003) localizados entre Sierra de Gádor y Sierra 

Alhamilla. En el borde E de la Sierra de Gádor se depositaron calcarenitas y calciruditas
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en un medio de plataforma interna somera (Aguirre, 1998). En el área central de la 

Cuenca de Almería-Níjar, existe una secuencia siliciclástica grano-creciente hacia el 

techo formada por arcillas, limos, arenas y conglomerados. En el extremo NE de la 

Cuenca Almería-Níjar  aparecen conglomerados y arenas bioclásticas correspondientes 

a un sistema deltaico (Aguirre, 1998). Al sur de la Serrata de Níjar se desarrolla otro 

sistema deltaico con areniscas y conglomerados (Boorsma, 1992). En la cuenca de 

Carboneras se depositan sedimentos con unos 30 m de potencia formados por calizas 

bioclásticas y calcarenitas correspondientes a un medio sedimentario de bahía abierta al 

mar en un medio de plataforma marina (Aguirre, 1998, Martín et al., 2003). 

Materiales del Plioceno superior 

El Plioceno superior está representado en la zona central de la Cuenca de 

Almería-Níjar. Está formado por un tramo inferior de carácter siliciclástico y otro 

superior con presencia de bancos de corales de Cladocora caespitosa que en conjunto 

no superan lo 20 metros de potencia.  Estos sedimentos se depositaron en un ambiente 

de abanico deltaico procedente de Sierra Alhamilla (Aguirre, 1998). 

4.2.2.7  Materiales del Cuaternario 

En la Cuenca Almería-Níjar, existe un amplio desarrollo de materiales de edad 

pleistocena y holocena. Podemos agrupar los sedimentos en dos grupos: depósitos 

continentales y depósitos marinos. 

Entre los depósitos continentales destacan los abanicos aluviales y glacis que 

descienden principalmente desde el borde SE de Sierra Alhamilla y del margen NO y 

SE de La Serrata. Igualmente se desarrollan depósitos aluviales en las múltiples ramblas 

que recorren la cuenca. 

Al igual que en el Campo de Dalías, en las costa de la Cuenca Almería-Níjar se 

desarrollan niveles de terrazas marinas entre El Alquián y Cabo de Gata. Se han 

reconocido 6 niveles de terrazas con altitudes de 150 m, 60 m, 15 m, 11 m, 8 m y 1 m 

sobre el nivel actual del mar (Dabrio et al., 1984; Goy y Zazo, 1986). Las dataciones 

realizadas con el método (Th/U) indican edades de 144.000 años para el cuarto nivel, 

98.000 años para el tercero y 39.000 años para el segundo (Goy y Zazo, 1986). Durante 

el Holoceno se desarrollan cordones litorales, playas y dunas eólicas en la costa entre 

Almería y Cabo de Gata. En la desembocadura del río Andarax en la ciudad de Almería 

se ha formado un abanico deltaico.
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4.2.3 ROCAS VOLCÁNICAS 

En el sureste de las Cordilleras Béticas se desarrolla un complejo volcánico 

neógeno con afloramientos que se extienden a lo largo de unos 200 km de longitud y 

con una orientación NE-SO, que consiste fundamentalmente en rocas de la serie calco-

alcalina (Fernández-Soler, 1992) y en menor medida rocas calco-alcalinas con alto 

contenido en K  y rocas shoshoníticas. Por otra parte, los registros en sondeos marinos y 

los datos geofísicos indican la existencia de una actividad magmática generalizada en el 

Mar de Alborán desde el Langhiense hasta el Mesiniense inferior (Comas et al., 1992).

Las características petrológicas y los datos geoquímicos indican que la mayor 

parte de los magmas básicos se producen por fusión parcial del manto así como de las 

rocas derivadas de la corteza continental. La posterior evolución de estos fluidos por 

cristalización fraccionada y contaminación por rocas de la corteza producen los 

miembros más ácidos (riolitas) a partir de los magmas andesíticos. Una gran porción de 

las dacitas se originan por la mezcla de los magmas andesíticos y riolíticos en cámaras 

magmáticas poco profundas (Toscani et al., 1990, Fernández-Soler, 1992). 

Las hipótesis más recientes sobre el significado del volcanismo indican que no 

existe una relación directa con una subducción activa de la corteza oceánica. Relacionan 

el volcanismo de la cuenca de Alborán, formada como consecuencia de procesos 

extensionales a lo largo de fallas de bajo ángulo que produce un adelgazamiento cortical 

extremo de la cuenca del Mar de Alborán (Platt y Vissers, 1989, Turner et al., 1999).

Sierra de Gata 

La Sierra de Gata es una alineación montañosa de unos 10 km de anchura y 40 

km de longitud. Corresponde al área volcánica más desarrollada de la Cordillera Bética. 

Está separada de la Cuenca Almería-Níjar por la Falla de Carboneras. La Serrata de 

Níjar es un relieve montañoso generado por la actividad tectónica de la Falla de 

Carboneras. La Serrata está compuesta por rocas volcánicas calco-alcalinas, similares a 

las existentes en la Sierra de Gata, intercaladas entre rocas sedimentarias. 

En la Sierra de Gata se desarrolla una serie típica calco-alcalina con un conjunto 

de rocas que comprenden desde andesitas basálticas a riolitas (Bordet, 1985; 

Cunningham et al., 1990, Toscani et al., 1990, Fernández-Soler, 1992). Los principales 

afloramientos son basaltos y andesitas piroxénicas, andesitas piroxénicas-hornbléndicas, 

dacitas piroxénicas, dacitas hornbléndicas, dacitas con cummingtonita y riodacitas. 

Existen también evidencias de hidrotermalismo asociado a la actividad tectónica. 
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La edad de estas rocas se ha determinado a partir de dataciones radiométricas 

(Bellón et al., 1983; Di Battistini et al., 1987) y bioestratigráficas a partir del estudio de 

foraminíferos planctónicos en sedimentos intercalados entre las rocas volcánicas 

(Serrano, 1992). La edad de este vulcanismo está comprendida entre 15 M.a. 7.5 M.a., 

es decir, desde el Burdigaliense superior y el Tortoniense superior-Mesiniense inferior. 

Zeck et al. (2000) determina un intervalo de tiempo menor de la actividad volcánica 12-

10,5 M.a., para la mayor parte de la Sierra de Gata.

Existen diversos intentos de establecer distintos grupos de rocas volcánicas en 

función de sus características petrológicas y genéticas (Bellon et al., 1983; Bordet, 

1985; Battistini et al., 1987; Serrano, 1992, entre otros). Fernández-Soler (1992) 

establece dos grupos principales de rocas volcánicas en el área de la Sierra de Gata.

- Grupo volcánico superior (Tortoniense superior; 9-7,5 M.a.) 

- Grupo volcánico inferior (Mioceno medio-Tortoniense; 15-10 M.a.) 

Ambos grupos, de diferente edad, contienen todas las características petrológicas 

de la serie calco-alcalina, con rocas desde andesitas basálticas a riolitas, aunque las 

andesitas y dacitas son más abundantes. Las rocas volcánicas están cubiertas en algunas 

áreas como en la Cuenca de Agua Amarga por rocas carbonatadas del Mioceno 

superior. La mayor parte de este volcanismo se produjo bajo o cerca del nivel del mar 

con presencia de intercalaciones sedimentarias marinas sobre el grupo volcánico 

inferior (Braga et al., 1996,  Betzler et al., 1997).

El tipo predominante de actividad volcánica consiste en la extrusión de domos 

dacíticos, que forman grandes campos de emisiones puntuales asociadas con fracturas 

NO-SE y SO-NE (Fernández-Soler, 2001). Se observan también algunos flujos de lava 

y emisiones estrombolianas de andesitas basálticas y andesitas piroxénicas. Las rocas 

ácidas suelen incluir frecuentes capas piroclásticas. La erupción ignimbrítica más 

importante está relacionada con la formación del complejo de la Caldera de Rodalquilar 

(Fernández-Soler, 2001). 

El Campo de Níjar 

El cerro del Hoyazo es una colina situada tres kilómetros al este de la población 

de Níjar. Consiste en los restos de un domo dacítico exógeno que fue cubierto por 

arrecifes mesinienses. Estos arrecifes han sido erosionados produciendo una morfología 

de cráter en el que afloran las rocas volcánicas en su interior. Las rocas volcánicas 

corresponden a dacitas con cordierita que tienen un alto contenido en K. Estas rocas son 

muy ricas en inclusiones de rocas metamórficas, inclusiones ígneas y granates. Las 
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características geoquímicas y petrológicas indican un origen anatéctico de la corteza. La 

edad de las dacitas es de 6.5 M.a. 

Entre Sierra Alhamilla y la Serrata de Níjar existen sondeos de explotación de 

aguas subterráneas que han perforado capas de rocas volcánicas con espesores de más 

de 50 m y se describirán con mayor detalle en el capítulo 5. 

El Campo de Dalías 

En el borde NE del Campo de Dalías se desarrolla una capa de conglomerados 

compuestos por cantos volcánicos de dacita y andesita piroxénica bien redondeados. 

Los cantos están soportados por una matriz calcarenítica que contiene acumulaciones de 

moluscos que le atribuyen un medio de depósito marino. Según Bellón et al. (1983) este 

volcanismo sería equivalente al grupo Mazarrón datado en 8 a 6.5 M.a. (Tortoniense). 

En el sector noreste del Campo de Dalías, numerosos sondeos cortan rocas volcánicas 

de similares características con espesores variables entre 50 y 100 metros (Fig. 4.4). 

Baena y Ewert (1983), consideran que aunque esta formación es sedimentaria, ya que en 

la matriz posee macrofauna, la existencia de rocas volcánicas in situ y su distribución 

localizada en el borde noreste indicaría que el transporte sufrido es prácticamente nulo o 

muy pequeño. 
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5. ESTRUCTURA TECTÓNICA 

En el capítulo 5, se describe la estructura tectónica del basamento metamórfico, 

de las cuencas del Campo de Dalías y de Níjar y de la plataforma continental al sur del 

área estudiada. En las cuencas neógenas y cuaternarias se distinguen las observaciones 

de las estructuras realizadas en campo y aquellas otras interpretaciones obtenidas a 

partir de columnas de sondeos y de los métodos geofísicos aplicados en el área. 

5.1. ESTRUCTURA DE SIERRA DE GÁDOR 

A continuación se describen las estructuras reconocidas en el Complejo 

Alpujárride que constituye el basamento metamórfico de los depósitos neógenos y 

cuaternarios del Campo de Dalías. Este complejo metamórfico aflora extensamente en 

la Sierra de Gádor, por lo que el estudio de su estructura puede ayudar a establecer la 

geometría de las rocas alpujárrides bajo el Campo de Dalías. Se han ordenado 

cronológicamente de más antigua a más moderna las estructuras observadas en el borde 

sur de la Sierra de Gádor. 

5.1.1 Estructuras sinsedimentarias 

La intensa deformación dúctil y frágil que han sufrido las rocas que pertenecen a 

las Zonas Internas y concretamente al Complejo Alpujárride, hace muy difícil 

reconstruir y observar la geometría de las estructuras sedimentarias. Por ello, en la 

mayor parte de las regiones en las que aflora el Complejo Alpujárride no existen 

descripciones detalladas sobre la geometría de las cuencas sedimentarias triásicas 

originales en donde se depositaron estas rocas. 

Existen, sin embargo, zonas en las que la deformación, tanto dúctil como frágil, 

ha sido menos intensa y se han preservado las estructuras de relleno sedimentario, a 

pesar del metamorfismo que han sufrido estas rocas. En el área de estudio se ha 

identificado una vista panorámica que permite identificar de forma muy clara las 

características de la deformación durante el depósito de los sedimentos carbonatados de 

la unidad de Gádor en un perfil de varios kilómetros de dirección N-S en el borde 

sureste de la sierra. La panorámica es visible en los primeros kilómetros de la carretera 
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que se dirige a los pueblos de Énix y Félix, que parte de la salida de la autovía A-7 a 

Roquetas de Mar con dirección norte. 

N                   S
Anticlinal

Abanico de capas

Figura 5.1. Panorámica N-S desde la carretera que parte de la autovía A-7 con dirección a Félix-Énix. Se 
observa la existencia de un pliegue de crecimiento en calizas y margocalizas triásicas de la Unidad de 
Gádor.

En la figura 5.1 se observa la existencia de una alternancia de calizas y 

margocalizas algo metamorfizadas en una secuencia estrato decreciente. El conjunto de 

estratos está deformado por un anticlinal de dirección E-O, y la mayor parte de la 

panorámica corresponde al flanco sur de dicho anticlinal. Se observa también 

localmente la presencia de un pliegue anticlinal de menor entidad vergente al norte en el 

flanco sur del anticlinal mayor. En la panorámica, se aprecia como las capas de calizas y 

margocalizas aumentan de potencia hacia el sur en el flanco meridional del anticlinal 

mayor. En el flanco norte del anticlinal existe una cuña similar hacia el norte, aunque 

con una forma menos evidente debido a la menor continuidad del afloramiento. Esta 

estructura implica que a la vez que se produjo la sedimentación de los carbonatos 

triásicos, se desarrolló un plegamiento que tiene como consecuencia que los estratos 

superiores presenten un menor buzamiento que los estratos inferiores. Esta estructura 

puede interpretarse, por tanto, como un pliegue de crecimiento de edad triásica. 

102



5.  Estructura Tectónica 

5.1.2 Estructuras de deformación alpina 

5.1.2.1  Foliación principal Sp 

Se ha reconocido en todas las rocas pertenecientes al Complejo Alpujárride una 

foliación sinmetamórfica de carácter regional denominada S2 (Balanyá et al., 1997; 

Orozco et al., 1998) o Sp según los autores (García-Casco y Torres-Roldán, 1996; Platt 

et al., 1998). Esta foliación ha sido denominada tradicionalmente foliación principal ya 

que afecta a la mayor parte de los materiales. Se superpone al menos a una foliación 

previa que ha sido descrita en todo el Complejo Alpujárride, observada a partir del 

estudio de láminas delgadas en inclusiones alineadas dentro de porfiroblastos y de 

granos de cuarzo lenticulares preservados dentro de la foliación Sp. Esta foliación 

previa está caracterizada por un metamorfismo de alta presión y baja temperatura (Goffé 

et al., 1989; Tubía y Gil Ibarguchi, 1991; Azañón y Goffé, 1997), que indica la

existencia de un proceso de subducción-colisión en relación con el cual se generaría una 

cuña orogénica cuya geometría no es conocida. La foliación principal se formó durante 

un acortamiento vertical de esta cuña en un proceso de descompresión (Balanyá et al.,

1993, 1997). 

Figura 5.2. Diagramas estereográficos de densidad de contornos de los polos de la foliación principal y 
de los ejes de los pliegues que deforman a Sp. Proyección estereográfica equiangular, hemisferio inferior. 

En el área de estudio, las filitas permo-triásicas y calcoesquistos triásicos de la 

Unidad de Gádor y Unidad de Félix tienen una foliación bastante penetrativa definida 
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por minerales laminares como la mica y la clorita correspondiente a la Sp regional. Sin 

embargo, es muy difícil observar esta foliación en los bancos masivos de calizas y 

dolomías triásicas que afloran en la mayor parte de la sierra. El metamorfismo alpino 

asociado a esta foliación en el área de estudio es de muy bajo grado con facies de 

esquistos verdes (Orozco, 1972 y Aldaya et al., 1979). La foliación Sp es generalmente 

concordante con los contactos litológicos. En la figura 5.2, se representa un diagrama de 

densidad de los polos de la Sp medidos a lo largo de todo el borde sur de Sierra de 

Gádor. Las direcciones medias para esta foliación en el área de estudio, que pueden 

deducirse del diagrama, corresponden a orientaciones NE-SO con buzamientos 

predominantes al SE. 

5.1.2.2   Pliegues vergentes al N 

La foliación Sp de la Unidad de Gádor y la Unidad de Félix ha sido deformada 

posteriormente por pliegues con ejes de dirección variable, aunque con una dirección 

media E-O y vergencia al N (figura 5.2). Estos pliegues, que han sido descritos en todo 

el Complejo Alpujárride,  tienen diferentes tamaños: desde amplitud decimétrica (figura 

5.5a), decamétrica (figura 5.5b) a kilométrica (figura 5.5c). Son comunes los pliegues 

con flanco inverso y en algunos casos pueden llegar a ser de tipo recumbente. Orozco et

al. (2004) proponen que la estructura interna de la Unidad de Gádor corresponde al 

flanco inverso de una gran sinforma recumbente asociada a los sistemas de fallas de 

bajo ángulo que se describen en el apartado siguiente y considera que los pliegues son 

de tipo extensional. 

Los pliegues desarrollan una foliación de plano axial e incluso un clivaje de 

crenulación en las filitas permotriásicas denominada Sc o S3. Este clivaje de crenulación 

está definido por minerales metamórficos tales como clorita y fengita en las filitas. La 

representación de los polos de la foliación Sp muestra dos poblaciones debido a la 

presencia de pliegues vergentes al norte.

5.1.2.3  Fallas de bajo ángulo con traslación de los bloques de techo al NNO y 

al SO 

En el Complejo Alpujárride se han distinguido fallas de bajo ángulo de carácter 

dúctil que pueden ser simultáneas a las últimas fases de formación de los pliegues. 

Posteriormente a la formación de los pliegues se producen fallas frágiles y semifrágiles 

postmetamórficas que cortan a los pliegues anteriormente descritos. Tradicionalmente 

se han considerado las unidades tectónicas del Complejo Alpujárride como mantos de 

corrimiento limitados por estas fallas (Aldaya, 1969, Jacquin, 1970 y Orozco, 1972). 

Cuevas et al. (1986) define en la Sierra de la Contraviesa, al oeste de la Sierra de Gádor, 

un cabalgamiento dúctil dirigido al NE o ENE seguido de otro cabalgamiento en
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Figura 5.5. A) Pliegue vergente al norte en filitas permo-triásicas con desarrollo de foliación de plano 
axial de tamaño decimétrico, B) Pliegue vergente al norte en dolomías triásicas de tamaño decamétrico, 
C) Pliegue anticlinal con flanco inverso vergente al noroeste en calizas y margocalizas de la Unidad de 
Gádor (cortesía de Martín-Rosales), D) Lineación de estiramiento de dirección N-S en dolomías cerca del 
contacto con las filitas. Afloramiento situado al NE de la población de Celín, E) Falla semi-frágil con el 
desarrollo de estructuras S-C en el contacto entre la Unidad de Gádor y la Unidad de Félix. Afloramiento 
situado al O de la población de Félix. F) Falla frágil en contacto entre filitas a muro y calizas a techo de la 
unidad de Gádor, con desplazamiento del bloque de techo hacia el NNO. Afloramiento situado en Sierra 
Alamedilla.

condiciones frágiles hacia el N ó NO. Otros autores (García-Dueñas et al., 1992; 

Crespo-Blanc, 1994), interpretan muchos de los contactos entre unidades como fallas 

normales de bajo ángulo con un sentido de desplazamiento de bloque de techo hacia 

NNO. Por el contrario, Simancas y Campos (1993) consideran algunas de estas fallas 

107



Estructura y evolución tectónica reciente del Campo de Dalías y de Níjar en el contexto del límite 
meridional de las Cordilleras Béticas orientales 

como cabalgamientos y otras como fallas normales. Estos autores ponen de manifiesto 

que en general resulta delicado atribuir a estas fallas de bajo ángulo un carácter normal 

o de cabalgamiento a partir de la geometría descendente o ascendente respecto al muro, 

ya que las superficies previas de referencia se encuentran plegadas. No obstante estiman 

que la mayor parte de las fallas con traslaciones de los bloques de techo hacia el NNO 

reconocidas en todo el Complejo Alpujárride corresponden a cabalgamientos a partir de 

criterios estructurales y metamórficos (Simancas y Campos, 1993). El funcionamiento 

de estas fallas con traslación al NNO ha sido activo durante el Burdigaliense superior y 

el Langhiense (Crespo-Blanc et al., 1994) de acuerdo con la discordancia de los 

sedimentos de esta edad y el sistema de fallas (Mayoral et al, 1994). En la Sierra de 

Gádor se han reconocido fallas de bajo ángulo, aunque no se encontraron criterios 

claros que permitieran establecer si son fallas normales o cabalgamientos. En algunos 

sectores, se observa la presencia de formaciones miloníticas con lineaciones de 

estiramiento. Por ejemplo en la figura 5.4, en la que se cartografía en detalle una banda 

de filitas que aflora al NE de Celín, se observan deformaciones dúctiles en el contacto 

de las filitas de la unidad intermedia sobre las calizas de la unidad inferior. Las 

lineaciones de estiramiento son bastantes penetrativas y paralelas entre si con 

direcciones NNO-SSE (figura 5.4 y 5.5d). El contacto filitas-calizas mencionado se 

encuentra plegado. Al encontrarse en este contacto las lineaciones tanto en el flanco 

normal como en el inverso se puede presuponer que la zona de cizalla dúctil se 

encuentra plegada. Sin embargo, las lineaciones de estiramiento en ambos flancos 

muestran una única población, tal y como se puede apreciar en el diagrama 

estereográfico de la figura 5.4. Si estuvieran plegadas por un pliegue posterior de 

dirección NE-SO se obtendrían dos poblaciones de lineaciones correspondientes a cada 

flanco en el diagrama. Este hecho sugiere que la deformación milonítica, con desarrollo 

de lineaciones de estiramiento, puede ser coetánea o inmediatamente posterior al 

desarrollo del plegamiento en condiciones dúctiles. 

En la Sierra de Gádor se han desarrollado otras fallas en condiciones dúctil-

frágiles. Este tipo de fallas están claramente representadas en los contactos entre la 

Unidad de Gádor y la Unidad de Félix. En la zona de falla se desarrollan estructuras S-C 

sigmoidales (figura 5.5e) y su aspecto y naturaleza carbonatada es similar al de las rocas 

situadas en el contacto Nevado Filábride Alpujárride denominadas como 

Conglomeratiche Mergel (Brower, 1926) o Rauhwackes (Leine, 1968). Los 

movimientos determinados a partir de estrías en las superficies C de las formas 

sigmoidales indican desplazamiento del bloque de techo al NNO. Crespo-Blanc et al.

(1994) asigna edades Burdigaliense tardío-Langhiense a fallas de bajo ángulo de la 

Sierra de la Contraviesa, similares a las descritas en este párrafo, a partir de las 

relaciones de corte con sedimentos neógenos al norte de Berja. 
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Las fallas de bajo ángulo de carácter frágil son muy numerosas en el área y 

están bien representadas ya que se sitúan generalmente en los actuales contactos 

litológicos entre las calizas y dolomías de la Unidad de Gádor y de Félix con las filitas 

permotriásicas infrayacentes. Las zonas de falla se caracterizan por el desarrollo de 

harina de falla y brechas (figura 5.5f). En algunos casos es frecuente encontrar 

estructuras sigmoidales con la presencia de numerosas estrías que permiten determinar 

el desplazamiento sufrido. Los desplazamientos son por lo general del bloque de techo 

hacia el NNO (figura 5.3). En las fallas de bajo ángulo de carácter estrictamente frágil, 

se han determinado también desplazamientos del bloque de techo hacia el O y hacia el 

SO en la banda de filitas cercana a Celín y en la falla de Castala. En el Complejo 

Alpujárride se han descrito fallas normales de bajo ángulo con desplazamiento del 

bloque de techo hacia el OSO que constituye un sistema extensional posterior a los 

desplazamientos hacia el NNO anteriormente descritos. Este sistema extensional 

denominado Sistema Extensional de Mecina (Jabaloy et al., 1992) se le ha asignado una 

edad Serravalliense-Tortoniense (Martínez-Martínez et al., 2002).

Las fallas de carácter fundamentalmente dúctil se desarrollaron en condiciones 

de mayor P-T y por tanto a mayor profundidad. Las fallas de tipo dúctil-frágil y frágil se 

formaron a menor profundidad respectivamente debido a la progresiva exhumación de 

las unidades de Gádor y Félix y deforman las estructuras más dúctiles, por lo que son 

posteriores.

Figura 5.6. A) Representación esquemática de los afloramientos de sedimentos de edad tortoniense 
superior en Sierra de Gador (modificado de Jacquin, 1970). B) Modelo digital del terreno de Sierra de 
Gádor.
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5.1.2.4  Pliegues de gran radio tardíos 

Los sedimentos calcareníticos de edad Tortoniense superior – Mesiniense 

inferior de origen marino, se encuentran en la actualidad emergidos, y afloran en 

numerosos sectores de Sierra de Gádor y en todo su borde sur. Igualmente, estos 

materiales continúan bajo el relleno plioceno y cuaternario del Campo de Dalías como 

Figura 5.7. A) Diaclasa desarrollada en calizas de la Unidad de Gádor. Se puede observar el relleno
simétrico de bandas de calcita en ambas caras de la fractura y el interior con depósitos de arcilla
relacionado con procesos de disolución y precipitación kárstica. B) Diaclasa desarrollada en dolomías de 
la Unidad de Félix con una apertura de 0,5 m. C) Falla normal de orientación  N120ºE/80ºSO que afecta a 
sedimentos aluviales cuaternarios con desarrollo de una cuña clástica debido a un evento sísmico. D) 
Escarpe de una falla de dirección N140ºE que afecta a sedimentos cuaternarios. E) Escarpe de falla en 
sedimentos cuaternarios. F) Falla de dirección N150ºE que afecta a sedimentos cuaternarios. 
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podrá comprobarse en apartados posteriores. La disposición estructural de los 

sedimentos calcareníticos que orlan el borde sur de Sierra de Gádor es la de un 

monoclinal de dirección aproximada ENE-OSO y con un buzamiento medio de 20-30º 

al sur (figura 5.6). 

Estos sedimentos miocenos se encuentran en altitudes de hasta 1600 metros en la 

parte alta de la Sierra de Gádor. Por ejemplo en el área de El Calabrial, los sedimentos 

tortonienses se encuentran discordantes y subhorizontales sobre las dolomías y 

mármoles alpujárrides (figura 5.6). Por otro lado, los afloramientos de sedimentos 

miocenos situados en la vertiente norte de la Sierra de Gádor se encuentran buzando 

ligeramente al norte. Si representamos la posición de los afloramientos aislados de estos 

materiales, es posible definir una envolvente que dibuja un pliegue antiformal de gran 

radio con un eje de dirección E-O. Este pliegue tiene la misma orientación que la 

alineación montañosa de Sierra de Gádor (figura 5.6). Por tanto, se puede considerar la 

Sierra de Gádor como una antiforma de gran radio que se desarrolló posteriormente al 

Tortoniense superior, del mismo modo que las grandes alineaciones montañosas de las 

Zonas Internas de las Cordilleras Béticas, como Sierra Nevada, Sierra de los Filabres, 

Sierra Alhamilla y Sierra de la Contraviesa, entre otras (Galindo-Zaldívar et al., 2003). 

5.1.2.5  Diaclasas recientes 

En la Sierra de Gádor se desarrollan numerosas diaclasas en los mármoles 

calizos y dolomíticos del Complejo Alpujárride. Sobre estas fracturas se desarrollan con 

frecuencia procesos de disolución kárstica, que aumentan el tamaño de la diaclasa y 

permiten la acumulación en su interior de arcillas de descalcificación y bloque caídos 

desde la superficie.

Estación X Y
nº de 

diaclasas

1 507.884 4.084.300 13

2 508.378 4.077.128 16

3 507.910 4.070.906 9

4 513.008 4.076.701 27

5 530.398 4.081.319 12

6 532.727 4.077.746 8

7 538.668 4.079.530 17

Tabla 5.1.  Estaciones de medida de diaclasas en Sierra de Gádor. Localización en figura 5.8. 
Coordenadas UTM. 

La edad de formación de las diaclasas es difícil de determinar debido a que 

afectan a rocas de edad Triásico medio-superior, por lo que el periodo de tiempo en el 

que se desarrollan está poco acotado. No obstante esta deformación de tipo frágil es 
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posterior a la deformación dúctil más intensa con el desarrollo de pliegues vergentes al 

N y fallas de bajo ángulo. La posición subvertical de las diaclasas sugiere que no han 

sufrido basculamientos importantes por lo que posiblemente se han formado en una 

época reciente. Además, en algunos afloramientos es posible observar rellenos aluviales 

cuaternarios afectados por diaclasas tensionales de dirección predominante NO-SE, por 

lo que probablemente las diaclasas observadas en rocas triásicas con la misma 

orientación son de edad cuaternaria. 

Figura 5.8. Diagrama de rosa de los vientos en estaciones de medida de diaclasas en Sierra de Gádor. 

La mayor parte de las diaclasas reconocidas en campo son de carácter tensional. 

Se reconocen frecuentemente precipitaciones de bandas de calcita simétricas en ambas 

caras de la diaclasa que indican distintas fases de apertura (figura 5.7a). En la figura 5.8, 

se han representado siete estaciones de medida de diaclasas. En todas las estaciones se 

reconocen juegos de diaclasas sistemáticas. En el área oeste de Sierra de Gádor 

(estación 1, 2 y 4, figura 5.8), los juegos principales de diaclasas tensionales tienen una 

dirección media NNO-SSE. En el área este de la Sierra de Gádor, se definen diaclasas 

tensionales de dirección NE-SO (estación 7, figura 5.8) y sistemas de diaclasas 

tensionales subperpendiculares (estación 5, figura 5.8) que indican un extensión ONO-

ESE. Las estaciones 3 y 6 muestran una distribución de las orientaciones de las 

diaclasas similar, con un juego bien definido de dirección E-O que indica una extensión 

N-S. Esta extensión podría estar relacionada con el desarrollo del pliegue anticlinal 

post-tortoniense de dirección E-O descrito en apartados anteriores. 
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5.1.2.6  Fallas normales

En la Sierra de Gádor se reconocen 

numerosas fallas de carácter frágil, 

generalmente de elevado buzamiento y con 

régimen normal. Estas fallas desarrollan planos 

de falla netos con estrías y diferentes 

marcadores cinemáticos que permiten 

establecer su régimen. 

La mayor parte de ellas afectan a los 

materiales del Complejo Alpujárride. Otras, sin 

embargo, deforman sedimentos cuaternarios 

correspondientes a rellenos aluviales o pies de 

monte de pequeñas depresiones en el interior 

de Sierra de Gádor que muestran signos de 

actividad reciente con el desarrollo de cuñas 

clásticas (figura 5.7c) y escarpes morfológicos

en la superficie (figura 5.7 d y e). La

orientación de las fallas de elevado buzamiento 

reconocidas en Sierra de Gádor es variable (figura 5.9). No obstante, las fallas de mayor 

longitud (longitudes máximas de 4 km) y con representación cartográfica (figura 5.3) 

junto con las fallas que deforman los sedimentos cuaternarios, tienen una dirección 

predominante N140ºE y buzamiento al SO. El régimen normal con componente de salto 

oblicuo de la mayor parte de las fallas (figura 5.9) indica una extensión media 

preferente en dirección NE-SO. 

5.2 ESTRUCTURA DE SIERRA ALHAMILLA 

En este apartado se describe la estructura de Sierra Alhamilla, que limita con el 

Campo de Níjar y en la que se han realizado escasas observaciones puntuales, a 

diferencia de la Sierra de Gádor donde se ha desarrollado un trabajo de campo más 

detallado. Por lo tanto, principalmente se revisan los trabajos realizados por otros 

investigadores sobre la estructura de Sierra Alhamilla. 

Sierra Alhamilla está formada por una alineación montañosa de dirección 

aproximada OSO-ENE con altitudes que llegan a sobrepasar los 1350 m. Los materiales 

de esta sierra pertenecen a los complejos Nevado-Filábride y Alpujárride, aunque se han 

N

nº de fallas = 58
estrías         =47

Figura 5.9 Diagrama estereográfico de los 
planos de falla  y estrías medidos en Sierra de 
Gádor. Las flechas indican el sentido de 
movimiento del bloque de techo. Proyección 
estereográfica equiangular, hemisferio 
inferior.
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descrito pequeños afloramientos permo-triásicos del Complejo Maláguide (Rondeel, 

1965). Las rocas del Complejo Alpujárride rodean y se apoyan sobre las rocas 

pertenecientes al Complejo Nevado-Filábride que aflora en el interior de la sierra 

(figura 5.10a). Esta sierra y su continuación hacia el Este en la Sierra Cabrera están 

situadas en el borde septentrional del Campo de Níjar. A continuación se revisan las 

diferentes estructuras reconocidas por los investigadores que han trabajado en el área. 

El Complejo Nevado 

Filábride en Sierra 

Alhamilla, como se detalla 

en el apartado 4.1.3,  está 

compuesto por dos 

unidades tectónicas: la 

unidad tectónica inferior y 

la unidad tectónica superior. 

La unidad tectónica 

superior del Complejo 

Nevado-Filábride, se 

considera un horse limitado 

por fallas durante el 

emplazamiento del manto 

(Platt et al., 1982). 

Martínez-Martínez y 

Azañón (1997) consideran 

que es una unidad 

extensional alóctona 

limitada por dos fallas de 

bajo ángulo frágiles que 

representan un fragmento de la Unidad de Bédar-Macael. 

El complejo Alpujárride en Sierra Alhamilla está formado por dos unidades 

tectónicas: la unidad tectónica inferior o de Aguilón y la unidad tectónica superior. 

Platt et al. (1983) indican que la Unidad Tectónica Inferior del Complejo 

Alpujárride situada en la ladera sur tiene la estructura de un pliegue-manto isoclinal con 

un flanco invertido que se pone en contacto con la Unidad Tectónica Superior del 

Complejo Nevado-Filábride. Este pliegue isoclinal es previo al pliegue anticlinal 

posterior al Tortoniense superior que conforma Sierra Alhamilla. La distribución 

simétrica de las litologías en ambos flancos (de techo a muro: carbonatos - filitas-

esquistos grafitosos –filitas - carbonatos) y la inversión del grado metamórfico en el 

flanco inverso son evidencias de la existencia de un pliegue recumbente. Según Platt et

Figura 5.10. A) Esquema geológico de Sierra Alhamilla (tomado de 
Martínez-Martínez et al., 1997). B) Corte geológico A-A’ 
(Modificado de Platt et al., 1983). C) Corte geológico B-B’ (tomado 
de Martínez-Martínez et al., 1997). 
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al. (1983), el flanco inverso del pliegue está extraordinariamente adelgazado por una 

intensa deformación dúctil milonítica durante el emplazamiento del pliegue-manto 

(figura 5.10b). El estudio de la vergencia de los pliegues menores del flanco normal e 

inverso indica un emplazamiento de este pliegue-manto hacia el norte. En el contacto 

entre la unidad tectónica inferior del Complejo Alpujárride y la unidad tectónica 

superior del Complejo Nevado-Filábride existen lineaciones de estiramiento de 

dirección NNE-SSO.

Martínez-Martínez y Azañón (1997), realizan una cartografía detallada de las 

unidades que afloran en Sierra Alhamilla. El análisis de la geometría de las unidades 

tectónicas muestra omisiones de la serie estratigráfica que se atribuyen a fallas normales 

de bajo ángulo. Los contactos tectónicos entre unidades que se consideraban 

cabalgamientos se interpretan por Martínez-Martínez y Azañón, (1997) como fallas 

extensionales frágiles y frágil-dúctil que se superponen a las estructuras dúctiles 

(pliegues vergentes al N en las unidades alpujárrides y pliegues vergentes al S-SE en las 

unidades nevado-filábrides). El principal despegue extensional corresponde al contacto 

entre el Complejo Nevado-Filábride y el Complejo Alpujárride y se integra en el 

Sistema Extensional de Filabres. Este sistema de fallas, que en la actualidad se 

encuentra plegado por el anticlinal de Sierra Alhamilla, muestra superficies discretas de 

falla con estrías ENE-OSO. En el bloque de techo y de muro de este sistema extensional 

existen numerosas fallas que forman abanicos de fallas lístricas en niveles superficiales 

y duplex extensionales más profundos que confluyen en un despegue (figura 5.10c). 

Este sistema extensional fue activo durante el Serravalliense (Martínez-Martínez y 

Azañón 1997). 

Estos autores también definen un sistema de fallas normales de bajo ángulo 

previo al sistema extensional de Filabres con estrías de dirección NNO-SSE y 

movimiento del bloque de techo al NNO. Este sistema extensional previo actuó durante 

el Burdigaliense superior-Langhiense. 

Sierra Alhamilla constituye una gran antiforma que pliega a sedimentos de edad 

Tortoniense superior por lo que el pliegue se formó posteriormente a esta edad. Los 

afloramientos de sedimentos marinos tortonienses de facies distales alrededor de la 

sierra  indican la ausencia de relieves montañosos importantes previos, ya que en el caso 

que existiera una cadena montañosa, habría aportado sedimentos por erosión (Braga et

al., 2003). El relieve actual de la sierra está determinado principalmente por el 

desarrollo del pliegue. Por otra parte, en el interior de la sierra se encuentran sedimentos 

marinos de edad Serravalliense-Tortoniense en un pequeño graben denominado cuenca 

de Huebro (Weijermars, 1980). El principal desarrollo del anticlinal que supone la 

elevación de la sierra se produjo durante el Tortoniense superior – Mesiniense inferior 

(Weijermars et al., 1985) (7 m.a.), dado que sedimentos de edad mesiniense están 
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discordantes sobre los sedimentos tortonienses basculados por el pliegue. Weijermars et

al. (1985) calculan durante este periodo valores de elevación de la sierra de 0.7-0.5 

mm/año.

El pliegue de Sierra 

Alhamilla tiene un eje de dirección 

N 70-80º E con una inclinación en 

el sector occidental de la sierra 

hacia el oeste, que genera un cierre 

periclinal. El anticlinal continúa 

hacia el este en Sierra Cabrera. Los 

complejos Nevado-Filábride y 

Alpujárride afloran debido a la 

erosión de la cobertera 

sedimentaria neógena que rodea 

completamente a la Sierra. Sierra 

Alhamilla tiene una longitud total 

de unos 30 km y una amplitud de 1 

km. El flanco norte del pliegue está invertido, tal y como indican los sedimentos 

tortonienses que en ciertos sectores del borde norte de Sierra Alhamilla se encuentran en 

posición subvertical o invertida.

