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1.  INTRODUCCIÓN

1.1.  SITUACIÓN GEOGRÁFICA

La Hoja de Llano del Beal, está situada, geográficamente, en los sectores centro meridionales 
de la Comunidad Autónoma de la Región de Murcia. La morfología del área está caracteriza-
da por una orografía con relieves moderados en su sector occidental y costero, conocida de 
manera genérica como Sierra de Cartagena, donde se encuadran las Sierras de Santi Spiritu 
en el sector occidental y la cadena montañosa costera que se desarrolla desde Portman a 
Cabo de Palos. Separando ambos relieves se encuentra la depresión de Santi Spíritu-Los Belo-
nes que enlaza con los llanos litorales meridionales de la Manga del Mar Menor. Estos relieves, 
que ocupan la mitad de la superficie de la Hoja, circundan una penillanura septentrional que 
a su vez constituye parte del borde meridional de la Cuenca del Campo de Cartagena. En el 
ámbito de esta Hoja, desde Cabo de Palos y hacia el norte, se encuentra el sector meridional 
de la barra que constituye la Manga del Mar Menor.

La red fluvial es escasa y tiene como principales cauces las Ramblas de Las Matildes, del Beal, 
de la Carrasquilla y del Atalayón. Estos cauces bajan de los relieves costeros con dirección y 
sentido sur-norte y vierten por tanto al Mar Menor.  En la vertiente meridional de la cadena 
costera y vertiendo al Mediterráneo se tienen los Barrancos del Moro, de la Culebra y la Ram-
bla de Cobaticas. 

El agua del Transvase Tajo-Segura en su ramal del Campo de Cartagena, llega por su red de 
canales secundarios a todos los sectores septentrionales de la Hoja incluida la Manga.  

Como núcleos de población importantes cabe citar los de Llano del Beal, Beal y el Estrecho 
de San Ginés, situados en el sector noroccidental, Portman en el sector costero occidental, 
Los Belones en el sector central, Los Nietos en el litoral del Mar Menor y Cabo de Palos en el 
extremo oriental. 

Para una extensión tan reducida como la de esta Hoja, la red viaria es importante. Cabe des-
tacar la Autovía de La Manga del Mar Menor que la cruza en dirección oeste-este. Además 
de esta vía de comunicación todas las localidades citadas están unidas por carreteras que en 
general derivan de la citada autovía. De estas vías de comunicación a su vez, se derivan multi-
tud de caminos, asfaltados en la mayoría de los casos, que dan acceso tanto a las numerosas 
urbanizaciones, como a las explotaciones industriales, agrícolas o ganaderas.  Salvo las áreas 
montañosas de la cadena costera, en gran medida integradas en el Parque Regional de Cal-
blanque, que aún permanecen  en un buen estado de conservación y se encuentran su mayor  
parte recubiertas de bosques de tipo mediterráneo, en el resto de la Hoja, especialmente en 
la Sierra de Santi Spíritu, las explotaciones mineras han sido de tal magnitud que el relieve y 
la cubierta vegetal han sido profundamente modificados. El sector septentrional, integrado 
en el Campo de Cartagena, está cubierto por el manto vegetal, prácticamente continuo, de 
las explotaciones hortofrutícolas. 
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La actividad turística, es muy intensa en este parte del litoral murciano, especialmente en el 
litoral del Mar Menor donde se encuentran las macrourbanizaciones de Islas Menores y Mar 
de Cristal, próximas a Los Nietos y Playa Honda y Playa Paraíso en el entorno de las Salinas 
de Marchamalo. La Manga como urbanización continúa en los más de dos kilómetros que se 
incluyen en esta Hoja y la urbanización de Cala Flores al SO del Cabo de Palos. 

El resto del litoral muestra un perfil muy accidentado, con playas de escasas dimensiones y 
difícil acceso o bien, como ocurre en el área oriental, con un estatus de protección en el Par-
que Regional de Calblanque.

Por su extensión, importancia económica e impacto hidrológico, es necesario destacar la 
Urbanización de La Manga Club con su campo de golf situada en la depresión de Santi Spí-
ritu-Los Belones.

La climatología y pluviometría definen un clima de tipo mediterráneo, árido/semiárido con 
unas temperaturas y precipitaciones medias de 18º y 300 mm. respectivamente. En este con-
texto, las disponibilidades hídricas del área son muy inferiores a la demanda de agua para el 
conjunto de la zona de estudio. El agua aportada por el Transvase Tajo-Segura intenta equili-
brar el volumen creciente de la demanda, aunque los años o periodos de baja pluviometría se 
constata la imposibilidad de tal equilibrio lo que ha ocasionado en años precedentes graves 
impactos en la agricultura de la zona. 

1.2.  MARCO GEOLÓGICO 

Los materiales aflorantes en el ámbito de esta Hoja se encuadran en el Sector Oriental de la 
Cordillera Bética la cual forma, junto con el Rif, al norte de Marruecos, la terminación oriental 
del Orógeno Alpino Mediterráneo que se extiende desde el Asia menor hasta el Estrecho de 
Gibraltar.

Se trata de una zona que, al igual que todo el borde mediterráneo, ha sufrido fenómenos tec-
tónicos a escala continental durante la mayor parte del Mesozoico y Terciario, relacionados to-
dos ellos con la apertura del Atlántico Norte y la colisión de la placa europea con la africana.

En la Cordillera Bética, igual que en otras cordilleras alpinas, se distinguen una Zona Interna (o 
Zonas Internas; ZIB), y una Zona Externa (o Zonas Externas; ZEB), FALLOT., (1948); FONBOTÉ., 
(1970), JULIVERT et al., (1974). Estas Zonas, junto a las Unidades del Campo de Gibraltar y las 
Cuencas Neógenas, constituyen los cuatro dominios béticos principales. Las zonas internas 
Bética y Rifeña son comunes en ambas cordilleras, de manera que en conjunto se les deno-
mina Zona Interna Bético-Rifeña. 

Con el nombre de Dominio de Alborán (DCA) GARCÍA-DUEÑAS y BALANYÁ. (1986), BALAN-
YÁ y GARCÍA-DUEÑAS (1987), se define a la Zona Interna y a algunas unidades retrocabal-
gantes del Campo de Gibraltar y de la Predorsal o relacionados con ellas.
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Las ZIB presentan intensas deformaciones que afectan al  zócalo, acompañadas de un meta-
morfismo, mientras que las ZEB se caracterizan por presentar series mas o menos potentes 
que constituyen una cobertera y se encuentran estructuradas mediante pliegues y mantos 
que confieren al edificio bético una arquitectura singular.

Aplicando estos conceptos a la región mediterránea, se puede decir que las ZEB se situarían 
en los bordes de la placa europea y africana y las ZIB en los límites entre ambas placas.

De los diferentes dominios que constituyen la Cordillera Bética, el de la ZIB podría considerar-
se como el menos conocido y esto a pesar de los numerosos trabajos y tesis doctorales que se 
han realizado en esta zona. Dado que estos trabajos han atendido a los aspectos estructurales 
y petrográficos de forma casi exclusiva son muy escasos los que aportan estudios estratigrá-
ficos de ámbito regional y correlaciones entre distintos sectores. Así, de este desigual conoci-
miento entre sectores y aspectos geológicos de la ZIB, provendría su problemática geológica, 
sin olvidar, claro está, que es el único dominio que aparece metamorfizado, lo que le convierte 
aún en más complejo y difícil de estudiar que el resto de los dominios.

La ZIB se divide en cuatro complejos superpuestos tectónicamente. De inferior a superior son: 
Nevado-Filábride, Alpujárride, Maláguide y la Dorsal. Sin embargo, esta división no es acep-
tada de forma unánime. Así EGUELER y SIMÓN (1969), y KAMPSCHUUR y RONDEL (1975), 
distinguieron otro complejo cuya denominación inicial fue Ballabona-Cucharón y más tarde 
redefinieron como complejo Almágride. DE JONG., (1991), recoge la propuesta de SIMON 
(1963) y define el complejo Almágride situándolo como base de las unidades de Ballabona-
Cucharón y atribuyéndolo a la ZEB .Trabajos muy recientes de SANZ DE GALDEANO (1997), 
GARCÍA-TORTOSA (2000, 2001, 2002), y BOOTH-REA (2000, 2001, 2002), han contribuido 
a resolver en parte dicha problemática así como un mejor conocimiento de la estratigrafía y la 
correlación de diferentes unidades y sectores. Las conclusiones de estos trabajos así como las 
derivadas del análisis de los precedentes serán recogidas en esta memoria.

En las ZEB la diferente evolución sedimentaria a principios del Jurásico, concretamente a partir 
del Domeriense permite que pueda dividirse en tres grandes dominios: Zona Prebética, Unida-
des Intermedias y Zona Subbética. 

La Zona Prebética es la más externa y se encuentra ubicada sobre la corteza continental 
correspondiente a la Meseta. Se caracteriza por presentar depósitos de ambientes marinos 
someros con intercalaciones de episodios continentales. Se divide en Prebético Externo y Pre-
bético Interno de acuerdo a las diferentes facies que presentan el Cretácico y Paleógeno, 
aunque con límites variables según los diferentes criterios de autores y zonas de trabajo.

La Zona Subbética se sitúa inmediatamente al Sur de la anterior, presentando facies diferentes 
a partir del Domeriense, momento en el que la subsidencia alcanza un importante rango en 
el sector central, encontrándose radiolaritas, turbiditas y en algunas zonas evidencias de un 
intenso magmatismo durante el Jurásico y Cretácico, generalmente más moderno hacia sec-
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tores más orientales de la cadena. De acuerdo a sus características paleogeográficas se divide 
en Subbético Externo, Subbético Medio y Subbético Interno.

La sedimentación durante el Terciario esta marcada por distintos episodios marinos de confi-
guración paleogeográfica diversa y a veces compleja, a menos durante los tiempos paleóge-
nos. Durante el Neógeno y concretamente a partir del Aquitaniense, es decir en el Mioceno 
inferior la sedimentación marina se encuentra generalizada en la región objeto de estudio. 
Se localizan distintos episodios marinos, agrupados en una serie de Unidades o Secuencias 
Deposicionales que pueden correlacionarse con los de la plataforma marina del “arco valen-
ciano” así como con los de la Cuenca del Guadalquivir.

Durante el Mioceno inferior tuvo lugar el acontecimiento más importante de la cadena de-
bido a la colisión de las placas europea y africana. Por efectos de esta colisión y de forma 
preferencial comienza a producirse la estructuración de la Cordillera con desplazamientos 
y vergencias hacia el norte, favorecidos por la presencia de materiales triásicos en la base. 
Durante el resto del Mioceno medio y gran parte del superior se registra una sedimentación 
marina, que culmina en el Tortoniense Superior o en el Messiniense/Plioceno en los sectores 
orientales, próximos al Mediterráneo. Durante esos tiempos acontecen una serie de deforma-
ciones que contribuyen poco a poco a la configuración y geometría actual de la cordillera.

A partir del Mioceno superior, se crean una serie de cuencas marino-continentales de tipo 
lacustre (salino), marcadas en su mayoría por una fuerte subsidencia. Este hecho parece acon-
tecer a partir del Messiniense medio de forma extensiva en todas las cuencas del área de 
estudio y perdura hasta bien entrado el Cuaternario.

Durante el Cuaternario la intensa  actividad Neotectónica y los procesos activos han dado 
lugar a una fuerte incisión fluvial con el desarrollo de potentes abanicos aluviales y complejos 
sistemas de terrazas en las cuencas fluviales del área del proyecto.

La situación de la Hoja de Llano del Beal, en el contexto geológico de la Cordillera, es de es-
pecial complejidad ya que se ubica en los sectores nororientales del denominado Corredor de 
Cizalla de las Béticas Orientales. Dicho Corredor responde a una megaestructura tectónica de 
escala cortical que ha condicionado la evolución tectoestratigráfica de la zona desde, al me-
nos, el Mioceno Medio-Superior. A su vez, se corresponde con una fuerte anomalía térmica 
que concentra una actividad magmática diversificada. 

Por tanto el contexto geológico de esta Hoja, viene caracterizado por varias problemáticas 
diferenciadas. De una parte, la presencia en las Sierras de Santi Spíritu y la Cadena Costera 
de unidades estructurales pertenecientes a dos complejos de las ZIB (Nevado-Filábride y Al-
pujárride), lo que conlleva a su definición cartográfica y sus relaciones tectoestratigráficas  y 
por otra, un registro sedimentario del Neógeno Superior y Cuaternario, afectado por una 
actividad neotectónica muy importante. 
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En la cartografía y memoria que se propone  se han introducido cambios respecto a la edición 
anterior del MAGNA. Estos cambios afectan tanto a los terrenos de las Z.I.B como a la redefi-
nición de las unidades de depósito del Neógeno y Cuaternario.

1.3.  ANTECEDENTES

Los primeros datos de la región se deben a BERTRAND y KILIAN (1889), y a MALLADA (1904), 
los cuales ya diferenciaban tres zonas de N a S de Andalucía: Cadenas Béticas, Cadenas 
Subbéticas y Cuenca Terciaria de Granada. BLUMENTHAL (1927), distinguió la zona Bética 
de las zonas  Prebética, Subbética y Penibética, mientras que es FALLOT (1948) quien define 
los dos grandes conjuntos tectonoestratigráficos de las Zonas Externas, próximas al antepaís 
y exclusivamente formadas por cobertera postpaleozoica, de las Zonas Internas, donde se 
localizan terrenos del Paleozoico y del Trías afectados por un metamorfismo  de edad Alpina. 
Dentro de las primeras, el Subbético se caracteriza por la presencia de un Lías inferior calco-
dolomítico de carácter somero y un Lías medio-Maastrichtiense de características pelágicas 
y batiales, presentándose desenraizado y cabalgante sobre el Prebético, formado por series 
jurasicas de características más someras.

A principios de los años sesenta publican trabajos sobre el área de estudio BUSNARDO, R. 
(1964), y PEYRE, Y. (1960-62). El principal aporte de conocimientos sobre el sector central de 
las Cordilleras Béticas tiene lugar en la segunda mitad de la década de los sesenta. Destaca la 
publicación de las tesis doctorales de VERA (1966), y GARCÍA DUEÑAS (1967), que realizan 
las primeras cartografías geológicas detalladas de la región. En estos trabajos se propone una 
estratigrafía de los materiales de las Cordilleras Béticas, junto a correlaciones entre las distin-
tas secciones levantadas y finalmente se intenta la reconstrucción paleogeográfica con una 
diferenciación en dominios.

Otro hito importante en el conocimiento del área de trabajo fue la tesis de PAQUET, J., (1969), 
en la que estudio el oeste de la provincia de Murcia. Es quien define por primera vez las tres 
unidades estructurales que caracterizan a la Sierra de Ricote, las cuales denominó de N a S 
como Unidad de la Bermeja, Unidad de la Garita y Unidad de la Mezquita respectivamente. La 
tectónica de las mismas es compleja, con pliegues de flancos invertidos y retrocabalgamientos 
de edad Mioceno superior, posteriores al emplazamiento del Subbético sobre el Prebético, el 
cual tuvo lugar en el Mioceno medio. Es, aún hoy, cita de obligada consulta. 

En los años setenta se incrementan los conocimientos sobre la región. GARCÍA DUEÑAS 
(1970), lleva a cabo un estudio de geología estructural al norte de la Sierra de Montillana. 
Destacan los trabajos cuyo objetivo es obtener un mayor conocimiento sobre la edad de los 
materiales de las Cordilleras Béticas, GARCÍA DUEÑAS y LINARES (1970), levantan la serie es-
tratigráfica de la Sierra de Lucena-Alta Coloma. Otros trabajos de gran importancia en la zona 
son los de GONZÁLEZ DONOSO et al. (1971), y la tesis doctoral de RIVAS (1972).
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Tanto para el conocimiento del área de la Hoja como para la mayor parte de los sectores 
orientales de las Cordilleras Béticas, las investigaciones realizadas por el grupo de trabajo de 
la Universidad de Leiden durante la década de los años 60-70 fueron de enorme importancia. 
Las tesis doctorales de:
 
SIMÓN, O.J. (1963) y KAMPSCHUUR, W. (1972), así como numerosos trabajos posteriores, 
todo ello bajo la dirección del Prof. EGELER C. G., aportaron un conocimiento muy preciso 
sobre las Cordilleras Béticas orientales.

KAMPSCHUUR, W. et al. (1972), realizan el Magna de la Hojas de Alcantarilla, Lorca y Tota-
na lo que supone un gran avance en el conocimiento de la Zona Oriental de las Cordilleras 
Béticas.

En 1973 hay que citar la tesis doctoral de GARCÍA ROSELL, referente a la transversal Úbeda-
Huelma y la tesis doctoral de SANZ DE GALDEANO, que realiza una cartografía geológica de 
la transversal Jaén-Frailes. En ellas, se describen gran cantidad de series estratigráficas y se 
presta especial atención a la tectónica de dichas transversales.

La tesis de MONTENAT (1973), y sus publicaciones posteriores en esta década, sobre las for-
maciones del Neógeno y Cuaternario del Levante español, constituyeron un gran avance el 
conocimiento de la dinámica sedimentaria y la cronoestratigrafía de estas cuencas.

Posteriormente, JEREZ- MIR et al. (1974),  realizan el MAGNA de la Hojas de Mula (912), Cieza 
(891) y Calasparra (890), precisando el conocimiento geológico regional.

Durante los años 1976 y 1977 el equipo de Fina Ibérica S.A. realiza las Hojas de Murcia (934) 
y Torrevieja (935), que aportan un nuevo enfoque a la estratigrafía de las cuencas neógenas 
de esta área.

Son de gran interés los trabajos publicados por el Departamento de Estratigrafía y Paleon-
tología de la Universidad de Granada (1979), referentes a las microfacies del Jurásico de las 
Cordilleras Béticas y la síntesis estratigráfica y paleontológica del mismo.

AZEMA (1977), en su tesis doctoral precisa los mecanismos sedimentarios y la tectónica de la 
Cadena Bética en las provincias de Murcia y Alicante, atribuyendo el límite Prebético-Subbéti-
co a un accidente tectónico en dirección de carácter dextrógiro que tuvo en consecuencia el 
traslado de las unidades Subbéticas desde posiciones más orientales hasta las actuales.

RUIZ ORTIZ, (1979 y 1980), publica varios trabajos sobre las Unidades Intermedias. BAENA y 
JEREZ MIR (1982), realizan un importante trabajo de síntesis, donde se recopila la información 
sobre la estratigrafía de las Cordilleras Béticas y se hace un ensayo de reconstrucción paleo-
geográfica entre la Meseta y la Zona Bética.
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DE SMET (1984), considera  que no hay fundamentos suficientes para admitir una interpre-
tación de la cordillera sólo por una tectónica de mantos, y considera una “estructura en flor” 
(flower structure) debida a la tectónica de desgarre,  siendo el Accidente de Crevillente-Ali-
cante el eje central del sistema.

Durante la década de los años 80, se produce un gran avance en el estudio de los materiales 
terciarios, trabajo fundamental para el conocimiento de la historia de la Cordillera. Cabe 
destacar, entre los trabajos precedentes los de GONZÁLEZ-DONOSO et al. (1980), GONZÁ-
LEZ-DONOSO et al. (1981) y la tesis doctoral de RODRÍGUEZ-FERNÁNDEZ, J., (1982), sobre el 
Mioceno del Sector Central de las Cordilleras Béticas. Los trabajos de OTT d´ESTEVOU y MON-
TENAT (1988), fueron de gran trascendencia para el conocimiento de la tectoestratigrafía de 
las cuencas neógenas del Dominio Bético Oriental.

ELIZAGA (1994), lleva a cabo un importante análisis de las facies sedimentarias de los depósi-
tos lacustres del neógeno superior de la Zona Prebética.

Los trabajos de investigación realizados por ENRESA durante la década de los 90 en el Pre-
bético también constituyen un interesante soporte y avance en el conocimiento del subsuelo 
de la región.

En 1993 se publica el Mapa Geológico de la Región de Murcia a escala 1:200.000. Este tra-
bajo de síntesis realizado por BAENA et al. Significa un avance sustancial en el conocimiento 
de la geología y geomorfología de esta región.

Las tesis doctorales de MARTÍN ALGARRA, A., (1987), LONERGAN, L., (1991), REY (1993), 
SILVA, P.G., (1994), BARDAJÍ, T., (1994)  GUILLÉN MONDÉJAR, F. (1995), MARTÍN-MARTÍN, 
M., (1996) Y TENT-MANCLÚS J.E., (1996), han abordado distintas problemáticas que abarcan 
desde la tectoestratigrafía de las Zonas Internas  hasta la evolución geodinámica de las Cuen-
cas Neógeno-Cuaternarias.

Finalmente es necesario hacer referencia a las últimas tesis doctorales que se han realizado en 
el área de este Proyecto.

BOOTH-REA G. (2001), hace un detallado análisis tectónico y metamórfico de los Complejos 
de ZIB en el área de Lorca y Totana.

GARCÍA TORTOSA F.J., (2002), aporta un conjunto importantísimo de datos, esenciales para 
el conocimiento de la cronoestratigrafía, la tectónica y las correlaciones de los Complejos 
Alpujárride y Maláguide en el ámbito de la zona oriental de las Cordilleras Béticas. También se 
ha utilizado como información regional que permite una comparación de las series mesozoi-
cas del C. Maláguide con las del Subbético la de  NIETO, L.M. (1997), que en su tesis doctoral 
sobre la Cuenca Mesozoica Subbética en el sector oriental de la Cordillera Bética, realiza el 
completo estudio estratigráfico, sedimentológico y paleogeográfico.
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2.  ESTRATIGRAFÍA

2.1.  INTRODUCCIÓN

De lo anteriormente expuesto, la complejidad tectoestratigráfica de los terrenos aflorantes en 
este Hoja, obliga a realizar una descripción de las distintas unidades litológicas diferenciadas 
en cada una de las Zonas (Complejos o Dominios) para ulteriormente intentar esbozar, en 
capítulos posteriores, una correlación entre las distintas unidades descritas y su evolución 
paleogeográfica.

2.2.  ZONAS INTERNAS BÉTICAS (ZIB)

En la Hoja de Llano del Beal, afloran materiales del Complejo Nevado-Filábride en el sentido 
de EGUELER (1963), PUGA et al.(1974,1976), DÍAZ DE FEDERICO (1971,1980), del Complejo 
Alpujárride según su definición clásica de EGUELER Y SIMÓN (1969), KOZUR et al.(1974, 
1985), ALDAYA (1979), SANZ DE GALDEANO (1979), GARCÍA-TORTOSA (2000,2002.etc) y 
materiales del Complejo Maláguide atendiendo a su definición desde BLUMENTHAL (1927), 
BALANYÁ (1991), LONERGAN (1991), JOHNSON (1993), NIETO (1994), SANZ DE GALDEANO 
et al.(2000), etc.