Ott d’Estevou  (1980) reconoce en el borde norte de Sierra Alhamilla fallas de 

dirección variable N60-70ºE a E-O a las que asigna un carácter normal con algunos 

rejuegos inversos. Weijermars et al. (1985) describe el carácter inverso de estas fallas 

con el desarrollo de una zona de fallas imbricadas de 100 a 200 metros de espesor que 

afecta a cuarcitas, filitas y calizas alpujárrides y pone en contacto las rocas 

metamórficas de Sierra Alhamilla con la cobertera neógena de la Cuenca de Tabernas-

Sorbas. El buzamiento de la falla cambia a lo largo de su recorrido y el salto vertical 

estimado es de 200-500 m. Sanz de Galdeano (1989) describe las fallas del borde norte 

de Sierra Alhamilla y Sierra Cabrera, con una longitud total de 40 km, como fallas 

esencialmente de salto en dirección con movimientos dextros.

Figura 5.11. Vista aérea de de Sierra Alhamilla generada 
con un modelo digital del terreno y una ortofotografía 
digital.
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5.3 ESTRUCTURA DE LA COBERTERA NEÓGENA Y 

CUATERNARIA DEL CAMPO DE DALÍAS 

El estudio de la estructura geológica del Campo de Dalías constituye uno de los 

aspectos fundamentales que intenta desarrollar esta tesis doctoral. Para alcanzar este 

objetivo se han realizado observaciones geológicas de campo, con el fin de reconocer en 

superficie los distintos materiales y las estructuras tectónicas que los deforman. Para el 

conocimiento de la estructura profunda del Campo de Dalías, se han interpretado 

diversos datos geofísicos (sísmica de reflexión y gravimetría) y se ha utilizado una base 

de datos de sondeos que incluye sus columnas litológicas. 

5.3.1 Observaciones geológicas en superficie 

A partir del reconocimiento de campo ha sido posible examinar las principales 

estructuras tectónicas que deforman en superficie los sedimentos neógenos y 

cuaternarios del Campo de Dalías. A continuación se detallan las diferentes estructuras 

que han sido agrupadas en tres categorías: pliegues, diaclasas y fallas. 

5.3.1.1  Pliegues

Los pliegues constituyen una de las estructuras que más importancia tiene en la 

caracterización de la geometría del relleno sedimentario del Campo de Dalías. La 

determinación de los pliegues a partir de la observación en campo de los buzamientos 

de la estratificación de materiales de edad pliocena y cuaternaria muestra cierta 

dificultad debido a que generalmente son muy abiertos y las capas tienen un buzamiento 

de origen sedimentario. Por ello, para definir con precisión su morfología se necesitan 

otros datos de tipo geofísico utilizados en este trabajo y descritos más adelante en el 

apartado 5.3.2.

Los sedimentos de edad Mioceno superior que afloran en todo el borde sur de 

Sierra de Gádor tienen buzamientos hacia el S-SE, debido a que se encuentran en el 

flanco sur de la antiforma post-tortoniense que deforma la sierra. Los materiales de edad 

pliocena que más ampliamente afloran en el Campo de Dalías corresponden a 

calcarenitas de la Unidad I del Plioceno Inferior definidas por Aguirre (1998). Estos 

materiales tienen una megaestratificación cruzada formada en un ambiente sedimentario 

submareal de plataforma interna. El buzamiento original de las capas, que alcanza 

valores de hasta 30º principalmente hacia el SE, puede inducir a interpretar un origen 

tectónico y un basculamiento de los estratos cuando se realizan observaciones en 

afloramientos puntuales y de extensión reducida (figura 5.12a). Sin embargo, la 
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observación de cortes amplios, como en el acantilado de Almerimar o en el litoral de 

Balanegra, permiten observar la geometría cuneiforme de los estratos, con una 

disposición subhorizontal en las partes distales (figura 5.12b). Una disposición similar 

ocurre en los depósitos de brechas y conglomerados pliocenos que afloran cerca de 

Adra, con buzamientos medios de las clinoformas de 25º (García-García, 2003). Por 

tanto es difícil estimar en estos afloramientos si el buzamiento de las capas es 

originalmente sedimentario, si tiene un origen tectónico o es el resultado de ambos 

procesos.

No obstante, la existencia de facies de mayor profundidad en materiales 

pliocenos del Campo de Dalías (sector Matagorda – Almerimar), con una composición 

Figura 5.12. A) Afloramiento de calcarenitas de edad pliocena en la autovía Adra-Almería (salida 
Almerimar), en el que se puede observar la discordancia entre los sedimentos del plioceno medio-
superior y cuaternarios suprayacentes. Gran parte del buzamiento de las capas tiene un orígen 
sedimentario. B) Afloramiento de calcarenitas de edad pliocena en el acantilado de Almerimar. Se 
puede observar la presencia de grades cuerpos con morfología sigmoidal. C) Situación de la charnela de 
un anticlinal reconocido en margas y limos de edad pliocena a partir de la medida sistemática de la 
orientación de la estratificación reflejada con círculos mayores  y polos en el diagrama estereográfico, 
hemisferio inferior. 
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de limos y margas y una disposición original de los estratos supuestamente 

subhorizontal, permite determinar la existencia de pliegues a partir de la medida 

sistemática de los buzamientos de estos materiales. En esta región se observa un pliegue 

anticlinal muy abierto, con buzamientos en los flancos de 5-10º y una charnela con 

dirección aproximada ENE-OSO que se situaría en la localidad de Guardias Viejas 

(figura 5.12c). Este pliegue se prolonga hacia el E hasta las proximidades de Roquetas 

de Mar, en el extremo oriental del Campo de Dalías. 

Aunque la mayor parte de los pliegues son de tamaño hectométrico a 

kilométrico, existen también pliegues de pequeño tamaño, tales como el anticlinal en 

calcarenitas de edad pliocena, que puede observarse en el área central del Campo de 

Dalías, al sur de la población de Las Norias. Este pequeño anticlinal de dimensión 

métrica, se desarrolla de forma simultánea con una falla inversa ciega de dirección 

Figura 5.13. Esquema geológico del Campo de Dalías con algunas medidas de dirección y buzamiento de la
estratificación en materiales miocenos y pliocenos, en el que se interpreta la posición de un anticlinal y un 
sinclinal. B) Perfil topográfico de dirección NNO-SSE correspondiente a la traza de la línea sísmica AL-05 
situado en el esquema geológico superior. Se muestra el perfil sin exageración vertical y con exageración 
vertical x 6. Se puede reconocer el abombamiento de la superficie topográfica que coincide con la posición 
del anticlinal reconocido mediante datos geofísicos. 
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N60ºE de pequeño desplazamiento que se describirá con más detalle en este mismo 

apartado referente a fallas. 

Una de las evidencias geomorfológicas más claras que muestran la existencia de 

un pliegue reciente  se obtiene a partir del análisis topográfico del Campo de Dalias. En 

el área central del Campo de Dalías existe un alto topográfico que se extiende en 

dirección E-O en el que afloran calcarenitas de edad pliocena. El perfil topográfico de 

detalle correspondiente a la línea sísmica AL-05 que cruza el Campo de Dalías por su 

zona central en dirección NNO-SSE (figura 5.13) muestra la existencia de un alto 

topográfico suave y una pequeña depresión al norte que podría corresponder con un 

anticlinal y sinclinal respectivamente.

5.3.1.2  Diaclasas 

Se han estudiado con detalle las diaclasas que se reconocen en el Campo de 

Dalías. Para ello se han medido un total de 13 estaciones que afectan a las rocas 

neógenas y cuaternarias (figura 5.14). Se han realizado medidas de las diaclasas en 

cortes verticales y en planta siempre que ha sido posible para caracterizar la geometría 

de los juegos que en algunos casos pueden ser subparalelos a las secciones estudiadas. 

El tamaño de las diaclasas es muy variable, desde decimétrico hasta algunos centenares 

de metros de longitud. Las diaclasas de mayor tamaño pueden ser reconocidas mediante 

fotografía aérea (figura 5.15a). El estudio de las diaclasas en la región muestra la 

existencia de grupos de diaclasas sistemáticas verticales agrupadas en diferentes juegos.

Figura 5.14. Diagramas de rosa de los vientos de las estaciones de diaclasas reconocidas en el Campo de
Dalías. El número de estación y de datos utilizados se indica en cada diagrama. 

Para definir de forma aproximada la edad de los diferentes juegos de diaclasas es 

necesario observar su desarrollo en los distintos niveles que componen las secciones 

estratigráficas. No es frecuente observar en campo las relaciones de corte entre juegos 

de diaclasas verticales, cuando sólo se dispone de secciones verticales. No obstante, es 
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posible establecer la edad mínima de formación de las diaclasas a partir del 

conocimiento de la edad de la roca sobre la que se desarrolla. Si determinadas 

orientaciones de diaclasas medidas en rocas más antiguas no se reconocen en rocas más 

modernas, probablemente indicará que estas diaclasas se formaron en un intervalo de 

tiempo comprendido entre la edad de la roca antigua y la edad de la roca moderna.

Figura 5.15. Ejemplos de diaclasas en el Campo de Dalías. A) Fotografía aérea que muestra diaclasas 
sistemáticas de dirección NO-SE. B) Desarrollo de diaclasas y posterior karstificación en calciruditas de 
edad Tortoniense superior en el borde NO del Campo de Dalías. C) Diaclasas sistemáticas en calcarenitas 
de edad Tortoniense superior en el borde NE del Campo de Dalías. D) Diaclasas híbridas de tensión y 
cizalla en calcarenitas de edad pliocena cercanas a la población del Ejido. E) Diaclasas de tensión en 
calcarenitas de edad pliocena en los acantilados de Almerimar. F) Afloramiento de la Cantera de 
Matagorda. Se puede observar como los limos rojos suprayacentes fosilizan las diaclasas híbridas de 
tensión y cizalla. 
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Se han reconocido tres afloramientos de diaclasas en calcarenitas de edad 

tortoniense en el borde norte del Campo de Dalías (figura 5.15b y c). En estos 

afloramientos se puede observar que las rocas están afectadas por dos juegos 

principales, con orientaciones casi perpendiculares entre sí, NNO-SSE y NE-SO de 

diaclasas subverticales (estaciones 19 y 20) o por un juego de orientaciones NNO-SSE 

(estación 14).

Tabla 5.2. Estaciones de medida de diaclasas en diferentes sectores del Campo de Dalías. Se indica la 
litología y edad de los materiales en los que se han reconocido las diaclasas. 

Los materiales calcareníticos de edad Pliocena y los conglomerados de terrazas 

marinas del Pleistoceno inferior también están afectados por diaclasas con una 

orientación general NNO-SSE, al igual que en las rocas tortonienses (figura 5.15d, e y 

f). Estas diaclasas se agrupan principalmente en dos juegos (por ejemplo: estaciones 10, 

16, 17 y 18 de la figura 5.14) si bien, las orientaciones intermedias entre estos dos 

juegos son también frecuentes. 

En numerosas estaciones es posible observar la existencia de todas las 

orientaciones intermedias entre los dos juegos conformando un joint spectrum en el 

sentido de Hancock (1986). El término joint spectrum se define como una distribución 

continua de fracturas con un ángulo máximo 2  entre ellas de unos 45º correspondiente 

a una situación intermerdia entre las diaclasas puras de tensión y las diaclasas híbridas 

de cizalla y tensión. Por ejemplo esta variación en la distribución de las orientaciones se 

puede ver en las estaciones 8, 12, 13 y 17 de la figura 5.14.  Las orientaciones de estos 

dos juegos están  comprendidas entre las direcciones N140ºE y N180ºE con una 

dirección N160ºE predominante. Por otra parte, los patrones de distribución de las 

Estación X  (U.T.M.) Y (U.T.M.) nº de diaclasas Litología/Edad

8 500920 4068790 21 Arenas y conglomerados (Plioceno) 

9 507339 4068004 7 Limos y arenas (Plioceno) 

10 513353 4061799 21 Conglomerados (Cuaternario)

11 514741 4066450 21 Limos y arenas (Plioceno) 

12 517480 4067955 49 Limos y arenas (Plioceno) 

13 514750 4067700 330 Limos y arenas (Plioceno) 

14 519380 4073754 37 Calcarenitas (Tortoniense)

15 521796 4073129 14 Conglomerados (Cuaternario)

16 517900 4065790 20 Limos y arenas (Plioceno) 

17 518363 4062960 78 Limos y arenas (Plioceno) 

18 520725 4061405 14 Limos y arenas (Plioceno) 

19 530070 4074634 18 Calcarenitas (Tortoniense)

20 534622 4074744 38 Calcarenitas (Tortoniense)
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diaclasas en planta son principalmente del tipo “y” según la clasificación de Hancock 

(Hancock, 1985), aunque también es posible reconocer los tipos “K”, “Y”  y “X”. Los 

ángulos entre los juegos principales medidos en los afloramientos son variables, pero 

generalmente menores de 45º.

Figura 5.16. Fotomosaico en planta y dibujo interpretativo de la estación de diaclasas nº 13 (Cantera de 
Matagorda) donde se puede observar la distribución en la orientación de las diaclasas con la formación de 
diaclasas híbridas. 

Figura 5.17. A) Histograma de dirección de las diaclasas (azimut) versus longitud acumulada (m) de la 
estación 13 (Cantera de Matagorda). B) Representación de la apertura de diaclasas (m) en función de su 
dirección (azimut) en diaclasas del Campo de Dalías. 

En la cantera de Matagorda existe un afloramiento de calcarenitas pliocenas 

donde se puede observar con gran detalle la geometría y distribución de las diaclasas 

desarrolladas en estos materiales en una sección horizontal (figura 5.16). Si se estudia la 

relación que existe entre la longitud acumulada de las diaclasas respecto a la orientación 
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de estas, se concluye que más del 80% de las diaclasas tienen orientaciones 

comprendidas entre N140ºE y N170ºE, con un máximo en N160ºE. En este 

afloramiento, las diaclasas de mayor longitud (figura 5.17a) pertenecen a un joint

spectrum bien definido con orientaciones comprendidas entre N145ºE y N165ºE. El 

ángulo entre las orientaciones de diaclasas que definen los límites del joint spectrum

está aproximadamente comprendido entre 20º y 25º.

En el afloramiento de Matagorda (estación 12) es posible observar los 

sedimentos de edad Pleistoceno medio-Holoceno que fosilizan a las diaclasas (figura 

5.15f). Este hecho puede también identificarse en otros afloramientos de la zona central 

y meridional del Campo de Dalías. La ausencia en los sedimentos cuaternarios 

suprayacentes de las diaclasas híbridas desarrolladas en los sedimentos pliocenos puede 

interpretarse debido al diferente comportamiento mecánico de los distintos materiales. 

Sin embargo, la presencia de conchas y cantos marinos pliocenos dentro de las diaclasas 

abiertas y la ausencia de los limos rojos cuaternarios suprayacentes en las fracturas 

abiertas, indican que estas diaclasas híbridas se formaron durante el plioceno y no en 

tiempos más recientes. En las rocas más jóvenes de edad cuaternaria, como en 

sedimentos de abanico aluvial (estación 15) y en terrazas marinas actuales (estación 10), 

las orientaciones son en general de dirección NO-SE y las diaclasas tienen un carácter 

más tensional. En la estación 15 existe un único juego subvertical de diaclasas 

tensionales (figura 5.14). Muchas de las diaclasas observadas en la región, y 

correspondientes a los diferentes juegos, muestran varias fases de apertura con relleno 

simétrico de calcita. La apertura es heterogénea a lo largo del Campo de Dalías, aunque 

generalmente están mejor desarrolladas en los mármoles del basamento alpujárride y en 

las calcarenitas tortonienses. Generalmente los afloramientos que están afectados por 

más de un juego de diaclasa muestran valores de apertura mayores cuando las 

orientaciones son NO-SE (figura 5.17b).

En algunas de las diaclasas se puede reconocer un relleno simétrico de calcita en 

ambas caras de la superficie fracturada, con potencias que pueden alcanzar hasta un 

metro. Además, en algunas de las diaclasas se han encontrado rellenos que incluyen 

dentro arcillas y bloques. 

5.3.1.3  Fallas 

Los estudios previos llevados a cabo en el Campo de Dalías por diversos autores 

ponen de manifiesto la presencia de fallas de dirección NO-SE (figura 5.18) que 

muestran una actividad reciente como la Falla de Balanegra (Fourniguet, 1975 y 1976). 

Otros autores (Goy y Zazo 1982, 1986; Baena et al., 1982; Baena y Ewert, 1983; 

Rodríguez-Fernández y Martin-Penela, 1993) establecen la presencia de una actividad 

reciente de estas fallas a partir de la observación del desplazamiento de terrazas marinas 

124



5. Estructura tectónica 

de edad pleistocena. No existe, sin embargo, acuerdo en la cinemática de estas fallas. 

Mientras algunos autores establecen movimientos de salto en dirección sinistros (Goy y 

Zazo, 1986), otros determinan saltos en tijera en la Falla Loma del Viento y definen 

diferentes fases de deformación (Rodríguez-Fernández y Martin-Penela, 1993), o bien 

le confieren un carácter normal a las fallas (Baena y Ewert, 1983 y Martínez Díaz, 

2000). Los autores previos, indican la existencia de fallas de dirección E-O. La principal 

falla estaría situada en el borde norte del Campo de Dalías y generaría un depocentro de 

sedimentos neógenos y cuaternarios en el área central del Campo de Dalías, en una 

estructura de fosa y horsts tectónicos (Baena et al., 1982; Baena y Ewert, 1983; 

Rodríguez-Fernández y Martin-Penela, 1993; Martínez Díaz 2000 y Martínez Diaz y 

Hernández Enrile, 2004). 

Figura 5.18. Esquema geológico del Campo de Dalías donde se muestran las principales fallas de la 
región.

En este trabajo se ha realizado un exhaustivo análisis tanto de las fallas mayores 

que afloran en campo como de las características de las microfallas. Se ha determinado 

la geometría, cinemática y cronología de estas fallas a partir del estudio de marcadores 

cinemáticos y de las relaciones de corte con los sedimentos del área. En algunas fallas 

se puede establecer la edad de actividad a partir de su carácter sinsedimentario. En otras 

fallas, el periodo de actividad sólo se puede acotar teniendo en cuenta la edad de los 

materiales que la fosilizan y que al menos parte de su actividad fue posterior a los 

materiales que deforma. A continuación se describen las diferentes fallas reconocidas en 

el Campo de Dalías ordenadas de mayor a menor edad.
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En el borde meridional de la Sierra de Gádor (coordenadas x:535.225 

y:4.075.254) existe una única falla de dirección E-O con una longitud de unos 200 m y 

un buzamiento de 50º al sur. El salto de esta falla es normal y se encuentra fosilizada

Figura 5.19. Ejemplos de campo de fallas reconocibles en el Campo de Dalías. A) Falla normal de 
dirección E-O fosilizada en sedimentos del Mioceno superior localizada en el borde noreste del Campo de 
Dalías. B) Falla normal sinsedimentaria de dirección NO-SE que afecta a sedimentos de edad tortoniense 
superior. C) Falla inversa sinsedimentaria ciega con desarrollo de un anticlinal de propagación de 
dirección OSO-ENE que deforma a calcarenitas de edad pliocena. D) Falla normal de dirección NO-SE 
con desarrollo de un semigraben en limos rojos cuaternarios. E) Falla normal de dirección NO-SE con 
generación de un escarpe de falla afectando a sedimentos cuaternarios. F) Falla normal-dextra de 
dirección N120ºE continuación de la Falla Loma del Viento que afecta a un abanico aluvial cuaternario. 
Desarrolla un escarpe de falla de unos 15 metros de altura. 

126



5. Estructura tectónica 

por calcarenitas de edad Tortoniense superior - Mesiniense inferior que no muestran 

ningún desplazamiento (figura 5.19a). El bloque levantado está formado por calizas y 

margocalizas de la Unidad de Félix perteneciente al complejo Alpujárride. El bloque 

hundido está constituido por margas blancas y microconglomerados limo-arenosos no 

datados. Estos sedimentos son, en cualquier caso, anteriores al Tortoniense superior. No 

se ha reconocido en campo ningún otro indicio de falla de orientación E-O en el borde 

meridional de Sierra de Gádor ni en el interior del Campo de Dalías. 

Las calcarenitas de edad Tortoniense superior – Mesiniense inferior se 

encuentran deformadas por fallas normales de dirección N145ºE. Estas fallas muestran 

en algún caso un funcionamiento sinsedimentario (figura 5.19b). La existencia en la 

serie estratigráfica de depósitos volcanosedimentarios permite observar diferencias de 

potencia en los bloques hundidos y levantados de la falla. Además, los saltos verticales 

en los estratos a lo largo del plano de falla son progresivamente menores hacia el techo 

de la serie estratigráfica, indicando una actividad sinsedimentaria de la falla. 

En el Plioceno sólo se tiene constancia de actividad sinsedimentaria de algunas 

fallas de pequeño salto. Como se ha descrito en el apartado referente a diaclasas, los

sedimentos margosos limosos-arenosos y calcarenitas de edad Plioceno inferior están 

deformados por numerosas fracturas sistemáticas de orientación general NO-SE. Estas 

fracturas presentan con frecuencia pequeños saltos verticales de tamaño centimétrico, 

por lo que en este caso ya se podrían considerar fallas, que parecen no tener continuidad 

en los sedimentos cuaternarios suprayacentes. Este hecho indicaría una actividad 

pliocena.

Además, se ha reconocido localmente en calcarenitas del Plioceno una falla 

inversa ciega sinsedimentaria que genera un pliegue de propagación vergente al NO (ya 

se comentó en el apartado 5.3.1.1 referente a los pliegues). La falla tiene una dirección 

N60ºE y un buzamiento de 30º al SE (figura 5.19c). La superficie topográfica no se 

muestra deformada, por lo que no parece que esta falla haya sido activa recientemente. 

Las fallas más numerosas y representativas del Campo de Dalías deforman de 

manera generalizada los sedimentos cuaternarios, y en gran parte ya han sido descritas 

por autores previos. Sin embargo, no se conoce la edad en la que se puede haber 

iniciado su actividad y su cinemática es discutida. La mayoría de las fallas tienen trazas 

rectilíneas a escala de afloramiento y cartográfica, aunque en algunos casos, se observan 

terminaciones ligeramente curvadas. Los planos de falla tienen una orientación media 

NO-SE, con variaciones comprendidas entre N120ºE y N170ºE, si bien a escala de 

afloramiento se pueden observar orientaciones de los planos más variables.

La distribución de las direcciones de las fallas es variable en los diferentes 

afloramientos estudiados. Mientras que en algunos afloramientos todo el rango de 
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direcciones está bien representado (por ejemplo la estación 6 de la figura 5.20), en otros 

existe una abundancia de fallas normales de dirección N145ºE (por ejemplo, la estación 

2 cercana a la Falla de Balanegra y la estación 11 de la figura 5.20). En otras áreas, sin 

embargo, existen dos juegos de fallas de diferente orientación (por ejemplo el 4 y 8 de 

la figura 5.20). 

Figura 5.20. Posición de estaciones de medida de fallas en el Campo de Dalías. Diagramas 
estereográficos indicando los planos de falla (circulos mayores) y las estrías (puntos).

Los buzamientos de las fallas son variables, pero por lo general muy altos, y 

alcanzan valores de 70º a 90º. Aunque en algunos de los afloramientos existen 

buzamientos tanto al noreste como al suroeste (por ejemplo 4 y 10 de la figura 5.20), en 

general se observa un sentido de buzamiento predominante hacia el suroeste (ejemplo: 

zona cercana a la Falla de Balanegra, figura 5.20). La longitud de las fallas tiene un 

valor medio de 3 km, aunque  es también variable, desde fallas que alcanzan decenas de 

metros hasta otras de varios kilómetros de longitud, como la falla de Balanegra o la falla 

de Loma del Viento de unos 8 km de longitud (figura 5.18).

Las superficies de las fallas están generalmente estriadas, mostrando marcas de 

movimiento que permiten determinar su cinemática. En rocas blandas, como las arcillas 

rojas y limos cuaternarios, también es posible encontrar superficies pulidas y estriadas. 

El desplazamiento de la estratificación subhorizontal y los escarpes topográficos que 

generan las fallas, permiten establecer su sentido de movimiento. 

A partir del estudio de la cinemática de las fallas se deduce la existencia de un 

régimen normal con saltos oblicuos. El desplazamiento de estas fallas es principalmente 

normal. Cuando los planos de falla tienen direcciones comprendidas entre N145ºE y 

N120ºE (Ej: Falla Loma del Viento) el desplazamiento es normal con componente de 

deslizamiento dextro. Si los planos de falla tienen direcciones  comprendidas entre 

N140ºE y N170ºE, el desplazamiento es normal con componente de deslizamiento 
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sinistro. Sin embargo, cuando los planos de falla tienen una dirección aproximada 

N145ºE, el desplazamiento es estrictamente normal. 

Los escarpes de falla asociados a estas fallas, en algunos casos con incipiente 

erosión,  tienen una altura media de 1-2 m aunque localmente pueden alcanzar hasta 15 

metros de altura como por ejemplo en la Falla Loma del Viento. Esta falla es la de 

mayor longitud del Campo de Dalías con 8 km (figura 5.18). En trabajos anteriores 

(Baena e Ewert, 1983) se le atribuye a esta falla una mayor longitud, y se considera que 

continua en dirección NO y afecta a los sedimentos aluviales cuaternarios. Este hecho 

no se reconoce en campo, debido a que esta falla está segmentada en pequeñas fallas de 

menor longitud. La falla Loma del Viento tiene una dirección N125ºE y un buzamiento 

de 80º hacia el NE. Las estrías reconocidas en esta falla indican un cabeceo medio de 

50º hacia el SO y un desplazamiento normal-dextro. En el bloque levantado afloran 

calcarenitas de edad Plioceno inferior, mientras que el bloque hundido se han 

depositado limos rojos de edad cuaternaria, con desarrollo de un semigraben. El salto de 

la falla obtenido a partir del escarpe topográfico que genera (figura 5.21) es variable 

entre 10 y 15 m. 

Otra de las fallas de mayor 

longitud que se reconocen en el 

Campo de Dalías es la 

denominada Falla de Balanegra 

por Fourniguet (1975 y 1976). 

Está formada por varias fallas 

paralelas que generan una 

morfología escalonada 

descendente hacia la línea de 

costa. La zona de falla tiene una 

longitud total de 6 km y una 

dirección y buzamiento medio 

de N140E/70ºSO (figura 5.18). 

En el extremo SO de la zona de 

falla, la  dirección es N157ºE. 

La sismicidad asociada a esta 

falla es importante. A finales de 

1994 y principios de 1995 se produjeron dos terremotos de magnitud Mb de 4.9 y 5.0 e 

intensidades máximas MSK de VII. La sismicidad asociada a esta falla se describirá en 

el capítulo 6. Las estrías indican un movimiento normal de la falla con saltos superiores 

a 8 metros en algún caso (figura 5.22). La línea de costa paralela a la zona de falla es 

una evidencia geomorfológica de la actividad actual de la falla. La Falla de Punta

Figura 5.21. Perfiles topográficos de tres fallas principales que 
afectan a sedimentos cuaternarios en el Campo de Dalías 
(localización de los perfiles en la figura 5.17). 
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Entinas con una longitud de 4,5 km 

y una dirección y buzamiento 

N135ºE/80ºSO y régimen normal es 

paralela también a la línea de costa 

en este sector. 

La Falla del Aguila (figura 5.18) de 

pequeña longitud (1,5 km) tiene 

una dirección y buzamiento 

N124ºE/80ºNE. El cabeceo medio 

de las estrías en la superficie de 

falla es de 35ºSE e indican un 

régimen normal-dextro. El escarpe 

de falla alcanza los 10 metros de 

altura y afecta a sedimentos de 

abanicos aluviales cuaternarios. La 

red de drenaje actual de los 

abanicos aluviales está determinada 

por esta falla, y se pueden observar 

canales aluviales colgados en el 

bloque levantado y una curvatura de la red de drenaje debido a la componente dextra de 

la falla. 

5.3.2. Estructura profunda a partir de datos geofísicos y del 

subsuelo

A continuación se describen los datos de columnas de sondeos, sísmica de 

reflexión y gravimetría obtenidos en el Campo de Dalías que permiten mejorar la 

caracterización de su estructura profunda. 

5.3.2.1  Sondeos 

El acceso a la base de datos de sondeos que dispone el Instituto Geológico y 

Minero de España ha favorecido notablemente la realización de este trabajo, ya que ha 

facilitado la labor previa de recopilación de información. Entre los diferentes datos de 

esta base destacan las columnas litológicas de los sondeos que han permitido elaborar 

mapas de contornos de las principales unidades geológicas del área a partir de las 

columnas verticales. Casi la totalidad de los sondeos se sitúan en la mitad norte del 

Campo de Dalías (figura 5.23). En el área meridional del Campo de Dalías existe un 

sondeo profundo de investigación petrolera (Roquetas-1). Sin embargo no existen 

Figura 5.22. Falla de Balanegra (localizada en la figura 
5.18). Se observa un escarpe de falla que afecta a arenas y 
conglomerados de edad cuaternaria.
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sondeos hidrogeológicos en el sector meridional del Campo de Dalías, por lo que no se 

pueden establecer los contornos de las unidades geológicas en este sector. Las 

profundidades alcanzadas por estos sondeos son variables. El valor medio de 

profundidad para todos los sondeos es de 375 metros, si bien,  algunos sondeos alcanzan 

profundidades de hasta 1300 metros. El sistema de perforación más frecuentemente 

utilizado en la zona es el de rotopercusión y rotación, por lo que no se dispone en la 

mayoría de los casos de testigo continuo y la determinación de la columna litológica es 

de tipo cualitativo debido a que las muestras pueden contener ripios caídos de partes 

más altas de la columna perforada. En cualquier caso, las columnas obtenidas permiten 

diferenciar las principales unidades litoestratigráficas: el basamento (rocas carbonatadas 

y filitas), sedimentos del Mioceno superior (calcarenitas, yesos y rocas volcánicas), 

sedimentos del Plioceno (margas-limos y calcarenitas) y sedimentos cuaternarios 

(depósitos aluviales y limos rojos).

Figura 5.23. Situación de sondeos con columna litológica en el Campo de Dalías. 

A partir de las columnas de sondeos, que presentan una distribución homogénea 

en la mitad norte del Campo de Dalías, se pueden confeccionar mapas de contornos de 

los principales límites entre unidades, que corresponden a las principales 

discontinuidades estratigráficas de la región. Habitualmente, en el área se han 

interpretado las diferencias de cota de un mismo límite estratigráfico en dos sondeos 

cercanos debido a la presencia de una falla que lo desplaza en ambos bloques (González 

Asensio et al., 2003). Es necesario tener en cuenta que los datos de los sondeos no 

permiten diferenciar en la mayor parte de los casos la presencia de fallas que no afloran 

en superficie cuando el salto es pequeño. El cambio de la profundidad de un mismo 

límite estratigráfico puede deberse de igual manera a un salto de falla o a un buzamiento
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de dicho límite estratigráfico (figura 5.24) 

como ocurre en gran parte de la región 

estudiada en la que la principal estructura 

tectónica reconocible es la presencia de 

pliegues de gran longitud de onda.  Por 

ello, si en la mayor parte de los casos hay 

continuidad de un contacto estratigráfico 

entre sondeos adyacentes, es adecuado 

utilizar un método de interpolación de los 

datos de sondeos, tal como el krigeage 

(kriging) que permite  generar diferentes 

tipos de mapas de contornos. En este tipo 

de mapas, la presencia de fallas se 

mostraría por un gradiente elevado 

asociado a una zona estrecha.

En la figura 5.25 se representa un mapa de 

isopacas (espesor de los sedimentos) del relleno neógeno y cuaternario del Campo de 

Dalías. El mapa de líneas isopacas muestra la existencia de un depocentro de 

orientación E-O en un área central del Campo de Dalías cercana a las poblaciones de 

Matagorda y al sur del Ejido. En el área sur y sureste no existen sondeos profundos que 

permitan determinar el espesor del relleno sedimentario. Los espesores máximos 

alcanzan valores de más de 900 metros al sur de El Ejido. Las isolíneas muestran un 

incremento progresivo del espesor de los sedimentos desde el borde norte hasta el área 

central del Campo de Dalías. El espesor de los sedimentos se reduce desde el área 

central hacia el área sur en la población de Guardias Viejas, donde el basamento del 

Complejo Alpujárride aflora en superficie. 

El mapa de contornos del techo del basamento alpujárride (figura 5.26), 

muestra una disminución progresiva en dirección sur del techo del basamento desde el 

límite norte del Campo de Dalías hasta la zona media, alcanzando profundidades 

máximas de 830 metros bajo el nivel del mar. Desde el área de Matagorda hasta 

Guardias Viejas se produce una elevación de la cota, y de esta forma el Alpujárride 

aflora en el sector de Guardias Viejas. El mapa de contornos muestra por tanto una 

depresión del basamento que determina la posición de máxima profundidad en el área 

central del Campo de Dalías. El área de mayor profundidad es elongada con dirección 

E-O y se sitúa bajo las poblaciones de Balerma – Matagorda. Los sondeos que alcanzan 

el basamento, perforan en su mayoría rocas carbonatadas como dolomías y calizas. Sin 

embargo, en áreas del borde noroeste del Campo de Dalías se llegan a cortar filitas

Figura 5.24. Interpolación de contactos litológicos 
a partir de datos puntuales de sondeos. A) 
Solución mediante fallas normales. B) Solución 
mediante un monoclinal. 
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Figura 5.25. Mapa de isopacas (metros) de los sedimentos neógenos y cuaternarios del Campo de Dalías a 
partir de la interpolación datos de sondeos mediante krigeage. 

Figura 5.26. Mapa de isobatas (metros sobre el nivel del mar) del techo del Complejo Alpujárride en el 
Campo de Dalías a partir de la interpolación datos de sondeos mediante krigeage. 
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permotriásicas, posiblemente pertenecientes a la Unidad de Gádor. En el borde noreste 

del Campo de Dalías, también se perforan filitas que podrían corresponder a la Unidad 

de Félix. Esta unidad aflora en el borde sureste de la Sierra de Gádor (figura 5.3) y 

continuarían bajo el relleno sedimentario en este sector. A partir del mapa de isobatas de 

profundidad del techo del basamento alpujárride, se puede deducir que la geometría del 

techo del basamento está determinada por un pliegue de dirección E-O. No obstante al 

este de Santa María del Águila y al norte de  La Mojonera (figura 5.26) existe una 

inflexión de las isolíneas que puede estar relacionada con la continuación hacia el NO 

de la falla de Loma del Viento y con la falla situada inmediatamente al NE de esta. 

El mapa de contornos del techo de las rocas de edad Tortoniense superior-

Mesiniense inferior (figura 5.27) muestra igualmente la existencia de un depocentro 

situado en la misma posición que el obtenido para el techo del basamento alpujárride, 

con una dirección de elongación E-O. El techo de las rocas de edad Mioceno superior se 

encuentra a cotas de hasta 600 metros bajo el nivel del mar. El sondeo situado en el área 

de Guardias Viejas perfora casi en superficie los sedimentos del tortoniense superior. 

Los sedimentos de esta edad alcanzan progresivamente la superficie hacia el norte y 

llegan finalmente a aflorar en todo el borde septentrional del Campo de Dalias. No se 

distingue, por tanto, ningún accidente tectónico o falla en el borde norte de dirección E-

O que genere una depresión sobre la que se depositen los sedimentos neógenos y 

cuaternarios. Algunas de las inflexiones de las isobatas de los sedimentos miocenos que 

se observan en el área norte se deben posiblemente a la influencia de fallas locales de 

dirección NO-SE reconocidas en campo. Los máximos espesores de esta unidad 

reconocidos en los sondeos situados en el área norte alcanzan valores de 220 m. 

Las rocas volcánicas del Mioceno superior que afloran en superficie en el 

entorno de la Puebla de Vícar, se cortan igualmente en los sondeos bajo el relleno 

cuaternario y plioceno. Las rocas volcánicas se extienden unos 4 km al sur de los 

afloramientos del borde norte del Campo de Dalías (figura 5.27). El espesor medio de 

las rocas volcánicas es de 60 m. En algunos casos se alcanzan 135 m de potencia.

En el área central del Campo de Dalías, situada sobre el depocentro definido por 

los sedimentos de edad Tortoniense, se perforan yesos, margas y conglomerados 

probablemente de edad mesiniense (figura 5.27). Estos sedimentos se depositaron 

posiblemente en una cuenca restringida que se generó durante el desarrollo del sinclinal 

que ocupa el área central del Campo de Dalías, como sugieren Rodríguez Fernández y 

Martín Penela (1993). Las potencias de estos sedimentos alcanzan hasta valores de 50 m 

en algunos sondeos. 
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Figura 5.27. Mapa de isobatas (metros sobre el nivel del mar) del techo de las rocas de edad Tortoniense 
superior-Mesiniense inferior en el Campo de Dalías a partir de la interpolación datos de sondeos 
mediante kigreage. 

Figura 5.28. Mapa de isopacas (metros) de los sedimentos margoso-limosos mesinienses-pliocenos y las 
calcarenitas pliocenas en el Campo de Dalías a partir de la interpolación datos de sondeos mediante 
kigreage.
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La base de datos de sondeos del IGME asigna una edad pliocena a todo el tramo 

margoso comprendido entre las calcarenitas pliocenas a techo y las calcarenitas y rocas 

volcánicas de edad tortoniense a muro. El tipo de muestras obtenido en los sondeos 

hidrogeológicos (ripios o muestras trituradas con lodo) dificulta la asignación de la edad 

a partir de la observación directa durante la realización del sondeo. La existencia del 

sondeo petrolero Roquetas-1 (figura 5.23), situado en la línea de costa, en la que se 

realizó una datación detallada de la columna litológica, indicaba un espesor para los 

sedimentos pliocenos de tan solo medio centenar de metros mientras que para los 

sedimentos miocenos era de más de 1000 metros de potencia. Por tanto, puede que la 

potencia atribuida a los sedimentos pliocenos en el área central del Campo de Dalías 

mediante sondeos hidrogeológicos (con valores máximos de 680 m) sea en realidad 

menor y que parte de las margas más inferiores perforadas en los sondeos pertenezcan 

al Mesiniense. Por otra parte, en el extremo suroeste del Campo de Dalías, Addicott et

al. (1978) reconoció sedimentos de edad mesiniense. 