Algunos autores describen una serie de unidades en las que se conjugan esencialmente tres 
características definitorias: a) se ubican tectónicamente entre los Complejos Alpujárride y Ma-
láguide, b) tienen un metamorfismo de bajo grado, y c)  en su registro sedimentario triásico, 
especialmente sus formaciones carbonatadas, se observan sucesiones correlacionables tanto 
con las Unidades Alpujárrides y las Maláguides. Esta conjunción de caracteres ocasionó el que 
dichos autores las describiesen como “Unidades Intermedias” cuya existencia no es restrictiva 
a las Béticas orientales ya que se citan ejemplos similares desde la Zona Interna Bético-Rifeña 
DURAN-DELGA et al.(1963), DIDON et al.(1973); en Málaga DIDON et al.(1973), SANZ DE 
GALDEANO et al.(1997 1999), al NE de Granada SANZ DE GALDEANO et al.(1995), en Murcia 
PAQUET (1969), KAMPSCHUUR et al.(1974 a, b y c), LONERGAN (1991 y 1993), GARCÍA-
TORTOSA et al.(2000.y SANZ DE GALDEANO et al.(2000 y 2001). De forma generalizada, 
estos autores citados, consideran que se trata de un conjunto de unidades que constituyeron 
el tránsito paleogeográfico entre ambos complejos lo que significa que este límite no fue 
obviamente brusco sino gradual, a diferencia de lo que opinan MÄKEL et al.(1979) y MÁKEL 
(1981), NIETO et al.(1994) que no admiten la existencia de las transiciones litológicas y por 
tanto de las Unidades Intermedias.

Dataciones mediante fisión “track” sobre circones indican que gran parte del Complejo Ma-
láguide nunca ha sobrepasado los 200º C JOHNSON (1993).

En esta tesis, BOOTH-REA (2000), ha diferenciado dos grupos de unidades maláguides en 
función de su posición estructural y del metamorfismo alcanzado en sus respectivas sucesio-
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nes Permo Triásicas. Las unidades de posición inferior, que solo afloran en las Béticas orien-
tales, las denomina Unidades Maláguides Inferiores y se caracterizan por haber sufrido meta-
morfismo alpino de grado muy bajo (anquizona) y por no mostrar formaciones pre-Pérmicas 
ni post-Triásicas. 

Las unidades de posición superior las ha denominado Unidades Maláguides Superiores y se 
caracterizan porque  tienen un zócalo Paleozoico, sus sucesiones Permo-Triásicas solo han 
sufrido diagénesis y además tienen una cobertera post-Triásica que incluye términos desde el 
Jurásico al Mioceno Inferior. PAQUET (1969,1970 y 1974), LONERGAN (1991y 1993), MAR-
TÍN-MARTÍN (1996), MARTÍN-MARTÍN et al.(1997b), SANZ DE GALDEANO et al.(2000).

De todo lo anteriormente expuesto, es evidente que los autores que han trabajado en esta 
área mantienen dos posturas diferenciadas. La divergencia profunda se da cuando unos au-
tores piensan que estas unidades son la representación del nexo paleogeográfico de las series 
triásicas entre el Alpujárride y el Maláguide y otros no lo admiten restringiendo su definición 
a razones  basadas exclusivamente en el grado metamórfico.

En el cuadro (2.1) se sintetiza la propuesta de correlación que se desarrollara en esta memoria.

Cuadro 2.1. Cuadro de correlación de Unidades. Tomado de F. J. GARCÍA-TORTOSA  2002
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2.2.1.  Complejo Nevado-Filábride 

El término Nevado-Filábride fue propuesto por EGELER (1963) y, dentro de este complejo 
se pueden distinguir dos mantos, uno inferior, el del Veleta y otro superior, el del Mulhacén 
(PUGA et al., 1971; PUGA et al., 1974,1975; PUGA Y DÍAZ DE FEDERICO, 1976; DÍAZ DE 
FEDERICO, 1971, 1980; DÍAZ DE FEDERICO Y PUGA, 1976). A su vez, de una forma simplifi-
cada se puede decir que el manto del Mulhacén se divide en dos tipos de unidades. Las más 
bajas son menos metamórficas y se engloban bajo el nombre de unidades tipo Calar Alto (o 
Nevado-Lubrín), mientras que las de encima, más metamórficas, se pueden englobar bajo el 
nombre de unidades tipo Bédar-Macael (GARCÍA DUEÑAS et al., 1988).

En la Hoja de Llano del Beal el complejo Nevado-Filábride está representado por materiales de 
sus dos mantos (Veleta y Mulhacén), si bien, en la mayoría de los afloramientos suele faltar en 
la misma vertical alguno de los dos. El manto del Veleta aflora en la parte más meridional de 
la Hoja constituyendo  una franja paralela a la costa, así como en la terminación oriental de 
la Sierra Minera, al Este de La Unión y N de Portman, mientras que el del Mulhacén aflora en 
menor proporción tanto en la parte meridional, como en la Sierra Minera donde aparece muy 
mineralizado siendo a veces difícil su diferenciación.

Es generalizado en todo el Sector Oriental de la Zona Interna Bética, allí donde aflora el 
Nevado-Filábride, ver en la bibliografía existente la asignación incorrecta de materiales neva-
do-filábrides al complejo Alpujárride. En gran medida esta confusión se debe al insuficiente 
estudio de este complejo dentro del sector más oriental de la Zona Interna Bética. Así, cuando 
sobre micaesquistos nevadofilábrides aparecen directamente materiales alpujárrides, han sido 
asignados los primeros a formaciones paleozoicas alpujárrides, DURAND DELGA et al, (1962); 
FERNEX (1964) (ESPINOSA GODOY et al., 1974) y ALDAYA et al., (1979). OVEJERO et al., 
(1976) corrigen la mayor parte de asignaciones incorrectas de materiales nevadofilábrides al 
alpujárride en la presente Hoja, las cuales se deben fundamentalmente a la ausencia entre 
ellos y las unidades Alpujárrides suprayacentes de una secuencia característica y bien desa-
rrollada del Manto del Mulhacén, tal y como aparece en otros sectores de la Zona Interna 
Bética.

El manto del Mulhacén en la Hoja de Llano del Beal al igual que en la parte oriental de la Hoja 
adyacente de Cartagena aparece muy tectonizado, de modo que su afloramientos forman 
parte de importantes bandas de cizalla en las cuales es muy difícil hacer distinciones o asigna-
ciones a una u otra unidad de las diferenciadas para este manto en sectores próximos. 

2.2.1.1.  Manto del Veleta

Como se ha dicho anteriormente aflora a lo largo de una franja paralela a la costa constitu-
yendo la parte meridional de la Hoja. 
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Este manto está formado por una potente y monótona sucesión de varios centenares de me-
tros constituida fundamentalmente por esquistos oscuros con grafito, micaesquistos y cuarci-
tas grisáceas y beiges (y que será descrita con más detalle a continuación) con abundantes mi-
cas, muy parecida a la sucesión del Manto del Veleta en Sierra Nevada. El color predominante 
de estos materiales es el gris oscuro debido al grafito, si bien, también es frecuente el color 
marrón y rojizo debido a la presencia de óxidos de hierro entre los planos de esquistosidad de 
los niveles cuarzoesquistosos.

2.2.1.1.1.  Esquistos grafitosos, cuarcitas y micaesquistos (1). Paleozoico

Forman parte de una sucesión en la que alternan esquistos de grano fino cuya gama de color 
va desde el gris plateado al gris oscuro o casi negro, además de tonos azulados, cuarzoesquis-
tos marrones y niveles cuarcíticos de color beige o gris, predominando los primeros el resto de 
litologías. Los niveles más cuarcíticos son menos ricos en grafito que el resto y son minoritarios 
respecto a los niveles grafitosos. Se reconocen posibles cambios de facies laterales entre unas 
y otras litologías que en conjunto alcanzan varios centenares de metros de espesor. Los niveles 
de cuarcitas son los menos abundantes y su espesor es variable, desde pocos centímetros a 
unos pocos metros. Son frecuentes los óxidos de hierro entre los planos de esquistosidad, lo 
que le confiere al conjunto un tono marrón rojizo característico. 

2.2.1.2.  Manto del Mulhacén

Tal y como ya se ha adelantado anteriormente los materiales del Manto del Mulhacén en la 
Hoja de Llano del Beal se presentan muy mecanizados formando parte de amplias bandas de 
cizalla en las que se pueden reconocer las litologías que se describen a continuación.

2.2.1.2.1.  Esquistos azul oscuros con  granates y cuarzoesquistos (2)

Constituyen una monótona sucesión de varios centenares de metros de espesor formada fun-
damentalmente por esquistos de tonos azulados oscuros con granates. El tono oscuro se lo da 
su carácter grafitoso. Entre ellos se intercalan niveles de cuarzoesquistos y cuarcitas de tonos 
grisáceos y marrones oscuros. Estos materiales se corresponden con los niveles más antiguos 
del Manto del Mulhacén y se les asigna una edad paleozoica. Se pueden correlacionar con 
la Formación Montenegro descrita en otros sectores del Complejo Nevado-Filábride (VOET 
1967; GÓMEZ PUGNAIRE y FRANZ, 1988; etc.).

2.2.1.2.2.  Anfibolitas y esquistos anfibólicos (3). Paleozoico-Triásico

Los afloramientos de estas rocas en la Hoja de Llano del Beal son muy escasos, reduciéndose 
prácticamente a un solo afloramiento importante en las inmediaciones del Faro de Portman, 
en donde aparecen estas litologías ligadas al contacto entre los materiales que se acaban de 
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describir y los que se describen a continuación. Se trata esquistos ricos en anfíboles y anfiboli-
tas entre las que pueden reconocerse relictos de rocas básicas, apareciendo todos los términos 
muy alterados y mecanizados.

2.2.1.2.3.  Esquistos azulados, cuarzoesquistos y cuarcitas de tonos beiges claros (4). Paleo-
zoico

Constituyen los términos metapelíticos más altos dentro del Manto del Mulhacén en la Hoja 
de Llano del Beal, los cuales contrastan netamente con los descritos anteriormente por sus 
tonos más claros. Forman parte de una sucesión muy adelgazada por razones tectónicas en 
la que aparecen esquistos plateados, cuarzoesquistos claros y cuarcitas beiges hacia la parte 
superior de la sucesión, que se presentan en bancos de espesor decimétrico a métrico y en los 
que parece reconocerse cierta ciclicidad entre los términos más y menos cuarcíticos, e incluso 
estructuras sedimentarias (gradaciones tanto de tamaño de grano como de espesor de los 
bancos, etc.).

Estos materiales podrían correlacionarse con parte de la formación TAHAL descrita en otros 
sectores del Nevado-Filábride (GÓMEZ PUGNAIRE, etc), siendo su representación en esta Hoja 
muy escasa.

2.2.1.2.4.  Mármoles (5). Paleozoico-Triásico?

La deformación a la que están sometidos los materiales de esta formación hace muy difícil 
estimar su potencia, si bien, se pude decir que el espesor de los paquetes carbonatados en la 
presente hoja no supera en ninguna vertical los 150 metros, aflorando normalmente boudi-
nes aislados entre términos esquistosos.