La potencia de los sedimentos atribuidos al Plioceno en la base de datos del 

IGME es variable (figura 5.28),  y está comprendida entre menos de una decena de 

metros en el borde norte del Campo de Dalías, hasta unos 680 m de potencia en el área 

central. Más hacia el norte estos sedimentos desaparecen y los abanicos aluviales 

cuaternarios se disponen directamente sobre las calcarenitas miocenas. Hacia el área 

meridional de Guardias Viejas el espesor de los sedimentos vuelve a disminuir. Las 

columnas litológicas de la base de datos de sondeos distinguen dos litologías pliocenas 

que de muro a techo son: margas-limos y calcarenitas-conglomerados. Las margas y 

limos tienen espesores variables dependiendo de la posición de los sondeos con valores 

máximos de 600 m en el área central y como se ha discutido anteriormente parte 

correponden a sedimentos mesinienses. Las calcarenitas y conglomerados de la parte 

alta de la serie pliocena tienen unos espesores medios de 80 m, aunque localmente 

pueden alcanzar los 200 m de espesor. El espesor  máximo de los sedimentos pliocenos 

en el área de Adra es de unos 50 m.

A partir de la observación del mapa de isopacas de los sedimentos cuaternarios 

se deduce que adquieren potencias considerables en el área norte del Campo de Dalías 

debido al desarrollo de grandes abanicos aluviales (figura 5.29). En el área meridional, 

los depósitos de edad cuaternaria se limitan a terrazas marinas de potencia métrica, por 

lo que no se han representado en el esquema de la figura 5.29. En el área norte se 

deduce la existencia de un relleno cuaternario paralelo al borde de la sierra y 

asimétrico. De nuevo, no hay evidencias que confirmen la existencia de una falla de 

borde en la sierra de Gádor que genere los abanicos aluviales. Por el contrario, los 

espesores de los sedimentos aumentan progresivamente hacia el sur hasta alcanzar un 

valor máximo 140 metros. Los mayores espesores de sedimentos cuaternarios se 
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localizan en el área nororiental del Campo de Dalías, mientras que en el área 

noroccidental y en el extremo oriental los espesores son más reducidos con valores 

medios de 50 m. 

Figura 5.29. Mapa de isopacas (metros) de los sedimentos aluviales de edad cuaternaria de la mitad norte 
del Campo de Dalías a partir de la interpolación datos de sondeos mediante krigeage. 

5.3.2.2  Sísmica de reflexión 

Se ha podido disponer de los perfiles de dos campañas de sísmica de reflexión 

multicanal, denominadas  AT y 01AL, realizadas en los años 1975 y 2001 

respectivamente en el Campo de Dalías (figura 5.30). Estos perfiles sísmicos son de 

gran utilidad para investigar la geometría de las estructuras geológicas correspondientes 

al relleno sedimentario neógeno y cuaternario y la configuración del basamento.

La calidad de los perfiles sísmicos correspondientes a la campaña AT es mucho 

menor que la campaña 01AL (figuras 5.31 a 5.38). No obstante, en ambas campañas es 

posible reconocer las discordancias regionales en el área e identificar las principales 

unidades geológicas. Se han definido cuatro unidades litosísmicas principales a partir 

del estudio de las facies sísmicas de los perfiles. Se utiliza la notación de unidades 

sísmicas definida por Jurado y Comas (1992) para la Cuenca del Mar de Alborán a 

partir de correlación de sondeos y perfiles sísmicos de reflexión. Estas unidades son: el 

basamento acústico, unidad III (Tortoniense), unidad II (Mesiniense), unidad Ib 

(Plioceno) y unidad Ia (Cuaternario). 

El basamento acústico en el Campo de Dalías corresponde al Complejo 

Alpujárride que está formado principalmente por calizas y dolomías triásicas, aunque en 

los sectores noroccidental y nororiental los sondeos perforan filitas permo-triásicas. En 
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general las facies sísmicas muestran una configuración caótica y desorganizada. No 

obstante, a profundidades menores de 1 segundo en tiempo doble se observan 

reflectores internos discontinuos con una reflectividad media. En algunos casos los 

reflectores chocan entre si y definen posibles fallas con el desarrollo de rampas y 

rellanos (AL01 y AL03). En otros casos muestran pequeñas ondulaciones que podrían 

corresponder a pliegues similares a los observados en campo con longitud de onda 

comprendida entre 500 y 1000 m (AT 5, AL01, AL04, AL05 y AL07). Además de los 

pliegues más apretados y de las fallas, los reflectores internos del basamento acústico 

tienden generalmente a definir también los pliegues más tardíos, de mayor amplitud y 

longitud de onda que se observan en la unidad litosísmica suprayacente. Los 

buzamientos de los reflectores son al norte o al sur en función del flanco del pliegue en 

el que se encuentren, como puede observarse en los perfiles sísmicos con una 

orientación N-S. El techo de esta unidad está definido por una discordancia angular 

como muestra la terminación de los reflectores del basamento respecto al contacto con 

la unidad litosísmica suprayacente.

Figura 5.30. Posición de los perfiles sísmicos de reflexión pertenecientes a las campañas AT y 01AL en 
el Campo de Dalías. 

La unidad litosísmica III inmediatamente superior se sitúa sobre el basamento 

y tiene unas características acústicas notablemente diferentes. La facies sísmica de esta 

unidad muestra reflectores bien marcados de gran amplitud, gran continuidad lateral y 

baja frecuencia, le confieren una respuesta acústica muy marcada que permite realizar 

una identificación adecuada. La unidad tiene una morfología tabular y los reflectores 

internos muestran desdoblamientos o divergencias muy característicos. Esta unidad 

debe de corresponder a sedimentos de edad Tortoniense superior -
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Figura 5.31. Perfil símico de reflexión AL01 e interpretación. Localización en la figura 4. 29.
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AL02 e interpretación. Localización en la figura 4.29.Figura 5.32. Perfil símico de reflexión
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Figura 5.33. Perfiles símicos de reflexiónAT-3 yAT-5 e interpretación de los mismos. Localización en la figura 4.29.
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Figura 5.34. Perfil símico de reflexiónAL03 e interpretación. Localización en la figura 5.30.
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Figura 5.36. Perfil símico de reflexiónAL05 e interpretación. Localización en la figura 5.30.
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Figura 5.37. Perfil símico de reflexiónAL06 e interpretación. Localización en la figura 5.30.
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Figura 5.38. Perfil símico de reflexiónAL07 e interpretación. Localización en la figura 5.30.

Estructura y evolución tectónica reciente del Campo de Dalías y de Níjar en el contexto del límite meridional de las

Cordilleras Béticas orientales.

Unidad Ia (Aluvial -Cuaternario)

Unidad III (Calcarenitas - Tort. sup-Mes. inf.))

Basamento acústico (Complejo Alpujárride-Permo-triásico)

Unidad Ib (Calcarenitas y margas - Plioceno)

Unidad II (Margas y yesos - Mesiniense)



5. Estructura tectónica 

Mesiniense inferior formados en su mayor parte por calcarenitas bioclásticas y 

calciruditas reconocidos en el borde norte del Campo de Dalías. La estructura interna de 

la unidad está formada por cuerpos progradantes hacia el S. En la parte norte del perfil 

AL04 se observan solapamientos expansivos de las capas hacia el N.

La continuidad de los reflectores de esta unidad constituye un buen nivel de 

referencia para establecer la cuantía del salto de los sistemas de fallas que se reconocen 

en superficie en el Campo de Dalías y la importancia relativa entre el desarrollo de 

pliegues y de fallas. Los reflectores correspondientes a esta unidad del Tortoniense 

superior - Mesiniense inferior son generalmente continuos a lo largo de los perfiles. En 

algunos casos se observan discontinuidades en los reflectores que sugieren la existencia 

de fallas, aunque el pequeño salto de estos no permite definirlas claramente. En los 

perfiles estudiados no se identifican saltos netos de los reflectores debido a la acción de 

posibles fallas lo que indica que los saltos de las fallas observadas en superficie son 

generalmente pequeños. Las características de las facies sísmicas, con reflectores 

divergentes, pueden dar lugar a la interpretación errónea de fallas cuando el salto es tan 

pequeño. Por esto, la interpretación de posibles fallas se ha realizado de forma 

conservadora, y se han indicado sólo aquellas más evidentes. Alguna de estas fallas, que 

afectan únicamente a esta unidad, tienen una componente de salto normal (AL07) 

similares a las fallas sinsedimentarias reconocidas en calcarenitas tortoniense de borde 

norte del Campo de  Dalías. 

El rasgo estructural más representativo de los perfiles no corresponde a la 

presencia de fallas sino a pliegues que se identifican bien en la geometría de los 

reflectores de la unidad III. Estos pliegues definen un amplio sinclinal en el área central 

del Campo de Dalías con una orientación del eje OSO-ENE y un anticlinal 

inmediatamente al sur del sinclinal con la misma orientación (AT 3, AT 5, AL03, 

AL04, AL05, AL06 y AL07). La charnela del sinclinal se sitúa al norte de la población 

de Matagorda, continúa al sur de la población de Las Norias y sigue en dirección a las 

poblaciones de La Mojonera y Roquetas de Mar (figura 5.39). El anticlinal, pasa por la 

población de Almerimar y continúa al norte de San Agustín. El flanco meridional de 

este anticlinal buza hacia el sur y no se aprecia su recuperación en un nuevo sinclinal en 

los perfiles sísmicos AL05 y AL06. La distancia media entre las charnelas del anticlinal 

y el sinclinal es de unos 4 km y su amplitud, definida como la distancia vertical entre las 

charnelas del sinclinal y el anticlinal, aumenta ligeramente hacia el oeste.

En la mayor parte de los perfiles se aprecia que el espesor de los sedimentos en 

la zona de charnela del sinclinal es mayor que en la zona de charnela del anticlinal. A 

partir de los datos de velocidad de las ondas P obtenidos para estos materiales se pueden 

transformar los valores de profundidad en tiempo doble a metros mediante el calado de 
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los sondeos (apartado 3.4.4). El espesor medio de los sedimentos en el núcleo del 

sinclinal es de 255 m, mientras que en el núcleo del anticlinal es de 120 m. La charnela 

del anticlinal en el área de Guardias Viejas (AL03) se encuentra erosionada. La 

diferencia sistemática en la potencia de los sedimentos de edad miocena en las charnelas 

de los pliegues es indicativa de un plegamiento que ya fue activo durante la 

sedimentación y formó un depocentro en la charnela del sinclinal a medida que 

progresaba el pliegue sinsedimentario.

 sinclinal Anticlinal meridional

perfil
segundos
(tiempo
doble)

metros
Segundos
(tiempo

doble)
metros

AL03 0,21 315 erosionado

AL04 0,24 360 0,12 180

AL05 0,15 225 0,08 120

AL06 0,14 210 0,07 105

AL07 0,11 165 0,05 75

velocidad media=2998 m/s 

Tabla 5.3: Espesores en segundos y metros de la unidad sísmica III (Tortoniense superior-Mesiniense 
inferior) en las charnelas del sinclinal y anticlinal del área central-sur del Campo de Dalías 

Otra característica de este plegamiento es la presencia de pliegues de menor 

tamaño que los principales descritos anteriormente. La distancia media entre los ejes de 

dos pliegues menores sucesivos es de unos 500 m. En general los pliegues menores se 

pueden reconocer en los distintos perfiles sísmicos a lo largo de todo el Campo de 

Dalías.

La unidad litosísmica II muestra un contraste notable de las facies sísmicas

respecto a la unidad anterior. Está caracterizada generalmente por reflectores de menor 

amplitud y alta frecuencia con continuidad lateral y solapamientos expansivos hacia el 

norte. Esta unidad se observa en el entorno del sinclinal central del Campo de Dalías, 

aunque es difícil reconocerla en el flanco sur del anticlinal al no apreciarse la 

discordancia angular que la separa de la unidad suprayacente. Esta unidad está formada 

por sedimentos de edad Mesiniense y está caracterizada por la presencia 

fundamentalmente de yesos, conglomerados y margas.

La unidad litosísmica Ib se caracteriza por áreas de débil reflectividad, en 

algunos casos transparentes o desorganizadas, que hacia techo pasan a reflectores de 

alta amplitud. Esta unidad está formada por margas limosas y calcarenitas de edad 

Plioceno inferior. Los reflectores más superficiales en la unidad Ib se caracterizan por 

una mayor amplitud y corresponden posiblemente a las calcarenitas pliocenas que 
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afloran en superficie. Estos reflectores superficiales muestran en algún caso 

buzamientos hacia el sur que podrían corresponder a cuerpos sigmoidales de 

calcarenitas progradantes. La similitud en la litología entre los sedimentos de la unidad 

II y Ib junto con la dificultad para determinar la posición de la discordancia entre estas 

dos unidades no permite diferenciarlas en los perfiles sísmicos atendiendo sólo a las 

características de las facies sísmicas. Por ello, se considera conjuntamente las unidades 

II y Ib en algunos tramos de los perfiles sísmicos. 

Los reflectores de las unidades II y Ib se encuentran igualmente plegados. Los 

reflectores más profundos y por lo tanto más antiguos se encuentran más deformados 

que los reflectores más superficiales y modernos. Este hecho es otra evidencia de que el 

plegamiento ha sido activo y continuo durante la sedimentación mesiniense y pliocena. 

La potencia de las unidades II y Ib es variable a lo largo del pliegue. Al igual 

que en la unidad III infrayacente, los espesores son mayores en el sinclinal que en la 

zona de charnela del anticlinal. En la tabla 5.4 se muestran los valores de espesores 

deducidos a partir de los valores de la velocidad media de las ondas sísmicas para esta 

unidad.

sinclinal anticlinal meridional

perfil

segundos
(tiempo
doble) metros 

segundos
(tiempo
doble) metros

AL03 0,57 645 erosionado

AL04 0,58 655 No se muestra 

AL05 0,62 700 0,14 160

AL06 0,50 565 0,17 190

AL07 0,31 350 No se muestra 

velocidad media = 2260 m/s 

Tabla 5.4: Espesores en segundos y metros de la unidades sísmicas II y Ib (Mesiniense – Plioceno) en las 
charnelas del sinclinal y anticlinal del área central-sur del Campo de Dalías 

En el área norte, se superponen sedimentos cuaternarios pertenecientes a 

abanicos aluviales sobre los sedimentos pliocenos y miocenos. Los abanicos aluviales 

cuaternarios se han incluido en la unidad litosísmica Ia. En el área central y sur del 

Campo de Dalías existen depósitos cuaternarios correspondientes a limos rojos 

continentales y a terrazas marinas. En este área los sedimentos cuaternarios tienen poco 

espesor, por lo que no se han diferenciado en los perfiles sísmicos. Los abanicos 

aluviales cuaternarios se desarrollan en el borde norte del Campo de Dalías y
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alcanzan espesores máximos de 140 m. Los perfiles sísmicos no permiten observar la 

unidad en toda su extensión, ya que sólo se sitúan en su extremo meridional. Los 

reflectores tienen una reflectividad media y frecuencia alta, aunque en algunas 

ocasiones la unidad es transparente. Los reflectores internos muestran progradación y 

buzamientos hacia el sur. La base de la unidad se dispone sobre la unidad Ib o 

directamente sobre la unidad II o III (AL01). La relación entre las unidad Ia y la 

infrayacente es discordante o paraconforme. En el extremo oeste del perfil AL01, existe 

una truncación erosional en la base con morfología de canal. 

Parte de las escasas fallas reconocidas en los perfiles parecen desplazar los 

reflectores cuaternarios o alcanzar la superficie topográfica y en estos casos se 

correlacionan bien con las fallas cuaternarias reconocidas en superficie. En general son 

fallas bastante verticales, con pequeño salto y desplazamiento normal de los reflectores. 

La falla de mayor representación cartográfica (Falla Loma del Viento), sólo es cortada 

en su parte intermedia por el perfil AL06. El trazado sinuoso del perfil que discurre 

paralelo a la falla en un tramo de unos 800 m. tiene como resultado que las relaciones 

de corte observadas en la unidad miocena sean difíciles de interpretar. En cualquier caso 

el desplazamiento de la unidad miocena y de las unidades suprayacentes por la falla es 

pequeño. El salto vertical normal que experimenta la unidad cuaternaria en esta falla 

está comprendido entre los 20 y 40 m. Más hacia el norte, en el mismo perfil AL06, se 

reconoce otra falla con un salto vertical de similar magnitud. 

5.3.2.3  Gravimetría 

En el Campo de Dalías se ha realizado una campaña gravimétrica con 570 

medidas en 13 perfiles a lo largo de 124 km de longitud. El espaciado medio entre 

medidas en cada perfil es de unos 200 m (figura 5.40). 

Los resultados obtenidos mediante esta técnica geofísica se complementan con 

la interpretación realizada a partir de la sísmica de reflexión en tierra. Para comparar los 

resultados de ambas técnicas, se han ubicado además perfiles gravimétricos sobre las 

trazas de los perfiles sísmicos de las campañas AT y 01AL. La comparación de la 

sísmica de reflexión con los modelos gravimétricos permite resolver las incertidumbres 

encontradas en la interpretación de los perfiles sísmicos (posición del basamento, 

potencia del relleno sedimentario, presencia de fallas, etc.). La realización de un mapa 

de anomalía de Bouguer a partir de la interpolación de datos de gravedad puntuales 

permite establecer la continuidad lateral de las estructuras en aquellos sectores donde no 

se dispone de datos sísmicos ni de sondeos. 

La anomalía de Bouguer con corrección topográfica muestra un incremento 

general del valor de anomalía hacia el sur, desde valores de -2 mGal en el borde norte 

del Campo de Dalías hasta valores de 22 mGal en el extremo sur (figura 5.40). La 
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anomalía de Bouguer muestra máximos y mínimos relativos orientados en dirección E-

O con cierta continuidad lateral. 

La anomalía regional obtenida a partir de la anomalía de Bouguer revela un 

incremento del valor de la anomalía de unos 2 mGal/km hacia el SSE (Figura 5.40). El 

incremento regional de la anomalía de Bouguer hacia el Mar de Alborán ya ha sido 

descrito por diversos autores (IGN, 1976; Casas y Carbó, 1990; Torné y Banda, 1992; 

Galindo-Zaldívar et al., 1997) y se interpreta debido a una reducción del espesor de la 

corteza continental desde las Cordilleras Béticas hacia el Mar de Alborán. 
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Figura 5.40. Anomalía de Bouguer con corrección topográfica (d=2.67 g/cm3) en el Campo de Dalías. En 
la figura se muestra la posición de los puntos de medida de la gravedad y los perfiles gravimétricos que se 
han modelizado. 

Al sustraer la anomalía regional de la anomalía de Bouguer, obtenemos la 

anomalía residual que es el resultado de la presencia de cuerpos de diferente densidad 

con una determinada geometría en la parte más superficial de la corteza. La anomalía 

residual muestra valores negativos en todo el Campo de Dalías, debido al relleno de la 

cuenca con sedimentos de densidad menor a la considerada en el cálculo de la anomalía 

de Bouguer (2,67 g/cm3). La principal característica de esta anomalía en la región es la 

existencia de mínimos y máximos relativos en el área central-meridional con una 

geometría elongada de dirección OSO-ENE. Los valores más bajos (-17 mGal) se 

alcanzan en el área central-oeste del Campo de Dalías disminuyendo el valor absoluto 

de la anomalía progresivamente hacia el este. Paralela a esta anomalía negativa central 
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existe otra anomalía positiva relativa inmediatamente al sur, que pasa por Guardias 

Viejas y continúa en dirección a Roquetas de Mar. Los valores máximos se alcanzan, 

por tanto,  en el borde norte del Campo de Dalías y en la anomalía positiva relativa 

situada en el borde sur, con valores próximos a 0 mGal.

Para la modelización de la anomalía 

residual se han considerado unidades 

geológicas cuyos límites sean 

reconocibles mediante los datos de 

sondeos y de sísmica de reflexión. 

Además, estas unidades geológicas 

deben tener una cierta homogeneidad 

en su litología y por tanto en la 

densidad de sus sedimentos. La 

densidad media de cada unidad 

geológica debe ser diferente a la de las 

unidades adyacentes, ya que si no 

existe contraste de densidades no se 

generaría anomalía.

En la modelización se 

incorporan datos geológicos de 

superficie, columnas litológicas de 

sondeos y los principales límites entre 

unidades determinadas a partir de los 

perfiles sísmicos en tierra. Los 

restantes límites entre unidades 

geológicas, no conocidos, se obtienen 

durante la modelización gravimétrica. 

La interpretación conjunta de todos 

estos datos en la modelización 

gravimétrica permite una mejor determinación de la geometría de los cuerpos 

geológicos.

Las unidades geológicas consideradas para la modelización gravimétrica se 

presentan en la tabla 5.5. La densidad media de cada unidad se ha elegido a partir de la 

litología predominante en cada unidad. Diversos autores han establecido intervalos de 

valores de densidad para diferentes litologías (Robinson y Çoruh, 1988; Telford et al.,

1990). Como punto de partida en la modelización se aplican valores de densidad 

comprendidos en estos intervalos en función de la litología característica de cada 

Figura 5.41. Bloques diagrama de las anomalías de 
Bouguer, regional y residual en el Campo de Dalías. 
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unidad. Posteriormente, durante el proceso de modelización, se  precisa  el valor de 

densidad que mejor se ajuste al modelo. 

Los datos de sondeos profundos en el área septentrional del Campo de Dalías 

indican la presencia de calizas y dolomías principalmente. Análisis de densidad en 

muestras de rocas calizas en las minas de Alquife del Complejo Nevado-Filábride 

(IGME, 1973) proporcionan valores medios de 2.7 g/cm3. Dado que no se disponen de 

más datos y a pesar de que son de otro Complejo metamórfico, se ha considerado este 

valor de densidad para la modelización del basamento.

Litología Edad
Densidad

(g/cm3)

Agua de mar 1.03

Gravas, arenas y arcillas Cuaternario (abanicos aluviales) 2.00

Calcarenitas Plioceno inferior 2.35

Margas y limos Plioceno inferior-Mesiniense 2.25

Margas, yeso y conglomerados Mesiniense 2.00

Calcarenitas Tortoniense 2.40

Calizas, dolomías y filitas Permo-Triásico (basamento) 2.70

Tabla 5.5. Densidad (g/cm3) de las principales unidades geológicas utilizadas en la modelización 
gravimétrica.

La modelización de la anomalía residual en el Campo de Dalías muestra la 

presencia de un anticlinal y un sinclinal de dirección E-O, al igual que los perfiles 

sísmicos. Estas estructuras generan unas anomalías con máximos relativos y mínimos 

que corresponden a las charnelas del anticlinal y el sinclinal respectivamente. La 

diferencia entre los máximos y mínimos alcanza valores de hasta 8 mGal (figura 5.42). 

La representación en planta de la anomalía residual, permite establecer la posición de 

las charnelas de los pliegues con orientación OSO-ENE. No obstante, se observa una 

cierta discontinuidad en el desarrollo lateral de los máximos relativos correspondientes 

a la charnela del anticlinal. En el extremo sureste del Campo de Dalías, en la población 

de Roquetas de Mar, la anomalía residual positiva está desplazada al sur. No existe 

ninguna falla en superficie que explique este desplazamiento, por lo que el 

desplazamiento de la anomalía se interpreta como la existencia de un relevo en el 

conjunto de pliegues (figura 5.43). 

Los modelos gravimétricos muestran que los sedimentos miocenos están 

afectados por el plegamiento. Los espesores de sedimentos miocenos en la charnela de 

los anticlinales son más reducidos que en los sinclinales. La potencia de esta unidad 

alcanza 350 m en el sinclinal del perfil AL-03. En algunos perfiles sísmicos de
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Anom. residual observada Anom. residual modelizada

Gravas, arenas y arcillas (Cuaternario) d=2.0 g/cm3

Calcarenitas (Plioceno inferior) d=2.35 g/cm3

Margas y limos (Mesin. - Plioc. inferior) d=2.25 g/cm3

Margas, yesos y congl. (Mesiniense) d=2.0 g/cm3

Calcarenitas (Tort.sup.-mes.inf.) d=2.40 g/cm3

Calizas y filitas (Basamento) d=2.70 g/cm3

Figura 5.42. Modelos gravimétricos de la anomalía residual en el Campo de Dalías. Los perfiles están 
localizados en la figura 5.40). Exageración vertical  . 
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dirección N-S (AL-05 y AL-06), la continuación de los reflectores miocenos en el 

flanco sur del anticlinal no es clara, debido a la presencia de reflectores de fuerte 

amplitud a distintas profundidades que podrían interpretarse como pertenecientes a la 

unidad sísmica III miocena. Los modelos gravimétricos completan la posición de los 

reflectores miocenos a mayor profundidad.

Para un buen ajuste en el modelo de la anomalía negativa central del Campo de 

Dalías ha sido necesario incluir un cuerpo geológico de baja densidad en el núcleo del 

sinclinal. La presencia de sondeos en el sector central que cortan yesos, margas y 

conglomerados de edad mesiniense, permite deducir la existencia de un cuerpo de yesos 

de baja densidad con potencias de hasta 100 m en este sector. Los modelos 

gravimétricos muestran que esta unidad está restringida en el sinclinal y en la mitad 

oeste del Campo de Dalías, y no se desarrolla ni al norte ni al sur. Este hecho parece 

indicar que la sedimentación mesiniense estuvo condicionada por la formación de 

surcos subsidentes asociados a sinformas de dirección E-W, como sugieren Rodríguez-

Fernández y Martín-Penela (1993). 

Figura 5.43. Esquema tectónico del Campo de Dalías obtenido a partir de la interpretación de la anomalía 
residual (mGal) y de los modelos gravimétricos.

Los sedimentos pliocenos se han agrupado en dos unidades, la unidad inferior 

correspondiente a limos y margas de edad Plioceno inferior y la unidad superior 

formada por calcarenitas de edad Plioceno inferior. La unidad inferior pliocena muestra 

al igual que en los perfiles sísmicos su mayor potencia en el núcleo del sinclinal y una 

disminución progresiva del espesor hacia el norte y el sur, es decir, en dirección al 

anticlinal meridional y a la Sierra de Gádor. Las potencias máximas de la unidad 
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inferior alcanzan 500 m de espesor, mientras que los espesores mínimos son de 100 m. 

La unidad superior formada por calcarenitas mantiene un espesor más constante de unos 

80 m. 

Se han incluido en los modelos gravimétricos los sedimentos de edad cuaternaria 

correspondientes a los abanicos aluviales situados en el área norte del Campo de Dalías. 

Sin embargo, no se han considerado los sedimentos cuaternarios en el borde sur del 

Campo de Dalías,  ya que su espesor es muy reducido, solo tiene unos pocos metros y 

no generan variaciones apreciables en la anomalía gravimétrica del modelo.

Las principales fallas cuaternarias del Campo de Dalías generalmente no 

producen anomalías gravimétricas intensas debido al poco salto que tienen. 

Únicamente, la falla Loma del Viento muestra un efecto sobre el perfil de anomalía 

gravimétrica (perfiles Aguilas y FLV), que indica un hundimiento del bloque techo 

hacia el NE, con un desplazamiento de unas decenas de metros. Cuando el basamento se 

encuentra próximo a superficie, la anomalía generada por el contraste de densidad entre 

el bloque de techo y de muro es más intensa, por lo que podemos observar mejor el 

efecto de las fallas en el perfil gravimétrico. 

Por todo ello, los modelos gravimétricos, muestran que la estructura profunda 

del Campo de Dalías está determinada por pliegues muy abiertos en relevo, de dirección 

media ENE-OSO, de tamaño kilométrico y que están afectados localmente por algunas 

de las fallas de pequeño salto que se observan en superficie. 

5.4  ESTRUCTURA DE LA COBERTERA NEÓGENA Y 

CUATERNARIA DEL CAMPO DE NÍJAR 

A continuación se describen las estructuras reconocidas en el Campo de Níjar a 

partir de observaciones de campo y de la interpretación de métodos geofísicos como la 

gravimetría y la magnetometría. Esta región, que ya ha sido el objeto de numerosas 

investigaciones previas, ha sido incluida en esta tesis doctoral de forma complementaria 

para permitir una comparación con las estructuras del Campo de Dalías. 

5.4.1. OBSERVACIONES GEOLÓGICAS DE SUPERFICIE 

5.4.1.1  Pliegues 

Además de la gran antiforma que constituye Sierra Alhamilla, los sedimentos 

neógenos depositados en las cuencas limítrofes con este relieve montañoso están 
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igualmente deformados por sucesiones de pliegues de menores dimensiones. 

Weijermars et al. (1985) y Sanz de Galdeano (1989) han descrito pliegues que 

deforman a los sedimentos de edad Tortoniense superior-Mesiniense inferior en el borde 

meridional de la Cuenca de Sorbas. Estos pliegues tienen ejes de direcciones variables 

N70-90ºE con longitudes de onda media de 1500 m y amplitudes en torno a 150 m 

(figura 5.44). La formación de estos pliegues y del pliegue mayor de Sierra Alhamilla, 

según Weijermars et al. (1985), comenzó a los 7 m.a (tortoniense superior) tal y como 

indica la presencia  de sedimentos plegados del Tortoniense superior-Mesiniense 

inferior sobre los que se encuentran discordantes y sin plegar sedimentos mesinienses. 

Sin embargo, los sedimentos de edad Mesiniense también se encuentran plegados pero 

de forma menos intensa, por lo que Weijermars et al. (1985) propone una etapa de 

levantamiento de menor intensidad durante el mesiniense, como lo atestiguan la 

presencia de arrecifes de edad mesiniense inferior en el área cercana a Sierra Alhamilla 

con altitudes actuales

Sierra Alhamilla
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Sierra de 

Gádor
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Figura 5.44. Esquema geológico donde se muestran los principales pliegues que deforman a los 

sedimentos de edad Mioceno superior y Plioceno. Cortes geológicos modificados de Weijermars et al.

(1985).
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entre los 400 y 750 metros sobre el nivel del mar. Por lo tanto, el plegamiento de Sierra 

de Alhamilla continuó durante el Mesiniense inferior con el desplazamiento de la 

paleocosta centrífugamente a partir del eje de Sierra Alhamilla (Braga et al., 2003).

pliegues tienen una orientación N70ºE y una 

inclinación pequeña de los ejes hacia el 

oeste, similar a los pliegues miocenos 

descritos en el párrafo anterior. La medida 

de la orientación de la estratificación de 

sedimentos neógenos en el noroeste de la 

cuenca de Níjar muestra la presencia de 

pliegues con esta orientación (figura 5.45) 

que se relacionan con una deformación 

transpresiva en la Falla de Carboneras de 

salto en dirección. En el borde meridional y 

suroeste de Sierra Alhamilla, también se 

reconocen pliegues anticlinales y sinclinales 

que deforman a margas arenosas y 

conglomerados pliocenos. Los pliegues en 

materiales pliocenos son más abiertos, 

simétricos y  con buzamientos de los flancos 

variables entre 10º y 20º,  menores que los pliegues que se observan en rocas miocenas 

(figura 5.46). Tienen longitudes de onda y amplitudes de 1800m y 300m 

respectivamente. En este sector meridional, la orientación de los pliegues es variable 

entre N98ºE y N115ºE, adaptándose la dirección de los ejes al cierre periclinal de la 

antiforma mayor que constituye Sierra Alhamilla. La cuenca de Almería y el Campo de 

Níjar no muestran deformaciones por  plegamiento al sur del sector afectado por estos 

pliegues, y la estratificación en los sedimentos pliocenos buza monoclinalmente hacia el 

sur.

En el bloque sureste de la zona de falla de Carboneras se observa localmente que 

los sedimentos tortonienses y mesinienses tienen una estratificación subvertical y en 

algunos casos invertida, tal y como ocurre en el borde SE de La Serrata (figura 5.47). 

Esta verticalidad de la estratificación ha sido interpretada por Montenat y Ott d’Estevou 

No obstante, en el extremo sureste de Sierra Alhamilla, en el entorno de la Falla 

de Carboneras, Huibregtse et al. (1998) reconocen anticlinales y sinclinales que 

deforman sedimentos más jóvenes de edad Plioceno inferior. Por lo tanto estos pliegues 

serán posteriores a esta edad. Sedimentos aluviales cuaternarios no plegados y con 

buzamientos hacia el sur están discordantes sobre los sedimentos de edad pliocena, por 

lo que estos pliegues se formaron entre el Plioceno inferior y el cuaternario. Estos

Figura 5.45. Diagrama estereográfico de los 
polos de la estratificación de sedimentos 
neógenos en el área noreste del Campo de Níjar. 
En gris se indica el polo del eje de los pliegues.
(Tomado de Huigbergtse et al., 1989).
Proyección estereográfica, hemisferio inferior. 
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(1990) como consecuencia del desarrollo de un sinclinal generado en un movimiento 

transpresivo. Los planos de estratificación verticalizados de los sedimentos mesinienses 

muestran de forma sistemática estrias subverticales, que pueden estar relacionadas con 

un plegamiento por deslizamiento flexural entre los estratos (figura 5.47). Montenat y 

Ott d’Estevou  (1990) proponen un modelo de evolución de paleoesfuerzos en la Falla 

de Carboneras en el que se produjo un cambio en la dirección de compresión NO-SE en 

el Tortoniense superior a N-S en el Mesiniense superior que permitió la actividad de la 

falla. Las características de esta falla se detallarán más adelante en los siguientes 

apartados.

Figura 5.46. A: Fotografía panorámica de un pliegue abierto que deforma conglomerados y arenas de 
edad pliocena en el extremo suroeste de Sierra Alhamilla. B: Fotografía panorámica de un pliegue abierto 
en el extremo suroeste de Sierra Alhamilla que deforma a margas y arenas de edad plioceno inferior y en 
que se superponen discordantes sedimentos aluviales cuaternarios. 

Figura 5.47. Pliegue desarrollado en el borde SE de la Zona de la Serrata de Níjar. A) Situación en figura 
5.44. B) Estrías desarrolladas durante la formación del pliegue por deslizamiento flexural. 
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5.4.1.2  Diaclasas 

Se han analizado en detalle las diaclasas y fracturas que se reconocen en el 

Campo de Níjar, de forma análoga al estudio realizado en el Campo de Dalías. Para ello 

se han medido un total de 18 estaciones de diaclasas que afectan a las rocas neógenas y 

cuaternarias del área (figura 5.48). Las medidas de la orientación de las diaclasas en 

cortes verticales y en planta permiten determinar la existencia de grupos de diaclasas 

sistemáticas verticales agrupadas en diferentes juegos.

La asignación de un intervalo de edad de formación para los diferentes juegos de 

diaclasas observados se puede estimar mediante los mismos criterios utilizados en el 

Campo de Dalías. En este sentido, y a pesar de que las deformaciones frágiles tienen un 

carácter heterogéneo, si un juego de diaclasas que se observa en rocas más antiguas y no 

se reconoce en rocas más modernas, probablemente indicará que estas diaclasas se 

formaron en un intervalo de tiempo comprendido entre la edad de la roca antigua y la 

edad de la roca moderna. 

Figura 5.48. Diagramas de rosa de los vientos de las estaciones de diaclasas reconocidas en el Campo de
Níjar. El número de estación y de datos utilizados se indica en cada diagrama. 

Se han estudiado ocho afloramientos de diaclasas en sedimentos de edad 

cuaternaria (figura 5.48). Las diaclasas observadas son generalmente subverticales, por 

lo que se puede analizar su orientación preferente mediante diagramas en rosa de los 

vientos. En la mayor parte de las estaciones de medida se reconoce un juego de 

diaclasas principal con una orientación NNO-SSE de carácter tensional (estaciones 22, 
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29 y 34) y en algunos casos existe un juego perpendicular al anterior (estaciones 27 y 

34). Sin embargo, en otras estaciones cercanas al entorno de la Falla de Carboneras, el 

juego de diaclasas principal tiene una orientación NE-SO similar a la falla (estaciones 

30 y 33). 

Estación X  (U.T.M.) Y (U.T.M.) nº de diaclasas Litología/Edad

21 549378 4088784 21 Calcarenitas y limos / Mesiniense 

22 551252 4088664 12 Conglomerados / Cuaternario

23 563530 4085574 13 Calcarenitas / Plioceno

24 561730 4083989 20 Margas limosas / Plioceno 

25 562044 4083698 22 Conglomerados / Cuaternario

26 562433 4080255 29 Margas limosas / Plioceno 

27 563885 4075225 14 Terraza marina / Cuaternario 

28 563794 4086139 20 Margas limosas / Plioceno 

29 569345 4080312 22 Caliche / Cuaternario

30 566297 4077550 26 Conglomerados / Cuaternario

31 570890 4079830 61 Conglom. y arenas / Cuaternario 

32 572682 4079440 13 Calcarenitas / Plioceno

33 567372 4075126 19 Terraza marina / Cuaternario 

34 566435 4072600 43 Terraza marina / Cuaternario 

35 587734 4089314 21 Margas / Mesiniense 

36 594484 4089059 18 Calcisilitas / Mesiniense 

37 593334 4086702 10 Calcarenitas / Mesiniense

38 597294 4089412 18 Calizas / Mesiniense 

Tabla 5.6. Estaciones de medida de diaclasas en diferentes sectores del Campo de Níjar. Se indica la 
litología y edad de los materiales en los que se han reconocido las diaclasas. 

Los sedimentos de edad pliocena también tienen juegos principales de 

orientación NNO-SSE (estación 26 y 31), aunque es más frecuente la existencia de un 

sistema formado por dos juegos conjugados con ángulos medios de 55º, que 

corresponderían a sistemas de diaclasas de cizalla (estaciones 23 y 24). En algunas 

estaciones también es posible observar la existencia de todas las orientaciones 

intermedias entre los dos juegos, conformando un joint spectrum (estación 31). En el 

área suroeste de la Falla de Carboneras, denominada subcuenca de Barranquete por 

Boorsma (1992), existe un juego principal con una orientación NE-SO similar a la zona 

de falla (estación 32). En esta zona Boorsma (1992) describió numerosas fallas de salto 

en dirección sinistras con orientación NE-SO que afectaban a sedimentos de edad 

pliocena. La observación de campo de estas estructuras indica que corresponden a 

fracturas muy penetrativas en las que por lo general no se produce deslizamiento, por lo 

que corresponden en su mayor parte a diaclasas tensionales de orientación NE-SO. No 
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obstante, algunas de estas fracturas muestran un pequeño desplazamiento de longitud 

centimétrica y carácter normal. 

Es frecuente observar el crecimiento mineral de fibras de yeso en las diaclasas. 

La orientación subperpendicular de las fibras con respecto a las superficies de las 

diaclasas, indica el carácter tensional de estas fracturas (figura 5.49c). El mineral de 

yeso precipitado en los sedimentos margosos-limosos de edad pliocena proviene de la 

disolución de capas yesíferas masivas de los sedimentos mesinienses infrayacentes y 

posterior precipitación. 

La ausencia de sistemas conjugados de cizalla e híbridos de cizalla y tensión en 

los sedimentos cuaternarios, indica que estos sistemas de diaclasas caracterizados por 

un carácter compresivo subhorizontal de dirección NNO-SSE se producen en el 

Plioceno y posiblemente el Pleistoceno. 

Los sedimentos de edad mesiniense están deformados por sistemas de diaclasas 

similares a los reconocidos en sedimentos más jóvenes. Se reconocen juegos de 

diaclasas tensionales de dirección NO-SE (estación 36), sistemas híbridos de tensión y 

cizalla con orientación media NNO-SSE (estaciones 35 y 38) y sistemas de cizalla con 

ángulos entre los dos juegos de 60º y orientaciones variables. Los juegos de diaclasas 
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Figura 5.49. Ejemplos de diaclasas en el Campo de Níjar. A) Diaclasas tensionales en calcisilitas blancas
mesinienses cercanas a la población de Agua Amarga, B) Diaclasas híbridas de tensión y cizalla 
desarrolladas en calcarenitas pliocenas, C) Crecimiento de fibras de yeso en diaclasas abiertas tensionales 
desarrolladas en limos y arenas pliocenas, D) Diaclasa de tensión desarrollada en sedimentos aluviales 
cuaternarios.
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con orientación NE-SO no sólo se encuentran en el entorno de la Falla de Carboneras, 

sino también en la Cuenca de Almería-Níjar. 

5.4.1.3  Fallas 

En este apartado se describen las fallas que se han reconocido en todo el Campo 

de Níjar y subcuencas interiores (figura 5.50). No obstante se describirán por separado 

las fallas observadas en la Cuenca de Almería-Níjar y en la Cuenca de Carboneras de 

aquellas otras reconocidas en la Zona de Falla de Carboneras debido a las diferencias en 

la cinemática de las fallas  en ambos sectores para diferentes periodos geológicos. 

Almería
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La Serra
ta
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GÁDOR
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Amoladeras

Figura 5.50. Esquema geológico del Campo de Níjar donde se muestran las principales fallas de la región. 

Cuenca de Almería-Níjar y Cuenca de Carboneras 

A continuación se detallan las características de los distintos grupos de fallas en 

un orden cronológico; de mayor a menor edad.

En el borde occidental de Sierra Alhamilla, existen numerosas fallas normales de 

dirección N150-160ºE  y buzamientos generalmente hacia el SO de 60º que deforman 

los sedimentos de edad Tortoniense superior de la Cuenca de Tabernas y Almería. 

Estas fallas formaron un surco profundo de dirección NO-SE que se rellenó con un 

importante sistema turbidítico. El surco profundo correspondía a un semigraben situado 
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entre Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla con su depocentro situado en el borde oeste de 

Sierra Alhamilla (Montenat y Ott d’Estevou, 1990). En el borde meridional de Sierra 

Alhamilla, al SO de la población de Níjar, también se observan fallas normales de 

dirección N150-160ºE que desarrollan pequeñas fosas tectónicas que cortan a 

conglomerados de edad tortoniense superior y que están  en algunos casos fosilizadas 

por sedimentos mesinienses (Montenat y Ott d’Estevou , 1990). Estas fallas normales 

tienen en ocasiones juegos de estrías de salto en dirección dextras superpuestas a las 

estrías normales previas.

En la Cuenca de Carboneras, también se reconocen fallas normales de dirección 

NO-SE (Brachert et al., 2002 y Krautworst et al., 2003). Estas fallas situadas al este de 

la Zona de Falla de Carboneras deforman sedimentos de edad Tortoniense superior-

Mesiniense inferior y forman semifosas que hunden generalmente el bloque NE y que 

en algunos casos están fosilizados por sedimentos de edad Mesiniense. 

Las fallas reconocidas en el Campo de Níjar que afectan a los sedimentos de 

edad Mesiniense se encuentran en el borde sur y suroeste de Sierra Alhamilla. Estas 

fallas ponen en contacto las rocas metamórficas del Complejo Alpujárride con los 

sedimentos mesinienses. Las fallas tienen buzamientos subverticales y orientaciones 

variables entre NE-SO y NO-SE con una cinemática clara de salto en dirección. Las 

fallas con orientación NE-SO tienen un desplazamiento sinistro, mientras que las fallas 

de orientación NO-SE tienen un desplazamiento dextro. 

Las fallas reconocidas en la 

Cuenca Almería-Níjar, que 

deforman a sedimentos pliocenos y 

cuaternarios tienen principalmente 

una dirección NO-SE con unos 

buzamientos medios de 60º. Las 

fallas buzan principalmente hacia el 

SO y tienen un desplazamiento 

normal de orden métrico en la 

mayor parte de los casos. Existen 

evidencias del funcionamiento 

sinsedimentario de estas fallas 

durante el Plioceno, con la 

presencia de abanicos de capas en 

el bloque hundido. En algún caso 

aislado se observan fallas de 

dirección NO-SE con 

desplazamientos horizontales 

Zona de Falla de Carboneras

Fallas de salto en dirección que
afectan a sedimentos Pliocenos 
y Pleistocenos

Fallas normales Pliocenas (          ) 
y Cuaternarias (         ) que afectan
a sedimentos pliocenos ycuaternarios

Campo de Níjar

Fallas normales que afectan
a sedimentos pliocenos y 
cuaternarios

Fallas de salto en dirección que
afectan a sedimentos mesinienses

Figura 5.51. Diagramas estereográficos de las fallas. 
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dextros que deforman los sedimentos pliocenos más bajos en la secuencia estratigráfica. 

Por otra parte, las fallas que afectan a los sedimentos de edad cuaternaria tienen la 

misma orientación NO-SE que las fallas pliocenas y muestran igualmente evidencias de 

desplazamientos normales sinsedimentarios, con el desarrollo de pliegues roll-over en 

sedimentos aluviales recientes. Los saltos de estas fallas son de pequeña magnitud y 

tienen desplazamientos verticales de orden métrico.

Figura 5.52: Ejemplos de fallas reconocidas en el Campo de Níjar. A) Falla en el borde meridional de 
Sierra Alhamilla de edad mesiniense con orientación NO-SE y salto en dirección dextro. B) Falla de salto 
en dirección pleistocena y dirección NE-SO en el borde NO de la Serrata, en la que se reconocen estrías 
con salto sinistro. C) Corte en cantera cercana a la población de Carboneras donde se aprecian fallas 
sinsedimentarias normales pliocenas de dirección NO-SE con hundimiento generalizado de los bloques 
hacia el NE. D) Falla normal cuaternaria de dirección NO-SE en un talud de la autovía Almería-Níjar. F) 
Fallas sinsedimentarias cuaternarias de dirección NO-SE en el Campo de Níjar. 
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En la cuenca de Carboneras, situada al este de la Zona de Falla de Carboneras, se 

reconocen fallas normales de dirección NO-SE y buzamiento sistemático hacia el NE. 

Estas fallas han funcionado sincrónicamente al deposito de sedimentos marinos de edad 

pliocena, como muestra la formación de abanicos de capas en fallas lístricas (figura 

5.52c).

Zona de Falla de Carboneras (ZFC) 

La falla de mayor importancia en el Campo de Níjar tanto por sus dimensiones 

como por la deformación que produce en los sedimentos del entorno corresponde a la 

Zona de Falla de Carboneras (ZFC). La ZFC tiene una orientación media N50ºE y una 

longitud de 40 km con una anchura variable entre 1,4 y 2,5 km. La mayor parte de los 

investigadores han considerado esta falla con salto en dirección sinistro. Esta gran falla 

se extiende hacia el norte por Sierra Cabrera y al sur hacia la Bahía de Almería (figura 

5.50), aunque se ha descrito su continuación en el mar a partir de datos geofísicos 

(apartado 5.5). La ZFC forma parte de la denominada Trans-Alboran Shear Zone 

(Larouziére et al., 1988) que se extiende desde el SE de la Cordillera Bética hasta el NE 

de la Cordillera Rifeña en Marruecos, cruzando toda la Cuenca del Mar de Alborán con 

una longitud de cientos de kilómetros.

Bousquet y Montenat (1974) consideran que la ZFC es una falla de salto en 

dirección sinistra que funcionó principalmente en el Mioceno superior. Los sedimentos 

miocenos (desde el Burdigaliense superior hasta el Mesiniense), junto con rocas 

pertenecientes al basamento de las Zonas Internas, afloran en la zona de falla en láminas 

o bandas tectónicas intensamente deformadas (Van de Poel, 1991). La estructura interna 

de esta falla de salto en dirección está compuesta por numerosos segmentos paralelos y 

subverticales de dirección NE-SO que se unen para formar una compleja red 

anastomosada. Las fallas individuales desarrollan rocas de falla de unos pocos metros 

de espesor y cientos de metros de longitud (Hall 1986 y Rutter et al., 1986) que en 

algunos casos alcanzan cientos de metros de potencia. Keller et al. (1995) describe a la 

ZFC como un sistema compuesto por fallas de salto en dirección de primer orden NE-

SO junto con fallas de segundo orden de dirección E-O. Las fallas de segundo orden 

corresponden en su mayoría a fallas de tipo P-shears con componente inversa que 

conectan con las de primer orden. Las fallas interconectadas dejan en el interior bloques 

o lentejones de diferente escala relativamente no deformados. La zona de falla está 

compuesta por numerosas betas de harina de falla rica en filosilicatos que engloba a 

lentejones de protolitos de tamaño variable (Faulkner et al., 2003). También se observan 

pliegues de orientación OSO-ENE con disposición en echelon formando pares de 

antiformas y sinformas relacionadas con el movimiento de salto en dirección sinistro 

(Keller et al., 1995). 
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La Serrata de Níjar es una elevación montañosa situada dentro de la ZFC y está 

limitada por dos fallas paralelas de dirección NE-SO (figura 5.50). La Serrata tiene 

entre 1 y 2 km de anchura y una longitud de 14 km. Está formada principalmente por 

rocas volcánicas miocenas y sedimentos del Mioceno superior y Plioceno. Montenat y 

Ott d’Estevou  (1990) consideran que la Serrata corresponde a un surco donde se 

depositaron rocas volcánicas, sedimentos de aguas profundas y flujos gravitacionales 

que sufrieron una fuerte estructuración sinsedimentaria durante el  movimiento de 

desgarre de la falla. 

Existen evidencias del funcionamiento de la ZFC en diversos periodos 

geológicos. Algunos autores proponen un primer funcionamiento de la falla durante el 

Mioceno medio (Keller et al., 1995 y Scotney et al., 2000). Se reconoce en un sector 

cercano a la población de Carboneras rocas volcánicas de 11 M.a. (límite inferior del 

Tortoniense) datadas mediante Ar40/Ar39 que se encuentran discordantes sobre una 

secuencia de rocas del Complejo Maláguide y tufitas datadas en 21 M.a. (Aquitaniense 

superior). La serie estratigráfica del Complejo Maláguide junto a las rocas volcánicas 

están verticalizadas y deformadas por la ZFC mientras que las rocas volcánicas 

suprayacentes y discordantes de 11 M.a. no muestran una deformación importante, por 

lo que Scotney et al. (2000) propone que el movimiento de la falla se produjo entre los 

21 y los 11 M.a. Montenat y Ott d’Estevou  (1995) también describen la presencia de 

estratos de rocas tortonienses discordantes sobre rocas de falla desarrolladas sobre el 

basamento metamórfico en el entorno de la ZFC. No obstante las fallas que afectan a 

rocas volcánicas del Mioceno medio y a rocas del basamento metamórfico en el entorno 

de la ZFC, pueden pertenecer a los sistemas antiguos de fallas similares a los ya 

descritos en el apartado correspondiente a la deformación del basamento y que están 

relacionados con otras etapas de fuerte estructuración tectónica en las Béticas. 

Sin embargo, durante el Mioceno superior se produce el movimiento de salto en 

dirección sinistro más evidente en la ZFC. Las rocas volcánicas del mioceno superior y 

los sedimentos tortonienses y fundamentalmente mesinienses que afloran ampliamente 

en la ZFC muestran deformaciones intensas por una tectónica de salto en dirección 

sinistra. El desplazamiento horizontal estimado desde el Tortoniense superior es de unos 

18 km (Montenat y Ott d’Estevou, 1990). Otras estimaciones del desplazamiento 

producido en esta falla desde el Mioceno medio a la actualidad oscilan entre los 30 y 40 

km a partir de observaciones de desplazamientos de afloramientos volcánicos y 

formaciones sedimentarias en cada bloque de la falla (Hall, 1983; Rutter et al., 1986; 

Weijermars, 1987), si bien es difícil establecer un cálculo preciso.

Durante el Plioceno y Pleistoceno, el movimiento de la ZFC fue 

considerablemente menor. Por lo general, los sedimentos posteriores al Mesiniense 

aparecen discordantes y sin deformar sobre la ZFC, como por ejemplo en el área del 
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Argamasón y la Majada del Curica. La existencia de fallas pliocenas sinsedimentarias 

junto con la presencia de sedimentos aluviales de edad holocena discordantes sobre 

estas fallas, permite establecer una diferenciación entre las fallas que afectan a los 

sedimentos pliocenos y pleistocenos y aquellas más recientes que afectan a los 

sedimentos holocenos.

En el Plioceno y el Pleistoceno se desarrollan fallas frágiles con orientaciones 

predominantes N30ºE en el entorno de la ZFC. Estas fallas tienen un desplazamiento 

sinistro de magnitud métrica. También se encuentran fallas de dirección NO-SE y 

desplazamiento dextro. Son escasos los lugares donde se pueden observar fallas de salto 

en dirección de edad inequívocamente post-mesiniense. Sin embargo, en el sector SO de 

La Serrata se reconocen algunas fallas de orientación media N30-40ºE que afectan hasta 

los sedimentos de edad pleistocena con un salto en dirección sinistro de pequeña 

magnitud. Por ejemplo, en el paraje conocido como El Hacho (Fig. 5.8) (x: 572.500, y: 

4.079.500) se aprecian conglomerados con matriz limo arenosa de color rojizo 

correspondientes a abanicos aluviales de edad pleistocena en contacto con arenas gris-

amarillentas de edad pliocena mediante una falla de salto en dirección N45ºE de salto 

sinistro. La roca de falla de carácter frágil tiene un espesor de 1 metro y un buzamiento 

subvertical. La zona de falla está formada por numerosos planos que se entrelazan 

formando una disposición romboidal o lenticular que deja en el interior protolitos de 

sedimentos menos triturados. En el bloque suroeste de esta falla, compuesto por 

sedimentos pliocenos, se desarrollan fracturas con una orientación N170ºE de tipo 

Riedel y a veces de carácter tensional rellenas por fibras de yeso. También se 

desarrollan en el bloque SE de esta falla, dentro del relieve de La Serrata, pliegues 

anticlinales que afectan a sedimentos pliocenos de dirección N80ºE relacionados 

posiblemente con una compresión NNO-SSE. Todas estas evidencias indican que el 

movimiento sinistro de la ZFC se produjo la menos hasta el Pleistoceno en sectores 

concretos. En el estereograma de la figura 5.51, se representan todas aquellas fallas de 

salto en dirección del sector SO de la ZFC que deforman sedimentos pliocenos y 

pleistocenos.

Una de las características geomorfológicas más interesantes ponen de manifiesto 

la naturaleza transcurrente de la ZFC en el borde NO de La Serrata, es la geometría de 

la red de drenaje con morfologías en bayoneta que indican un desplazamiento de 80 a 

100 m sinistro de la red de drenaje (Chapelle, 1988 y Bell et al., 1997). Es importante 

resaltar que en el borde sureste de La Serrata no se desarrollan estas morfologías en la 

red de drenaje.

Síntesis de las estructuras reconocidas en el Campo de Níjar-Cuenca de 

Carboneras y en la Zona de Falla de Carboneras 
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Durante el Tortoniense se han reconocido únicamente fallas normales que 

indican una extensión SO-NE. En general las estructuras tectónicas observadas en este 

sector son compatibles con una compresión NNO-SSE y una extensión perpendicular 

desde el Mesiniense hasta la actualidad. Durante el periodo comprendido entre el 

Mesiniense y el Pleistoceno medio las estructuras responden a una fuerte compresión 

NNO-SSE con el desarrollo de pliegues y fallas de salto en dirección y una extensión 

perpendicular que genera diaclasas de tensión e híbridas. También se reconocen fuera 

de la ZFC fallas normales cuyo origen y funcionamiento se discutirá en posteriores 

capítulos. En el último periodo comprendido entre el Pleistoceno superior y Holoceno, 

las estructuras reconocidas en el campo indican una extensión general OSO-ENE con el 

desarrollo de fallas normales y diaclasas de tensión. Durante este último periodo, en la 

ZFC se desarrollan también fallas generalmente normales aunque a veces de desgarre y 

diaclasas de tensión con orientación NE-SO similar a la zona de falla. Este hecho puede 

ser debido a la existencia de zonas de fracturas previas en la ZFC que facilitan el 

desarrollo de fallas y diaclasas con estas orientaciones en un contexto extensivo en la 

corteza superior. 

5.4.2. Datos geofísicos, de subsuelo y geometría profunda 

5.4.2.1  Sondeos 

Se ha utilizado la base de datos de sondeos con columna litológica que el IGME 

dispone en el Campo de Níjar. En esta región, la densidad, la distribución espacial y la 

profundidad de los sondeos es menor que en el Campo de Dalías (figura 5.53). La base 

de datos tiene un total de 90 sondeos con columna litológica registrada. La escasa 

profundidad de la mayor parte de los sondeos no ha permitido realizar sistemáticamente 

mapas de isopacas e isobatas para cada unidad geológica, como se hizo en el Campo de 

Dalías. El valor medio de profundidad de los sondeos es de 160 metros, si bien,  algunos 

sondeos alcanzan profundidades mayores, de hasta 645 metros (figura 5.54). Los 

sondeos se localizan en su mayor parte en el sector central de la depresión neógena 

situada entre el SE de Sierra Alhamilla y el NE de La Serrata de Níjar y la ZFC (figura 

5.53).

Se pueden diferenciar las siguientes unidades litoestratigráficas a partir del 

estudio de las columnas litológicas: el basamento (rocas carbonatadas y filitas), 

sedimentos del Tortoniense (margas, areniscas y rocas volcánicas), sedimentos del 

Mesiniense (margas, calizas y yesos), sedimentos del Plioceno (margas-limos y 

calcarenitas) y sedimentos cuaternarios (limos arcillosos y arenosos y  depósitos 

aluviales). El análisis de las columnas de los sondeos muestra la existencia de un área 

de acumulación de sedimentos en la depresión de orientación NE-SO y situada entre 
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Sierra Alhamilla y la ZFC, como era de esperar a partir de los afloramientos de los 

sedimentos neógenos en la cartografía geológica. Los máximos espesores de sedimentos 

neógenos y cuaternarios se localizan en el área central de esta depresión y más 

concretamente entre las poblaciones de San Isidro y Campo Hermoso con espesores de 

600 m. Los espesores de sedimentos disminuyen progresivamente hacia el NE (en 

dirección a Sierra Cabrera) y aumentan hacia el SO. En los bordes NO y SE de la 

depresión, es decir, hacia Sierra Alhamilla y La Serrata respectivamente disminuye el 

espesor del relleno. 

Figura 5.53. Situación de sondeos con columna litológica conocida en el Campo de Níjar.

Algunos sondeos llegan a perforar todo el relleno sedimentario hasta el 

basamento que está formado en este sector por rocas pertenecientes al Complejo 

Alpujárride. Mientras que en el borde SE de Sierra Alhamilla los sondeos perforan unas 

decenas de metros de calizas y dolomías triásicas, en el área central y SE de esta cuenca 

el basamento está formado exclusivamente por filitas permotriásicas debido a que la 

formación carbonatada estaba erosionada cuando se produce la sedimentación.

Los sedimentos de edad tortoniense reconocidos en las columnas litológicas 

están formados fundamentalmente por margas grises azuladas e intercalaciones de
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Figura 5.54. Columnas litoestratigráficas de los sondeos de mayor profundidad en el Campo de Níjar. 
Leyenda: 1) Arcillas y conglomerados, 2) Limos, 3) Margas y limos, 4) Arenas [el punteado intercalado 
entre tramas de otras litologías indica la existencia de intercalaciones de arena] , 5) Calcarenitas y 
arenas, 6) Calizas y Dolomías (Triásico), 7) Filitas (Permo-triásico), 8) Rocas Volcánicas. 
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areniscas que aumentan hacia el techo. La unidad Tortoniense tiene potencias variables 

entre los 50 y 100m. También se han cortado en algunos sondeos rocas volcánicas 

atribuidas al Tortoniense con potencias superiores a los 40 metros, que indican la 

existencia del vulcanismo de Sierra de Gata bajo el relleno mesiniense, plioceno y 

cuaternario al NO de la ZFC. El reconocimiento de rocas volcánicas en sondeos 

aislados y rodeados por otros sondeos que cortan a sedimentos tortonienses, indican que 

las manifestaciones volcánicas son puntuales, posiblemente similares al afloramiento 

del cono volcánico del  Hoyazo de Níjar. 

Los sedimentos mesinienses perforados corresponden a alternancias de margas 

con niveles de silexitas y limolitas intercaladas entre gruesos bancos de yeso 

macrocristalino que tienen potencias comprendidas entre 30 y 50m. Hacia los bordes de 

la depresión los sondeos cortan calcarenitas, calizas bioclásticas y calizas arrecifales 

mesinienses. Las potencias medias y máximas del conjunto de la unidad mesiniense son 

de 65 y 145 m respectivamente, localizándose los máximos espesores en el sector 

central del la depresión en el sector cercano a Campo Hermoso donde el muro de la 

unidad se sitúa a -140 m.s.n.m. La distribución de los sondeos con máximas potencias 

se alinea según un eje de dirección NE-SO.

Los sedimentos pliocenos en este sector están formados generalmente hacia la

base por un paquete conglomerático de cantos de cuarzo y abundante macrofauna de 

decenas de metros de potencia. Sobre estos conglomerados frecuentemente se disponen 

margas arenosas y limosas sobre los que se depositan calcarenitas amarillentas de grano 

medio a grueso con espesores variables entre 20 y 80 metros. Las potencias medias y 

máximas de la unidad pliocena son de 60m y 220m respectivamente y por lo general 

aumentan hacia el SO. Además, el muro de la unidad se hace más profundo hacia el SO 

y progresivamente más somero a medida que nos acercamos a los bordes de Sierra 

Alhamilla y la ZFC. 

Los sedimentos cuaternarios perforados están compuestos principalmente por 

limos arcillosos y arenosos de color rojizo y marrón con niveles de gravas. En los 

metros más superficiales de la columna se encuentran sedimentos de ramblas, abanicos 

aluviales, glacis y derrubios de ladera. Las máximas potencias, con valores de hasta 120 

m y valores medios de 50 m, se sitúan en el área central de la depresión y determinan un 

depocentro con orientación NE-SO. La potencia de los sedimentos cuaternarios aumenta 

ligeramente hacia el NE. Mientras que en el sector SO los espesores son de 20 m, en el 

sector NE los espesores son de 100 m. También se reconocen depocentros locales que 

pueden estar relacionados con la presencia de fallas de posible dirección NO-SE, con 
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diferencias de potencias entre dos posibles bloques de falla de hasta 60 m que indicarían 

saltos de esta longitud. 

5.4.2.2  Gravimetría 

En el Campo de Níjar se ha realizado una campaña gravimétrica con un total de 

372 medidas en 7 perfiles que se sitúan a lo largo de 118 km de longitud. El espaciado 

medio entre medidas en cada perfil es de unos 300 m. Los perfiles gravimétricos están 

situados en la depresión localizada entre el borde sureste de Sierra Alhamilla y el área 

volcánica de Sierra de Gata (figura 5.55). Dos de los perfiles tienen una orientación NE-

SO aproximadamente paralelos a los límites de la depresión. Los cinco restantes tienen 

una orientación NO-SE perpendicular a la máxima elongación de la cuenca. 

Los resultados obtenidos mediante esta técnica geofísica se complementan con 

los datos magnéticos adquiridos simultáneamente con la campaña gravimétrica. La 

interpretación de la anomalía magnética, permite estimar la distribución y morfología de 

cuerpos de rocas volcánicas en el sector estudiado. También se ha utilizado la base de 

datos de sondeos para fijar puntualmente la posición de los contactos litológicos durante 

la modelización gravimétrica. 

Figura 5.55. Anomalía de Bouguer con corrección topográfica (d=2.67 g/cm3) en el Campo de Níjar. En 
la figura se muestra la posición de los puntos de medida de la gravedad y los perfiles gravimétricos que 
se han modelizado. 
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La anomalía de Bouguer con corrección topográfica muestra un incremento 

general del valor de anomalía hacia el sureste, desde valores de 12 mGal en el borde 

noroeste a valores de 38 mGal en el extremo SE (Figura 5.55). La anomalía de Bouguer 

muestra un área de mínimo relativo con una orientación NE-SO que coincide con la 

depresión situada entre Sierra Alhamilla y Sierra de Gata y máximos relativos locales 

relacionados con disminuciones locales de los espesores de sedimentos. 

El mapa gravimétrico de España 1:1.000.000 (I.G.N., 1976), muestra una 

tendencia regional que decrece hacia el NO, debido probablemente al engrosamiento de 

la corteza en la misma dirección, como ha sido descrito por diversos autores (IGN, 

1976; Casas y Carbó, 1990; Torné y Banda, 1992; Galindo-Zaldívar et al., 1997). Esta 

tendencia general permite obtener un mapa de anomalía regional de la región con un 

incremento medio del valor de la anomalía de unos 2.2 mGal/km hacia el SE.

Al sustraer la anomalía regional al valor de la anomalía de Bouguer, se obtiene 

un mapa de la anomalía residual. La variación de los valores de anomalía residual es 

debida únicamente al cambio en la potencia y las características litológicas del relleno 

sedimentario y en este sector, a la presencia de cuerpos volcánicos interestratificados en 

la parte más superficial de la corteza. 

La anomalía residual muestra valores negativos en la depresión del Campo de 

Níjar, debido al relleno de la cuenca con sedimentos de densidad menor que la 

considerada en el cálculo de la anomalía de Bouguer (2,67 g/cm3). La principal 

característica de esta anomalía en la región es la existencia de un mínimo con una 

geometría elongada de dirección NE-SO. Los valores más bajos (-20 mGal) se alcanzan 

en el eje central de la depresión del Campo de Níjar. Los valores máximos, próximos a 

0 mGal, se alcanzan  en el borde sureste de Sierra Alhamilla y en las rocas volcánicas 

de Sierra de Gata.

Litología Edad
Densidad

(g/cm3)

Gravas, arenas y arcillas (abanicos aluviales) Cuaternario 2.00

Margas y calcarenitas Plioceno 2.35

Margas, yesos Mesiniense 2.20

Rocas volcánicas Tortoniense 2.70-2.80

Calizas, dolomías y filitas (basamento) Permo-Triásico 2.70

Tabla 5.7. Densidad (g/cm3) de las principales unidades geológicas utilizadas en la modelización 
gravimétrica.

Para la modelización de la anomalía residual se han considerado unidades 

geológicas cuyos límites son reconocibles mediante los datos de sondeos y de la 

cartografía geológica existente. La densidad media de cada unidad geológica debe ser 
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diferente a la de las unidades adyacentes, ya que de no existir un contraste de 

densidades no se generaría anomalía.

Las unidades geológicas consideradas para la modelización gravimétrica se 

presentan en la tabla 5.7. La densidad media de cada unidad se ha elegido a partir de la 

litología predominante. Al igual que en el Campo de Dalías los valores de densidad 

utilizados para las distintas unidades geológicas corresponden a intervalos de densidad 

comunes definidos para distintas litologías (Manger, 1966, Robinson y Çoruh, 1988, 

Telford et al., 1990), que posteriormente son precisados durante el proceso de 

modelización.

Los datos de sondeos 

muestran que el basamento está 

formado por calizas, dolomías y 

filitas en la parte NO y rocas 

volcánicas hacia el SE que 

también pueden estar 

intercaladas. Al igual que en el 

Campo de Dalías, se ha 

considerado un valor de densidad 

de 2,7 g/cm3 para la 

modelización del basamento. La 

densidad considerada para las 

rocas volcánicas tortonienses es 

de 2,7 g/cm3, aunque en 

ocasiones durante la 

modelización se le ha asignado 

un valor de 2,8 g/cm3 para 

mejorar el ajuste. Por otra parte, 

en el relleno sedimentario se han 

distinguido tres unidades 

geológicas. La unidad inferior 

consiste principalmente en 

margas y yesos depositados 

durante el Mioceno superior con 

una densidad asignada de 2,2 

g/cm3. Existen además capas 

interestratificadas de rocas volcánicas entre los sedimentos miocenos reconocidas en los 

sondeos con una densidad de  2.7 g/cm3. La unidad intermedia está formada por 

sedimentos pliocenos discordantes sobre los sedimentos miocenos formada por margas 

Figura 5.56. Bloques diagrama de las anomalías de Bouguer, 
regional y residual en el Campo de Dalías. 
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y calcarenitas con una densidad asignada de 2,35 g/cm3. La unidad superior consiste en 

sedimentos continentales poco consolidados de edad cuaternaria con una densidad 

asignada de 2,0 g/cm3.

Los modelos gravimétricos muestran que el espesor del relleno neógeno y 

cuaternario es variable a lo largo del área estudiada. Los máximos espesores de 

sedimentos se identifican en el sector suroeste con potencias variables entre los 1500 y 

1600 metros (perfiles Nij1A y Nij1B). En el área central, en el entorno de la población 

de Campohermoso, el relleno sedimentario disminuye a 800 metros (perfiles Nij2, Nij5 

y Nij3). En el sector Nororiental (perfil Nij4) los espesores del relleno sedimentario se 

mantienen con potencias de 800-900 m.

Perfiles
Mioceno superior 

(m)

Plioceno

(m)

Cuaternario

(m)

Relleno total 

(m)

Nij 1A 1200 400 --- 1600

Nij 1B 1200 300 --- 1500

Nij 2 700 200 --- 900

Nij 3 500 200 200 900

Nij 4 700 300 --- 1000

Nij 5 800 100 --- 900

Nij 6 850 --- --- 850

Tabla 5.8. Potencias máximas (metros) de los sedimentos obtenidos en los modelos gravimétricos en el 
Campo de Níjar 

Los resultados obtenidos en los perfiles Nij2 y Nij1B que cruzan 

perpendicularmente la ZFC en el sector suroccidental son de gran interés. La elevación 

montañosa correspondiente a La Serrata incluida dentro de la ZFC formada en su 

mayoría por rocas volcánicas miocenas, sugiere la existencia de un alto de basamento 

volcánico y posiblemente alpujárride relacionado con el funcionamiento de la ZFC. 

Montenat y Ott d’Estevou  (1990) indican que el relieve volcánico de La Serrata 

correspodería a un relieve extruido por la ZFC que estaría asociado a una estructura en 

flor positiva de la falla de salto en dirección. Al contrario de lo que cabría esperar, la 

modelización de la anomalía residual del perfil Nij2 que cruza la Serrata, no muestra un 

alto de basamento. El modelo Nij2 indica la presencia bajo La Serrata de un cuerpo con 

densidades menores a las del basamento volcánico y metamórfico que corresponde a 

sedimentos miocenos con potencias de 850 m. Por tanto, los afloramientos volcánicos 

que conforman La Serrata deben de estar interestratificados con los sedimentos 

miocenos deformados por la zona de falla y no continúan en profundidad. El perfil 

Nij1B situado más al sur, muestra del mismo modo la ausencia de un alto de basamento 

importante a su paso por la ZFC con una potencia del relleno neógeno y cuaternario de 

1000 m. Sin embargo, en el sector norte (perfiles Nij3 y Nij4), se aprecia un alto de 
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basamento en el área de la ZFC. Este alto de basamento individualiza en el bloque SE 

de la ZFC una subcuenca (Cuenca de Carboneras) en la que los espesores del relleno 

neógeno alcanzan 800 metros. 
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Figura 5.57. Modelos gravimétricos de la anomalía residual y modelos de anomalía magnética en el 
Campo de Níjar. Los perfiles están localizados en la figura 5.55. 

Es también interesante resaltar la existencia de un mínimo relativo local muy 

marcado de la anomalía residual con amplitudes entre 5 y 8 mGal en el borde SE de la 

ZFC (perfiles Nij3 y Nij4). En este área, como se describe en el apartado 5.4.1.1, existe 

una sinforma paralela a la ZFC con el flanco NO verticalizado que se desarrolló durante 
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el funcionamiento principalmente mioceno de la ZFC (Montenat y Ott d’Estevou, 

1990). Los modelos gravimétricos indican que esta sinforma desarrolla espesores de 

1000 a 1200 metros de sedimentos miocenos y pliocenos, y presenta en el caso del 

perfil Nij4 una geometría muy apretada. 

El techo del basamento formado por rocas del Complejo Alpujárride y rocas 

volcánicas en los modelos es irregular. Por ejemplo, en el modelo del perfil Nij5 los 

altos y bajos del basamento pueden ser debidos a fallas normales o quizás de salto en 

dirección. Algunas de estas supuestas fallas coinciden con fallas de orientación NO-SE 

reconocidas en el borde de Sierra Alhamilla, que afectan a sedimentos tortonienses y 

mesinienses. La morfología del basamento observada en el perfil Nij6 puede ser debida 

la existencia de un paleorelieve volcánico durante la sedimentación tortoniense. 

5.4.2.3  Magnetometría 

La investigación sobre la presencia de rocas volcánicas bajo el relleno 

sedimentario del Campo de Níjar resulta de interés ya que permite establecer la 

extensión del vulcanismo reconocido en Sierra de Gata y La Serrata y su relación con la 

principal zona de falla correspondiente a la ZFC.

La presencia de minerales ferromagnéticos en las rocas volcánicas emplazadas 

en la corteza superior en el Campo de Níjar, genera variaciones en la intensidad del 

campo magnético. Estas anomalías magnéticas detectadas son debidas a variaciones en 

las propiedades magnéticas de las rocas volcánicas respecto a su encajante, tales como

la susceptibilidad magnética y/o el magnetismo remanente. Por tanto, la identificación 

de anomalías en los perfiles en los que no afloran rocas volcánicas, indica de la posible 

presencia de estas rocas en profundidad. 

Para el estudio de estas anomalías magnéticas se realizó una campaña de 

medidas de magnetometría, simultáneamente a la campaña gravimétrica. El campo 

magnético total se determinó con un magnetómetro de precesión de protones con 

precisión máxima de 1 nanotesla (nT). Se disponen por tanto de 6 perfiles magnéticos 

(Nij1A, Nij1B, Nij2, Nij3, Nij4 y Nij06). En el perfil Nij5 y en un sector del perfil Nij3 

no se tomaron medidas del campo magnético debido a la presencia de construcciones 

metálicas de los invernaderos que producían anomalías magnéticas de alta intensidad 

que se superponen a las anomalías magnéticas debidas a cuerpos volcánicos. El 

tratamiento de los datos de intensidad del campo magnético y las correcciones 

realizadas para la obtención final de la anomalía se detalla en el apartado 3.3. 

Los perfiles magnéticos se han modelizado con el programa GRAVMAG 

V.1.7c. conjuntamente con los perfiles gravimétricos (figura 5.57).  Durante la 

modelización 2D, es necesario conocer dos parámetros magnéticos de las rocas 
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volcánicas de la región; la susceptibilidad magnética de las rocas volcánicas, que 

caracteriza al magnetismo inducido, y el magnetismo remanente. La susceptibilidad 

magnética se determinó en varias muestras de campo con un susceptómetro portátil. Los 

valores obtenidos (0,2·10-3 a 18·10-3 unidades en el S.I.) para cada tipo de roca están 

reflejados en la tabla 5.9. El segundo parámetro corresponde al magnetismo remanente 

y se determina a partir de muestras de rocas en laboratorio. Los dipolos que se observan 

en el Mapa Aeromagnético de España (Arzidone et al., 1989) con máximos hacia el 

ecuador, pueden se justificados mediante magnetización inducida y/o magnetismo 

remanente paralelo al inducido. No se ha podido realizar determinaciones del 

magnetismo remanente, por lo que en la modelización se considera al magnetismo 

remanente incluido dentro del magnetismo inducido en las rocas. Esta simplificación es 

aceptable al enfriarse las rocas volcánicas en esta área durante el Mioceno Superior. En 

esta edad geológica el campo magnético terrestre era subparalelo al actual, si bien se 

han descrito pequeñas rotaciones horarias y antihorarias en bloques adyacentes (Calvo 

et al., 1994). Debido a esta simplificación, las susceptibilidades magnéticas de las rocas 

utilizadas durante la modelización han sido superiores a las medidas en campo, ya que 

incluyen la componente del magnetismo remanente, con valores variables entre 50·10-3

y 2·10-3 (S.I.). 

Se han podido diferenciar dos grupos de rocas volcánicas a partir de los valores 

de susceptibilidad magnética utilizadas durante la modelización magnética. El primer 

grupo, con valores de susceptibilidad entre 2·10-3 y 25·10-3 unidades en el S.I. 

corresponde a rocas presentes bajo el relleno sedimentario del Campo de Níjar, que se 

encuentran en algunos casos interestratificadas entre los sedimentos miocenos y en otros 

formando parte del basamento de la cuenca. El segundo grupo de rocas volcánicas se 

caracteriza por un valor de susceptibilidad mayor 50·10-3 (S.I.). Estas rocas modelizadas 

con una mayor potencia (hasta 1400 metros), se encuentran en el bloque sureste de la 

ZFC.