De forma general, la sucesión de la formación carbonatada del Manto del Mulhacén, tanto 
en la presente hoja como en las adyacentes a la misma, comienza allí donde se conservan 
los términos más bajos, por niveles calcoesquistosos que intercalan micaesquistos verdosos y 
grises. Estos calcoesquistos representan por tanto el tránsito, en cierto modo gradual, entre 
los términos metapelíticos infrayacentes y los carbonatados. La sucesión se continúa con una 
alternancia de mármoles calcíticos blancos, mármoles grises-azulados bandeados (más o me-
nos impuros) y mármoles dolomíticos amarillos, que en este sector, a diferencia de lo descrito 
en otras partes del Nevado-Filábride aparecen de forma más masiva que los anteriores. Entre 
estos niveles siguen intercalándose calcoesquistos y micaesquistos más o menos cuarcíticos, 
como los de la formación infrayacente. También son importantes, sobre todo a la base de 
la formación, las intercalaciones de rocas básicas de tonos verdes y/o anfibolitas, así como 
niveles de brechas carbonatadas. Esta alternancia de litologías se mantendría hacia arriba en 
lo que sería la mitad inferior de la formación, si bien, disminuiría el contenido en metapelitas 
y aumentaría hacia arriba la proporción de carbonatos. 
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Hacia arriba, y coincidiendo ya con la mitad superior de la formación, la sucesión se continúa 
fundamentalmente con mármoles, que pueden ser grises, blancos o amarillos, predominan-
do este último color en la unidad superior del Manto del Mulhacén. Es característica de los 
mármoles amarillos la presencia de varios juegos de fracturas que aparecen cementadas y a 
partir de las cuales crecen dendritas de pirolusita. Son frecuentes los mármoles fajeados, en 
los que alternan, a escala milimétrica, centimétrica o decimétrica, bandas de mármoles claros 
y oscuros. Se pueden encontrar aún intercalaciones de calcoesquistos y de micaesquistos, a 
veces con granates.

Al igual que hacia la parte superior de la formación de micaesquistos infrayacente, en la parte 
basal de la formación carbonatada aparecen varios tipos de brechas carbonatadas, algunas 
de ellas posiblemente sinsedimentarias y que no hay que confundir con los niveles de brechas 
tectónicas asociadas a los despegues entre ambas formaciones, ni con las brechas asociadas 
a los cuerpos de rocas básicas que pueden estar originadas por la intrusión de las mismas. No 
obstante, es ciertamente difícil diferenciar unos tipos u otros, así como conocer con seguri-
dad la génesis de las mismas, génesis que se lleva discutiendo desde hace ya muchos años 
en estos materiales (LEINE y EGELER, 1962; NIJHUIS, 1964; VOET 1967; LEINE, 1968; GÓMEZ 
PUGNAIRE et al., 1981B; PUGA et al., 1984; MARTÍNEZ MARTÍNEZ, 1984; JABALOY, 1991; 
MARTÍNEZ MARTÍNEZ y OROZCO, 1998).

2.2.2. Complejo Alpujárride

Los términos Alpujárrides (VAN BEMMELEN, 1927) y Mantos Alpujárrides (WESTERVELD, 
1929) fueron introducidos para designar un conjunto de tres mantos reconocidos al norte y al 
sur de Sierra Nevada, cuyas afinidades eran manifiestas. El término Complejo Alpujárride fue 
propuesto por EGELER Y SIMÓN (1969) para englobar todas las unidades alpujárrides. 

En los materiales del Complejo Alpujárride se reconoce un metamorfismo de presiones inter-
medias y bajas (e.g. WESTRA, 1969; ALDAYA, 1969 a y b y 1970; TORRES-ROLDÁN, 1974; 
NAVARRO-VILA, 1976 entre otros). Además existe un episodio precoz de alta presión-baja 
temperatura (GOFFÉ et al., 1989; TUBÍA y GIL IBARGUCHI, 1991; AZAÑÓN et al., 1992). 
Este hecho pone de manifiesto la existencia de una complicada evolución metamórfica que 
comprende varios episodios principales de cristalización mineral. Además, afecta de manera 
diferencial a las diferentes unidades que constituyen este complejo, de modo que en el mis-
mo se pueden distinguir de manera simplificada tres grupos de unidades, inferior, medio y 
superior tectónicamente superpuestos (ALDAYA et al., 1979; DELGADO et al., 1981; SANZ 
DE GALDEANO, 1997), más un conjunto de unidades transicionales, no solo desde el punto 
de vista metamórfico, si no también desde el punto de vista estratigráfico, entre el Alpujárri-
de y el Maláguide, lo que indica una clara relación paleogeográfica entre ambos complejos 
(SANZ DE GALDEANO et al., 2000; GARCÍA TORTOSA, 2002). Generalmente se señala que 
las unidades más bajas presentan un menor grado de metamorfismo, pero tal y como se puso 
de manifiesto en GARCÍA TORTOSA et al., 1999, 2000 y 2001 y GARCÍA TORTOSA 2002, 
este hecho no se cumple en todos los sectores de la Zona Interna, especialmente en el Sector 
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Oriental de la Zona Interna Bética, al que pertenecen los materiales que se describen en la 
presente hoja.

Los primeros estudios geológicos que se realizaron en la Hoja del Llano del Beal y en relación 
con los materiales que ahora atribuimos al complejo Alpujárride se centraron en las minera-
lizaciones que aparecen en el misma, que hacían de la Sierra de Cartagena una de las zonas 
de mayor interés económico de la Península Ibérica, motivo por el que se potenció su estudio. 
Entre otros, se pueden citar los trabajos de GUARDIOLA (1927), DEMAY (1924), PAVILLÓN 
(1965, 1966,1969), etc.

SIMÓN (1963) incluye en el “complejo Ballabona-Cucharón” a los materiales alpujárrides por 
su similitud litoestratigráfica con algunos de los que afloran en la Sierra de Almagro. 

PAVILLÓN (1966, 1969) distingue en la parte más occidental de la hoja un manto alpujárride 
formado por rocas de cobertera cabalgando sobre un substrato metamórfico. Interpreta mu-
chas de las series como invertidas y, sin embargo, no diferencia algunas repeticiones tectóni-
cas como tales, dándolas como estratigráficas. 

ESPINOSA GODOY y CASTELLS LÓPEZ (1971) y GORDILLO MARTÍN et al. (1974), en el Mapa 
Geológico a escala 1:50.000 (Hojas de Cartagena y Escombreras) diferencian en el sector dos 
unidades sobre los materiales del complejo Nevado-Filábride, de las cuales, la más baja, la 
incluyen en el “Complejo Ballabona-Cucharón” y, la más alta, en el Alpujárride. Sin embar-
go, asignan al zócalo alpujárride algunos afloramientos pertenecientes al Nevado-Filábride, 
formados por mármoles, micaesquistos y esquistos con granates, que aparecen por debajo 
de filitas alpujárrides.

OVEJERO et al., (1976) corrigen esas asignaciones al Alpujárride, reconociendo como Nevado-
Filábride los mármoles y esquistos anteriores. Describen dos unidades alpujárrides dentro de 
la presente hoja,  asimilando al Alpujárride la que anteriormente se había incluido dentro del 
Ballabona-Cucharón. La posición tectónica más baja la ocupa la unidad de San Ginés y por 
encima aparecería la de Portman. 

GARCÍA TORTOSA et al. (2000) estudian la estratigrafía de la unidad de Portman descrita 
por OVEJERO et al. (1976). Este estudio les lleva a renombrar a la unidad de Portman como 
unidad de San Julián, pues parte de los afloramientos considerados como de la unidad de 
Portman pertenecían en realidad a la de San Ginés y, al contrario, mientras que en la zona del 
Castillo de San Julián, se pueden reconocer todos los términos litoestratigráficos que permi-
ten realizar asignaciones más precisas a una u otra unidad. Los afloramientos de la unidad de 
San Ginés, allí donde no están confundidos con los de la de Portman, se van a incluir en la 
unidad de Cabo Tiñoso, descrita por GARCÍA TORTOSA et al., (1999), por representar mucho 
mejor las características litoestratigráficas donde ha sido descrita esta última unidad.
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En resumen y para sintetizar los antecedentes anteriores cabe destacar que en GARCÍA TOR-
TOSA et al. (2000, 2002) se incluyen en el Alpujárride aquellos materiales que se habían 
atribuido al complejo Ballabona-Cucharón y se diferencian en esta Hoja tan solo dos unidades 
alpujárrides, la Unidad de Cabo Tiñoso y sobre ella, la Unidad de San Julián.

El estudio estratigráfico de las unidades alpujárrides aflorantes en esta Hoja se ha llevado a 
cabo mediante el levantamiento de columnas estratigráficas parciales, con las que se han 
elaborado las columnas estratigráficas sintéticas de cada una de dichas unidades. Para la co-
rrelación entre las diferentes columnas estratigráficas parciales se han utilizado las dataciones 
de determinados niveles, la identificación de éstos niveles allí donde la recristalización de las 
rocas no permitía la determinación del contenido fosilífero y, por último, la relación estratigrá-
fica de dichos niveles con otros fáciles de identificar por sus facies características y que han 
sido fundamentales al haberse utilizado como niveles de referencia.

Las correlaciones anteriores han permitido describir un conjunto de unidades litoestratigráfi-
cas reconocibles en prácticamente todas las unidades alpujárrides de este sector de la cordille-
ra. A continuación, se van a describir dichas unidades litoestratigráficas con el fin de que en el 
próximo apartado se pueda mostrar la columna estratigráfica sintética más representativa de 
cada unidad tectónica, sin necesidad de repetir características comunes, pues aunque ahora 
constituyan varias unidades tectónicas debido a sus relaciones estructurales y características 
petrográficas, originalmente formaron parte de una misma unidad estratigráfica. 

2.2.2.1.  Principales unidades litoestratigráficas diferenciadas 

Tradicionalmente las unidades alpujárrides se han dividido de manera general en una “Forma-
ción Carbonatada” y una “Formación Metapelítica”  (DELGADO 1976, DELGADO et al., 1981; 
etc.) ambas con carácter informal, en las que se han diferenciado para algunas unidades 
diversos miembros. Dadas las características de unas y otras unidades litoestratigráficas referi-
das, en este trabajo se ha optado por elevar (o incluirlas según el caso) al rango de “Grupo” 
las formaciones tradicionales (Carbonatada y Metapelítica). 

Sintéticamente, de las sucesiones estratigráficas triásicas estudiadas en las unidades alpujá-
rrides del sector se pueden diferenciar dos “grupos”, un Grupo Detrítico y un Grupo Carbo-
natado. 

El Grupo Detrítico está constituido por dos formaciones, una de edad paleozoica y otra 
mesozoica (Triásico). De las dos formaciones que constituyen este grupo en la presente hoja 
tan solo aflora la más alta. Está constituida principalmente por filitas y se puede dividir bási-
camente en dos miembros, con cambios de facies oblicuos entre ellos, quedando de manera 
general uno por encima del otro. El inferior aparece más recristalizado por el metamorfismo 
y presenta abundantes niveles de cuarcitas, predominando en el mismo los colores grisáceos 
(tonos “humo”). Por encima del anterior y mediante un cambio oblicuo de facies se distingue 
un miembro constituido principalmente por filitas, menos recristalizadas que las infrayacentes 
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y colores con tendencia hacia el púrpura. Como característica diferencial este miembro suele 
presentar un tramo cuarcítico hacia la parte alta, y sobre éste, aunque no siempre está pre-
sente, un tramo caracterizado por la presencia de yesos, dolomías y calcoesquistos, entre los 
que se dan cambios de facies graduales. El techo del mismo siempre está representado por 
filitas/pelitas y calcoesquistos amarillentos, a veces con intercalaciones de calizas, normalmen-
te recristalizadas. El aspecto cristalino de estos materiales disminuye siembre hacia techo en 
todas las sucesiones estudiadas.

El tipo de sedimentos de la Formación Detrítica junto con las estructuras sedimentarias que 
se observan indican fundamentalmente ambientes continentales que evolucionan hacia me-
dios costeros y marinos muy someros, en zonas de climas áridos, con desarrollo incluso de 
ambientes tipo sabka, lo que deducimos a partir de los depósitos evaporíticos. Finalmente, los 
calcoesquistos y dolomías con moldes de evaporitas, laminitas algales, etc., indican el tránsito 
desde ambientes de llanura costera con depósito mixto carbonatado-detrítico a medios mari-
nos someros, con depósitos de llanura supramareal e intramareal.

El Grupo Carbonatado, aunque es principalmente carbonatado, presenta algunas interca-
laciones detríticas representadas por filitas, cuarcitas y/o areniscas, según el grado de recris-
talización debido al metamorfismo. Consta de una Formación carbonatada inferior y una 
Formación carbonatada superior, ambas de edad triásica (Triásico Medio para la primera y 
Triásico Superior para la segunda). 

La Formación Carbonatada inferior está constituida principalmente por dos miembros según 
la relación calizas-margas, a los que se les ha denominado miembro calizo y miembro calizo-
margoso. El primero está constituido por calizas en bancos de escala decimétrica intensa-
mente bioturbadas, separados por finos niveles pelíticos. El segundo está caracterizado por 
una marcada ciclicidad entre calizas y margas. Las calizas de ambos miembros se presentan 
frecuentemente laminadas y la textura más abundante es la “mudstone” y “wackestone”, 
aunque se encuentran niveles con textura “packestone”, con restos de algas dasycladáceas, 
gasterópodos, foraminíferos, ostrácodos, bivalvos, radiolas de equinodermos, crinoides, etc. 
Están caracterizadas por una intensa bioturbación que le da un aspecto noduloso e irregular 
a la estratificación (calizas vermiculadas o facies de fucoides).

La Formación Carbonatada superior se caracteriza por su mayor proporción de dolomías y 
margas, que permite diferenciarla de la anterior, fundamentalmente caliza, de manera neta 
sobre el paisaje. En ella se pueden diferenciar principalmente los siguientes miembros:

- Un miembro carbonatado con sílex, que se compone de calizas claras estratificadas en ban-
cos métricos, poco bioturbadas y con textura mudstone, o en su caso por dolomías grises con 
la misma textura original. Existen intercalaciones de niveles lenticulares con textura packesto-
ne, formados principalmente con restos muy recristalizados de algas dasycladáceas. La mitad 
superior del miembro se caracteriza por presentar nódulos centimétricos de sílex y niveles 
tableados, sobre todo a techo del mismo, donde presenta juntas pelíticas rosas y amarillentas. 
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Este miembro destaca sobre la formación infrayacente por la baja o nula presencia de niveles 
pelíticos-margosos. Aunque se observan diques de rocas subvolcánicas (metabasitas, 1) a 
diferentes alturas en la serie, es de destacar que las intrusiones de mayor continuidad lateral 
aparecen asociadas al techo (y en menos proporción al muro) del miembro carbonatado con 
sílex, intercaladas como paquetes tabulares paralelos a la estratificación.

- Un miembro mixto carbonatado-siliciclástico, constituido por varios tramos de naturaleza 
principalmente dolomítica, entre los que se dan abundantes cambios de facies laterales y 
oblícuos. Entre otras, las principales litofacies presentes en este miembro son dolomías grises 
masivas sin fósiles, con moldes de evaporitas; dolomías grises oscuras laminadas (laminación 
de tipo tractivo y laminación algal), en la que, aparece sílex en nódulos finos e irregulares, 
subparalelos a las superficies de estratificación; dolomías oolíticas oscuras y laminadas (“gra-
instones” oolíticos), que contienen ostrácodos, foraminíferos bentónicos, etc; y por último, 
cabe destacar un tramo con cuarcitas, filitas y metareniscas rojizas, en las que, a pesar de 
la recristalización se conservan en ocasiones estructuras sedimentarias como laminaciones 
cruzadas. Estos niveles pasan lateralmente a niveles de margas, calcoesquistos y margocalizas 
muy ricas en restos de bivalvos, radiolas de equinodermos, crinoides, ostrácodos y restos 
de peces, que hacen la transición hacia el miembro que se describe a continuación, el cual 
aparece de manera general mediante cambios oblicuos de facies sobre el que se acaba de 
describir.

- Un miembro calizo-dolomítico margoso, constituido por una alternancia entre pelitas y mar-
gas de colores amarillentos y/o rojizos, calcoesquistos, calizas margosas, margas, calizas, e in-
tercalaciones de niveles decimétricos de dolomías, en las que se pueden encontrar casi todas 
las facies del miembro mixto carbonatado-siliciclástico, con el que se dan cambios oblicuos de 
facies. Son abundantes los niveles de brechas sinsedimentarias de cantos dolomíticos y matriz 
arcillosa-carbonatada rojiza y/o grisácea. En los niveles calizos intercalados son abundantes 
los restos fósiles de bivalvos, braquiópodos, radiolas de equinodermo, crinoides, ostrácodos, 
dientes de peces, etc. Este tramo suele estar muy deformado por despegues internos.

En los dos miembros anteriores, pero sobre todo en el primero de ellos, es de destacar la exis-
tencia dentro de las dolomías, de “debris flows” y facies asociadas, junto con “slumps”. 

- Un miembro dolomítico superior, que suele presentar dolomías y/o calizas tableadas, en 
ocasiones con nódulos de sílex que dan paso, hacia arriba, a dolomías y/o calizas oscuras, 
generalmente recristalizadas. 

De manera general, se puede decir que el Grupo Carbonatado de las unidades alpujárrides se 
depositó en ambientes marinos someros, de modo que los términos margosos y calcoesquis-
tosos que aparecen a techo del grupo anterior reflejan el tránsito entre medios continentales 
y los medios marinos someros. En conjunto, el Grupo carbonatado evoluciona desde los 
ambientes marinos someros a ambientes de transición, con probable continentalización (in-
tercalación de areniscas en la parte inferior de la formación), para posteriormente implantar-
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se sucesivamente ambientes supra e intramareales, que evolucionan progresivamente hasta 
ambientes de plataforma abierta, seguida de una ruptura de la tendencia transgresiva, y la 
progradación de medios más someros e incluso costeros, que culmina con emersión.

A continuación se van a mostrar los rasgos litoestratigráficos más importantes de cada uni-
dad, describiendo tan sólo las sucesiones estratigráficas más significativas observadas en los 
principales cortes realizados para cada unidad dentro o muy cerca de la presente Hoja, acom-
pañándose dichas descripciones de sus correspondientes columnas estratigráficas.

2.2.2.2.  Unidad de Cabo Tiñoso

En esta Hoja la Unidad de Cabo Tiñoso es la más baja en cuanto a posición tectónica dentro 
del Complejo Alpujárride, por lo que no se sitúa sobre la unidad de Peñas Blancas como ocu-
rre en la adyacente hoja de Cartagena, sino que lo hace directamente y aflorando de manera 
discontinua sobre materiales del Complejo Nevado-Filábride. 

El desarrollo de esta unidad así como la conservación de sus diferentes términos estratigrá-
ficos es también inferior al que presenta en la hoja adyacente de Cartagena de donde toma 
nombre (sector de Cabo Tiñoso), por lo que se describen también algunos cortes de los aflo-
ramientos más cercanos a la presente hoja en donde aparece mejor representada. 

Los mejores afloramientos de la parte más baja de la unidad se encuentran en  el sector de 
San Ginés de la Jara y Los Belones (Columnas 7 y 9). 

2.2.2.2.1.  Metapelitas (6). Formación detrítica .Triásico Inferior-Medio

Los términos metapelíticos de la unidad aparecen muy poco desarrollados en cualquiera de 
los afloramientos existentes dentro de la presente hoja, estando representados en general por 
filitas grises, azuladas y verdosas, junto con intercalaciones de cuarcitas blancas y amarillen-
tas, no siendo muy abundantes los niveles potentes de cuarcitas ni las intercalaciones de ye-
sos. No se pueden diferenciar claramente los miembros detrítico inferior y detrítico superior, 
si bien, se reconocen términos característicos de ambos. 

Son pocos los afloramientos en esta hoja de rocas básicas mesozoicas, limitándose a las proxi-
midades de San Ginés de la Jara. A éstas se les conoce como metabasitas en la bibliografía 
del sector. Son rocas ígneas básicas de hábito masivo con bajo grado metamórfico, cuyos 
relictos texturales y metamórficos indican que las rocas originales eran diabasas generalmente 
desarrolladas como sills. La naturaleza intrusiva de estas masas, está evidenciada por la apari-
ción de bordes enfriados y por el metamorfismo de contacto en los sedimentos en los que se 
encajan. Por lo general se encuentran ubicadas entre las formaciones detríticas y carbonatada 
inferior, así como dentro del miembro carbonatado con sílex de la formación superior, ante-
riormente descritos.
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2.2.2.2.2.  Calizas y dolomías (7) con metapelitas intercaladas (6). Formación carbonatada.
Triásico Medio-Superior

El contacto inferior de esta formación viene representado por las pelitas y calcoesquistos 
amarillentos a veces con intercalaciones de calizas, que constituyen el techo de la formación 
infrayacente y que representa el tránsito entre ambas formaciones. Los carbonatos que se 
describen a continuación son los que dan lugar a los principales relieves en las inmediaciones 
de San Ginés de la Jara. 

Formación carbonatada inferior. Presenta la sucesión tipo descrita de forma general para 
el Alpujárride (apartado 2.2.2.1) con los miembros calizo y calizo-margoso. En este último 
es donde mejor está representada la ciclicidad entre margas, calcoesquistos y calizas. Las 
calizas de ambos miembros se presentan muy bioturbadas y la textura más abundante es la 
“mudstone” y “wackestone”, con niveles de textura “packestone” constituidos por restos 
de algas dasycladáceas, gasterópodos, foraminíferos, ostrácodos, bivalvos, radiolas de equi-
nodermos, crinoides, etc. Es característico el aspecto noduloso originado por la bioturbación. 
Cabe destacar algunos foraminíferos (Triadodiscus y Lamelliconus, etc.) y algas dasycladá-
ceas (Teutloporella nodosa, Teutloporella hercúlea) que permiten datar el Ladiniense. Hacia 
el techo de la formación, dentro del miembro calizo-margoso, aparecen varios niveles pelí-
ticos/margosos, caracterizados por la acumulación de conchas de bivalvos (como Bakevellia 
af. goldfuss, Bakevellia sp af. kiliani, Costatoria cf. Goldfussi, Lyriomyophoria cf. betica, etc.) 
y braquiópodos, que representan depósitos de tormentas (tempestitas) y que han permitido 
datar el Ladiniense -Carniense inferior.

Formación carbonatada superior. El miembro carbonatado con sílex también se presen-
ta básicamente como viene descrito el apartado dedicado a las unidades litoestratigráficas 
(2.2.2.1.), si bien, se observan restos de algas dasycladáceas en mayor proporción que en 
otras unidades. En estos carbonatos con nódulos de sílex aparece el foraminífero Gsobergella 
sp, que data el Carniense. Hacia arriba, en el resto de la sucesión aparecen nuevamente ni-
veles de bivalvos atribuibles al Carniense. Los miembros mixto carbonatado-siliciclástico en el 
que aparecen metapelitas (6), calizo-dolomítico margoso y dolomítico superior de la unidad 
de Cabo Tiñoso, se corresponden también en buena medida con los ya descritos. Las diferen-
cias más significativas corresponden al miembro dolomítico superior, constituido en esta uni-
dad por un tramo métrico de calizas/dolomías grises tableadas, con nódulos negros de sílex a 
las que le sigue un potente paquete de dolomías anaranjadas muy recristalizadas, en las que 
se puede observar laminación cruzada, brechas sinsedimentarias y paleokarstificación.

No son abundantes los niveles mineralizados con franciscanas, bien representados en otras 
unidades a la base del miembro dolomítico superior.

Las dataciones de otros autores vienen a reforzar las asignaciones de edad anteriores. Así,  en 
materiales de la unidad de Cabo Tiñoso KOZUR et al., (1985) datan con ostrácodos y escle-
ritos de holoturias el Ladiniense inferior justo por encima de las metapelitas de la base de la 
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unidad y, el Carniense, en los carbonatos con nódulos de sílex y en los niveles margocalizos  
suprayacentes (donde también encuentran bivalvos).