La modelización de los perfiles magnéticos muestra que la distribución regional 

de los cuerpos volcánicos bajo el relleno neógeno y cuaternario del Campo de Níjar es 

muy amplia, ya que se reconocen anomalías magnéticas asociadas a rocas volcánicas en 

todos los perfiles. En el bloque situado al NO de la ZFC (figura 5.58) se reconocen 

numerosas anomalías interpretadas como cuerpos volcánicos, como confirman las 

columnas de sondeos en este área. La observación de la cartografía geológica del 

Campo de Níjar muestra que prácticamente la totalidad de los afloramientos volcánicos 

se encuentran en la Sierra de Gata que se sitúa en el bloque SE de la ZFC a excepción 

del afloramiento del Hoyazo de Níjar cercano a la población de Níjar y situada en el 

bloque NO de Sierra Alhamilla. Por otra parte, los afloramientos volcánicos de los 

relieves de La Serrata están situados dentro de los límites de la ZFC (figura 5.58). Esta 

176



5. Estructura tectónica 

distribución ha sugerido a los investigadores previos que la posición de los 

afloramientos volcánicos está controlada por la ZFC de tal manera que en el bloque SE 

existen rocas volcánicas mientras que en el bloque NO el volcanismo es inexistente a 

excepción de afloramientos puntuales como el Hoyazo de Níjar. Las estimaciones del 

salto de la ZFC, de hasta 40 km, realizadas por diversos autores se basan en gran parte 

en el desplazamiento sinistro del cuerpo volcánico que en el bloque NO  fue 

supuestamente desplazado por la falla y no se encuentra en la actualidad. Sin embargo, 

la presencia de rocas volcánicas en el bloque NO de la ZFC, implica un valor en el 

desplazamiento de la ZFC mucho menor. 

X Y
K  (10-3)

(unidades S.I.)
Descripción de la roca volcánica 

1 574004 4090187 0,20 Dacita biotítica con cordierita y almandino 

2 584684 4084132 8,08 Dacita anfibólica sin alterar

3 585692 4082264 8,81 Dacita anfibólica sin alterar

4 585692 4082264 9,09 Dacita anfibólica alterada

5 587525 4089139 9,13 Brecha piroclástica de andesita anfibólica 

6 587525 4089139 0,62 Brecha piroclástica de andesita anfibólica alterada 

7 597097 4089886 18,20 Brecha piroclástica de andesita piroxénica 

8 594847 4094427 17,80 Brecha piroclástica de andesita anfibólica

9 574188 4080691 13,70
Congl. y brechas piroclásticas dacítico-andesíticas 
anfibólicas

10 574744 4080068 6,50
Congl. y brechas piroclás. dacítico-andesít. anfibólicas 
alterada

11 571193 4065489 11,90 Brecha piroclástica de andesita piroxénica 

Tabla 5.9. Valores de susceptibilidad magnética obtenidos en campo en diferentes muestras de rocas 
volcánicas en el Hoyazo de Níjar, La Serrata y Sierra de Gata. 

Existen diferencias en la morfología de los cuerpos volcánicos del área central 

(perfiles Nij2, Nij5 y Nij3) y de las áreas sur y norte (perfiles Nij1A-Nij1B y Nij4 

respectivamente). En el área central, los cuerpos volcánicos se encuentran 

interestratificados entre el relleno mioceno como indican los sondeos de la zona. Las 

anomalías magnéticas asociadas a rocas volcánicas en este sector se caracterizan por 

una pequeña longitud de onda y pequeña intensidad e indican cuerpos de rocas 

volcánicas someros interestratificados con potencias de unas decenas de metros y 

longitudes variables entre 500 y 1000 metros. Por el contrario en los perfiles Nij1A-

Nij1B y Nij4 situados en la zona sur y norte respectivamente, las rocas volcánicas se 

sitúan en la base del basamento por debajo del relleno neógeno. Estas rocas alcanzan 

espesores de hasta 1200 m de potencia. Las máximas potencias de rocas volcánicas se 

encuentran en el bloque SE de la ZFC con valores de hasta 2000 m (perfil Nij05). La 

geometría de los cuerpos volcánicos obtenida durante la modelización es irregular. El 
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techo irregular de los cuerpos en el perfil Nij6 puede ser debido a un paleorelieve 

volcánico existente durante la sedimentación. El muro de los cuerpos muestra en 

algunos casos (Nij1A, Nij1B y Nij6) zonas más profundas dentro del basamento que 

pueden corresponder a zonas de alimentación del vulcanismo.

Figura 5.58. Distribución de las rocas volcánicas bajo el relleno neógeno y cuaternario en el Campo de 
Níjar a partir de sondeos mecánicos y anomalías de la intensidad del campo magnético. Leyenda: 1) 
Cuaternario; 2) Plioceno; 3) Mioceno superior; 4)Rocas volcánicas; 5) Complejo Alpujárride; 6) 
Complejo Nevado-Filábride; 7) Anomalía magnética (linea gruesa) sobre perfil (línea fina); 8) Sondeo 
mecánico que corta rocas volcánicas. 

Como se comentó en el apartado referente a la gravimetría, los perfiles 

gravimétricos Nij2 y Nij1B muestran un depocentro situado en el entorno de la ZFC. La 

anomalía magnética del perfil Nij2 en el extremo SO de La Serrata tiene una amplitud 

pequeña y la modelización de esta anomalía es compatible con la modelización 

gravimétrica, ya que muestra un cuerpo volcánico somero de decenas de metros de 

espesor que no continúa en profundidad. 

La modelización conjunta de la anomalía de Bouguer y de los datos de anomalía 

del campo magnético total en el Campo de Níjar, permiten obtener una imagen 

aproximada de la estructura profunda del relleno néogeno y cuaternario, con la posición 

del basamento y la distribución de los cuerpos volcánicos, en un sector donde no se 

disponen de perfiles sísmicos ni de otros datos de tipo geofísico. 
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5.5 ESTRUCTURA DE LA PLATAFORMA 

CONTINENTAL EN EL GOLFO DE ALMERÍA 

El estudio y la interpretación de datos geofísicos marinos en el litoral meridional 

de la provincia de Almería, permiten determinar las deformaciones y estructuras que 

afectan al relleno sedimentario y su relación con las estructuras reconocidas en tierra. 

Una parte de los datos geofísicos utilizados corresponden a varias campañas de perfiles 

sísmicos multicanal de investigación petrolera. Estos perfiles se localizan entre los 

meridianos de Motril y Almería en la plataforma continental y se prolongan unos 30 km 

hacia el sur (figura 3.20). Además se han utilizado los perfiles de alta resolución de tipo 

"Sparker" localizados en el golfo de Almería y en la plataforma del Campo de Dalías 

(figura 3.21). 

El área de estudio corresponde al borde NE del Mar de Alborán. La fisiografía 

del fondo marino muestra plataformas y macizos elevados de variable magnitud 

relacionados con formaciones de naturaleza volcánica (bancos de Chella, Sabinar y 

Pollux). Estos altos permiten el desarrollo de cuencas intra-talud. En el Golfo de 

Almería se desarrolla el cañón submarino de Almería con una longitud de 55 km y una 

distribución irregular en el área cercana a la costa. 

La cobertera sedimentaria de la Cuenca del Mar de Alborán se ha depositado 

entre el Mioceno Inferior y el Cuaternario y está constituida por diversas unidades 

sismoestratigráficas que aparecen limitadas por discontinuidades mayores y que se 

correlacionan con el relleno estratigráfico de las Cuencas Neógenas Béticas. 

Los bancos de Chella, Sabinar y Pollux (figura 5.64) situados al sur del Campo 

de Dalías y del Campo de Níjar corresponden a afloramientos volcánicos como indican 

las muestras de rocas obtenidas del fondo marino (IGME, 1982). El sondeo marino 

profundo A-1 (localizado en la figura 3.20) perforó el basamento metamórfico a 3030 m 

de profundidad y obtuvo rocas atribuibles al Complejo Alpujárride. 

A techo del basamento se cortó unos 1000 m de margas limosas con niveles de 

areniscas y rocas volcánicas atribuibles al mioceno superior. Los tramos inferiores de 

los sedimentos miocenos corresponden a un potente conjunto de margas grises y gris-

azuladas, generalmente limolíticas, con algunos niveles de calizas, e intercalaciones de 

capas de areniscas. Rodríguez-Fernández y Martín-Penela (1993) distinguen dos 

unidades sismoestratigráficas en el área de estudio atribuidas al Tortoniense y al 

Mesiniense respectivamente. La primera unidad la describe con una morfología 

cuneiforme con espesores máximos de 1000 m y reflectores discontinuos y numerosos. 

Esta unidad muestra buenos ejemplos de solapamiento expansivo de los reflectores y 
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down lap en las partes distales con un carácter progradacional. La segunda unidad 

atribuida al mesiniense no tiene más de 300 m de potencia. Su morfología es lenticular 

con discordancias angulares en las terminaciones de la unidad. Esta unidad muestra 

rellenos de surcos con reflectores horizontales a techo de la unidad tortoniense 

(Rodríguez-Fernández y Martín-Penela, 1993).

El límite Mioceno-Plioceno corresponde a una discordancia que constituye un 

horizonte reflector bien definido en los perfiles sísmicos. Los sondeos A-1 y R-1, 

perforan margas limosas de edad pliocena atribuibles a facies de cuenca. Los depósitos 

plioceno-cuaternarios corresponden a la unidad I definida por Jurado y Comas (1992) 

que ha sido dividida a su vez en dos subunidades: la subunidad Ib (Plioceno) y la unidad 

Ia (Plio-Cuaternario). La unidad Ib muestra un carácter sísmico transparente debido a la 

escasez de horizontes reflectores poco marcados y discontinuos. La unidad Ia, situada a 

techo de la anterior, se caracteriza por una secuencia bien estratificada subhorizontal de 

alta impedancia, baja amplitud y continuidad lateral variable representativa del resto del 

Plioceno y Cuaternario. Autores posteriores han diferenciado más subunidades dentro 

de la sedimentación Plio-cuaternaria a partir de estudios sismoestratigráficos de detalle 

(Campillo et al., 1992, Ercilla, 1992, Estrada et al., 1997, y Hernández-Molina et al.,

2002). En este trabajo se han diferenciado únicamente las unidades Ib y Ia de Jurado y 

Comas (1992). La potencia de los sedimentos pliocenos y cuaternarios es variable, 

alcanzando espesores máximos de 1200 m entre los bancos de Chella y Sabinar (IGME, 

1982).

En este trabajo no se pretende realizar un estudio sismoestratigráfico de las 

diferentes unidades reconocibles en los perfiles sísmicos. Por el contrario se ha centrado 

en la determinación de las estructuras que afectan a los sedimentos miocenos y 

pliocenos que permitan establecer una continuidad y correlación con las deformaciones 

tectónicas observadas en el Campo de Dalías y de Níjar.

La estructura tectónica más evidente en los perfiles sísmicos estudiados 

corresponde a una serie de pliegues anticlinales y sinclinales de dirección ENE-OSO. El 

mapa geológico de la plataforma continental de Almería (IGME, 1982) muestra la 

presencia de pliegues anticlinales y sinclinales de pequeña extensión y dirección ENE-

OSO que atribuye a posibles procesos diapíricos. Rodríguez-Fernández y Martín-Penela 

(1993) reconocen en el mar la presencia de pequeños pliegues al sur de Adra y Roquetas 

que representan la continuación del anticlinal reconocido en el Campo de Dalías.
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5. Estructura tectónica

Figura 5.59. Perfil sísmico EAS-182 e interpretación. Localización en la figura 3.20. Se puede observar la presencia

de un pliegue de crecimiento que afecta al relleno neógeno y cuaternario y abomba el fondo marino.
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Figura 5.60. Perfil sísmico AM-104 e interpretación. Localización en la figura 3.20. Se puede observar la

presencia de una falla inversa y un pliegue de propagación en el bloque de techo.



Figura 5.61. Perfil sísmico AM-131 e interpretación. Localización en la figura 3.20. Se puede observar la presencia de

fallas normales de pequeño salto que afectan a la unidad Ia y generan pequeños semigrabens.
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Figura 5.62. Perfil sísmico sparker 2A e interpretación. Localización en la figura 3.20. Se puede observar la

presencia de pliegues anticlinales y sinclinales afectando a la unidad Ib.
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Figura 5.63. Perfil sísmico sparker 24B e interpretación. Localización en la figura 3.20. Se puede observar la presencia

de y pliegues afectando a la unidad Ib y fallas deformando las unidades Ia y Ib.
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5. Estructura Tectónica 

Comas et al. (1995) describen un pliegue en el extremo norte del perfil 

ESCIAlborán-2. Por último Vázquez (2001) describe pliegues anticlinales de amplio 

radio y dirección ENE-OSO entre los meridianos de Motril y Adra. 

El estudio de los perfiles símicos marinos en el área de estudio muestra la 

presencia de pliegues distribuidos a lo largo de una banda de dirección ENE-OSO que 

afectan a las unidades símicas Ia y Ib (Plioceno y Cuaternario) (figuras 5.59, 5.60 y 

5.62). Esta banda tiene una longitud total para la zona de estudio de unos 100 km, 

aunque posiblemente continúa hacia el oeste (Vázquez, 2001) y hacia el norte en 

dirección a la costa donde no se disponen de perfiles sísmicos. La anchura mínima de 

esta banda es de 20 km y está formada por diferentes pliegues anticlinales y sinclinales 

con longitud de onda variable entre 1,5 km y 7 km. La amplitud de los pliegues es 

igualmente variable aunque se reduce hacia el SSE donde los pliegues de los sedimentos 

pliocenos y cuaternarios desaparecen progresivamente (figura 5.59). Los diferentes 

pliegues muestran terminaciones laterales con la formación de relevos entre los 

anticlinales y sinclinales. La longitud media de los pliegues es de unos 12 km y llegan a 

alcanzar longitudes máximas de 25 km (figura 5.64). Algunos de los pliegues muestran 

una clara vergencia hacia el NNO con un mayor buzamiento del flanco norte (figuras 

5.59 y 5.60). Los pliegues determinados en el Campo de Dalías se correlacionan bien 

con los establecidos en mar con una continuidad y geometría similar. La banda de 

pliegues continúa al este del Campo de Dalías en el Golfo de Almería (figura 5.64). 

Mientras que en algunos casos, los pliegues afectan hasta la unidad Ib (Plioceno) 

y se encuentran fosilizados por la unidad Ia (Plio-Cuaternario) (figura 5.61 y 5.64), en 

otros casos  llegan a afectar a la unidad Ia y deforman incluso la superficie del fondo 

marino (figura 5.60). Al igual que se observa en el Campo de Dalías, en algunos perfiles 

los reflectores más profundos tienen mayor buzamiento que los reflectores más 

someros. Además, el espesor de los sedimentos en los anticlinales es menor que en los 

sinclinales. Esto indica que las unidades Plioceno-cuaternarias se depositaron 

simultáneamente al plegamiento, con el desarrollo de depocentros sedimentarios 

coincidentes con la localización de las charnelas de los sinclinales. Estas evidencias 

indican que algunos de estos pliegues son de crecimiento y que se han desarrollado 

progresivamente y de manera continua desde el Mioceno superior hasta la actualidad. 

Además de la presencia de pliegues en esta área, es posible observar en los 

perfiles sísmicos la existencia de fallas. El mapa de la plataforma continental de 

Almería (IGME, 1982) muestra fallas normales de dirección NO-SE y una falla mayor 

que corresponde a la continuación en mar de la Falla de Carboneras. Estrada et al.

(1997) describe fallas subverticales con direcciones variables entre N140ºE y N160ºE 

que afectan a los sedimentos cuaternarios y a la Falla de Carboneras interrumpiendo su 

continuidad lateral. Martín-Penela y Rodríguez-Fernández (1994) y Rodríguez-
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Fernández et al. (2000) describen estructuras en flor positivas y negativas en diferentes 

segmentos de la falla de Carboneras. Según estos autores los sedimentos pliocenos 

fosilizan estas fallas, aunque en algunos sectores de la falla existen evidencias de 

actividad con el desarrollo de una inversión estructural. Estrada et al. (1997) describe 

igualmente estructuras en flor en la Falla de Carboneras que afecta a los sedimentos 

pliocenos y cuaternarios. Distingue tres movimientos en la falla durante el plio-

cuaternario; de salto en dirección sinistra en el Plioceno inferior, normal en el Plioceno 

superior y de nuevo sinistra en el Cuaternario. Soto et al. (2002) describe fallas 

recientes a partir de una campaña geofísica marina en un área situada al sur de la zona 

estudiada en esta tesis doctoral e indica que el Cañón de Almería está afectado por un 

sistema de fallas de alto ángulo de dirección NE-SO que constituye la continuación en 

el mar de la Falla de Carboneras. Estos autores encuentran evidencias de 

desplazamientos normales durante el Holoceno en este sistema de fallas aunque 

sugieren que en la actualidad son inactivas. También define un sistema de fallas activas 

de dirección NNO-SSE de alto ángulo que desplazan a las fallas previas y que controlan 

los cambios en la orientación del Cañón de Almería. García et al. (2004) definen en el 

borde sureste de la plataforma continental del Campo de Dalías y al sur del Cabo de 

Gata los sistemas de valles tributarios del Cañón de Almería e indican que parece existir 

un control tectónico en el trazado de los valles. 

Las observaciones realizadas en los perfiles sísmicos multicanal y sparker 

permiten establecer con claridad la existencia de fallas de dirección NO-SE. Estas fallas 

afectan al Plioceno (unidad Ib) y están en algunos casos están fosilizadas por 

sedimentos cuaternarios (unidad Ia). En otros casos las fallas muestran una clara 

actividad con la deformación de sedimentos cuaternarios y el desarrollo de escarpes en 

el fondo marino. Estas fallas tienen por lo general un pequeño salto de carácter normal 

que se puede deducir en muchos casos a partir del arrastre de los reflectores en las 

proximidades de la falla. La longitud media de las fallas es de unos 8 km.

En algunos perfiles (por ejemplo: AM-131, figura 5.61) parece existir una falla 

inversa de dirección ENE-OSO que buza al sur y no llega a florar en superficie, 

deformando al bloque de techo con pliegues de propagación. La calidad de los perfiles 

sísmicos no permite afirmar la presencia real de esta falla, si bien, sería compatible con 

la formación de pliegues observada en la parte superior del perfil y algunos pliegues 

menores asociados a fallas observados en el Campo de Dalías (figura 5.19C). Vazquez 

(2001), describe una falla inversa similar en la parte norte de los perfiles EAS-178 y 

EAS-186.
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6. Paleoesfuerzos y esfuerzos actuales 

6. PALEOESFUERZOS Y ESFUERZOS ACTUALES 

Los esfuerzos que ha experimentado un área en el pasado geológico se 
denominan paleoesfuerzos. La determinación de los paleoesfuerzos y su variación en el 
espacio y tiempo permite establecer la evolución tectónica de la región. Los 
paleoesfuerzos no pueden ser medidos directamente, sin embargo, en condiciones de 
deformación frágil  se pueden determinar a partir de los efectos que producen ya que 
desarrollan diaclasas y fallas. La geometría de las fracturas observadas en afloramientos 
naturales de tamaño métrico a decamétrico es análoga a aquella obtenida en 
experimentos de deformación de rocas. Por otra parte, el campo de esfuerzos actual se 
calcula a partir de análisis de los mecanismos focales de los terremotos registrados en la 
región.

Numerosos investigadores han determinado la orientación de los paleoesfuerzos 
en la Cordillera Bética a partir del análisis de microestructuras frágiles, principalmente 
desde el Tortoniense al Cuaternario (Groupe de Recherche Néotectonique de l’Arc de 
Gibraltar, 1977; Bousquet, 1979; Estévez y Sanz de Galdeano, 1983; De Ruig, 1990; 
Galindo-Zaldívar, 1993; Marín-Lechado et al., 2003; Ruano et al., 2004 y Marín-
Lechado et al., 2005). Aunque el campo de esfuerzos en este periodo de tiempo tiene 
localmente un carácter heterogéneo, el campo de esfuerzos general en el sector oriental 
de las Zonas Internas se caracteriza por una compresión NO-SE debido al acercamiento 
entre las placas Euroasiática y Africana. Este acortamiento se pone de manifiesto con el 
desarrollo de grandes estructuras compresivas como cabalgamientos en el Prebético y 
las Zonas Externas y grandes pliegues en las Zonas Internas que conforman las 
principales elevaciones montañosas y cuencas (Galindo-Zaldívar et al., 2003). 
Simultáneamente se produce una extensión SO-NE,  perpendicular a la compresión, con 
desarrollo de fallas normales y diaclasas. 

Los esfuerzos actuales en las Cordilleras Béticas se han determinado a partir del 
estudio de los mecanismos focales de los principales terremotos de la región (Buforn et

al., 1988; Múller et al., 1992; Zoback, 1993; Galindo-Zaldívar et al., 1993; Herraiz et

al., 1998; Rodríguez-Pascua y de Vicente, 2001; y Stich 2003). En general los esfuerzos 
actuales se caracterizan por una compresión de orientación NNO-SSE y una extensión 
perpendicular.

A continuación se describen los paleoesfuerzos y esfuerzos actuales 
determinados en el Campo de Dalías y el Campo de Níjar obtenidos a partir del estudio 
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de estaciones de medida de orientación de  diaclasas, fallas y mecanismos focales de 
terremotos.

6.1  PALEOESFUERZOS A PARTIR DE DIACLASAS 

A partir del estudio de la geometría de las diaclasas reconocidas en el área se 
pueden determinar los paleoesfuerzos responsables de su formación. Los paleoesfuerzos 
se agrupan en intervalos de tiempo en los que estos han sido constantes. Se ha 
organizado la descripción desde tiempos recientes a más antiguos, ya que las rocas 
antiguas evidencian a veces la superposición de paleoesfuerzos recientes. 

6.1.1 Pleistoceno medio – Holoceno 

Los sedimentos de edad Pleistoceno-Holoceno desarrollan generalmente un 
único juego de diaclasas. Las direcciones medias de este juego son NNO-SSE. En 
algunos casos, las orientaciones de los juegos de diaclasas son paralelas a las fallas 
cuaternarias más importantes de la región, como por ejemplo en la Falla Loma del 
Viento (estación 15, figura 5.14). En el entorno de la Serrata de Níjar existen juegos de 
diaclasas tensionales con una orientación NE-SO similar a la dirección de la Zona de 
Falla de Carboneras. En general todos estos juegos de diaclasas muestran pequeñas 
aperturas perpendiculares a la orientación de las fracturas que indican su carácter 
tensional. También es frecuente encontrar juegos de diaclasas tensionales 
perpendiculares entre si (estaciones 27 y 30, figura 5.48) que son frecuentes en 
situaciones de esfuerzos extensionales en los que la relajación se produce en direcciones 
perpendiculares alternantes (estación 33, figura 5.48). Por tanto, durante el periodo de 
tiempo comprendido en el Pleistoceno medio y el Holoceno, los esfuerzos en la región 
estudiada son tensionales con un esfuerzo predominante 3 de orientación OSO-ENE, 
perpendicular a los juegos de diaclasas. Localmente tienen orientaciones diferentes 
posiblemente debido a la influencia que ejerce la presencia de fallas cuaternarias 
activas.

6.1.2  Plioceno-Pleistoceno inferior

Las diaclasas que afectan a los sedimentos pliocenos y a terrazas marinas de 
edad Pleistoceno inferior, cuando no reflejan la geometría de las diaclasas holocenas, 
permiten definir los esfuerzos que actuaron entre el depósito de los materiales pliocenos 
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y el Holoceno. Las diaclasas son generalmente verticales y están agrupadas 
principalmente en uno o dos juegos, aunque en la mayoría de los afloramientos 
constituyen un joint spectrum, en el sentido de Hancock (1985), con todas las 
orientaciones intermedias bien representadas (estaciones 8, 12, 13 y 17, figura 5.14 y 
estacion 31, figura 5.48). Si se tiene en cuenta la arquitectura de los sistemas de 
diaclasas, la mayor parte de las estaciones medidas corresponden a diaclasas híbridas 
formadas por dos juegos con ángulos comprendidos entre 0º y 60º, aunque generalmente 
con ángulos medios de 20º que muestran igualmente apertura. Algunos ángulos entre 
diaclasas del joint spectrum pueden llegar a ser cercanos a 60º constituyendo diaclasas 
de cizalla (estaciones 23 y 24, figura 5.48). 

Figura 6.2. Desarrollo de diaclasas híbridas. A) Esquema de la posición de los esfuerzos principales 
durante el desarrollo de los juegos de diaclasas híbridas. B) Modelo de Muehlberger (1961) para el 
desarrollo de juegos de fracturas conjugadas de bajo ángulo.

Las diaclasas tensionales  puras no permiten determinar la posición del esfuerzo 
máximo compresivo. Sin embargo, la orientación de los dos juegos de diaclasas que 
forman el sistema, su interpretación como diaclasas de cizalla o híbridas y la 
distribución de la orientación de los joint spectrum nos permite determinar la 
orientación de los ejes de esfuerzo principales menor ( 3) y mayor ( 1). El esfuerzo 
principal tensional ( 3) es perpendicular al juego de diaclasas tensional principal. En el 
caso de la presencia de diaclasas híbridas, el eje  de esfuerzo 3 se sitúa en la bisectriz 
del ángulo obtuso de los dos juegos (figura 6.1). Si se sigue esta regla para la 
determinación de la posición de los ejes principales de esfuerzo, en función de la 
geometría de los sistemas de diaclasas observados en rocas pliocenas se deduce que la 
orientación del eje 3 para todo el área es muy constante, con una posición 
subhorizontal y dirección OSO-ENE. La existencia de dos juegos de diaclasas híbridas 
permite establecer para toda la región una compresión subhorizontal de dirección NNO-
SSE en la bisectriz del ángulo agudo entre los dos juegos. 
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A una escala de mayor detalle, la arquitectura de las fracturas muestra la 
indentación de cuñas de roca limitadas por dos juegos de diaclasas con geometrías en X 
e Y. Este mecanismo determina la variación en la apertura de las diaclasas. En general, 
la apertura es menor cuando se observan dos diaclasas unidas que forman un ángulo 
agudo y se continúan en una única diaclasa con una orientación intermedia (Y), ya que 
en esta diaclasa se acumula la apertura de ambas (figura 6.2).

Para que se desarrollen diaclasas híbridas es necesario un esfuerzo diferencial
( 1- 3) bajo. Cuando se cumple esta situación, el círculo de Mohr corta a la envolvente 

Figura 6.2. Fotografías de detalle que muestran la apertura de las diaclasas híbridas en la Cantera de 
Matagorda en el Campo de Dalías. La apertura de las diaclasas híbridas se desarrolla con la indentación 
de cuñas de roca (A) y/o por extensión paralela al eje de esfuerzo mínimo (B).
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de Mohr en dos puntos simétricos que corresponden a fracturas de bajo ángulo diedro y 
que experimentan a la vez tensión y cizalla (figura 6.1b). Para unas mismas rocas y por 
lo tanto una misma envolvente de Mohr, las fracturas tensionales se forman con un 
esfuerzo diferencial ( 1- 3) incluso menor, produciendo un único juego tensional. El 
desarrollo del joint spectrum es debido a las variaciones en el valor de los esfuerzos 
principales durante el desarrollo de las diaclasas (Hancock, 1985) por el relajamiento de 
los esfuerzos o por la variación de la presión de fluidos que modificarían la posición de 
la intersección del círculo y la envolvente de Mohr, que hace variar a la vez los ángulos 
entre los juegos de diaclasas. La presencia de diaclasas híbridas y tensionales junto con 
la práctica ausencia de diaclasas puras de cizalla, indica que los esfuerzos diferenciales 
fueron bajos, e indica para este periodo una coexistencia de esfuerzos compresivos y 
extensivos perpendiculares. Hancock (1985) y Dunne y Hancock (1994) determinan la 
magnitud del esfuerzo diferencial basado en la resistencia de la roca a la tracción (T) 
para una envolvente de Mohr convencional obteniendo: ( 1- 3)<4T en diaclasas de 
tensión, ( 1- 3)<8T en diaclasas híbridas y ( 1- 3)>8T en diaclasas de cizalla. Si 
consideramos un valor para T de 5-25 MPa (ISRM, 1981) teniendo en cuenta la 
litología, es posible estimar los esfuerzos diferenciales que actuaron durante el 
desarrollo de estas diaclasas híbridas, con valores comprendidos entre 20 y 200 MPa. El 
reconocimiento de fallas inversas pliocenas y pliegues de orientación ENE-OSO es 
compatible con la compresión subhorizontal de dirección NNO-SSE deducida a partir 
del estudio de la geometría de las diaclasas. 

6.1.3 Mioceno superior 

Las diaclasas que deforman a las calcarenitas tortonienses del campo de Dalías y 
las calizas, margas y calcarenitas mesinienses del Campo de Níjar y Cuenca de 
Carboneras están agrupadas en uno o dos juegos aproximadamente perpendiculares con 
direcciones NO-SE y NE-SO, si bien, la abundancia de cada juego varía en cada 
afloramiento. Por ejemplo, en la estación 14 de la figura 5.14 y las estaciones 35, 36 y 
38 de la figura 5.48, se encuentra un juego principal subvertical de diaclasas de 
dirección NNO-SSE junto con diaclasas no sistemáticas. Sin embargo, en las estaciones 
19 y 20 de la figura 5.14 y en las estaciones 37 y 21 de la figura 5.48, existen también 
otros juegos de diaclasas con orientación NE-SO. Las diaclasas desarrolladas en rocas 
del  Tortoniense superior-Mesiniense inferior del Campo de Dalías tienen relleno de 
calcita que indica su carácter tensional. El espesor de relleno de calcita tiene valores 
máximos para juegos de diaclasas de dirección NO-SE. Estos juegos muestran una 
arquitectura típica formada en condiciones tensionales con eje de esfuerzo máximo ( 1)
subvertical y una dirección principal de extensión (eje 3) orientada NE-SO. La 
orientación de este esfuerzo tensional se determina también en rocas más recientes, por 
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lo que no se puede precisar bien el momento en el que se desarrollaron estas diaclasas. 
En sedimentos mesinienses del Campo de Níjar y la Cuenca de Carboneras se 
encuentran sistemas de diaclasas híbridas y de cizalla que indican una compresión 
subhorizontal NNE-SSO. Esta arquitectura en los sistemas de diaclasas no se reconoce 
en depósitos más recientes, por lo que estos esfuerzos fueron probablemente activos 
durante el Mesiniense. 

6.2 PALEOESFUERZOS A PARTIR DE MICROFALLAS 

Bott (1959) demuestra matemáticamente que cuando se reactivan las fracturas 
como fallas, las estrías son paralelas al esfuerzo de cizalla máximo resuelto sobre cada 
plano. Por ello, la medida de la orientación de la deformación frágil representada por las 
superficies de falla y las estrías permite calcular los esfuerzos que la han generado. 
Aunque se han propuesto varios métodos en el estudio de las microfallas, que se han 
discutido en el apartado 3.5, en este trabajo de investigación se ha utilizado el método 
de redes de búsqueda (Galindo-Zaldívar y González-Lodeiro, 1988), que calcula la 

Figura 6.3. Determinación de paleoesfuerzos en la cantera de Matagorda (estación 2, figura 6.4). A) 
Diagrama estereográfico de los planos de falla y las estrías, hemisferio inferior. Se indican los esfuerzos 
principales calculados. B) Diagrama de frecuencia de los ángulos entre las estrías reales medidas y las 
estrías teóricas. C) Representación de la posición de cada falla en el diagrama de Mohr. Se obtienen en 
esta estación resultados similares con el método de Redes de Búsqueda (Galindo Zaldívar y González 
Lodeiro, 1988) y el de Etchecopar (Etchecopar et al., 1981). 
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razón axial y la orientación de los ejes del elipsoide de esfuerzo que han actuado 
durante la superposición de varios estados de esfuerzos. Este método permite la 
obtención de fases de fracturación sobreimpuestas a partir de la determinación de la 
orientación de las estrías de falla con sentido de movimiento conocido y no conocido. 

Para establecer la validez del método de redes de búsqueda (Galindo-Zaldívar y 
González-Lodeiro, 1988) en el área, los paleoesfuerzos se han calculado también con el 
método de Etchecopar (Etchecopar et al., 1981) en algunas estaciones (figura 6.3) con 
un alto número de estrías en las que se conocía el régimen de falla. Los esfuerzos 
principales obtenidos y el diagrama de frecuencias de los ángulos entre las estrías reales 
medidas y las calculadas teóricamente se representan para esta estación. También se 
muestra la posición de cada falla en el círculo de Mohr (Fig. 5.2). Los resultados 
obtenidos con ambos métodos para una misma estación de paleoesfuerzos son similares 
por lo que se ha preferido utilizar el método de redes de búsqueda que permite considerr 
fallas en las que no es conozca el régimen. 

Figura 6.4. Diagramas de los planos de falla y estrías de las estaciones de medida en el Campo de Dalías.
Proyección estereográfica, hemisferio inferior. Se indica la posición de los esfuerzos principales a partir 
del análisis de paleoesfuerzos. El número de la derecha indica la estación. En estaciones con dos fases, los 
esfuerzos se dibujan con diferente tonalidad de grises. 

A continuación se describen los resultados obtenidos en las estaciones de medida 
para los dos sectores analizados: el Campo de Dalías y del Campo de Níjar. Los 
resultados obtenidos en sedimentos fallados pliocenos y cuaternarios indican una 
deformación monofásica, es decir, se obtiene una única fase de esfuerzos compatible 
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con la cinemática de las fallas medidas. Sin embargo, en algunas estaciones situadas en 
sedimentos de edad miocena y en rocas del basamento alpujárride se obtienen dos fases 
tectónicas.

6.2.1 CAMPO DE DALÍAS 

Se han estudiado nueve estaciones en el área (figura 6.4). Tres de ellas están 
situadas en rocas carbonatadas del Complejo Alpujárride, y las otras seis en sedimentos 
de edades comprendidas entre el Tortoniense superior y el Cuaternario. Los resultados 
obtenidos (tabla 6.1), muestran algunos tipos de elipsoides bien diferenciados que 
indican esfuerzos homogéneos para diferentes intervalos de tiempo.

Estación Litología / Edad N Ntot 1 (*a) 2 3 R (*b) 

1 Limos y arenas/
Cuaternario

5 5 144/81 297/8 28/4 0.10

2 Calcarenitas y limos / 
Plio-Cuaternario

14 17 172/78 352/12 82/0 0.26

3 Calcarenitas/ Plioceno 14 17 073/70 242/20 334/3 0.04

4 Calcarenitas/ Plioceno 11 13 223/71 334/10 076/16 0.10

5 Calcarenitas/ Plioceno 8 9 334/88 64/0 154/2 0.29

I 12 18 156/4 256/70 065/20 0.55
6

II

Calcarenitas/
Tortoniense

5 6 173/61 334/28 068/8 0.04

7 Com. Alpujárride 5 6 080/8 336/59 175/30 0.95

8 Com. Alpujárride 9 12 85/36 305/47 191/21 0.76

I 12 19 236/11 27/78 144/6 0.06
9

II
Com. Alpujárride 

5 7 124/34 349/46 231/24 0.13

Tabla 6.1.  Resultado de la determinación de paleoesfuerzos a partir de microfallas en el Campo de 
Dalías. N=número de fallas compatible con un elipsoide de esfuerzos, Ntot=número de fallas iniciales 
utilizadoas para la determinación. (*a)  Azimut/Inclinación. (*b) R = ( 2- 3) / ( 1- 3)

6.2.1.1 Pleistoceno medio-Holoceno (Diaclasas falladas) 

Existen algunas evidencias, ya descritas en el apartado 5.3.1.3, que permiten 
establecer la edad las fallas sobre las que se ha realizado en cálculo de paleoesfuerzos y 
por lo tanto la edad de estos. La mayor parte de las fallas de orientación NO-SE afectan 
a depósitos cuaternarios y desarrollan estructuras de semifosas, como las fallas de Loma 
del Viento, Matagorda o Balanegra, que indican una extensión NE-SO. El 
desplazamiento de terrazas marinas datadas en 100.000 años (Goy y Zazo, 1986) y 
afectadas por la falla Loma del Viento indica que este tipo de fallas ha tenido un 
funcionamiento muy reciente posterior a esta edad.
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Los elipsoides de 
esfuerzo determinados en fallas 
cuaternarias (elipsoides en 
estaciones 1, 2, 3 y 5, figura 6.4) 
tienen un eje 1 subvertical y un 
eje 3 subhorizontal con 
orientación OSO-ENE. La razón 
axial de estos elipsoides (( 2-

3)/( 1- 3)) es baja, con valores 
comprendidos entre 0.04 y 0.29, 
e indican una forma prolata del 
elipsoide de esfuerzos, es decir, 

2 y 3 tienen magnitudes 
parecidas. La mayor parte de los 
elipsoides de esfuerzo que pertenecen a este primer grupo, presentan un eje 3 con 
orientación OSO-ENE, aunque en alguno de estos elipsoides (por ejemplo las estaciones 
3 y 5) esta orientación corresponde al eje 2. En la estación 3, la orientación NO-SE del 
eje 3 no tiene prácticamente significado debido a la proximidad en el valor de los ejes 

2 y 3 (razón axial de 0.04). En general, el bajo valor de la razón axial en estos 
elipsoides podría facilitar el intercambio local entre la orientación de los ejes 2 y 3.

Figura 6.5. Superficies de falla en la Cantera de Matagorda 
(Campo de Dalías) que muestran un cambio en las direcciónes 
de los planos y de las estrías.

Figura 6.6. Diaclasas falladas en la Cantera de Matagorda (estacion de paleoesfuerzos nº 2 en figura 6.4).
Diaclasas paralelas a las diaclasas falladas en calcarenitas pliocenas. Nótese la presencia de una 
discordancia entre los sedimentos de edad pleistoceno superior-holoceno y los sedimentos pliocenos.
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Diaclasas falladas (faulted joints) 

Las fallas cuaternarias que muestran actividad reciente afectan a los sedimentos 
más recientes de edad holocena y deforman igualmente a las calcarenitas pliocenas. 
Como se describió en el apartado 5.3.1.2, las fallas muestran aparentemente diferentes 
orientaciones y regímenes con desplazamientos oblicuos, a veces dextros, algunas veces 
sinistros, y generalmente con planos de falla subverticales (figura 6.5). Esta cinemática 
compleja puede inducir a interpretar la existencia de numerosas fases de deformación o 
la existencia de un campo de esfuerzos heterogéneo responsable de los diferentes 
movimientos en un periodo de tiempo corto. Sin embargo, el cálculo de paleoesfuerzos 
a partir de estaciones de medida de microfallas muestra generalmente un único elipsoide 
de esfuerzos compatible con toda la variedad de orientaciones medidas de estrías y 
fallas. Este elipsoide de esfuerzos tiene habitualmente forma prolata con un eje 1

subvertical y un eje 3 subhorizontal de orientación OSO-ENE. 

Figura 6.7. A) Esquema tectónico de la Cantera de Matagorda donde se observa que la disposición en 
planta de las fallas es similar a la geometría de las diaclasas a escala de afloramiento.  B) Corte geológico 
de la Cantera de Matagorda donde se desarrollan semifosas durante el Pleistoceno superior – Holoceno.