2.2.2.3.  Unidad de San Julián

La unidad de San Julián aflora de manera más o menos continua dentro de la presente hoja 
desde Portman hasta Cabo de Palos, encontrándose sus mejores afloramientos en las sierras 
que rodean el Valle de Escombreras, donde se ha podido comprobar que, aunque lateralmen-
te la unidad de San Julián es equivalente a la de Portman (Ovejero et al., 1976), ésta última 
no está bien diferenciada, por lo que en este trabajo, se propone englobarla en la unidad 
de San Julián. Aparece normalmente sobre la unidad de Cabo Tiñoso, excepto cuando esta 
última falta por cuestiones tectónicas, haciéndolo entonces sobre materiales del complejo 
Nevado-Filábride. Se trata de la unidad alpujárride más alta de este sector, encontrándose 
tectónicamente por encima tan solo el complejo Maláguide, representado por la unidad de 
los Simones en la adyacente hoja de Cartagena. 

Como ya se ha adelantado los mejores afloramientos de esta unidad se encuentran en las 
inmediaciones del Valle de Escombreras y Cartagena. Es precisamente en los alrededores de 
Cartagena, concretamente en los cerros del Calvario y del Castillo de San Julián, donde mejor 
aflora la parte más baja de la unidad, además de los términos más modernos de la misma, 
que no se han encontrado en otros sectores. (Columna 2) 

2.2.2.3.1.  Metapelitas (8) Formación detrítica. Triásico Inferior-Medio

La Formación detrítica de la unidad de San Julián se presenta con un grado de recristalización 
menor que la de la unidad de Cabo Tiñoso y aflora mejor conservada en la presente hoja que 
la de dicha unidad, encontrándose los mejores afloramientos en las inmediaciones del Cabezo 
del Águila al Noreste de Portman. El miembro detrítico inferior, al igual que en el resto de 
unidades alpujárrides, se presenta algo más recristalizado que el suprayacente, del que cabe 
destacar el abundante contenido en niveles de areniscas-metareniscas predominantemente 
rojas. La característica más importante de este miembro es la intercalación hacia techo de ca-
lizas y dolomías. En estas últimas, pero fundamentalmente en afloramientos de la unidad de 
San Julián fuera de la Hoja de Llano del Beal, aparecen restos de biostromas constituidos por 
algas dasycladáceas (Diplopora annulatissima y Diplopora annulata?) que junto a la presencia 
de Haplophragmella inflata, han permitido asignarlos al Anisiense-Ladiniense inferior. La gran 
similitud en cuanto a la evolución de facies en la vertical de las sucesiones estratigráficas 
de las Unidades de Cabo Tiñoso y San Julián, hace posible correlacionar la parte alta de sus 
formaciones detríticas. Las intercalaciones carbonatadas a techo de la sucesión metapelítica 
infrayacente han sido atribuidas también al Anisiense por otros autores en unidades alpujá-
rrides más occidentales (DELGADO et al., 1981; BRAGA y MARTÍN, 1987, MARTÍN y BRAGA, 
1987), de manera que las intercalaciones carbonatadas a la misma altura estratigráfica de 
otras unidades, como la de Peñas Blancas, Cabo Tiñoso, Ramonete, etc, en los que no se ha 
encontrado fauna, podrían ser correlacionadas con dichos niveles anisienses.
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2.2.2.3.2.  Carbonatos (9) con metapelitas intercaladas (8).Formacion Carbonatada Triásico 
Medio-Superior

En la Unidad de S. Julian (Figura 2.1), la Formación carbonatada inferior presenta los miem-
bros calizo y calizo-margoso,  con una bioturbación menos intensa que en los miembros 
equivalentes de la unidad de Cabo Tiñoso. En el miembro calizo- margoso aparecen intercala-
ciones de niveles decimétricos de dolomías oscuras, normalmente recristalizadas o laminadas 
y con moldes de evaporitas. Dentro de los niveles margosos de la parte superior del miembro 
aparecen bivalvos y braquiópodos, con la misma asociación faunística que la reconocida en la 
unidad de Cabo Tiñoso y que data el Ladiniense. 

Figura 2.1. Formaciones y principales miembros de la Unidad de San Julián
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Dentro de la Formación carbonatada superior cabe destacar que el miembro carbonatado 
con sílex, además de las facies descritas para la unidad de Cabo Tiñoso, incluye niveles de 
dolomías. El miembro mixto carbonatado-siliciclástico está constituido por calizas tableadas 
con textura mudstone y dolomías con textura grainstone (con oolitos, foraminíferos y os-
trácodos), siendo frecuentes las brechas intraformacionales (brechas de cantos planos entre 
otras), moldes de evaporitas, etc., y las intercalaciones de pelitas y areniscas finas de color 
rojo, como en la carretera que une Portman con la Urbanización la Manga Golf, si bien, es 
difícil en la mayoría de las ocasiones diferenciar estos términos pelíticos intercalados de los 
más altos pertenecientes a la formación detrítica, debido fundamentalmente a los efectos 
de la tectónica extensional, que desenraíza la mayor parte de los materiales de esta unidad. 
El miembro calizo-dolomítico margoso está poco conservado en este sector, reconociéndose 
fundamentalmente por las facies “franciscanas de tres bandas” que si son abundantes. Tam-
bién aparecen dolomías grisáceas con moldes de evaporitas. Los niveles dolomíticos pueden 
intercalar calizas, margocalizas y margas ricas en restos fósiles, como las del miembro calizo-
dolomítico margoso de la unidad de Cabo Tiñoso, pero aquí menos desarrolladas. La parte 
superior de la formación corresponde al miembro que he denominado “miembro de calizas 
crema”, no descrito al comienzo del apartado, pues se trata de sedimentos postriásicos (sus 
facies no recuerdan a ninguna otra de edad triásica que se haya estudiado en este trabajo, 
pero no se han encontrado fósiles que lo puedan confirmar), si bien los términos que lo cons-
tituyen, calizas muy blancas en superficie y amarillentas-beige en corte, no se han localizado 
en ningún punto dentro de la hoja de Llano del Beal.

Dentro de la sucesión carbonatada hay que indicar que aparece también la asociación de 
bivalvos existente en la unidad de Cabo Tiñoso, que data el Ladiniense superior-Carniense in-
ferior, así como el mismo contenido en microfósiles (fundamentalmente foraminíferos y algas 
dasycladáceas), que ha permitido datar tanto el Ladiniense (Triadodiscus, Lamelliconus, etc., 
por debajo de los niveles con bivalvos) como el Carniense (Gsobergella sp en los carbonatos 
con nódulos de sílex). 

La parte más alta de la sucesión de la unidad de San Julián, por debajo del paquete carbona-
tado que culmina la misma y cuya edad desconocemos, Kozur et al., (1985) la datan mediante 
escleritos de holoturias (Acanthotheelia mostleri brouweri) como Carniense inferior, lo que 
viene a  reforzar las atribuciones de edad anteriores.

2.3.  CUENCAS NEÓGENAS 

El edificio bético formado en su parte oriental por mantos de corrimiento (EGELER Y SIMÓN, 
1969; EGELER Y FONTBOTÉ, 1976) se presenta muy troceado y ampliamente recubierto por los 
terrenos neógenos, principalmente de edad Mioceno Superior. OTT d’ESTEVOU et al.(1988). 
(Fig. 2.2). Esos depósitos se reparten en una sucesión de cuencas de dimensiones modestas, 
entre las cuales los fragmentos de unidades alóctonas (esencialmente terrenos paleozoicos y 
triásicos) constituyen umbrales emergidos durante el Neógeno. Este dispositivo, se sitúa sobre 
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el trazado de un vasto corredor de desgarre, que atraviesa toda la parte oriental de la cadena 
bética, siguiendo una dirección general NE-SO. (N 45-65 E) Los juegos de las diferentes fami-
lias de fallas, asociadas a la zona de desgarre, han controlado la fragmentación del edificio de 
mantos y la formación de las cuencas sedimentarias. Los accidentes mayores de este corredor 
tectónico, actúan, por lo menos, desde el principio del Mioceno MARTÍN–ALGARRA et al., 
(1988), funcionando en régimen compresivo como consecuencia de la convergencia entre 
África e Iberia, cuyos efectos se aprecian, asimismo, en las partes más occidentales de la 
cadena ESTÉVEZ et al., (1982, 1983); RODRÍGUEZ FERNÁNDEZ, (1982); SANZ DE GALDEANO 
(1983, 1996, 1997 y 2000).

Por otra parte, el corredor de desgarre, corresponde a una zona de fuerte anomalía térmica 
en la cual se encuentra concentrada, una actividad magmática diversificada. Su actividad en 
particularmente intensa durante el Tortoniense superior donde se encuentran una gama, ex-
cepcionalmente variada, de manifestaciones plutónicas, volcánicas, y metalogénicas BELLÓN, 
et al., (1983); BORDET., (1985); BOLZE et al., (1986); HERNÁNDEZ et al., (1987).

 Esos fenómenos de naturaleza variada (juegos de desgarre, implicaciones tectono-sedimen-
tarias, manifestaciones magmáticas) circunscritas en el espacio y el tiempo, jalonan de mane-
ra significativa, una discontinuidad litosférica revelada por los datos geofísicos BANDA et al., 
(1990). El corredor de desgarre se sitúa sobre una zona de corteza fuertemente reducida y 
marca el límite de dos dominios litosféricos diferentes LAZOUZIÈRE et al., (1988).

En este contexto la variedad de las configuraciones geométricas y de los comportamientos 
tectono-sedimentarios confiere a las cuencas del Neógeno reciente una gran diversidad tal 
como se resume en la Fig.2.2. 

OTT d’ESTEVOU et al.(1988), distinguen fundamentalmente dos tipos de cuencas: (I) los “sur-
cos” sobre desgarre; (II) los grabens.

I. Los surcos sobre desgarre. Se trata de cuencas subsidentes cuyo ancho inicial era siempre 
reducido (alrededor de 5 Km.), según el trazado de los principales desgarres (algunas decenas 
de Km. de largo), cualesquiera que sean las orientación y el sentido de desplazamiento de 
estos últimos (Fig. 2.3). Su perfil transverso es fuertemente asimétrico: la parte cercana del 
accidente, donde el relleno sedimentario es más espeso, ha experimentado, una estructura-
ción vigorosa y contemporánea de los depósitos. Ésta se traduce, bien sea por dispositivos en 
“flower structure” característicos de deformación en transpresión, o bien, por un pliegue sin-
clinal, acompañado a menudo por juegos de fallas inversas, cuando domina la deformación 
por compresión. Los dos tipos de deformación pueden coexistir en una misma cuenca, en 
función de las respectivas orientaciones de los diversos segmentos de accidentes que contro-
lan su desarrollo, así como de la variación de la dirección de acortamiento regional.
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Fig. 2.2. Tipología de cuencas de desgarre (A) y comparación con el área del corredor de desgarre de las 
Béticas Orientales (B). Tomada  y retocada de OTT d’ESTEVOU et al., (1988) 
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Fig. 2.3. Evolución simultánea de las cuencas de Hinojar (compresión) Mazarrón (Distensión) en régimen 
de compresión N-S. Tomado de OTT d’ESTEVOU et al., (1988)

En el interior hay estructuras de mediana dimensión (métrica a decamétrica): pliegues de arras-
tre con eje subvertical, fallas inversas, fracturas de desgarre conjugadas, indican una deforma-
ción compresiva. Las discordancias observables en el interior del relleno sedimentario, sellan 
estas estructuras de escalas variadas, estableciendo con claridad su origen precoz. La verticaliza-
ción de los depósitos, todavía no litificados, provoca su desestabilización y su resedimentación 
bajo la forma de derrames gravitatorios de amplitud variable (“debris flow” y “mud flow”, 
deslizamientos en masa de materiales turbidíticos más o menos desmembrados, despegues de 
bloques carbonatados, etc).

La amplitud de los movimientos horizontales, una veintena de kilómetros desde el final del 
Tortoniense a lo largo de los desgarres del corredor de cizalla: quince kilómetros sobre el 
accidente del Guadalentín, SILVA P, (1994), 75 a 100 Km. en el de Crevillente-Alicante NIETO 
Y REY (2003) ocasiona que la configuración del marco paleogeográfico neógeno se haya 
encontrado constantemente modificada. En numerosos lugares, cuerpos detríticos importan-
tes así como los macizos que los han alimentado, se encuentran actualmente ampliamente 
desconectados por el efecto de los juegos de estos desgarres. El conglomerado de la Agua-
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dera en al Cuenca del Hinojar (Hoja Nº 954 Totana) es un excelente ejemplo de estos eventos 
tectónicos. 

La formación de los pliegues “en échelon” de escala kilométrica, acompaña al juego de los 
desgarres mayores y en consecuencia, al poder realizarse durante la sedimentación, han fa-
vorecido el desarrollo de depósitos carbonatados, a veces arrecifales, sobre el emplazamiento 
de los abombamientos anticlinales. 

II). Los grabens. Su geometría suele ser poligonal cuadrangular y no presentan depocentros 
con subsidencia notable. Estas cuencas se sitúan en los sectores en extensión de fallas de 
desgarre seudo-conjugadas (Mazarrón: LAROUZIÈRE et al., 1987) o sobre los releés confor-
mes de desgarres, donde realizan dispositivos del tipo “rhomb–grabens” (Cuenca de Lorca). 
Sus bordes, poco deformados, muestran una estructuración en graderío, separado por fallas 
normales.

La coexistencia en el interior de la banda de desgarre de áreas deformadas en compresión y 
en extensión, es un aspecto característico de dichos sistemas tectónicos, ya observados en 
otras partes. Esta coexistencia se traduce por la evolución simultánea de cuencas sedimen-
tarias dependientes de uno o de otro tipo de la deformación: de “surcos sobre desgarre” y 
de los grabens. Las cuencas relacionadas con esta última categoría son bien conocidas: se 
trata de “rhomb–grabens” o “pull apart”, considerados, a menudo, como el arquetipo de la 
cuenca en régimen transcurrente. En realidad, son poco frecuentes en el dominio Este-bético, 
donde los “surcos sobre desgarre” representan la entidad sedimentaria más generalizada y la 
más original en lo que concierne a sus características tectono-sedimentarias.

En la Hoja de Llano del Beal  solo se ha diferenciado la Unidad de Llano del Beal como Unidad  
Sedimentaria de Depósito con rango de SD.

USD-I.  Tortoniense-Messiniense inferior.- Unidad del Llano del Beal 
 
En el sector centro-occidental de esta Hoja y entre la carretera de los Belones a Portman por 
el sur y Llano del Beal al norte, se encuentra uno de las subcuencas más interesantes del 
Mioceno Superior del Campo de Cartagena a pesar de sus dimensiones reducidas y de la 
mala calidad de sus afloramientos. La característica más llamativa de estos materiales es la 
alteración hidrotermal que han sufrido (sustitución metasomática), por lo general patente y 
a menudo intensa por lo que los rasgos de coloración, cementación y contenido faunístico, 
descritos en sectores próximos para series de composición litológica similar, en este caso han 
sido modificados a veces de manera notoria por lo que la cronoestratigrafía que se propone 
se hace en razón de los rasgos composicionales de los conglomerados en sus afloramientos 
menos alterados  y de la similitud de las series siliciclásticas de grano fino.

2.3.1.  Conglomerados polimícticos y heterométricos (10).Tortoniense
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En discordancia angular y erosiva sobre los materiales de la Z.I.B, se encuentran una serie cuyo 
espesor varía desde los 80 a 100 m en el Barranco de los Magreros a los 20 a 25 m en las 
Minas de Cartes (SSE de Llano del Beal). 

La facies extensiva de esta unidad son conglomerados matrizsoportados a granosoportados, 
masivos, heterométricos y polimícticos. Su color varía desde el pardo amarillento al grisáceo, 
a veces oscuro.

En las observaciones realizadas se constata que la fracción dominante en su espectro lito-
lógico es la filarenítica tanto en los cantos como en la matriz arenoso lutítica. Son cantos 
metamórficos con predominio  muy marcado, del cuarzo, esquistos y rocas ígneas, sobre los 
carbonatos. La diferente composición de su espectro litológico, junto a la escasa cementa-
ción de estos conglomerados, son las primeras  diferencias evidentes con los conglomerados 
infrayacentes donde el predominio corresponde precisamente a la fracción de cantos car-
bonatados. Este hecho, ya fue reseñado por MONTENAT et al.(1990). Trabajos posteriores 
MANTECA  et al.(2004), precisan que la procedencia de los cantos de esta unidad  es en su 
mayoría del Complejo Nevado-Filábride. En los recorridos de campo realizados, se ha podido 
constatar que si bien una fracción importante de los cantos tiene su patria en los materiales 
del Complejo Nevado-Filábride (sector de Las Morras de las Casas y de los Monteses), no es 
menos cierto que en la Morra del Toscal pueden encontrarse paquetes decamétricos en los 
que el porcentaje de cantos carbonatados de tipo alpujárride son abundantes.

La heterometría es otra de las características más evidentes de este conglomerado. A título 
estimativo puede estimarse una moda en los 10-12 cm, en tanto que el centil frecuentemente 
son bloques de tamaño superior al m3.

Estos olistolitos a veces con tamaño de varios m3, tienen litologías que van desde metasedi-
mentos de colores rojo-violáceos a carbonatos diversos (dolomias, mármoles, etc). En el caso 
de los olistolitos de metasedimentos suelen presentar cierto redondeamiento en tanto que los 
de carbonatos son fragmentos englobados en la masa heterolítica.
  
Posiblemente exista un cierto grado de poligenismo cuya mayor evidencia está en el dis-
tinto grado de redondeamiento que puede observarse en una misma colada para cantos de 
naturaleza similar. Bien es cierto que los afloramientos en los que estas observaciones son 
más evidentes se corresponden a los tramos superiores de la serie y posiblemente podrían 
explicarse por un retrabajamiento intracuenca.

En los subtramos de base, se observan superficies irregulares tapizadas por lutitas y limolitas  
de color ocre- rojizo, atribuibles a los límites de las diferentes coladas.

En este caso, se trata de un conglomerado matriz soportado con fortísima heterometría, des-
de bloques de m3, angulosos, a gravas redondeadas. El espectro litológico de estos conglo-
merados muestra una representación de todos los materiales precedentes de la Z.I.B, aunque 
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la fracción predominante la constituyen los olistolitos y los cantos de micaesquistos, cuarcitas, 
cuarzoesquistos, esquistos negros, metabasitas y mármoles que, como se ha indicado, en su 
mayoría proceden del Complejo Nevado-Filábride. 

En esta Hoja, estas facies tienen espesores métricos y su organización interna es nula. Serían 
pues asimilables a facies F, MUTTI (1979) o de unidades caóticas, originadas por deslizamien-
tos de gravedad y eslumping. En ciertos puntos se observa su paso lateral a “debris flow” con 
organización en secuencias positivas.

La heterometría de los componentes, su espectro litológico, la ausencia de organización in-
terna, la fábrica matriz soportada con ausencia de estructuras tractivas junto a los límites 
irregulares de los litosomas, indican que se trata de depósitos originados por corrientes de 
barro (“mud flow”), MIDDLENTON et al. (1976), o un “debris flow” cohesivo, LOWE (1982). 
El depósito de la carga tiene lugar cuando la pendiente disminuye y el esfuerzo de cizalla en 
la base del flujo se hace menor que la resistencia cohesiva de los materiales. 

Sobre las facies descritas, los conglomerados se estructuran en secuencias decamétricas a 
métricas con gradación positiva de poco definida en la base a más clara hacia techo. En al-
gunos afloramientos de los tramos superiores se observan bancos de conglomerados grano-
soportados (Fig. 2.4), pero con matriz muy abundante y heterometría poco marcada. Tienen  
base ligeramente erosiva, estratificación cruzada en surco de media escala y una grosera 
ordenación positiva. En el ámbito minero, cuando estas facies se encuentran afectadas por el 
metasomatismo y sus cantos carbonatados están sustituidos por menas metálicas (sulfuros o 
carbonatos) se las conoce como “almendrón o almendrolón” y constituyeron uno de metalo-
tectos más interesantes de la Sierra de Cartagena.

De forma gradual y en el sentido indicado, estas facies de conglomerados granosoportados 
se interdigitan con areniscas (filarenitas) de grano grueso a fino, limolitas y margas limoso mi-
cáceas entre las que se intercalan paquetes, bancos o capas de los conglomerados descritos. 
Por tanto, en su conjunto, la unidad cartográfica se muestra como un ciclo de facies grano y 
estratodecreciente. Dadas las características sedimentológicas descritas, son muy escasos los 
afloramientos en los que pueden tomarse medidas fiables para determinar las direcciones y 
sentidos de aportes prioritarios. En general es mucho más ilustrativa la geometría de los lito-
somas cartografiados y sus cambios laterales y verticales de facies. Aún así puede reseñarse 
que en el Barranco de los Magreros son S/N a SO/NE.

Tanto por la geometría de los cuerpos cartografiados como por su arquitectura estratigráfica 
se trataría de depósitos relacionados con abanicos deltaicos en plataforma corta con un borde 
continental inestable (fan deltas tipo Yallahs, WESCOTT et al.1980).
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Fig. 2.4. Conglomerados polimícticos (10) con impregnaciones y sustitución metasomática de cantos 

carbonatados por menas de Fe, Cu, Pb, etc. 

La presencia de restos fósiles (macrofauna), es muy poco frecuente en  el registro sedimen-
tario de esta unidad. Solo en los tramos superiores del Barranco de los Magreros se han 
encontrado restos de ostreidos.
 
Por correlación regional y acotación de las dataciones realizadas en los sedimentos supraya-
centes se les atribuye una edad Tortoniense medio.

2.3.2.  Areniscas calcáreas y calizas arenosas (11).Tortoniense

En la serie que aflora en la vertiente nororiental del Cabezo de D. Juan, sobre los conglome-
rados polimícticos y litarenitas, descritas en la unidad anterior, se encuentra un tramo con 
espesor entre 3 y 5 m constituido por areniscas de grano medio a fino en capas decimétricas 
a centimétricas y calizas  arenosas. El tramo se organiza como una secuencia grano y estrato 
decreciente y carbonato creciente.    
 
En estos depósitos de carbonatos se pueden diferenciar con claridad dos facies, aparentemen-
te distintas. La más llamativa, toda vez que constituye casi en su totalidad el afloramiento son 
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“packstone” y “wackstone” bioclásticas a “mudstone” laminadas de color gris crema, gra-
dadas, en capas decimétricas a centimétricas. Se trata de secuencias BPHX y PHXM, WALTER 
et al. (1983), en las que los granos siliciclásticos están sustituidos por bioclastos de tamaño 
arena gruesa a media.

Son pues, facies del grupo de las “hummocky” (HCS) en carbonatos bioclásticos (Fig 2.5). Las 
secuencias con un término B gradado son las más abundantes en la base del tramo cartográ-
fico, disminuyendo hacia techo. En las secuencias con término M bien desarrollado en bancos 
micríticos grises, se observa bioturbación intensa y restos fósiles enteros.