Las fracturas o diaclasas previas constituyen planos de debilidad sobre las que se 
pueden desarrollar posteriormente fallas en una fase de deformación más reciente. 
Cuando esto ocurre es posible denominar a las diaclasas rejugadas como diaclasas 
falladas o faulted joints (Wilkins et al., 2001). En el Campo de Dalías ocurre este
fenómeno, por el que se reactivan las diaclasas híbridas desarrolladas durante el 
Plioceno en fallas durante el Cuaternario más reciente.

La actividad bajo un único sistema de esfuerzos durante el Cuaternario en el 
Campo de Dalías, con una extensión en dirección N55ºE, produce un  salto sobre las 
diaclasas falladas oblicuo que es función de la orientación inicial de la diaclasa original. 
Cuando la falla tiene una orientación entre N170ºE y N145ºE, el deslizamiento es 
normal con una componente sinistra. Cuando la falla tiene una dirección N145ºE a 
N120ºE, el deslizamiento es también normal pero tiene una componente dextra. Cuando 
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la falla tiene una dirección aproximadamente N145ºE el deslizamiento es estrictamente 
normal. La gran mayoría de las fallas cuaternarias reconocidas en el Campo de Dalías 
corresponden a diaclasas falladas y su desplazamiento es generalmente oblicuo en 
función de la orientación inicial de la diaclasa. 

Las relaciones entre las diaclasas y las fallas es muy clara a escala de 
afloramiento. Existen varios criterios que indican que las fallas utilizan las diaclasas 
originales como superficies de deslizamiento. Tanto las diaclasas como las fallas tienen 
por lo general planos subverticales (figura 6.6). Los buzamientos subverticales son 
usuales en la formación de diaclasas, sin embargo, las fallas normales neoformadas 
suelen tener buzamientos próximos a 60º. 

La distribución de las diaclasas en materiales pliocenos y las fallas tiene un 
patrón similar. En la figura 5.16 se muestra la disposición en planta de las diaclasas con 
geometrías en X e Y. La observación de las fallas de mayor tamaño a partir de los 
esquemas geológicos (figura 5.18 y 6.7) o de fotografías aéreas (figura 5.15a) muestra 
igualmente una disposición de este tipo, con una intersección de las fallas que forman 
juegos entre ellas de 30º. También es posible observar áreas donde la disposición de las 
fallas en abanico es similar a la geometría de joint spectrum (figura 6.7). 

El afloramiento de la cantera de Matagorda es un ejemplo muy representativo de 
la existencia de estas diaclasas falladas en el Cuaternario. En secciones verticales de la 
cantera se pueden observar diaclasas sistemáticas verticales en calcarenitas pliocenas
que no continúan en los limos rojos cuaternarios suprayacentes. En el mismo corte 
existen planos de falla verticales, con la misma orientación que las diaclasas que afectan 
a los sedimentos cuaternarios (figura 6.6). También es posible observar planos de falla 
con distinta orientación y diferentes orientaciones de las estrías (figura 6.5). 

6.2.1.2  Plioceno – Pleistoceno inferior 

Durante el Plioceno y el Pleistoceno inferior, la deformación de los sedimentos 
se caracteriza principalmente por el desarrollo de diaclasas híbridas de tensión y cizalla, 
y pliegues de dirección ENE-OSO. El desarrollo de fallas en esta época es muy limitado 
en el Campo de Dalías, por lo que no se han obtenido estaciones de paleoesfuerzos. No 
obstante, existe un ejemplo aislado de una falla inversa ciega de dirección ENE-OSO 
que desarrolla un pliegue de propagación e indica una compresión subhorizontal de 
dirección NNO-SSE. Este paleoesfuerzo es compatible con el determinado a partir del 
desarrollo de diaclasas híbridas de tensión y cizalla en el Campo de Dalías. 

6.2.1.3  Tortoniense superior – Mesiniense 

Se han observado en el NE del Campo de Dalías fallas normales con actividad 
sinsedimentaria durante el Tortoniense. En estas fallas se puede identificar una 
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variación en la potencia de los estratos en el bloque de muro y de techo durante una 
extensión NE-SO. Por otra parte, en las calcarenitas tortonienses del norte del Campo de 
Dalías se han obtenido los esfuerzos principales a partir del estudio de microfallas. El 
elipsoide de esfuerzos es triaxial e implica una extensión NE-SO y una compresión NO-
SE (estación 6-I, figura 6.4). La edad de este elipsoide de esfuerzos posiblemente sea 
mesiniense y esta relacionado con la formación del pliegue de Sierra de Gádor.

Existen otros grupos de elipsoides de esfuerzos (estaciones 7, 8 y 9-II, tabla 6.1 
y figura 6.4) determinados en rocas pertenecientes al complejo alpujárride del borde sur 
de la sierra de Gádor. Estos elipsoides muestran diferentes razones áxicas en cada 
sector. En el sector NO se identifica un elipsoide de esfuerzos de forma oblata con un 
eje 3 que se inclina hacia el sur. En el sector NE se identifica un esfuerzo compresivo 
NO-SE con el eje 1 inclinado hacia el SE. Es difícil ubicar temporalmente estos 
estados de esfuerzo. La extensión N-S asociada a elipsoides de forma oblata encontrada 
en el sector noroeste puede ser una consecuencia de la deformación del arco externo del 
gran pliegue anticlinal que conformaría sierra de Gádor y que bascularían los ejes de 
esfuerzo durante el desarrollo del pliegue. La compresión NO-SE podría estar asociada 
a las fases iniciales del desarrollo del pliegue. 

6.2.2. CAMPO DE NÍJAR 

En el Campo de Níjar y áreas cercanas existen trabajos previos relacionados con 
el cálculo de paleoesfuerzos a partir de la medida de estaciones de microfallas. Stapel et

al. (1996) determinan los paleoesfuerzos de la parte oriental de la Cuenca de Sorbas, 
situada al norte de Sierra Alhamilla. Posteriormente Huigbregtse et al. (1998) 
determinan los paleoesfuerzos en el área más septentrional del Campo de Níjar y 
meridional de la Cuenca de Vera. Jonk y Biermann (2002) también calculan los 
paleoesfuerzos de la Cuenca de Sorbas y los relacionan con el funcionamiento de la 
Falla de Gafarillos en el borde norte de Sierra Alhamilla y con la Falla de Palomares 
situada más al este.

Todos estos autores reconocen en el área tres campos de esfuerzos bien 
definidos. Durante el Tortoniense y Mesiniense inferior los esfuerzos están 
caracterizados por un eje 1 horizontal de dirección NO-SE con elipsoides de forma 
prolata a triaxial. Este esfuerzo compresivo es el responsable del movimiento de salto 
en dirección dextro de la Falla de Gafarillos de dirección E-O. Desde el Mesiniense 
inferior en adelante se produce una rotación horaria del campo de esfuerzos (Montenat 
et al., 1996) con un eje 1 subhorizontal y de dirección NNO-SSE. Bajo la influencia de 
este nuevo campo de esfuerzos tuvo lugar el movimiento sinistro de la Falla de 
Palomares de dirección N20ºE y de Carboneras de dirección N50ºE mientras que el 
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movimiento dextro de la Falla de Gafarillos se desactivó (Stapel et al., 1996). 
Finalmente se determinan tensores de esfuerzo triaxiales a prolatos con 1 subvertical y 

3 variable que indican un régimen extensional. La edad de este último campo de 
esfuerzos no está bien contrastada aunque sugieren que estos esfuerzos extensionales 
predominan el la parte alta de la corteza durante el Cuaternario. 

Figura 6.8. Diagramas estereográficos con la posición de los ejes principales de esfuerzo determinados a 
partir de microfallas en el Campo de Níjar. Proyección estereográfica, hemisferio inferior. El número 
superior-derecho indica la estación de medida. También se indica la razón áxial (R=( 2- 3)/( 1- 3). En 
estaciones con dos fases, los esfuerzos se dibujan con diferente tonalidad de grises. Los diagramas tienen 
flechas que indican la componente del esfuerzo más relevante en función de la razón axial. 

Las estaciones de paleoesfuerzos determinadas en este sector han sido seis 
(figura 6.8). Todas las estaciones se han situado en zonas de falla que afectan a rocas de 
edad Tortoniense y Mesiniense ya que no se han encontrado afloramientos adecuados 
en sedimentos más recientes. Este hecho, implica la dificultad para establecer en detalle 
la posible edad, quizás posterior al Mioceno, de los elipsoides de esfuerzos calculados. 
Los elipsoides determinados en este trabajo de investigación muestran una mayor 
variedad de esfuerzos que los obtenidos por autores previos. En algunos casos existen 
varias fases sobreimpuestas con estriaciones de diferente orientación en un mismo plano 
de falla. 

La determinación de los elipsoides de esfuerzos en la estación 15, muestra una 
primera fase en la que el esfuerzo compresivo 1 tiene una orientación NO-SE, es 
subhorizontal y el elipsoide tiene forma prolata. Esta estación se encuentra en 
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calcarenitas tortonienses, por lo que podría corresponder a los elipsoides tortonienses 
con compresión NO-SE correlacionables con los determinados por Stapel et al. (1996), 
Huigbregtse et al. (1998) y Jonk y Biermann (2002) en la Cuenca de Sorbas y en el 
norte del Campo de Níjar.

Estación Litología / Edad N Ntot 1 2 3 R

10 Calcarenitas/  Mesiniense 8 7 330/58 234/04 142/32 0.44

I 12 8 186/28 50/54 288/21 0.39
11

II

Margas y yesos 

/ Mesiniense 12 5 246/59 350/09 85/30 0.25

I 29 16 28/08 159/79 293/08 0.73
12

II

Margas y yesos/ 
Mesiniense 29 13 241/11 149/11 14/74 0.26

13
Margocalizas/

Mesiniense
12 10 176/51 22/36 282/13 0.8

14
Margas y turbiditas/ 

Tortoniense
11 10 6/46 212/41 110/14 0.8

I 23 9 323/27 72/32 202/46 0.28
15

II
Calcarenitas/ Tortoniense 

23 14 25/50 130/13 230/37 0.42

Tabla 6.2.  Resultado de la determinación de paleoesfuerzos a partir de microfallas en el Campo de Níjar. 
Notación igual que en la tabla 6.1. 

Otro elipsoide de esfuerzos característico corresponde al determinado en la 
estación 11. Esta estación está situada en la Zona de falla de Carboneras donde afloran 
margas y yesos de edad mesiniense. La estratificación se encuentra verticalizada debido 
a la formación de un sinclinal durante un proceso transpresivo relacionado con el 
movimiento de salto en dirección sinistro de la Zona de Falla de Carboneras (Montenat 
y Ott d’Estevou, 1990). El elipsoide obtenido indica un eje de esfuerzo 1 subhorizontal 
con orientación NNE-SSO. Este elipsoide de esfuerzos se puede asimilar con los 
obtenidos por Stapel et al. (1996), Huigbregtse et al. (1998) y Jonk y Biermann (2002) 
con un 1 orientado N-S a NNO-SSE. La orientación NNE-SSO de 1 en la estación 11 
es más favorable para el funcionamiento sinistro de la Zona de falla de Carboneras 
(N40ºE) que una orientación N-S. Se obtiene también en esta estación una segunda fase 
caracterizada por un elipsoide igualmente prolato y un 1 oblicuo. La existencia de este
esfuerzo oblicuo puede ser debido a que los estratos de margas y yesos mesinienses 
están verticalizados y han sufrido una rotación importante. Si rotamos los esfuerzos de 
la fase II para restituir los estratos a una posición subhorizontal, la orientación de 1

pasa a ser subhorizontal y con orientación similar a la de la primera fase. Por tanto la 
segunda fase de la estación 11 puede corresponder al mismo estado de esfuerzos de la 
fase I que ha sido rotada durante el proceso de plegamiento asociado a la compresión 
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NNE-SSO. La presencia de sedimentos pliocenos discordantes sobre los estratos 
mesinienses verticalizados y fallados sugiere que este estado de esfuerzos compresivo 
con un régimen de salto en dirección se desarrolló durante el Mesiniense. Por otra parte, 
la presencia de un gran pliegue que generó el levantamiento de Sierra Alhamilla y el 
plegamiento de los sedimentos mesinienses y pliocenos implica la presencia desde el 
Tortoniense superior y durante el Plioceno en menor medida de una compresión con un 
eje 1 de dirección N-S a NNO-SSE. 

Existe otro grupo de elipsoides de esfuerzos que se caracterizan por formas 
oblatas con una orientación ONO-ENE del eje 3 (estaciones 12 (fase I), 13 y 14). La 
alta razón áxial de estos elipsoides (R=0.73-0.8) implica que los ejes 1 y 2 tienen una 
magnitud muy parecida, siendo 3 el esfuerzo determinante en la deformación. Los 

elipsoides de esfuerzos oblatos 
extensivos suelen estar relacionados 
con fallas normales de bajo ángulo, 
mientras que los prolatos suelen 
asociarse tanto a deformaciones 
compresivas como a deformaciones 
extensivas con fallas de alto ángulo. 

Por último existen otro grupo 
de elipsoides (estaciones 10, 12 (fase 
II), 11 (fase II), y 15 (fase II) ), con eje 

1 subvertical y razones áxiales 
comprendidas entre 0.44 y 0.25, es 
decir, elipsoides con formas triaxial a 
prolata. Los eje de esfuerzo 3 son 
generalmente subhorizontales y tienen 

orientaciones SO-NE. Esta extensión puede estar asociada a las fallas normales 
pliocenas y cuaternarias de orientación NO-SE reconocidas en el Campo de Níjar y en 
la Cuenca de Carboneras.

Es interesante observar la presencia en algunos alforamientos de sistemas 
conjugados de fallas listricas nomales de dirección NO-SE y fallas antitéticas de alto 
ángulo inversas. Esta disposición poco frecuente se interpreta debido a una inclinación 
en profundidad del eje 1 que pasa de estar vertical en la parte alta del afloramiento a 
tener una inclinación hacia el SO en pocos metros de profundidad (figura 6.9). 

Figura 6.9. Detalle de un afloramiento  de sedimentos 
pliocenos situado en el borde sur de Sierra Alhamilla 
donde se observa el desarrollo de sistemas conjugados 
de fallas normales lístricas de bajo ángulo y fallas 
inversas de alto ángulo que implican una inclinación 
de 1.
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6.3  MECANISMOS FOCALES DE TERREMOTOS Y 

ESFUERZOS ACTUALES 

Existen trabajos previos de carácter regional sobre los esfuerzos actuales en las 
Cordilleras Béticas. Galindo Zaldívar et al. (1993) determina que el campo de esfuerzos 
actual es compresivo con un eje 1 horizontal de dirección NO-SE. Rodríguez-Pascua y 
De Vicente (2001) estudian los esfuerzos actuales a partir de los mecanismos focales de 
terremotos ocurridos al norte del área estudiada. Obtienen mecanismos focales de fallas 
inversas que responden a una compresión NO-SE. También obtienen mecanismos 
focales con el eje P vertical y predominio de la dirección de extensión NO-SE. 
Observan que los mecanismos focales de falla inversa son más profundos y los de falla 
normal más someros y sugieren un modelo de flexura cortical que permite el desarrollo 
simultaneo de ambos tipos de elipsoides.

La baja magnitud de la mayor parte de los terremotos junto con el reducido 
número de estaciones sísmicas en la región con anterioridad a los años 80 dificultaba el 
cálculo de los mecanismos focales de los terremotos. Durante la última década, la 
existencia de una red sísmica amplia en el área permite la determinación con suficiente 
precisión de los mecanismos focales de terremotos con magnitudes superiores a 3.5 
(Rueda et al., 1996; Thio et al., 1999, Stich y Morales, 2001 y Stich 2003). La mayor 
parte de los mecanismos focales utilizados en este capítulo (tabla 6.3) se han tomado de 
Stich y Morales (2001) y Stich (2003) que determinan el mecanismo focal aplicando la 
inversión del tensor momento en el dominio del tiempo a partir de la forma de las ondas 
de los terremotos. Los terremotos utilizados son superficiales con profundidades 
variables entre 2 y 16 km. 

La mayor parte de los mecanismos focales calculados (figura 6.10) tienen 
soluciones de fallas de salto en dirección (1, 2, 3, 9 y 10 de la figura 6.10). Otros 
mecanismos tienen soluciones de falla normal (8 de la figura 6.10) o fallas normales con 
componente de salto oblicuo (4 y 6 de la figura 6.10). Solamente dos de los mecanismos 
corresponden a fallas inversas (5 y 7  de la figura 6.10). Las orientaciones del eje P son 
principalmente NNO-SSE con inclinaciones variables y cercanas a 0º, a excepción del 
mecanismo 8 donde el eje P es subvertical. 

Mediante el Método de Diedros Rectos  (Angelier, 1977; Angelier y Mechler, 
1977), que combina en una figura de interferencia los diedros de compresión y tensión 
del conjunto de los mecanismos focales, se identifica la posición del esfuerzo principal 
máximo ( 1) y el esfuerzo principal mínimo ( 3). La interferencia de los diedros de los 
mecanismos focales se muestra en un diagrama estereográfico que representa el 
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Figura 6.10. (A) Mecanismos focales de terremotos en el SE de las Cordilleras Béticas obtenidos de Stich y 
Morales (2001) y  Stich (2003). Proyección estereográfica, hemisferio inferior. Los puntos de color negro 
dentro de los estereogramas indican el eje P de compresión. (B) Determinación de la orientación de la 
compresión y la tension mediante el Método de Diedros Rectos (Angelier and Melcher, 1977; Angelier,
1984) a partir de los mecanismos focales. 

porcentaje de compresión y extensión en cada orientación. El resultado obtenido 
muestra una alta consistencia de los datos (100% de compresión y extensión) con un 1

de dirección NNO-SSE y un 3 con orientación OSO-ENE (figura 6.10). Los 
mecanismos focales tienen diferentes regímenes (soluciones de salto en dirección, 
normal e inversa). Sin embargo, el diagrama de diedros rectos indica que un único 
elipsoide de esfuerzos con un eje P subhorizontal NNO-SSE y un eje T subhorizontal y 
orientado OSO-ENE es compatible con todos los mecanismos focales.

El método de Geparth y Forsyth (1984) y Geparth (1990) permite obtener el 
tensor esfuerzos que mejor se ajusta a los mecanismos focales de terremotos de una 
región. De esta manera se determina la orientación de los ejes de esfuerzo principales y 
la razón áxica para el conjunto de mecanismos focales, siempre que se considere un 
esfuerzo regional uniforme en el área. El elipsoide obtenido con este método para el 
conjunto de mecanismos focales es el siguiente: 1:175/03 (dirección, inclinación); 

3:267/31 y  R=( 2– 3 )/( 1– 3) = 0.4. Las orientaciones de los ejes principales de 
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esfuerzos obtenidos con este método son similares a las orientaciones  de la compresión 
y tensión en el diagrama de diedros rectos. 

Id Fecha
Eje P 

Az/Inclin.

Eje T 

Az/Inclin.

Magnitud
Momento

Mw

Prof.

(km)

Localización

Lat./Long.
Referencia

1 97/07/02 354/21 085/04 4.4 10 36.367 / -3.255 IAG

2 00/05/27 347/18 077/00 3.6 16 36.362 / -3.131 IAG

3 97/08/07 344/08 077/20 3.6 16 36.452 / -3.238 IAG

4 94/01/04 177/49 068/15 4.9 2 36.340 / -2.490 Stich y 
Morales, 2001

5 94/01/04 352/19 112/55 4.9 2 36.340 / -2.490 Stich y 
Morales, 2001

6 93/12/23 178/47 054/28 4.8 8 36.470 / -2.560 Stich y 
Morales, 2001

7 98/10/16 147/01 56/58 3.6 20 36.949 / -2.643 Stich, 2003 

8 02/02/04 262/78 077/12 4.7 10 37.091 / -2.547 Stich, 2003 

9 98/04/06 335/11 237/33 3.9 8 37.012 / -1.792 Stich, 2003 

10 99/06/14 145/26 251/29 3.7 8 37.338 / -2.174 Stich, 2003 

Tabla 6.3. Mecanismos focales de terremotos del SE de las Cordilleras Béticas (Stich y Morales, 2001 y 
Stich, 2003). 

Los elipsoides de paleoesfuerzos obtenidos en sedimentos cuaternarios en 
superficie se caracterizan por un 1 subvertical y un 3 subhorizontal de orientación 
OSO-ENE a radial y están relacionados con las fallas normales activas de dirección 
NO-SE. Aunque el mecanismo focal nº 8 tiene características similares a los elipsoides 
cuaternarios, la mayor parte de los mecanismos actuales que muestran el esfuerzo focal 
de terremotos a pocos kilómetros de profundidad indican compresión NNO-SSE. Esta 
dirección de compresión es compatible con la formación en la actualidad de pliegues de 
dirección OSO-ENE en la plataforma continental marina (ver apartado 5.5). Los dos 
grupos de elipsoides de compresión vertical (fallas normales) y de compresión 
horizontal (fallas inversas y de salto en dirección) son coaxiales, es decir, los ejes de 
esfuerzo mantienen la misma dirección. Mientras que el eje 3 tiene en todos los casos 
una dirección OSO-ENE, el eje 1 está en posición vertical u horizontal. La variabilidad 
en la posición del eje 1 puede ser una consecuencia del cambio relativo de los 
esfuerzos desde zonas profundas hasta la superficie. En las partes más profundas de la 
corteza, el esfuerzo compresivo horizontal NNO-SSE predomina y permite el desarrollo 
de fallas de salto en dirección e inversas, mientras que en la parte más superficial de la 
corteza los valores relativos del esfuerzo vertical se incrementan y se desarrollan fallas 
normales. La disminución de la carga litostática hacia la superficie supone una 
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disminución del valor del eje 1 en la corteza superior y aparentemente es contrapuesto 
al aumento del valor relativo de la compresión vertical en superficie. Por ello, hacia la 
superficie posiblemente disminuye menos la magnitud del esfuerzo vertical que del 
esfuerzo horizontal por una extensión horizontal simultánea que es consecuencia del 
levantamiento del relieve en la región producida por la compresión horizontal en los 
niveles más profundos de la corteza. 
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A continuación se describe la sismicidad histórica y la registrada 
instrumentalmente en el área de estudio de la tesis doctoral. También se realiza una 
interpretación sismotectónica de la sismicidad y su relación con las estructuras 
reconocidas en la región. Por último se analizan las evidencias geomorfológicas y 
geológicas de la actividad reciente de las estructuras observadas en campo. 

7.1. SISMICIDAD 

La sismicidad en las Cordilleras Bético-Rifeñas y el Mar de Alborán (figura 7.1) 
está asociada al contacto entre las placas euroasiática y africana. En un límite de placas 
típico, los terremotos están agrupados en una franja estrecha. Sin embargo, en las 
Cordilleras Bético-Rifeñas, los terremotos están distribuidos ampliamente, lo que indica 
que el límite de placas tiene asociado una banda de deformación de varios centenares de 
kilómetros de anchura.

La mayor parte de los terremotos en las Cordilleras Bético-Rifeñas son someros 
y tienen profundidades inferiores a los 30 km por lo que se sitúan claramente dentro de 
la capa frágil de la corteza continental (Serrano, 1999). Sin embargo, se ha descrito una 
importante actividad sísmica situada a profundidades intermedias (entre 30 y 180 km) y 
a grandes profundidades (mayor de 600 km) que sugieren procesos de subducción 
(Buforn et al., 1995 y López-Casado et al., 2001). La magnitud de los terremotos  es 
moderada con m 5.5 (Serrano, 1999). Sin embargo, aunque de forma mas esporádica, 
también se producen terremotos superficiales destructores, con m>6.0, como por 
ejemplo el terremoto de Adra de 1910 (Mb=6.3), además de otros terremotos muy 
profundos (h=650 km), tales como el de Padul de 1954 con una magnitud Mb=7.1 
(Mw=7.8) (Chung y Kanamori, 1976). 

Los estudios de tomografía sísmica indican una subducción continental activa 
del Macizo Ibérico bajo las Cordilleras Béticas en la región de Málaga a la que estaría 
asociada la sismicidad intermedia (30-110 km) (Serrano et al. 1998 y Morales et al.

1999). Por otra parte, los estudios de tomografía sísmica en el manto identifican un 
cuerpo frío de alta velocidad bajo el Mar de Alborán (Blanco y Spakman, 1993) al que 
estaría asociada la sismicidad profunda (640-670 km). El origen de esta anomalía es 
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controvertido. Blanco y Spakman (1993), Lonergan y White (1997) y Bijwaard et al.

(1998) proponen que el cuerpo corresponde a una porción despegada de una antigua 
litosfera oceánica subducida. Por el contrario, Calvert et al. (2000) indica que 
representaría una delaminación del manto superior, como previamente sugirió Seber et

al. (1996). 

Figura 7.1. Sismicidad de la región Ibero-Magrebí en el periodo 1988-2003 (Tomado de Serrano et al.
En prensa).

7.1.1. SISMICIDAD HISTÓRICA 

El sureste de la Cordillera Bética se caracteriza por una actividad sísmica somera 
y continua de magnitud baja a moderada, aunque existen grandes terremotos menos 
frecuentes. Las evidencias históricas y arqueológicas indican que en los últimos 2000 
años la región ha sido afectada al menos por quince terremotos destructivos, por lo que 
el riesgo sísmico en la región es ciertamente significante. Desde la época islámica han 
sido documentados los terremotos que produjeron mayores daños. Las crónicas árabes 
describen con detalle los principales temblores, superficies de rotura y distribución de 
los daños asociados a ellos en el sureste de la Península Ibérica desde el siglo IX 
(Sánchez, 1917).
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Fecha Intensidad MSK Localidad

09 / 11 / 1518 IX Vera

22 / 09 / 1522 IX Sur de Adra 

19 / 04 / 1550 VII Almería

31 / 12 / 1658 VIII Almería

13 / 01 / 1804 VIII Dalías

21 / 01 / 1804 VIII Adra

25 / 08 / 1804 IX SO de Adra 

28 / 01 / 1872 VII Motril

12 / 06 / 1894 VII Nacimiento

25 / 05 / 1901 VII Motril

16 / 06 / 1910 VII Adra

16 / 06 / 1910 VIII Adra

11 / 08 / 1913 VII Albuñol

Tabla 7.1. Sismicidad histórica en la región de Almería desde 1500 a 1994. Intensidad máxima MSK 
superior a VI (de López-Marinas, 1977). 

En Noviembre de 1487 ocurrieron varios terremotos destructivos en el área de 
Almería-Andarax que pudieron alcanzar el grado IX de intensidad MSK (Vidal, 1993). 
Sin embargo, se tienen datos históricos y descripciones más precisas de los principales 
terremotos a partir del siglo XVI (tabla 7.1). Por ejemplo, el terremoto del 22 de 
septiembre de 1522 está extensamente descrito por los historiadores que documentan la 
importancia de los daños en el sureste de la Península Ibérica. En la ciudad de Almería 
quedaron destruidos la catedral y otros templos, parte de la muralla, la Alcazaba, el 
puerto y gran número de casas. Estas descripciones indican que en el área epicentral se 
alcanzaron intensidades máximas estimadas en la escala MSK de IX (Vicent, 1974). En 
Diciembre de 1658 se produjeron una serie de terremotos que comenzaron el día 30 y 
31 con un total de 13 sismos sentidos. El día 1 de enero de sintieron otros nueve y 
continuaron hasta junio de 1659. La zona epicentral de esta serie de terremotos se 
encontraba entre Almería y Cabo de Gata. Posteriormente, el 25 de agosto de 1804, los 
investigadores describen de forma extensa un periodo de actividad sísmica que afectó a 
la zona Adra-Berja-Dalías y a las regiones cercanas que provocó grandes destrozos en el 
pueblo de Dalías. López-Marinas (1977), determina el área epicentral a partir de fuentes 
históricas y estima una intensidad MSK de IX. De acuerdo con Vidal (1986), el 
terremoto del 16 de Junio de 1910 cercano a Adra alcanzó una intensidad MSK de VII 
con una magnitud de 6.3 que causó importantes daños en este pueblo, afectó además a 
una amplia área macrosísmica, comprendida desde la mitad sur de España hasta 
Marruecos. En marzo de 1932 se produjo un terremoto de magnitud 4.7, que fue sentido 
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con mayor intensidad en el pueblo de Vícar (Campo de Dalías). El 13 de Septiembre de 
1984 se produjo un terremoto en el Cabo de Gata con magnitud 5 y fue seguido por una 
replica de magnitud 4.4 a las pocas horas. 

Figura 7.2. A) Sismicidad histórica en la región estudiada. B) Actividad sísmica reciente con magnitud
Md 1.5 (792 terremotos) registrados por la Red Sísmica de de Andalucía durante el periodo 1992-2003.

La existencia de numerosas descripciones históricas, la disponibilidad de 
evidencias arqueológicas y la evidencia del registro sísmico diario revelan la alta 
actividad sísmica del área estudiada y su peligrosidad. 

7.1.2. ANÁLISIS SISMOTECTÓNICO 

En 1911 y 1960 el Instituto Geográfico Nacional instaló dos sismómetros en la 
provincia de Almería. En 1983 el Instituto Andaluz de Geofísica y Prevención de 
Desastres Sísmicos (IAGPDS),  pone en funcionamiento la Red Sísmica de Andalucía 
(RSA). Posteriormente, a principio de los años 90 se amplía la RSA con la instalación 
de una subred en la provincia de Almería. Esta red dispone de cinco estaciones sísmicas 
de periodo corto cercanas a la región de estudio (figura 3.27) además de otras ocho 
estaciones hacia el oeste.

La actividad sísmica más intensa registrada recientemente en la región se 
produjo de diciembre de 1994 a enero de 1995, con una serie sísmica que incluyó dos 
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terremotos principales de magnitud Mb=4.9 y Mb=5.1 y tuvo lugar cerca de Adra con 
una intensidad MSK de VII. En enero de 1995 se produjo el terremoto principal e 
inmediatamente se instalaron tres estaciones de periodo corto para el registro a 
distancias epicentrales próximas. En los siguientes tres meses se registraron en el área 
un total de 350 sismos con magnitudes Md 1.5. La mayor parte de los hipocentros de la 
serie se situaron entre los 0 y 12 km de profundidad.

El catálogo de terremotos que se 
ha utilizado para el análisis 
sismotectónico de la región corresponde 
al registrado por la RSA en el periodo 
1992-2003. Se han excluido los eventos 
sísmicos de profundidad inferior a 2 km 
y magnitud inferior a 1,5 para evitar la 
confusión con otras fuentes 
sismogenéticas como las explosiones de 
canteras. Existe un total de 792 
terremotos (figura 7.2b), de los cuales el 
33% tiene magnitudes superiores a 3,5 y 
una magnitud máxima de 5,1 (figura 
7.2). La actividad sísmica es 
principalmente de tipo superficial y se 
concentra en los primeros 20 km de la 
corteza con un total de 693 terremotos. 
Existen terremotos más profundos con 

profundidades intermedias de hasta 80 km. 

La observación detallada de la distribución de los epicentros relacionados con la 
serie sísmica de los terremotos de Adra de 1994-1995 permite definir alineaciones de 
varios kilómetros de longitud con una orientación variable entre N-S y NO-SE (figura 
7.3). Algunas de estas alineaciones son paralelas a algunas de las fallas normales 
reconocidas en campo, por ejemplo la Falla de Balanegra y la Falla de Punta Entinas. 
También se reconocen alineaciones de dirección NO-SE en el borde Oeste de Sierra de 
Gádor.

Si se analiza la distribución de los terremotos en un perfil vertical de dirección 
NNO-SSE en la región de Adra y se proyectan sobre este perfil los terremotos incluidos 
en una banda de 35 km de anchura (figura 7.4) se observan las siguientes características. 
Existe un alto nivel de actividad sísmica que se concentra principalmente en los 
primeros 10 kilómetros de profundidad. La distribución de los hipocentros muestra una 
superficie que buza unos 30º hacia el norte que conecta hacia el sur con el fondo 

Figura 7.3. Área ampliada de la figura 7.2B donde se 
muestran la localización de los epicentros cercanos a 
la Falla de Balanegra. Las líneas de color gris 
indican las lineaciones de los epicentros. 
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marino. Por debajo de esta superficie S1 desaparece la sismicidad (figura 7.4). Si 
tenemos en cuenta el contexto actual de acortamiento definido por los mecanismos 
focales, paleoesfuerzos y estructuras tectónicas, esta superficie puede corresponder a 
una falla inversa de bajo ángulo. El mecanismo focal del terremoto de magnitud 
Mb=5.1 de Enero de 1995 está situado en esta superficie, es de falla inversa, con una 
dirección de compresión N-S (mecanismo 5 de la figura 6.10). 

La actividad de esta falla puede estar relacionada con el desarrollo en el bloque 
de techo de pliegues de dirección ENE-OSO y deformación frágil. La vergencia general 
de los pliegues hacia el norte, como por ejemplo el pliegue de Sierra Alhamilla (figura 
5.44), el pliegue plioceno en el Campo de Dalías (figura 5.12) o el pliegue y falla 
inversa en la plataforma continental (figura 5.61). Si consideramos una vergencia 
general hacia el norte, la posible falla definida por la superficie S1 correspondería a un 
retrocabalgamiento con una vergencia contraria hacia el sur. Las posibles fallas 
normales de orientación NO-SE en el bloque de techo definidas por la alineación de 
epicentros y los mecanismos de falla normal asociados (mecanismos 6 y 4, figura 6.10) 
terminarían en esta superficie S1.

Figura 7.4. Perfil de dirección NNO-SSE localizado en la figura 7.2. Las flechas negras indican la 
posición de las superficies de fallas activas.

La superficie S1 conecta con otra agrupación de terremotos a unos 10 kilómetros 
de profundidad. Esta concentración de terremotos  que definen la superficie S2 se 
reconoce en el Campo de Dalías y de forma más difusa en el Campo de Níjar. Se ha 
comprobado específicamente que el modelo de velocidad utilizado para la 
relocalización de los terremotos no genera una agrupación de los terremotos a 10 km de 
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profundidad, por lo que esta agrupación está realmente asociada a una estructura 
sismogénica que puede corresponder a una superficie de despegue horizontal. La 
distribución de la sismicidad en los primeros kilómetros de la corteza, puede ser 
consecuencia del alto gradiente de temperatura en la región (Basov et al., 1994), de tal 
manera que la deformación frágil se concentra en los primeros kilómetros de la corteza.

A unos 20 kilómetros de profundidad se aprecia otra banda de sismicidad 
horizontal S3 (figura 7.5) menos intensa que la anterior que puede corresponder a otro 
despegue a mayor profundidad. Entre los 30 y 40 km de profundidad se define una 
última banda de sismicididad muy amplia denominada S4 que buza hacia el norte, 
donde la dispersión de los terremotos es mayor. Esta banda de terremotos estaría 
localizada en el manto litosférico. 

7.2 ACTIVIDAD RECIENTE DE LAS ESTRUCTURAS 

TECTÓNICAS Y PALEOSISMICIDAD 

Existen numerosas evidencias en el sector estudiado de la actividad reciente de las 
estructuras tectónicas reconocidas en campo. Una de las evidencias de la actividad 
reciente es el levantamiento general que experimenta el área de estudio y que ha sido 
puesto de manifiesto por varios autores. La presencia en la actualidad en Sierra de 
Gádor de calcarenitas marinas de plataforma interna de edad Tortoniense superior – 
Mesiniense a altitudes de 1.600 m.s.n.m. supone tasas de elevación de unos 280 m/Ma 
(Martínez Díaz, 2000; Braga et al., 2003 y Galindo-Zaldívar et al., 2003). Como se 
argumenta en el apartado 5.1.2.4. el levantamiento de estos sedimentos marinos 
miocenos es debido al desarrollo de un gran anticlinal que conforma la Sierra de Gádor.

Existen otros trabajos que intentan cuantificar los movimientos verticales en el 
sector estudiado utilizando diferentes técnicas. Giménez (2000) determina movimientos 
verticales recientes mediante la comparación de las nivelaciones de precisión realizadas 
por el IGN a lo largo del siglo XX. En un perfil de nivelación que pasa por el Campo de 
Dalías se registra un hundimiento del bloque de Adra de 1 mm/año con respecto al 
Campo de Dalías, que puede estar asociado a la Falla de Balanegra. Serrano et al.

(2001) determinan un desplazamiento de la superficie topográfica en el borde oeste de 
Sierra de Gádor mediante la utilización de interferometría radar con dos imágenes 
satélites tomadas en diciembre de 1993 y octubre de 1995. Asocian este movimiento 
vertical al terremoto de enero de 1995.
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La formación de un gran 
anticlinal en Sierra de Gádor, permite el 
desarrollo de importantes abanicos 
aluviales de edad cuaternaria en el flanco 
sur de este anticlinal en la mitad norte del 
Campo de Dalías. La potencia del relleno 
aluvial llega a alcanzar 160 metros, como 
puede deducirse de los datos de sondeos 
(apartado 5.3.2.1), y pendientes elevadas 
en su parte media y proximal. La red de 
drenaje muestra una incisión muy 
pronunciada, en la que el canal principal 
está fuertemente encajado en la zona de 
cabecera. En algunos casos existen varias 
generaciones de abanicos aluviales, en 
los que la red de drenaje ha 
sobreexcavado sucesivamente las 
diferentes generaciones (figura 7.5). No 
se disponen de valores de las tasas de 
incisión en esta área, aunque en el borde 
noreste de la Sierra de Gádor, García et

al. (2003), obtiene valores comprendidos 
entre  0.3 y 0.7 m/ka.

Figura 7.5. A) Fotografía aérea de los abanicos 
aluviales del borde norte del Campo de Dalías 
donde se muestra el fuerte encajamiento en la zona 
de cabecera. B) Fotografía de una rambla en el 
borde NE del Campo de Dalías donde se observa el 
fuerte encajamiento  de la red de drenaje sobre las 
calizas y dolomías del Complejo Alpujárride. 

Figura 7.6. Terrazas marinas sobre el nivel del mar en un perfil perpendicular a la costa en el 
paraje de Loma del Viento. Tomado de Zazo et al. (2003). 
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Las terrazas marinas desarrolladas a lo largo de toda la costa del Campo de 
Dalías, desde Balanegra a Aguadulce y en el Campo de Níjar, entre el Alquián y el 
Cabo de Gata, dan información de la elevación reciente que ha experimentado la región 
durante el Pleistoceno. Cerca de la Falla Loma del Viento, en su bloque levantado, 
existen 16 niveles de terrazas marinas que forman un perfil escalonado con cotas de 
hasta 82 m sobre el nivel del mar (Zazo et al., 2003) (figura 7.6). 

La tasa de elevación se ha calculado para los últimos 130.000 años en 0.046 
m/ka (Zazo et al, 2003). Goy y Zazo (1986), consideran que la diferencia en la 
elevación de las diferentes terrazas marinas es debida a la acción de fallas actuales, 
como por ejemplo la Falla Loma del Viento. Aunque esta observación es correcta y 
supone que la Falla de Loma del Viento ha tenido actividad en los últimos 100.000 años 
(edad de la terraza marina afectada por la falla), la tasa de elevación de las terrazas 
marinas a lo largo de toda la costa, es el resultado de la interacción de varios procesos. 
Además del movimiento local de las terrazas por la acción de las fallas cuaternarias, la 
formación de pliegues debe afectar a la variación de la tasa de elevación. En este 
sentido, la tasa de elevación es mayor en las terrazas marinas que se desarrollan sobre la 
charnela del anticlinal principal situado en el área de Guardias Viejas del Campo de 
Dalías. Por el contrario, las terrazas marinas que se encuentran situadas hacia el este en 
el Campo de Dalías y se sitúan en el flanco sur del anticlinal, tienen tasas de elevación 
sucesivamente más bajas.

Las fallas que afectan a sedimentos cuaternarios tienen características 
geomorfológicas que confirman el funcionamiento reciente. La mayor parte de estas 
fallas tienen escarpes que muestran el plano de falla poco o nada erosionados (Figuras 
5.7 d y e y 5.19 e y f). Los escarpes de falla verticales tienen alturas medias de 1-2 
metros, aunque pueden alcanzar los 15 m de altura como es el caso de la Falla del 
Águila (figuras 5.19 y 5.21). La presencia de escarpes de falla es más frecuente y 
evidente en el Campo de Dalías que en el Campo de Níjar. La zona de Falla de 
Balanegra está formada por numerosos segmentos de fallas paralelas y tiene asociados 
escarpes de 1-10 m con una morfología en escalera. La falla de Carboneras no muestra 
evidencias de grandes desplazamientos laterales de las terrazas marinas, al menos en los 
últimos 100.000 años.

El desarrollo de semifosas rellenas por cuñas de sedimentos cuaternarios 
constituye una evidencia de la actividad de estas fallas durante el Cuaternario (figura 
5.19d y figura 5.52d). El sentido de apertura de las semifosas (‘semi-grabens’) es 
variable. Algunas cuñas sedimentarias se engruesan o abren hacia el NE (ejemplo: 
Cantera de Matagorda) mientras que otras lo hacen hacia el SO (ejemplo: Falla de Loma 
del Viento), aunque en general, las aperturas hacia el NE son más frecuentes.
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La distribución de la red 
de drenaje también muestra 
indicios de una actividad 
tectónica reciente en el área. De la 
Chapelle (1988) reconoció 
morfologías en bayoneta de la red 
de drenaje con desplazamientos 
de 80-100 de los canales en el 
bloque NO de La Serrata que 
indicaban un desplazamiento 
sinistro de la Zona de Falla de 
Carboneras. Sin embargo, Bell et

al. (1997) determina que estos 
desplazamientos son más antiguos 
que los 100.000 años debido a 
que sedimentos aluviales de esta 
edad se depositan sobre los 
canales desplazados y no están 
afectados por la falla. Martínez 
Díaz (2000) estudia la morfología 
de la red fluvial en el borde oeste 
de Sierra de Gádor y observa 
morfologías en V de los valles 
que se encuentran en el bloque 
levantado de fallas de dirección 
NO-SE mientras que en el bloque 
hundido el valle tiene un fondo 
plano. En el Campo de Dalías, la 
Falla del Águila consituye un 

buen ejemplo que muestra la incidencia de la actividad de la falla en  la red de drenaje 
actual (figura 7.7). La Falla del Águila tiene un salto normal-dextro y desvía la red de 
drenaje de tal manera que la dirección de los canales discurre paralela a la superficie de 
falla. El levantamiento del bloque suroeste de esta falla contribuye al desarrollo de 
canales cortados que quedan colgados e inactivos (figura 7.7). 

La morfología de la línea de costa en ciertos sectores del Campo de Dalías y 
Campo de Níjar, está formada por algunos tramos rectilíneos de dirección NO-SE con 
longitudes medias de 5 y 7 km. Este paralelismo con las fallas reconocidas en campo 
indican un funcionamiento en tiempos recientes de estas fallas. En el Campo de Dalías, 

Figura 7.7. A) Fotografía aérea de la Falla del Águila que 
afecta a sedimentos aluviales holocenos. B) Esquema de la 
red de drenaje afectada por la falla. 
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Figura 7.8. A) Vista aérea del Campo de Dalías donde se observa la relación de la costa rectilínea con las 
fallas de dirección NO-SE reconocidas en campo. B) Vista aérea del Campo de Níjar. Se puede observar 
el tramo rectilíneo que puede estar relacionado con una falla. Se aprecia también que la ZFC no desplaza 
la línea de costa. Las imágenes han sido generadas a partir de imágenes satélite y un modelo digital de 
terreno.

existen dos tramos de línea de costa que son paralelos a dos fallas principales del área; 
la Falla de Balanegra y la Falla de Punta Entinas (figura 7.8a). Otro tramo rectilíneo de 
la línea de costa con la misma orientación se encuentra entre las localidades de El 
Alquián y el Cabo de Gata (figura 7.8b), aunque no es visible ninguna falla a partir de 
las observaciones de campo. Por el contrario, la Zona de Falla de Carboneras no 
desplaza la línea de costa actual. Este hecho sería una evidencia de que la Zona de Falla 
de Carboneras es menos activa en tiempos recientes que las fallas de orientación NO-SE 
y no afecta geomorfológicamente a la línea de costa. 
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Figura 7.9. A) Vista panorámica de la línea de costa entre Motril y Adra donde se observa el buzamiento 
monoclinal constante de las capas hacia el sur. B) Diagramas estereográficos de densidad de los polos de 
la foliación principal de rocas del Complejo Alpujárride que afloran en la línea de costa. Hemisferio 
inferior. Proyección estereográfica, hemisferio inferior. 
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La línea de costa situada al Oeste de la región de estudio, entre Motril y Adra 
(figura 7.9), tiene también un carácter rectilíneo con una orientación E-O. En este sector 
de la costa se encuentra la falda sur de la Sierra de la Contraviesa formada por rocas del 
Complejo Alpujárride. La medida sistemática de la foliación principal indica que tiene 
una orientación preferente variable entre E-O y ENE-OSO y un buzamiento hacia el sur. 
Si consideramos la Sierra de la Contraviesa como un gran anticlinal de forma análoga a 
Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla y tenemos en cuenta la presencia en el mar de un 
conjunto de pliegues continuo de orientación ENE-OSO (apartado 5.5), podemos 
interpretar la zona de costa como el flanco de un pliegue de orientación E-O. La línea de 
costa rectilínea entre Motril y Adra, sería por tanto un efecto de la formación de 
pliegues de orientación ENE-OSO en la actualidad. 

Figura 7.10. Posición de las sismitas y deslizamientos de orígen sísmico reconocidos en el Campo de 
Dalías y el Campo de Níjar. Las letras corresponden a las fotografías de la figura 7.11. 

La presencia de estructuras de licuefacción que se interpretan como sismitas en 
sedimentos pliocenos y cuaternarios en el Campo de Dalías y de Níjar constituyen 
evidencias adicionales de paleosismicidad. Ambraseys (1988) indica que la magnitud 
mínima de un terremoto necesaria para el desarrollo de estructuras de liquefacción es de 
M=5, y que las estructuras de liquefacción se incrementan de forma considerable 
cuando las magnitudes son superiores a 5.5. En el Campo de Dalías, al sur de la 
población de El Ejido, se reconocen estas estructuras en sedimentos de partes distales de 
abanicos aluviales Holocenos (figura 7.11a). El tamaño de estas estructuras varía de 0.2 
a 1 metros en longitud de onda y de 0.1 a 0.5 en altura.
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Figura 7.11. A) Sismita cercana a la población de Matagorda (Campo de Dalías). B) Sismita en la cantera 
de Matagorda (Campo de Dalías). C) Sismita cercana a la población de El Barranquete (Campo de Níjar). 
D) Sismita cercana a la población Cueva de los Úbedas (Campo de Níjar). E) Deslizamiento de bajo 
ángulo en sedimentos pleistocenos cercano a la población de El Barranquete (Campo de Níjar). 

Las estructuras de las sismitas observadas son del tipo load cast (Reineck y
Singh, 1980 y Allen, 1982). Dentro de este tipo de estructuras se reconocen los subtipos 
irregular, sagging y drop (figura 7.11). Las sismitas están formadas por limos arcillosos 
cementados que se superponen a arenas finas. En el Campo de Níjar, se desarrolla una 
pequeña sismita cerca de la Falla Cueva de los Úbedas (figura 7.11d). Otra sismita se 
encuentra en la terminación suroeste de La Serrata en arenas y arcillas de carácter 
continental. El tamaño de estas sismitas varia de 0.4 a 1 m en longitud de onda y de 0.2 
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a 0.5 en altura y su morfología es del tipo load cast de tipo dome-like a irregular. En el 
área suroeste de La Serrata, un kilómetro al oeste del pueblo de Barranquete, se 
observan estructuras de deslizamientos recientes en sedimentos pleistocenos con 
desplazamiento del bloque de techo hacia el oeste y suroeste que se han desarrollado 
sobre una pendiente muy pequeña (unos 15º) y pueden haber sido inducidos por la 
actividad tectónica en la región (figura 7.11e). Estos deslizamientos deforman  el bloque 
deslizado y producen una serie compleja de fallas inversas, de salto en dirección y 
pliegues. Este deslizamiento de baja pendiente ha podido ser activado por un terremoto. 

Las relaciones obtenidas 
empíricamente entre la longitud de 
las superficies de ruptura de fallas y 
las magnitudes de los terremotos 
asociados (Wells y Coppersmith, 
1994) (figura 7.12) permite estimar 
una magnitud de 5.7 al considerar la 
longitud máxima de las fallas que 
afloran en la región de 8 km (por 
ejemplo: Falla Loma del Viento). No 
obstante si consideramos el 
funcionamiento del despegue 
horizontal situado a 10 km de 
profundidad interpretado a partir de la 
posición de los hipocentros, se 
podrían generar terremotos de 
magnitudes superiores a 5.7 debido a 
la mayor extensión areal de la 
superficie de ruptura. 

Todas las evidencias geológicas y sismológicas anteriores muestran que en la 
región existe una actividad tectónica activa, probablemente asociada a un acortamiento 
N-S a NO-SE en la corteza superior, sobre un nivel de despegue cortical y asociado a la 
convergencia Eurasia-Africa. En superficie la deformación es compleja y son activos 
principalmente los pliegues de orientación E-O a ENE-OSO y las fallas normales de 
orientación NNO-SSE. 

Figura 7.12. Recta de regresión de la longitud de la 
superficie de ruptura y la magnitud de los terremotos
asociados obtenido a partir de 167 terremotos (Wells y 
Coopersmith, 1992).
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8. DISCUSIÓN 

Uno de los principales objetivos de este trabajo de investigación es establecer un 
modelo de evolución tectónica durante el neógeno y cuaternario del extremo suroriental 
de las Cordilleras Béticas que considere las características y cronología relativa de las 
principales deformaciones en el basamento alpujárride y la relación entre tectónica y 
sedimentación en los depósitos neógenos y cuaternarios del Campo de Dalías y de 
Níjar. Este modelo debe combinar tanto las estructuras observadas en superficie como 
aquellas deducidas a partir del análisis de datos geofísicos. Por ello, la evolución 
propuesta se basa en la discusión de los datos geológicos, geofísicos y sismológicos ya 
presentados en capítulos previos, que permiten caracterizar la evolución tectónica de la 
región, con mayor detalle desde el Tortoniense superior. También se discute la actividad 
reciente de las estructuras tectónicas reconocidas. Por último se integran los resultados 
obtenidos en esta investigación con las propuestas generales ya realizadas por otros 
autores, en el marco del modelo geodinámico del límite meridional de las Cordilleras 
Béticas orientales. 

8.1 EVOLUCIÓN TECTÓNICA DE LA REGIÓN 

La evolución tectónica de la región se establece a partir del análisis de la 
superposición de las estructuras tectónicas reconocidas que permite determinar su 
cronología relativa. En aquellas estructuras en las que se puede precisar la edad de los 
materiales afectados y de los materiales que las fosilizan, se puede llegar a obtener la 
cronología absoluta de las deformaciones.

Las deformaciones más antiguas se han determinado en el basamento 
metamórfico alpujárride bajo el que se sitúan materiales del Complejo Nevado-
Filábride. Durante el Eoceno inferior se produjo un metamorfismo de alta presión 
asociado a una etapa de engrosamiento cortical. La posterior exhumación hasta el 
Mioceno inferior desarrolló la foliación metamórfica principal. Las unidades tectónicas 
alpujárrides que afloran en Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla, pertenecen a los Mantos 
inferiores e intermedios respectivamente, y representan la mayor parte del basamento de 
los sedimentos neógenos y cuaternarios del Campo de Dalías y de Níjar. En el Campo 
de Níjar el basamento está constituido además localmente por materiales nevado-
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filábrides, en su parte septentrional y por rocas volcánicas miocenas en su sector 
oriental.

El Complejo Nevado-Filábride representa las rocas más profundas que afloran 
en las Cordilleras Béticas. El contacto con el Complejo Alpujárride es considerado una 
falla normal de bajo ángulo que fue activa al menos durante el Mioceno Inferior 
(García-Dueñas y Martínez-Martínez 1988; Galindo-Zaldívar et al. 1989; Jabaloy et al. 

1993). Este despegue cortical es de gran importancia ya que debe extenderse en el 
basamento de los materiales estudiados en esta Tesis. Los criterios cinemáticos indican 
que esta falla tuvo un  desplazamiento del bloque de techo hacia el Oeste, que varía 
desde la zona oriental (NO), central (O) y occidental (SO) de la Cordillera.  Este 
despegue cortical llevó asociadas un conjunto de fallas que deformaron los Alpujárrides 
situados a techo. El resultado de la actividad del sistema de fallas fue el adelgazamiento 
cortical en el Mioceno inferior y medio posterior a las etapas de engrosamiento.

Durante las investigaciones realizadas en esta Tesis se ha reconocido el contacto 
entre el Alpujárride y el Nevado-Filábride sólo localmente en Sierra Alhamilla. En este 
contacto se han observado estructuras que confirman los resultados de las 
investigaciones previas que lo consideran como una falla normal de bajo ángulo. Los 
sedimentos de edad Tortoniense de la Depresión de Tabernas ya fosilizan este contacto 
y además se encuentra deformados por los grandes pliegues que se iniciaron en el 
Tortoniense superior. Las fallas normales asociadas a su funcionamiento han sido 
caracterizadas con mayor detalle en el sector meridional de la Sierra de Gádor, durante 
el estudio de las características del basamento del Campo de Dalías. 

Este capítulo de discusión de los datos presentados tratará en primer lugar la 
evolución tectónica de los Alpujárrides, basada esencialmente en observaciones 
realizadas en la parte meridional de la Sierra de Gádor. Posteriormente se establece en 
este capítulo la evolución  neógena y cuaternaria del Campo de Dalías y del Campo de 
Níjar. Los sedimentos de edad Mioceno medio y Tortoniense inferior en el Campo de 
Níjar son escasos y aislados, por lo que no se ha podido establecer en detalle la 
evolución tectónica en este intervalo de tiempo. Por ello se propone una evolución 
tectónica desde el Tortoniense superior hasta la actualidad en la que se han agrupado los 
principales acontecimientos en diferentes intervalos de tiempo. En la figura 8.1 se 
muestra un cuadro comparativo y de síntesis de las diferentes estructuras tectónicas 
recientes observadas en el Campo de Dalías, Campo de Níjar (que incluye la cuenca de 
Almería-Níjar y la Subcuenca de Carboneras) y la Zona de Falla de Carboneras. 
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8.1.1. Evolución tectónica del basamento alpujárride en Sierra de Gádor 

La estructura tectónica más antigua reconocida en el borde meridional de la 
Sierra de Gádor corresponde a un pliegue anticlinal de crecimiento que afecta a las 
calizas y margocalizas ligeramente metamorfizadas de la Unidad de Gádor (figura 5.1). 
Este pliegue de dirección E-O afecta a la serie carbonatada, de tal manera que los 
estratos estratigráficamente más altos se encuentran menos plegados que los términos 
más bajos, por lo que constituye un pliegue de crecimiento triásico cuyo flanco describe 
una estructura en abanico de capas. Aunque no se han observado estas estructuras en 
otros sectores del Complejo Alpujárride, sería de gran interés reconocer pliegues 
similares en otras áreas para confirmar la existencia de una fase de plegamiento triásico 
que determine la posición de depocentros en este periodo. Aldaya et al. (1970) 
describen brechas intraformacionales y pliegues de slumping en rocas triásicas del 
Complejo Nevado-Filábride aunque de menor tamaño al descrito en esta tesis.

Las principales estructuras que se reconocen en Sierra de Gádor son estructuras 
de deformación alpina, que genera varias foliaciones desarrolladas en condiciones 
dúctiles y sistemas de fallas y diaclasas en condiciones frágiles. La foliación más 
antigua, determinada clásicamente en el Complejo Alpujárride, se encuentra en 
inclusiones dentro de porfiroblastos y está formada en condiciones de alta presión y baja 
temperatura. Durante esta etapa se ha descrito en los Alpujárrides inferiores el 
desarrollo de carfolita, reconocida dentro de venas de cuarzo, que confirma presiones de 
hasta 7 kb y temperaturas menores de 400ºC (Azañón et al., 1994).

La disminución isoterma de la presión desarrolló una foliación posterior (Sp) de 
carácter regional que afecta a todo el conjunto litológico. Esta foliación ha sido datada 
por diversos autores en otras regiones donde afloran materiales alpujárrides mediante 
técnicas radiométricas (K-Ar, Ar39-Ar40), obteniendo edades variables entre 19 a 21 Ma 
(Aquitaniense-Burdigaliense inferior) (Platt y Whitehouse 1999, Priem et al., 1979, 
Zeck et al., 1989, Monié et al., 1991, Platt et al. 1996, 1998, Soto y Platt, 1999). Estas 
edades indican que el final del metamorfismo se produjo en el Mioceno Inferior, como 
consecuencia de la exhumación de rocas previamente sometidas a un metamorfismo de 
alta presión y baja temperatura.

Posiblemente durante las etapas de desarrollo de la foliación principal Sp, se 
produjo una fase de cabalgamiento que originó localmente fábricas plano-lineares en las 
zonas de falla. Esta fase de cabalgamientos, superpone filitas permo-triásicas sobre 
dolomías triásicas en el sector situado al NE de la población de Celín (figura 5.4). Es 
muy posible que existan cabalgamientos similares en otras partes de la Sierra de Gádor, 
aunque, la litología monótona formada por rocas carbonatadas, hace que estas fallas 
pasen desapercibidas.
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Posteriormente, la foliación regional Sp y el cabalgamiento se ven afectados por 
un conjunto de pliegues vergentes al NO con ejes de dirección N30ºE que llevan 
asociados el desarrollo de una foliación de plano axial.  Estos pliegues han sido 
interpretados en los sectores suroccidentales de Sierra de Gádor y en Sierra Contraviesa 
como pliegues producidos por gravedad (Orozco et al., 1997, 1998 y 2004).

Coetáneamente o inmediatamente después de la formación de los pliegues 
vergentes al NO se generan superficies de cizalla con el desarrollo de lineaciones de 
estiramiento con desplazamiento del bloque de techo hacia el NNO. Todo el conjunto 
de pliegues y las superficies de cizalla dúctiles se ven afectados posteriormente por un 
sistema de fallas de bajo ángulo que presenta desplazamientos del bloque de techo al 
NNO. Estas traslaciones son correlacionables con las descritas en Sierra de Contraviesa 
por Cuevas et al. (1986) y Cuevas (1990) e interpretadas como cabalgamientos, o bien 
con las estudiadas por Crespo Blanc et al. (1994) y Crespo Blanc (1995) y asociadas a 
fallas normales. Simancas y Campos (1993) encuentran criterios contrapuestos de 
cabalgamiento o de falla normal para esta etapa de traslación. En Sierra de Gádor no se 
han encontrado criterios claros que determinen si estas fallas corresponden a fallas 
normales de bajo ángulo o a cabalgamientos ya que afectan a materiales previamente 
plegados y las relaciones de corte con la estratificación son variables. Las rocas de falla 
estudiadas indican que se formaron en condiciones P-T de tránsito entre las 
deformaciones dúctiles y frágiles, por lo que podemos encontrar estructuras de carácter 
dúctil (lineaciones de estiramiento, boudines, etc.), de carácter dúctil-frágil (estructuras 
S-C, cuerpos sigmoidales) y de carácter claramente frágil (harina de falla y brechas). 
Durante esta etapa de deformación se han desarrollado rocas de falla carbonatadas, 
como las que se sitúan a muro de la Unidad de Felix con unas características similares a 
la Conglomeratische Mergel  o rauwackas  (Leine, 1968) desarrolladas en el contacto 
entre Alpujárride y Nevado-Filábride. Estas rocas se podrían asociar al funcionamiento 
de fallas de bajo ángulo en condiciones de elevada presión de fluidos que facilitarían la 
recristalización de los carbonatos.

Las estructuras frágiles más tardías que desarrollan contactos de bajo ángulo 
son fallas normales con desplazamientos del bloque de techo hacia el SO. Estas fallas 
tienen una cinemática similar a la del contacto entre Nevado-Filábride y Alpujárride en 
Sierra Nevada (Aldaya et al., 1984, Galindo-Zaldívar, 1986; Galindo-Zaldívar et al.,
1989) y pueden formar parte del Sistema Extensional de Mecina (Jabaloy et al., 1992) o 
también denominado Despegue Extensional de Filábres (García Dueñas y Martínez 
Martínez et al., 1988). La extensión de carácter frágil sobre fallas normales de bajo 
ángulo es anterior a las fallas normales de alto ángulo con igual dirección de extensión 
(SO-NE) reconocidas en el borde sur de la Sierra de Gádor.
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Después de la sedimentación de edad Tortoniense superior-Mesiniense inferior 
basal se produce el desarrollo de un gran pliegue antiformal cuyo eje tienen una 
dirección ENE-OSO. Este pliegue se deduce claramente a partir de la posición actual de 
los afloramientos de calcarenitas tortonienses diseminados por toda Sierra de Gádor. 
Además de este pliegue, se observan fallas normales de dirección NO-SE que indican 
una extensión NE-SO. Es difícil establecer la edad de funcionamiento pues no existen 
sedimentos recientes. La mayor parte de estas fallas tienen escarpes no erosionados, y 
en algunas de ellas existen depósitos cuaternarios de pie de monte en el bloque hundido 
que evidencian un funcionamiento prácticamente actual. Así mismo, se desarrollan 
sistemas actuales de diaclasas de tensión que indican una extensión NE-SO similar a la 
deducida de las fallas recientes.

8.1.2.  Evolución neógena y cuaternaria del Campo de Dalías y del Campo 

de Níjar

Aunque las Cordilleras Béticas registran deformaciones alpinas desde el
Cretácico, el relieve actual es una consecuencia de los pliegues y fallas activas desde el 
Tortoniense superior-Mesiniense. En la Sierra de Gádor es difícil datar las 
deformaciones sufridas con posterioridad al Tortoniense superior debido a la ausencia 
de sedimentos más jóvenes. La presencia en el Campo de Dalías y en el Campo de Níjar 
desde el Mioceno superior de una sedimentación ampliamente distribuida, permite 
establecer las deformaciones tectónicas sufridas en el SE de las Cordilleras Béticas para 
periodos más recientes.

8.1.2.1  Langhiense- Tortoniense inferior 

Existen pocos afloramientos de sedimentos de edad anterior al Tortoniense 
superior en el área de estudio. Únicamente en el Campo de Níjar se observan 
afloramientos puntuales de sedimentos de edad Langhiense superior-Serravalliense 
(Serrano, 1990) y sedimentos carbonatados de edad tortoniense inferior en la Subcuenca 
de Agua Amarga (Martín et al., 1996). Los perfiles sísmicos realizados en el Mar de 
Alborán muestran sedimentos de edad Mioceno inferior y medio afectados por fallas 
normales relacionados con dos episodios extensionales; Burdigaliense-Langhiense y 
Serravalliense-Tortoniense inferior (Comas et al., 1992, Watts et al., 1993., Chalouan et

al., 1997). Este evento extensional que está relacionado con la actividad de las fallas 
normales de bajo ángulo similares a las descritas en Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla 
tiene como consecuencia un adelgazamiento cortical que está asociado a una 
sedimentación marina en la Cuenca de Alborán. 
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Figura 8.1. Cuadro de síntesis y comparativo de las estructuras tectónicas determinadas en el Campo de 
Dalías, Campo de Níjar (incluye la Cuenca de Almería-Níjar y la Subcuenca de Carboneras) y la Zona de 
Falla de Carboneras.

Desde el Langhiense hasta el Tortoniense superior (15 a 7 M.a) se produjo 
vulcanismo en la Sierra de Gata y en afloramientos puntuales del Campo de Níjar y el 
Campo de Dalías. Además, en la plataforma continental se desarrollan altos de 
basamento de naturaleza volcánica. Los datos geofísicos, de sondeos y las 
observaciones de campo muestran que parte del basamento del Campo de Níjar y del 
extremo nordoriental del Campo de Dalías está formado por rocas volcánicas, que en 
muchos casos se encuentran intercaladas además entre los sedimentos tortonienses.  Las 
rocas pertenecientes a la serie calco alcalina  se localizan en la Sierra de Gata. 
Puntualmente, en el Hoyazo de Níjar, afloran rocas volcánicas con alto contenido en K 
e inclusiones de rocas metamórficas y granates que sugieren un origen anatéctico de la 
corteza. Las hipótesis sobre el origen del vulcanismo son contradictorias. Mientras que 
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las más antiguas relacionaban el vulcanismo con la existencia de una zona de 
subducción (Araña y vegas, 1974) las más recientes indican que está asociado al 
desarrollo de la cuenca de Alborán y de los procesos extensionales de edad Mioceno 
inferior y medio a lo largo de fallas de bajo ángulo que producen un adelgazamiento 
cortical de la cuenca (Platt y Vissers, 1989; Turner et al., 1999). 

8.1.2.2 Tortoniense superior -  Mesiniense inferior basal 

Los sedimentos de edad tortoniense superior-mesiniense basal afloran 
ampliamente en el entorno de Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla. Están depositados en 
medios marinos pelágicos, corresponden a  margas y turbiditas y son una evidencia de 
que estas sierras estaban sumergidas (Braga et al., 2003). La presencia de sedimentos 
marinos de esta edad en las cotas más altas de Sierra de Gádor y la ausencia de facies de 
aguas someras, también confirma que la elevación de la Sierra fue posterior. En el 
Tortoniense superior continua el vulcanismo desarrollado desde el Mioceno medio.

Los sedimentos del Tortoniense superior-Mesiniense inferior basal que afloran 
en el borde norte del Campo de Dalías están deformados por fallas normales 
sinsedimentarias de dirección NO-SE y pequeño salto (figura 5.19b). En el borde 
occidental y meridional de Sierra Alhamilla, también se desarrollan fallas normales de 
dirección NO-SE que afectan a los sedimentos del Tortoniense superior y en algunos 
casos están fosilizadas por sedimentos mesinienses. Los sedimentos de esta edad 
también están afectados por juegos de diaclasas tensionales subperpendiculares 
compatibles con una extensión NE-SO. No obstante, no existen criterios claros para 
discriminar si las diaclasas se han podido desarrollar más recientemente.

En algunos perfiles de sísmica de reflexión de la campaña 01AL en el Campo de 
Dalías se observan saltos de poca magnitud en los reflectores internos de la unidad 
litosísmica III (Tortoniense superior – Mesiniense inferior) producidos por fallas 
normales (ejemplo: AL07, figura 5.38). Los modelos gravimétricos del Campo de Níjar 
muestran depocentros y altos de basamento relacionados principalmente con la 
actividad de fallas normales de dirección NO-SE que en su mayor parte afloran en los 
bordes de la cuenca y en Sierra Alhamilla. Todas estas deformaciones frágiles son 
compatibles con una extensión NE-SO. 

El análisis de paleoesfuerzos en sedimentos tortonienses del Campo de Níjar 
indica esfuerzos con extensión de dirección ESE-ONO y elipsoides de forma oblata 
(figura 6.8). Esta dirección de extensión no es totalmente compatible con las fallas 
normales de dirección NO-SE que afectan a los sedimentos de edad Tortoniense 
superior. No obstante los esfuerzos determinados podrían estar relacionados con la 
actividad local de fallas normales de bajo ángulo, descritas en Sierra Alhamilla, en este 
intervalo de tiempo. La actividad local de fallas de bajo ángulo durante el Tortoniense 
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superior podrían ser consecuencia de la reactivación local de los despegues ya formados 
de edad Mioceno Inferior, del mismo modo que se ha producido en otros sectores de la 
Cordillera, tales como Sierra Nevada occidental (Galindo-Zaldívar et al., 1996). 

Todos los datos analizados indican que desde el Tortoniense superior hasta el 
Mesiniense inferior basal se desarrollan fallas normales de dirección NO-SE que 
suponen una extensión de dirección NE-SO. Sin embargo, en este periodo es probable 
que se inicie el desarrollo de Sierra Alhamilla, por lo que en el Campo de Níjar esta 
extensión pudo ser simultánea a una compresión de dirección NO-SE a NNO-SSE. Esta 
compresión ha sido puesta en evidencia durante el análisis de datos de paleoesfuerzos, 
con resultados que son compatibles con los obtenidos por Huibregtse et al. (1998) en el 
sector nordoriental del Campo de Níjar. 

Tortoniense superior-
Mesiniense inferior basal

Mesiniense

Plioceno-Pleistoceno inferior Pleistoceno medio-Holoceno

Figura 8.2. Modelo de evolución tectónica del Campo de Dalías. 

Aunque no está bien establecido el comienzo de la actividad de la Zona de Falla 
de Carboneras, algunos autores sugieren que se inició en el Mioceno inferior (Bousquet 
y Montenat, 1974) o en el Mioceno medio (Keller et al., 1995 y Scotney et al., 2000). 
Comas (1996) y Vázquez (2001) proponen en la Cuenca de Alborán un periodo 
compresivo posterior al extensional que comienza con posterioridad al Tortoniense 
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superior y continúa en la actualidad. La ausencia de estructuras compresivas 
importantes durante el Tortoniense superior en el Campo de Dalías y el Campo de Níjar 
junto con las determinaciones de paleoesfuerzos para este periodo que indican 
condiciones de extensión pluridireccional o bien de extensión con compresión asociada 
de orientación NO-SE, que no son compatibles con el desarrollo de la Falla de 
Carboneras, de dirección NE-SO.

8.1.2.3  Mesiniense 

Durante el Mesiniense inferior se depositan en el área estudiada unidades 
arrecifales y sedimentos siliciclásticos deltaicos que cambian distalmente a margas y 
turbiditas. La distribución de los arrecifes sugiere la presencia de relieves incipientes en 
Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla. Tras la crisis de salinidad en el Mesiniense superior, 
se produce el depósito de evaporitas, areniscas y carbonatos arrecifales. Aunque en 
otros sectores de las Cordilleras Béticas orientales se desarrolló durante el Mesiniense 
un vulcanismo ultrapotásico, en el área estudiada y en el Mar de Alborán no se registra 
actividad volcánica durante el Mesiniense ni en periodos posteriores. 

El principal evento tectónico mesiniense que afecta a toda la región estudiada 
corresponde a una compresión NNO-SSE que tiene como principal consecuencia el 
plegamiento de los sedimentos de esta edad y más antiguos y la formación de fallas de 
salto en dirección. El relieve de Sierra de Gádor comienza a formarse a partir del 
desarrollo de una gran antiforma (figura 8.2) de dirección E-O. Sierra Alhamilla emerge 
igualmente y forma un pliegue vergente al norte (figura 8.3) de dirección ENE-OSO, 
donde los sedimentos marinos de edad tortoniense superior llegan a invertirse en el 
flanco norte de la antiforma. La presencia de sedimentos plegados del Tortoniense 
superior-Mesiniense inferior sobre los que se depositan sedimentos de edad mesiniense 
menos plegados indica que los pliegues menores y gran parte del desarrollo del pliegue 
de Sierra Alhamilla son de edad Mesiniense (Weijermars et al., 1985; Braga et al.,
2002; Sanz de Galdeano y Alfaro, 2004). En el Campo de Dalías se desarrollan también 
pliegues anticlinales y sinclinales de dirección ENE-OSO que determinan los 
depocentros de la cuenca. Estos pliegues también se extienden a la plataforma 
continental, desde el meridiano de Motril hasta el Golfo de Almería (figura 5.64), 
algunos de los cuales se desarrollan posiblemente  en el bloque de techo de una falla 
inversa ciega (figura 5.61). 

El comienzo de la compresión NNO-SSE que genera este importante 
plegamiento, debió ser simultáneo o inmediatamente posterior al depósito de los 
sedimentos marinos de edad tortoniense superior-mesiniense inferior basal, ya que estos 
sedimentos se encuentran plegados y sobre ellos se depositan discordantes sedimentos 
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de edad mesiniense con un plegamiento menos intenso. No obstante el comienzo de la 
formación de los pliegues se pudo iniciar durante el Tortoniense superior – Mesiniense 
inferior debido a que en los perfiles sísmicos y gravimétricos del Campo de Dalías se 
observan diferencias en la potencia de los sedimentos en las charnelas de los anticlinales 
y sinclinales. Estas diferencias en los espesores pueden explicarse por una formación 
incipiente del pliegue que generaba depocentros en los sinclinales. El plegamiento es 
progresivo dado que los reflectores más someros están menos plegados que los más 
profundos, por lo que el plegamiento fue simultáneo a la sedimentación. La orientación 
de las charnelas de los pliegues desarrollados en el Mesiniense y reconocidos en el área 
de estudio y en la plataforma continental es compatible con una compresión NNO-SSE. 

Además de la formación de grandes pliegues, la otra gran estructura tectónica 
que afecta a los sedimentos mesinienses es la Zona de Falla de Carboneras. Algunos 
investigadores proponen en el Mar de Alborán un periodo compresivo post-tortoniense 
que afecta a toda la cuenca (Mauffret et al., 1992; Maldonado et al., 1992; Comas et al.,
1992 y Chalouan et al., 1997). Huigbregtse et al. (2002) indican para este periodo una 
dirección de compresión N-S en el extremo NE del Campo de Níjar que podría justificar 
la actividad sinistra de la falla durante este periodo. En el entorno de la Zona de Falla de 
Carboneras se han obtenido elipsoides de esfuerzos en sedimentos mesinienses que 
indican una compresión NNE-SSO, compatible con un movimiento sinistro de esta zona 
de falla. Por tanto, mientras que en el Campo de Dalías y el Campo de Níjar la 
compresión es NNO-SSE a NO-SE, en el entorno de la Zona de Falla de Carboneras los 
esfuerzos compresivos están ligeramente desviados e indican una orientación NNE-
SSO.

En cualquier caso, la Zona de Falla de Carboneras deforma intensamente el 
relleno sedimentario mesiniense y los sedimentos más antiguos. En la parte 
septentrional, la Zona de Falla de Carboneras tiene asociado en el bloque SE un pliegue 
cerrado con el flanco subvertical e incluso inverso, observado en los modelos 
gravimétricos y en campo. El desarrollo del pliegue es sinsedimentario, pues los 
sedimentos más antiguos están más deformados que los más recientes y está relacionado 
con la actividad transcurrente de la falla. Probablemente es conseuencia de una etapa 
inicial transtensiva que permitió la acumulación de materiales en un depocentro. Este 
pliegue acomoda el movimiento transpresivo de la Zona de Falla de Carboneras 
mediante mecanismos de flexural slip que desarrolla estriaciones subverticales sobre la 
estratificación.

En el Campo de Níjar también se han reconocido fallas de salto en dirección con 
orientación preferente NO-SE y salto dextro que deforman a los sedimentos 
mesinienses. Sin embargo, los sedimentos pliocenos muestran una deformación menos 
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intensa y en la mayor parte de los casos se superponen discordantes sobre la roca de 
falla de la Zona de Falla de Carboneras. 

El análisis de paleoesfuerzos en las cuencas de Sorbas, Vera y norte del Campo 
de Níjar (Stapel et al., 1996; Huigbregtse et al., 1998; Jonk y Biermann, 2002) 
documentan la existencia de una rotación horaria de los esfuerzos compresivos desde el 
NO-SE en el Tortoniense superior- Mesiniense inferior al N-S en el Mesiniense. Según 
estos autores, la compresión NO-SE es la responsable del funcionamiento dextro de la 
Falla de Gafarillos (figura 6.8) de dirección E-O situada en el borde norte de Sierra 
Alhamilla.. Durante el Mesiniense, la dirección N-S del esfuerzo compresivo también 
activa la falla de salto en dirección sinistra de Palomares (Jonk y Biermann, 2002). 

El criterio tradicional establecido por otros investigadores (Rutter et al., 1986; 
Weijermars et al., 1987; Montenat y Ott d’Estevou , 1990) para determinar el salto 
mínimo horizontal de la Zona de Falla de Carboneras ha sido la ausencia de rocas 
volcánicas en el bloque NO (Campo de Níjar) ya que habrían sido desplazadas por la 
falla. Sin embargo, la modelización gravimétrica y los sondeos mecánicos muestran la 
presencia de rocas volcánicas en el bloque NO de la Zona de Falla de Carboneras, 
aunque menos abundantes, por lo que el desplazamiento debe ser sensiblemente menor, 
y probablemente no debe ser superior a la decena de kilómetros. La presencia de un 
salto relativamente pequeño puede contribuir a la compatibilidad de la actividad de la 
Zona de Falla de Carboneras con la orientación oblicua de la Falla de Palomares durante 
el Mioceno superior. 

Como conclusión, el periodo mesiniense se caracteriza por una compresión 
general NNO-SSE, que localmente varia entre NO-SE y NNE-SSO. Esta compresión 
desarrolla importantes pliegues que forman los relieves circundantes de Sierra de Gádor 
y Sierra Alhamilla. En el sector oriental del Campo de Níjar se forma la Zona de Falla 
de Carboneras con una importante deformación de los sedimentos mesinienses asociada 
al salto en dirección sinistro de la zona de falla. 

 8.1.2.4  Plioceno-Pleistoceno inferior 

Durante el Plioceno inferior se produce la sedimentación marina de 
conglomerados y calcarenitas. Estos sedimentos gruesos cambian lateralmente a limos y 
margas limosas. Los sedimentos del Plioceno superior principalmente afloran en el 
Campo de Níjar, se encuentran discordantes sobre el Plioceno inferior y corresponden a 
sedimentos de abanicos deltaicos siliciclásticos y bancos de corales. 

Las deformaciones observadas en sedimentos de esta edad son de menor intensidad que 
las deformaciones que afectan a sedimentos de edad mesiniense o más antiguos. La 
presencia de diaclasas híbridas de tensión y cizalla, con una orientación media NNO-
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SSE y homogéneamente distribuidas en el Campo de Dalías y el Campo de Níjar 
supone la coexistencia de un esfuerzo compresivo de orientación NNO-SSE y un 
esfuerzo tensional perpendicular de dirección OSO-ENE. Por tanto, durante el Plioceno 
los esfuerzos tensionales empiezan a tener más peso en comparación con el periodo 
Mesiniense.

Durante el Plioceno, 
también se desarrollan 
pliegues de dirección OSO-
ENE en el Campo de Dalías 
(figura 5.12), en el Campo de 
Níjar (figura 5.46) y en la 
Zona de Falla de Carboneras. 
En el SO de Sierra Alhamilla, 
las direcciones de los 
pliegues pliocenos son E-O a 
ONO-ENE debido a la 
adaptación al cierre periclinal 
del antiforme de gran tamaño 
de Sierra Alhamilla. Los 
perfiles sísmicos situados en 
el Campo de Dalías y en la 
plataforma continental 
muestran que los reflectores 
pliocenos tienen pliegues 
menos apretados  que los 
reflectores miocenos
infrayacentes, lo que indica 
el carácter progresivo del 
plegamiento desde el Mesiniense. En el Campo de Dalías se reconocen fallas inversas 
con pliegues de propagación asociados (figura 5.19c). Todas estas estructuras 
compresivas y extensivas son compatibles con una compresión NNO-SSE y una 
extensión OSO-ENE. 

Únicamente en el entorno de la Zona de Falla de Carboneras se desarrollan fallas 
de salto en dirección que deforman sedimentos pliocenos y del pleistoceno inferior. 
Estas fallas tienen orientaciones N30ºE y N130ºE que son compatibles con una 
orientación de compresión N-S. Sin embargo, la orientación principal N50ºE de la Zona 
de Falla de Carboneras, que fue muy activa durante el Mesiniense bajo una compresión 
NNE-SSO, no es la idónea para su  funcionamiento como falla de salto en dirección con 
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Figura 8.3. Modelo de funcionamiento de la Zona de Falla de 
Carboneras.
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una compresión NNO-SSE, ya que es prácticamente perpendicular a su dirección. Es 
necesario, por tanto, identificar un mecanismo que justifique el funcionamiento de la 
Zona de Falla de Carboneras durante el Plioceno y Pleistoceno inferior. 

Además de las fallas de salto en dirección, existen numerosas fallas normales de 
orientación NO-SE que deforman a los sedimentos pliocenos y cuaternarios, y muestran 
una actividad sinsedimentaria confirmada por la presencia de abanicos de capas y 
escarpes topográficos (figura 5.19e y 5.19d). Estas fallas están localizadas 
principalmente en dos sectores. El primer grupo de fallas normales se sitúa en el parte 
oriental del Campo de Níjar, entre el pliegue de Sierra Alhamilla y la Zona de Falla de 
Carboneras y no continúan en el bloque sureste de la Zona de Falla de Carboneras. Este 
primer grupo tiene superficies de falla con buzamientos generalizados hacia el SO 
(figura 5.50). Los desplazamientos sinistros de la red de drenaje pleistocena 
determinados en el borde NO de La Serrata (Chapelle, 1988 y Bell et al., 1997), no se 
observan en el borde SE. El segundo grupo de fallas se localiza en la Cuenca de 
Carboneras, situada en la parte oriental del bloque SE de la Zona de Falla de Carboneras 
y tampoco continúan en el bloque NO de la zona de falla. Este segundo grupo de fallas 
muestra buzamientos generalizados hacia el NE. En la zona central de la Zona de Falla 
de Carboneras los sedimentos pliocenos y pleistocenos no se encuentran deformados 
por las fallas de salto en dirección. Con todos estos datos, se propone un modelo 
tectónico para el funcionamiento reciente de la Zona de Falla de Carboneras (figura 8.3) 
en el que se produce una extensión hacia el SO en el bloque occidental de la Zona de 
Falla de Carboneras y una extensión hacia el NE en el bloque oriental. La Zona de Falla 
de Carboneras que es perpendicular a los dos grupos de fallas normales y funciona 
como una falla de transferencia de la extensión en ambos bloques. El desplazamiento de 
la Zona de Falla de Carboneras en el bloque occidental aumenta hacia el SO, en el 
bloque oriental hacia el NE y en el área central de la Zona de Falla de Carboneras no 
existe desplazamiento apreciable. De esta forma podemos justificar el funcionamiento 
de salto en dirección sinistro de la Zona de Falla de Carboneras durante el Plioceno y 
Pleistoceno inferior, que es subperpendicular a la compresión NNO-SSE. El contexto 
tectónico durante el Plioceno, de carácter más extensional, activa las fallas normales de 
orientación NO-SE perpendiculares a la Zona de Falla de Carboneras.

8.1.2.5  Pleistoceno medio – Actualidad 

En el área estudiada existe una amplia representación de sedimentos de edad 
cuaternaria que se disponen sobre el basamento y el relleno neógeno. Se han depositado 
diferentes materiales marinos y continentales. Los sedimentos marinos están situados 
cerca de la línea de costa y forman parte de terrazas marinas y abanicos deltaicos. Los 
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depósitos continentales, situados hacia el interior de las cuencas, están formados por 
abanicos aluviales, glacis y sedimentos lacustres. 

Los sedimentos de esta edad están deformados por numerosas fallas normales de 
pequeño salto y orientación principal NO-SE. En la plataforma continental se observan 
también fallas normales con la misma orientación. No se reconocen fallas de salto en 
dirección ni fallas inversas. El estudio cinemático y geométrico de las fallas cuaternarias 
indica de manera clara que la mayor parte de ellas son diaclasas híbridas de tensión y 
cizalla de edad pliocena han sido reactivadas durante el cuaternario bajo un régimen de 
esfuerzos extensional. Este hecho provoca que la mayor parte de las fallas sean 
subverticales y tengan una componente de salto oblicuo. 

En el entorno de la Zona de Falla de Carboneras, además de fallas cuaternarias 
de orientación NO-SE, existen fallas normales cuaternarias de orientación similar a la 
Zona de Falla de Carboneras, es decir N40-50ºE. Si tenemos en cuenta el carácter 
pluridireccional de la extensión obtenida a partir del análisis de paleoesfuerzos es 
posible que en zonas ya fracturadas y de debilidad, como la Zona de Falla de 
Carboneras, se desarrollen fácilmente fallas normales cuaternarias con esta orientación. 

En la Zona de Falla de Carboneras no se han reconocido fallas de salto en 
dirección que afecten a sedimentos de edad Cuaternario reciente. Sin embargo, como se 
ha comentado anteriormente, se observan fallas normales de orientación NE-SO y 
menos frecuentes NO-SE en sedimentos pliocenos y pleistoceno inferior que podrían 
haber sido activas en tiempo más recientes. En algunos casos se observan estrías 
subverticales superpuestas a las horizontales, lo que indicaría que las fallas normales 
post-Pliocenas-Pleistoceno inferior posdatan la tectónica de salto en dirección. El 
diagrama estereográfico de la figura 5.51 muestra la orientación de las fallas normales y 
sus estrías que indican una extensión radial. Se desarrollan en sedimentos cuaternarios 
juegos de diaclasas tensionales de orientación preferente NO-SE, aunque en las
cercanías de la Zona de Falla de Carboneras también se forman diaclasas con 
orientación NE-SO. 

No se puede descartar totalmente la actividad transcurrente en el Cuaternario, de 
forma segmentada, de la Falla de Carboneras. En cualquier caso, el salto de la ZFC es 
pequeño y la actividad de los procesos de erosión y sedimentación en la línea de costa 
sería más intensa que la actividad de la falla ya que la costa no está desplazada por la 
falla. Este hecho estaría confirmado por la escasa actividad sísmica actual de la ZFC. 

Existen también evidencias de la formación de pliegues durante el cuaternario y 
posiblemente en la actualidad. En la plataforma continental se observan pliegues con 
orientación ENE-OSO que deforman a los reflectores cuaternarios (figura 5.59). En 
tierra no se puede observar directamente la formación de pliegues recientes en 
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sedimentos cuaternarios, sin embargo, existen evidencias de su desarrollo, tales como la 
elevación continuada durante el Pleistoceno que experimenta el área. Durante el 
cuaternario existen también evidencias de este levantamiento con la presencia  de 
terrazas marinas sobre el nivel del mar en todo el litoral. Esta elevación podría 
explicarse por la existencia de un levantamiento de tipo isostático. Sin embargo, el 
levantamiento progresivo está asociado a estructuras compresivas. Estos pliegues serían 
compatibles con la compresión NNO-SSE que viene experimentando la región desde el 
Mesiniense.

La proyección de hipocentros en secciones verticales muestra la presencia de un 
despegue basal a unos 10 kilómetros de profundidad y otro posiblemente a 20 km. En la 
plataforma continental, al SO del Campo de Dalías, existe un sector con alta actividad 
sísmica que está principalmente concentrada en los primeros 10 km de profundidad. La 
sismicidad más superficial en este sector muestra alineaciones de los epicentros de 
orientación NO-SE que en algunos casos coincide con las principales fallas normales 
cuaternarias observadas. Sin embargo, la presencia de hipocentros  agrupados en una 
superficie que buza 30º hacia el norte y la presencia de un mecanismo focal de falla 
inversa de dirección media E-O parece sugerir que existe una falla inversa con 
movimiento del bloque de techo hacia el sur (figura 7.4). Si tenemos en cuenta que las 
estructuras compresivas reconocidas desde el Mesiniense tienen una vergencia al norte, 
esta posible falla inversa correspondería a un retrocabalgamiento, ya que tiene vergencia 
opuesta. En el contexto de un acortamiento regional NNO-SSE, esta falla inversa puede 
representar una falla relacionada con la parte frontal del frente montañoso meridional de 
la Cordillera. 

Los elipsoides de paleoesfuerzos obtenidos a partir de sedimentos cuaternarios 
superficiales fallados, muestran un eje de esfuerzo máximo 1 subvertical y un eje de 
esfuerzo mínimo 3 subhorizontal que indica una extensón orientada preferentemente 
OSO-ENE a pluridireccional.  Sin embargo, los mecanismos focales de terremotos en la 
región SE de las Cordilleras Béticas muestran una variabilidad mucho mayor del estado 
de esfuerzo actual. Los mecanismos focales indican que fallas de diferentes regímenes 
(falla normal, falla de salto en dirección y falla inversa) actúan al mismo tiempo. Esta 
variedad de estructuras que funcionan simultáneamente ha sido constante desde el 
Mesiniense, ya que se han desarrollado en la misma región pliegues, fallas inversas, 
fallas de salto en dirección junto con fallas normales y diaclasas híbridas o tensionales a 
partir del Plioceno. Todo este conjunto de estructuras, que aparentemente suponen una 
gran complejidad tectónica con esfuerzos variables y no muy bien definidos, tienen una 
característica común: son  en general compatibles con una compresión NNO-SSE y una 
extensión perpendicular OSO-ENE. 
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La variabilidad de los esfuerzos actuales puede ser una consecuencia del cambio 
relativo de la magnitud del esfuerzo vertical desde niveles más profundos de la corteza a 
la superficie. La orientación de los ejes principales de la elipse de esfuerzos permanece 
aproximadamente constante en toda la corteza con un eje de esfuerzo mínimo de 
orientación ENE-OSO. En las partes más profundas de la corteza, predominan los 
esfuerzos compresivos horizontales NNO-SSE que permiten el desarrollo de fallas 
inversas y de salto en dirección. Sin embargo en las partes más altas de la corteza el 
valor relativo de los esfuerzos verticales se incrementa respecto a los horizontales y se 
desarrollan fallas normales. Si los valores de los esfuerzos horizontales permaneciesen 
aproximadamente constantes, el valor relativo del esfuerzo vertical debería a priori 
disminuir en superficie ya que la carga litostática decrece en niveles más someros y por 
tanto el esfuerzo vertical también lo debe hacer. Sin embargo, el comportamiento del 
esfuerzo vertical es justamente el contrario del que debería de tener si se considera ese 
razonamiento. Por lo tanto, para explicar el incremento relativo del esfuerzo vertical en 
zonas superficiales, se debe producir una disminución relativa de los esfuerzos 
compresivos horizontales debido a la posible extensión horizontal que provoca el 
levantamiento del relieve. 

8.2 ESTRUCTURAS ACTIVAS 

La sismicidad moderada de la región de las últimas décadas y la documentación 
histórica de terremotos destructivos está relacionada con la formación en la actualidad 
de estructuras sismogéneticas en el área. Las superficies de despegue a 10 y 20 km de 
profundidad, interpretadas a partir de la posición de los hipocentros, constituyen 
superficies de falla de área considerable cuya reactivación podría producir terremotos de 
gran magnitud. La presencia de sismitas y deslizamientos en sedimentos cuaternarios 
son evidencias paleosísmicas de la existencia de terremotos de importancia en la región.

Existen también evidencias geológicas y geomorfológicos de la actividad 
reciente de la fallas normales de orientación NO-SE reconocidas en el Campo de Dalías 
y el Campo de Níjar. El desarrollo de semifosas rellenas por cuñas de sedimentos 
cuaternarios recientes, el paralelismo de la línea de costa con las principales fallas 
(figura 7.8), los escarpes de falla poco o nada erosionados, el desplazamiento de la red 
de drenaje son pruebas de la actividad reciente de las fallas. Algunos de los epicentros 
registrados muestran una alineación con algunas fallas de especial importancia (por 
ejemplo: Falla de Balanegra) con mecanismos focales de falla normal (figura 6.10). En 
el Campo de Dalías, las fallas normales parecen tener un funcionamiento más reciente 
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que en el Campo de Níjar. Las fallas que podrían generar terremotos de mayor 
magnitud, debido a su mayor longitud, son la Falla de Balanegra, Falla de Punta 
Entinas, Falla del Águila y Falla Loma del Viento. 

La actividad sísmica general en el SE de las Cordilleras Béticas y la deformación 
de la red de drenaje anteriormente comentada han sido utilizadas como argumento para 
establecer un funcionamiento actual de la Zona de Falla de Carboneras (Montenat y Ott 
d’Estevou , 1990). Según Bell et al. (1997), los desplazamientos tectónicos de la red de 
drenaje no son actuales, sino que son más antiguos de 100.000 años (anteriores al 
Pleistoceno superior-Holoceno). Esta conclusión se basa en la datación de los 
sedimentos aluviales que rellenan los canales cortados y a partir de perfiles topográficos 
de detalle a lo largo de los canales, de tal manera que los sedimentos aluviales recientes 
se depositaron sobre canales previamente desplazados. El estudio que Bell et al. (1997) 
realizó sobre el desplazamiento de las terrazas marinas situadas al SO (Rambla 
Amoladeras) (figura 5.50) y NE (Torre del Peñón) en la Zona de Falla de Carboneras, 
indicó que al menos en los últimos 100.000 años tuvo un salto normal, no 
encontrándose evidencias de saltos en dirección. Por otra parte, Soto et al. (2002) 
reconocen un sistema de fallas de alto buzamiento y de dirección NE-SO que forman 
parte de la continuación en la plataforma continental de la Zona de Falla de Carboneras. 
Este autor encuentra evidencias a partir de un estudio geomorfológico de saltos 
normales durante el Holoceno en este sistema de fallas, aunque sugiere que en la 
actualidad son inactivas. 

Existen también evidencias de la actividad actual de los pliegues de orientación 
ENE-OSO. Algunos pliegues observados en la plataforma continental abomban el fondo 
marino actual (figura 5.59). Por otra parte, en el Campo de Dalías existe un alto 
topográfico y una cuenca endorreica de orientación ENE-OSO bajo los anticlinales y 
sinclinales respectivamente determinados mediante prospección geofísica (figura 
5.13b). La linearidad de la línea de costa de orientación E-O entre Motril y Adra puede 
ser debida al desarrollo de una antiforma reciente a lo largo de la Sierra de la 
Contraviesa (figura 7.9). 

8.3  INTEGRACIÓN EN EL CONTEXTO DEL LÍMITE 

MERIDIONAL DE LAS CORDILLERAS BÉTICAS 

Las Cordilleras Béticas junto con las Cordilleras Rifeñas y el Mar de Alborán 
forman parte de una amplia zona de deformación relacionada con el límite entre las 
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placas Euroasiática y Africana. Un primer evento tectónico provoca un metamorfismo 
de alta presión en el Complejo Alpujárride y la formación posterior de cabalgamientos 
que superponen unidades tectónicas. Posteriormente, el área ha estado sometida desde el 
Mioceno inferior hasta el Tortoniense a una tectónica extensional que tuvo como 
consecuencia el adelgazamiento de la corteza continental en la Cuenca del Mar de 
Alborán. Monié et al. (1994) sugiere una velocidad de exhumación de los complejos 
metamórficos en las Codilleras Béticas en torno a los 0,3 cm/año. En este periodo se 
produjo la exhumación rápida de los materiales del Complejo Alpujárride que habían 
estado sometidos a metamorfismo de alta presión. Gran parte de los modelos propuestos 
por otros investigadores sobre la formación de las Cordilleras Béticas y Rifeñas y el 
Mar de Alborán (modelos de subducción con procesos de roll-back, modelos de 
diapirismo astenosférico, modelos de convección mantélica o delaminación litosférica, 
etc.) intentan explicar la formación de las cordilleras durante la fase extensional. Sin 
embargo, las Cordilleras Béticas han tenido una evolución con una tectónica polifásica 
en la que se han sucedido etapas de compresión y de extensión que no afectan por igual 
a todas las unidades. Una de las principales conclusiones de esta investigación es que en 
el sector meridional de las Cordilleras Béticas se produce una tectónica principalmente 
compresiva posterior a la tectónica extensional a partir del Tortoniense-Mesiniense 
hasta la actualidad. Esta tectónica compresiva tiene como consecuencia la generación 
del relieve actual en las Zonas Internas de las cordilleras debido a la convergencia 
NNO-SSE de las placas africana y euroasiática (De Meets et al., 1994). El acortamiento 
sufrido supone la formación de grandes pliegues de escala kilométrica, despegues 
corticales y fallas de salto en dirección. Además, en este último periodo compresivo 
existe una extensión perpendicular simultánea en la corteza superior que permite el 
desarrollo de fallas normales. 

Los grandes relieves de las Zonas Internas de las Cordilleras Béticas 
corresponden a grandes antiformas y sinformas respectivamente de orientación E-O a 
ENE-OSO. En el sector meridional central de las Zonas Internas de las Cordilleras se 
han descrito antiformas post-tortonienses como la de Sierra Tejeda (Ruano, 2003), 
Sierra de los Guájares y Sierra Almijara (Sanz de Galdeano y Alfaro, 2004). En sector 
oriental de las Zonas Internas se han descrito otras antiformas post-tortonienses que 
corresponden a las Sierra de Almagro, Sierra Almagrera y Sierra de la Tercia (Booth 
Rea, 2004). En la Cuenca del Bajo Segura (Alfaro et al., 2002) se observan fallas 
inversas ciegas y pliegues activos que se extienden hacia el Mar de Alborán. La 
amplitud de las antiformas en el sector meridional es progresivamente menor a medida 
que nos desplazamos en dirección sur. Por ejemplo, Sierra Nevada y Sierra de los 
Filábres, situadas  en el borde norte de las Zonas Internas, tienen altitudes máximas de 
3.481 m y 2.168 m respectivamente. Inmediatamente al sur, se localizan la Sierra de la 
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Contraviesa, Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla con altitudes máximas de 1.871 m, 
2.242 m y 1387 m respectivamente. Al sur de Sierra de la Contraviesa y Sierra de Gádor 
existen otros anticlinales en la plataforma continental que cruzan el Campo de Dalías, 
donde el Complejo Alpujárride aflora a nivel del mar en la charnela del anticlinal en 
Guardias Viejas. Más hacia el sur se desarrolla algún pliegue incipiente hasta 
desaparecer el plegamiento en un límite neto situado a pocos kilómetros de la costa en 
la plataforma continental. 

Las reconstrucciones paleo
geográficas realizadas por otros 
investigadores a partir de la distribución 
de las facies del relleno sedimentario de 
las cuencas neógenas de las Zonas 
Internas, permite la reconstrucción de la 
variación en el tiempo de la posición de 
la línea de costa y de la formación del 
relieve que nutre a las cuencas 
adyacentes de sedimentos (figura 8.3). 
Sierra Nevada y Sierra de los Filabres 
emergieron como grandes islas o 
penínsulas en el Tortoniense, ya que el 
relleno sedimentario de la Cuenca de 
Granada indica que en el Tortoniense las 
rocas Nevado-Filábrides comenzaron a 
estar expuestas a la erosión (Sanz de 
Galdeano y Alfaro, 2004). Además, 
Johnson et al. (1997) determina el 
levantamiento de Sierra Nevada en 9-8 
M.a (Tortoniense) a partir de análisis de 
fission track en apatitos y circones.
Durante el Mesiniense inferior 
emergieron Sierra de la Contraviesa, 
Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla. 
Durante el Mesiniense superior emergió 

Sierra Cabrera. En el Plioceno las cuencas situadas al sur de estas sierras fueron 
emergiendo progresivamente. En la plataforma continental se observan pliegues activos 
que deforman el fondo marino actual. Por lo tanto, se observa una emersión progresiva 
hacia el sur en el sector SE de las Zonas Internas de las Cordilleras Béticas desde el 
Tortoniense hasta la actualidad.

Carboneras

Almería
Berja

Adra
MotrilNerja

50 kmTortoniense superior

Tortoniense superior - Mesiniense inferior

Plioceno inferior

Guadix

Baza

Granada

Alhama

Figura 8.4. Reconstrucción paleogeográfica del borde 
meridional de las Cordilleras Béticas. Modificado de 
Braga et al. (2003).
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La adquisición de gran cantidad de datos geofísicos en los últimos años ha 
contribuido al conocimiento de la estructura profunda de las Cordilleras Béticas y de la 
parte septentrional del Mar de Alborán. Los perfiles de sísmica de reflexión profunda 
(Escibéticas-2) muestran la existencia de un despegue que afecta a la corteza de las 
Cordilleras Béticas (Galindo-Zaldívar et al., 1997). El despegue separa reflectores 
subhorizontales en la corteza inferior que no están deformados por los pliegues de 
escala kilométrica de la corteza superior que se observan en campo y perfiles sísmicos. 
Otros métodos geofísicos como la gravimetría y magnetometría confirman este modelo. 
El bloque de muro de este despegue podría corresponder a la prolongación hacia el S 
del Macizo Ibérico (Ruano, 2004), mientras que el bloque de techo está formado por las 
rocas y sedimentos neógenos y cuaternarios que afloran en las Cordilleras Béticas. La 
superficie de despegue se prolonga hacia el margen septentrional del Mar de Alborán en 
donde se produce una variación brusca del espesor de la corteza continental. Galindo-
Zaldívar et al. (1997) sugiere que esta variación brusca podría estar relacionada con la 
terminación meridional de este despegue cortical. La sismicidad registrada en el área de 
estudio muestra la presencia de dos niveles de despegue a 10 km y a 20 km de 
profundidad, este último menos definido. El despegue cortical de 10 km determinado 
mediante la sismicidad podría corresponder al nivel de compensación de los pliegues de 
Sierra Nevada y Sierra de Gádor (figura 8.5). 

Mientras en el sector central-meridional de las cordilleras las superficies que 
limitan la zona deformada entre ambas placas son despegues corticales, en el sector 
oriental el acortamiento sufrido por la convergencia de placas se transfiere 
principalmente mediante fallas de salto en dirección. Estas fallas de salto en dirección 
pertenecen a la denominada Trans-Alboran Shear Zone (De Larouzière et al., 1988) que 
corresponde a un límite litosférico mayor. Esta zona de fallas de salto en dirección 
sinistras se ha podido desarrollar en un sector donde la corteza continental se adelgaza 
debido a los procesos extensionales previos y al vulcanismo, como sugieren De 
Larouzière et al. (1988).

NNO                 SSE

Manto
anómaloManto

Macizo Ibérico

Zonas externas

Zonas internas

Olistostromas
Cuenca Guadalquivir Mar de 

Alborán

Sierra Nevada
Sierra Filábres Sierra de Gádor

Dalías

Figura 8.5. Esquema tectónico cortical idealizado de las Cordilleras Béticas. 

242



8. Discusión 

Las estructuras tectónicas compresivas de edad mesiniense (figura 5.44) y 
pliocena (figura 5.62) observadas en el área de estudio, muestran un vergencia general 
hacia el norte. En la actualidad, pueden existir fallas inversas con vergencia sur, como la 
deducida a partir de la posición  de los terremotos en el área cercana a Balanegra. Por 
otra parte la variación en el tamaño de los pliegues sugiere diferentes tasas de elevación 
para cada pliegue (Sanz de Galdeano y Alfaro, 2004) o diferente edad. La vergencia 
general desde el Mesiniense hasta la actualidad hacia el norte junto con el progreso de la 
deformación hacia el sur deducido a partir de la disminución del tamaño de los pliegues 
y de la emersión de las Zonas Internas a lo largo del tiempo, permite proponer un 
modelo tectónico en el que la compresión NNO-SSE, debida al acercamiento de las 
placas Euroasiática y Africana, produce un acortamiento y elevación de la corteza 
superior por encima del despegue. El frente de deformación va progresando en el 
tiempo hacia el interior de la cuenca del Mar de Alborán. Por lo tanto las tasas de 
elevación son menores hacia el sur debido al progreso de la deformación en esta 
dirección. El Macizo Ibérico situado al norte, actuaría como elemento que se opone al 
avance en esta dirección de la corteza situada por encima del despegue. De esta forma, 
se produce primero una deformación en la parte central y frontal de las Zonas Internas 
(Sierra Nevada y Sierra de los Filabres) y  y actualmen las Zonas Externas. Desde el 
Tortoniense hasta la actualidad el frente montañoso de las Zonas Externas de las 
Cordilleras Béticas tiene poca actividad y se desarrollan algunas fallas inversas fuera de 
secuencia de pequeño salto y movimiento del bloque de techo hacia el NO (Ruano, 
2003). Esta deformación pequeña en el frente de las Zonas Externas no resuelve el 
acortamiento producido en la convergencia de las placas, por lo que el frente montañoso 
desde el Tortoniense superior hasta la actualidad ha ido avanzando en el borde 
meridional de las Zonas Internas de las Cordilleras. Actualmente la deformación va 
progresando hacia el sur, donde se sitúa la corteza continental adelgazada del Mar de 
Alborán, que probablemente tiene mayor facilidad para deformarse. Las áreas más 
cercanas al continente se deforman antes y con mayor intensidad que las más alejadas. 
Este modelo supone que la posición actual del frente interno de deformación o frente 
montañoso activo de las Cordilleras Béticas orientales está situado a pocos kilómetros 
de la costa. 

Se puede realizar un cálculo tentativo de la velocidad de avance de este frente 
montañoso desde el Tortoniense hasta la actualidad. Para ello consideramos que los 
pliegues de Sierra Nevada y Sierra de los Filabres se formaron hace 8-9 Ma. (Johnson et

al., 1997) y que el frente de deformación actual se encuentra en la plataforma 
continental. La velocidad obtenida de avance hacia el sur del frente montañoso es de 6-7 
mm/año. En un futuro, se producirá la emersión del pliegue observado en el Campo de 
Dalías y en la plataforma continental y se formará un nuevo relieve montañoso. Si 
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continúa el contexto geodinámico actual de acercamiento de las placas africana y 
euroasiática, los pliegues reconocidos en el borde norte del Mar de Alborán, se 
ampliarán y emergerán avanzando la línea de costa y se reducirá la extensión de la 
Cuenca de Alborán, aunque de forma simultánea se desarrollen fallas normales 
perpendiculares como consecuencia del engrosamiento cortical. 

El vulcanismo de edad Mioceno medio a Tortoniense puede estar relacionado 
por procesos de subducción (Araña y Vegas, 1974, Duggen et al., 2004) o con los 
procesos extensionales que desarrollaron la cuenca de Alborán (Platt y Vissers, 1989). 
El vulcanismo sería por tanto anterior al proceso compresivo post-tortoniense y no 
existiría relación directa entre la formación de las fallas de salto en dirección y el 
magmatismo como sugieren Hernández et al. (1987) y De Lazouriere et al. (1988), 
aunque la presencia de magmatismo podría haber condicionado una variación en el 
comportamiento reológico de la corteza que haya favorecido el desarrollo de fallas de 
salto en dirección frente a la formación de despegues corticales observados en el sector 
central de la Cordillera. 
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9.  CONCLUSIONES 

Las investigaciones previas realizadas en el área de estudio muestran un 
conocimiento básico estratigráfico, sedimentológico y tectónico del Campo de Dalías y 
del Campo de Níjar. Sin embargo, al inicio de esta tesis doctoral, aún existían 
imprecisiones e incompatibilidades entre los distintos modelos propuestos para la 
región, fundamentalmente sobre las características de la tectónica reciente desde el 
Tortoniense hasta la actualidad, la cinemática de las fallas reconocidas en campo, la 
localización e importancia de los pliegues, la relación entre la Falla de Carboneras con 
las fallas normales y la posición de las estructuras tectónicas activas y su relación con la 
sismicidad. A continuación se muestran las principales aportaciones y conclusiones de 
esta tesis: 

Estructura profunda  a partir de datos geofísicos y sondeos 

Los datos geofísicos previos y los de nueva adquisición han permitido obtener 
una imagen de la estructura profunda del área estudiada, tanto de los materiales de 
cobertera, que constituyen el relleno de las cuencas neógenas y cuaternarias, como del 
basamento. Se exponen a continuación las aportaciones realizadas en cada uno de los 
sectores estudiados: 

El basamento del Campo de Dalías está formado principalmente por rocas 
triásicas de naturaleza carbonatada del Complejo Alpujárride. Sin embargo, en 
los sectores NE y NO el techo del basamento está compuesto por filitas permo-
triásicas. La estructura profunda de la región, obtenida a partir de prospección 
sísmica, gravimétrica y de sondeos, está determinada principalmente por 
pliegues de crecimiento sinsedimentario de orientación ENE-OSO y edad 
neógena y cuaternaria. El sinclinal situado en el área central del Campo de 
Dalías condiciona la posición del depocentro de la cuenca. También se 
desarrollan fallas normales de orientación NO-SE y reducido salto que generan 
pequeñas semifosas. 

En el Campo de Níjar, los nuevos datos gravimétricos, magnéticos y las 
columnas de sondeos han permitido caracterizar la morfología del relleno 
sedimentario y del techo del basamento. La naturaleza del basamento consiste 
principalmente en filitas permotriásicas del Complejo Alpujárride y rocas 
volcánicas miocenas. Localmente en el borde norte del Campo de Níjar se sitúan 
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mármoles triásicos y rocas del Complejo Nevado-Filábride. La morfología del 
techo del basamento en el Campo de Níjar muestra elevaciones y depresiones 
relacionadas esencialmente con fallas normales de dirección NO-SE que afloran 
en ambos bloques de la Falla de Carboneras: en el borde SE de Sierra Alhamilla 
y en la subcuenca de Carboneras. La falla de Carboneras tienes características 
diferentes a lo largo de su extensión. En el sector SO de la zona de falla se 
desarrolla un depocentro y el techo del basamento apenas experimenta 
desplazamiento. Sin embargo, en el sector nordoriental  de la zona de falla 
existen desplazamientos notables del basamento. Se forman zonas elevadas y 
pequeñas cuencas en el bloque oriental, que son deformadas por un pliegue con 
flanco vertical, posiblemente durante una etapa de deformación transpresiva de 
la zona de falla. 

La plataforma continental está deformada principalmente por una serie 
pliegues de crecimiento de orientación ENE-OSO que se extienden desde el sur 
de Motril hasta el Golfo de Almería. La amplitud y tamaño de los pliegues 
disminuyen progresivamente hacia el sur hasta desaparecer. También se 
reconocen fallas normales de orientación NO-SE. La Zona de Falla de 
Carboneras se prolonga con dirección NE-SO en la plataforma continental. 

Caracterización de las deformaciones frágiles 

En el sector estudiado se han caracterizado las deformaciones frágiles que 
deforman el basamento y el relleno neógeno de las cuencas estudiadas. Se ha estudiado 
la cinemática de las deformaciones y los paleoesfuerzos responsables de su formación. 
En este ámbito destacan las siguientes conclusiones: 

Las diaclasas híbridas de tensión y cizalla son estructuras que implican la 
existencia de una compresión y una extensión perpendicular simultánea. Para 
que se desarrollen este tipo de diaclasas es necesario esfuerzos diferenciales ( 1-

3) bajos. El estudio de la orientación de estas estructuras permite determinar la 
orientación de los esfuerzos compresivos y extensivos en una región.

La reactivación de diaclasas híbridas de tensión y cizalla bajo un sistema de 
esfuerzos posterior genera fallas de diferentes orientaciones y desplazamientos 
oblicuos de sentido variable. Esto es debido a que las diaclasas previas 
constituyen planos de debilidad sobre los que se facilita el desarrollo de nuevas 
fallas. Los criterios que permiten determinar la presencia de diaclasas híbridas 
reactivadas como fallas son: (1) un único elipsoide de esfuerzos justifica toda la 
población de fallas, (2) un patrón de distribución de las fallas en planta similar a 
la de las diaclasas híbridas y (3) planos de falla subverticales. 
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Evolución tectónica del Campo de Dalías y del Campo de Níjar 

Se ha determinado la evolución tectónica de la región desde el Tortoniense hasta 
la actualidad a partir de las estructuras observadas en superficie y las estructuras 
deducidas a partir del análisis de datos geofísicos. Se  expone de forma resumida la 
evolución tectónica en los diferentes intervalos de tiempo estudiados. 

En el Complejo Alpujárride se producen pliegues progresivos con direcciones 
actuales E-O, que sugieren una compresión durante la sedimentación triásica. 
Tras el desarrollo de un metamorfismo alpino de alta presión y baja temperatura 
se produce la exhumación del Complejo Alpujárride y la formación de la 
foliación principal asociada a cabalgamientos de mármoles sobre filitas. 
Posteriormente, la foliación regional y el cabalgamiento se ven afectados por un 
conjunto de pliegues vergentes al NO y fallas dúctiles con movimiento del 
bloque de techo hacia el NNO. Todo el sistema se ve afectado más tarde por 
fallas de bajo ángulo con desplazamiento del bloque de techo hacia el NNO en 
condiciones dúctil-frágiles y posteriomente hacia el SO en condiciones frágiles. 
A partir del Tortoniense superior-Mesiniense se inicia la formación de una 
antiforma que constituirá el relieve de Sierra de Gádor. 

Durante el Tortoniense superior – Mesiniense inferior basal se produce en el 
Campo de Dalías y el Campo de Níjar una extensión regional NE-SO que 
supone el desarrollo de fallas normales y diaclasas tensionales. Al mismo tiempo 
comienza una compresión simultánea perpendicular con la formación incipiente 
de pliegues. 

El Mesiniense se caracteriza por una compresión general NNO-SSE que 
desarrolla las antiformas de Sierra de Gádor y Sierra Alhamilla asi como los 
pliegues reconocidos en el Campo de Dalías, el Campo de Níjar y en la 
plataforma continental. En el extremo oriental de la región estudiada, bajo una 
compresión local NNE-SSO, se forma la Zona de Falla de Carboneras junto con 
estructuras transpresivas relacionadas.

Durante el Plioceno-Pleistoceno inferior continua en el área una compresión 
NNO-SSE con desarrollo de pliegues y una extensión simultánea perpendicular. 
Se produce una amplia variedad de estructuras (diaclasas híbridas, fallas 
inversas NE-SO, fallas de salto en dirección y fallas normales de orientación 
preferente NO-SE). La Zona de Falla de Carboneras se comporta como una falla 
de transferencia de la extensión mediante fallas normales que se producen en 
ambos bloques de la falla. 
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En el Pleistoceno medio y hasta el Holoceno se produce una extensión 
pluridireccional de orientación preferente ENE-OSO en la parte más superficial 
de la corteza con el desarrollo de fallas normales y diaclasas tensionales. La 
sismicidad, criterios geológicos y geomorfológicos, muestran la actividad 
reciente de estas fallas, entre las que cabe destacar las falla de orientación NO-
SE de Balanegra, Loma del Viento y del Aguila. La Zona de Falla de 
Carboneras funciona como falla normal en este periodo. Los mecanismos 
focales muestran la existencia de una compresión NNO-SSE y una extensión 
perpendicular en profundidades medias de la corteza.

Implicaciones en la evolución reciente de las Cordilleras Béticas orientales 

El resultado de las investigaciones presentadas anteriormente determina algunas 
de las características principales del modelo geodinámico actual de la región situada en 
el frente sudoriental de las Cordilleras Béticas. La compresión NNO-SSE, debida a la 
aproximazión de las placas euroasiática y africana, produce un acortamiento y 
engrosamiento de la corteza. La deformación de la corteza superior en las Zonas 
Internas desde el Tortoniense superior hasta la actualidad ha desarrollado 
principalmente pliegues, que generan el relieve actual, sobre un despegue cortical 
situado a 10 km de profundidad. El desarrollo de fallas normales en la corteza superior 
acomoda una extensión en dirección NE-SO, perpendicular a la convergencia entre las 
placas tectónicas. La deformación se propaga hacia el sur con una velocidad de avance 
de 6-7 mm/año. Actualmente el frente montañoso se localiza en la plataforma 
continental.
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