Fig. 2.5. Conglomerados matrizsoportados, con cemento carbonatado, en paso a carbonatos con cantos 

y bioclastos. Contacto de las unidades 10 y 11. Cuenca terciaria entre la Peña del Águila y el Cabezo de 

San Juan 
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Fig. 2.6. Calizas arenosas y areniscas calcáreas bioclásticas (11) en la ladera nororiental de la Peña del 

Águila 

Otra facies, minoritaria en este afloramiento está representada por “wackstone” y “mudsto-
ne” de color crema oscuro, ankeríticas, que se estructuran en secuencias centimétricas de tipo 
PH y PHM con aspecto final de calizas marrones onduladas (Fig 2.6).

Aunque la calidad de los afloramientos no permita una reconstrucción exacta de los meca-
nismos de paso entre las facies carbonatadas y las siliciclásticas, si puede reseñarse que, en 
general, las facies bioclásticas de tipo BPHX y PHXM pasan lateralmente a facies HCS de grano 
medio-fino y las facies carbonatadas de calizas marrones onduladas a las facies pelíticas gris 
oscuras, con “starved ripples” y “linsen”, como puede observarse en este afloramiento. 

Los restos fósiles, abundantes en este tramo, muestran la presencia de equinodermos, molus-
cos, briozoarios, espongiarios, melobesias, etc, que no permiten una determinación precisa 
de esta unidad. 
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2.3.3.  Areniscas, limolitas micáceas y margas (12). Tortoniense-Messiniense inferior

En concordancia y cambio gradual de facies bien con el tramo carbonatado o más comúnmente 
con las areniscas calcáreas con cemento carbonatado, se tiene el conjunto litológico que ocupa 
una mayor extensión de los afloramientos del Neógeno en esta Hoja. En la serie de referencia 
así como en la corta de las Minas de Cortes pueden diferenciarse dos subtramos. El inferior 
en transito gradual con los conglomerados, está constituido por capas de litarenitas de grano 
medio a fino grises con granoclasificación poco marcada, salvo en las escasas intercalaciones 
decimétricas de los paquetes basales, con intercapas de limolitas gris oscuras (Fig 2.7). En petro-
grafía estas litarenitas muestran una mayoría de cantos líticos de tipo filítico y de micaesquistos, 
en matriz caolinítica y cemento silíceo que le confieren su coloración gris a veces azulada. Sería 
pues, filarenitas, PETTIJOHN et al. (1973) en facies turbidíticas B1, B2 y C1 MUTTI (1979) o F5, 
MUTTI (1992), en los bancos y capas gruesas a facies C2 (Ta

b y Tb
e) en las capas finas alternantes 

con lutitas. La relación arena/lutita es alta aunque decreciente hacia el techo del subtramo.

El segundo tramo, extensivo a todo el área de investigación, está constituido por una alter-
nancia de litarenitas y limolitas micáceas con lutitas gris-verdosas por alteración a negras en 
corte fresco. Las litarenitas son de grano medio a fino en capas decimétricas a centimétricas, 
gradadas, con base neta plana a débilmente erosiva.

Fig. 2.7. Areniscas, limolitas micáceas y margas (12), en secuencias gradadas, con fuerte metasomatismo
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Pueden identificarse facies turbidíticas D1 (Tb
d y Tb

e), con una relación arena/lutita de 3/1, aun-
que son mayoritarias las capas de arenisca de espesor centimétrico en facies turbidíticas D2 
(Tc

e). En su conjunto la relación arena/pelita en este sector es de ≈ 1 a ≤ 1.

Fig. 2.8. Detalle de las facies turbidíticas y de su aspecto que denota la diagénesis profunda y/o  me-

tamorfismo térmico que han sufrido por el ascenso de las masas que ocasionaron los volcanismos del 

Campo de Cartagena 

La facies más fina está representada por acúmulos de pelitas y fangolitas gris oscuro a negras, 
en las cuales difícilmente se observan planos de estratificación (Fig 2.8). En detalle, estos pla-
nos vienen marcados por láminas de limolitas blanco amarillentas de composición cuarzoare-
nítica en las que puede observarse morfologías de “ripples” en trenes continuos (“starved 
ripples”) o bien aisladas (“linsen”).

En esta facies son frecuentes los fenómenos de tipo slump (Fig. 2.9) y dada la presencia de 
carbonato y la inmersión diagenética de los “linsen”, se originan nódulos de tamaño centi-
métrico cuyo núcleo son los “loads-casteds”. En esta facies se encuentran cristales dispersos 
de sulfuros de orden milimétrico.
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Fig. 2.9. Eslumpamientos en las areniscas y margas en facies turbidíticas (12) Minas de Cartes

Como se ha descrito con anterioridad, las facies mayoritarias en esta zona son las heterolíticas 
arenoso-pelíticas. En este tipo general se han diferenciado a su vez tres subfacies: aquellas 
cuyos sedimentos de tamaño arena muestran estratificación cruzada del tipo “hummocky” 
(HCS) en el sentido de WALKER et al. (1983), aquellas capas cuya estructuración interna es 
similar a las facies turbidíticas de MUTTI (op. cit.), y acúmulos de pelitas en tramos métricos.

Las facies turbidíticas definidas y su disposición espacial parecen indicar que el registro sedi-
mentario de la Unidad de Llano del Beal, tendría su origen en un sistema turbidítico en el que 
sus facies aparentemente más abundantes, C2, D1 y D2 parecen indicar que se trataría de un 
sistema con lóbulos y franjas de lóbulos bien desarrolladas, lo cual podría ser indicativo de 
un sistema turbidítico de Tipo I o II, MUTTI (op. cit.). La presencia de facies tractivas (canal y 
margen de canal) C2  y C1 en el tramo de litarenitas gris-azuladas, podría estar indicando un 
proceso evolutivo con posición transgresivo-regresiva en el que se pasa de facies de suprafan 
a facies de lóbulo-franja de lóbulo e incluso llanura submarina.

A título indicativo, el aspecto masivo y aparentemente localizado del tramo de filarenitas 
gris-azuladas, sus facies turbiditas y la relación arena/lutita, podrían ser indicativos de que 
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inicialmente el sistema turbidítico se inició con un abanico de baja eficacia de transporte, en 
un contexto de nivel de mar más alto.

En su conjunto el registro sedimentario de las unidades y tramos descritos, conforman un ciclo 
de facies grano y estrato decreciente, en el que la secuencia de facies sedimentarias descrita, 
parece configurar un modelo sedimentario en el que los conglomerados del Barranco de los 
Magreros podría tratarse de depósitos relacionados con abanicos deltaicos en plataforma 
corta con un borde continental inestable (fan deltas tipo Yallahs, WESCOTT et al.1980), uni-
do a una plataforma-rampa siliciclástica con dominio de tormentas en la que se definen los 
depósitos de deltas frontales (barras, canales, etc.) en un modelo deltaico con dominio de 
oleaje y los de plataforma interna posiblemente relacionados con taludes deltaicos (facies con 
slump), y finalmente los turbidíticos de plataforma externa  por debajo del nivel de ola y los 
de talud-cuenca.

Los depósitos de carbonatos responden a un contexto hidrodinámico similar al de las arenis-
cas y por tanto, serían el resultado de la destrucción de depósitos carbonatados y/o acúmulos 
biológicos en ámbitos más protegidos del cinturón costero y redistribución en plataforma 
interna (“offshore” proximal) por la acción de tempestades.

Como se reseñaba al inicio de este capítulo el metasomatismo que afecta a estos sedimentos 
es intenso por lo que su microfauna es difícil de identificar. MONTENAT et al.(1990), citan la 
presencia de Globorrotalia acostaensis y G. humerosa que indicarían una edad Tortoniense 
superior. 

2.3.4.  Rocas Volcánicas (Andesitas piroxénicas con cordierita). (13). Mioceno Superior y Plio-
Cuaternario 

Los afloramientos de rocas volcánicas en la Hoja incluyen el Cerro de Calnegre y las islas del 
Ciervo y Rondela, en la Manga del Mar Menor, y las Islas Hormigas, en el Mediterráneo. Las 
rocas son andesitas piroxénicas con cordierita, similares a otros cuerpos volcánicos próximos 
como el Cerro Carmolí y las islas Perdiguera, Sujetos y Grosa.

Estas rocas fueron estudiadas inicialmente en detalle por FÚSTER e IBARROLA (1952). Otros 
datos se pueden encontrar en, entre otros, LÓPEZ RUÍZ y RODRÍGUEZ BADIOLA (1980), BE-
LLÓN et al. (1983), MOLIN (1980), BENITO et al. (1999),  DUGGEN et al. (2004) y BELLÓN 
et al. (1983) incluye este grupo de rocas en el “Grupo de Mazarrón” de rocas volcánicas 
“anatécticas”, de edad Tortoniense Superior. No obstante, la única datación radiométrica 
publicada específicamente para estas rocas proporciona un valor de 18.5 ±1.6 Ma (DUGGEN 
et al., 2004).

Los afloramientos corresponden a edificios volcánicos monogenéticos poco erosionados y 
bien conservados, de dimensiones inferiores a 1 km, y, compuestos por montículos de brechas 
autoclásticas andesíticas, entre las cuales se reconocen porciones de lavas masivas, distingui-
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bles por un prominente diaclasado columnar. Las brechas son muy heterométricas, monoli-
tológicas, de cantos muy irregulares y angulosos, en algunas zonas muy soldados, y carentes 
de estructuración, salvo algunos puntos en los que se aprecia una estratificación muy difusa. 
Los cantos pasan gradualmente a una matriz poco abundante y de la misma composición. 
Las zonas masivas parecen corresponder en algunos casos a diques de alimentación y salida 
de la lava, que se autobrechifica a causa de su elevada viscosidad, y probablemente también 
como consecuencia del desarrollo de la erupción en ambiente submarino. La agrupación 
Calnegre-Isla Ciervo-Isla Rondela define una alineación de tales montículos de brechas según 
una directriz N80E, lo que podría reflejar la existencia de una fractura que sirvió de salida de 
la lava hasta la superficie.

Petrográficamente, se trata de andesitas ortopiroxénicas con cordierita, usualmente muy poco 
alteradas, poco o nada vesiculares y de grano fino, de coloraciones grisáceas a pardas, muy 
oscuras en corte fresco. Típicamente contienen gran cantidad de enclaves corticales, de tama-
ños muchas veces centimétricos, que resaltan claramente sobre la superficie de las rocas.

2.4.  CUATERNARIO

En la hoja de Llano de Beal los depósitos cuaternarios responden mayoritariamente al conjun-
to de abanicos aluviales desarrollados en el Campo de Cartagena-Mar Menor, procedentes 
de la vertiente norte de la Sierra de Cartagena. También importantes son las formaciones 
relacionadas con el litoral, ya sean originados por el mar o por el viento.

2.4.1.  Areniscas calcáreas bioclásticas. (14). Playas fósiles. Areniscas calcáreas bioclásticas y 
calizas oolíticas. (21) Playas y dunas tirrenienses. Pleistoceno inferior-Pleistoceno superior

Estos complejos dunares con episodios de playas afloran en la hoja dando lugar a una serie 
de resaltes morfológicos a lo largo del cordón litoral actual. Considerando todos los aflora-
mientos, incluidos los de la hoja de San Javier (956), al norte, SOMOZA (1989) define estos 
depósitos como un conjunto de calizas oolíticas y calcarenitas, a veces bioclásticas con estrati-
ficaciones cruzadas y un alto porcentaje de restos de moluscos, equinodermos y algas. Uno de 
los afloramientos, el situado en la Punta del Pedrucho (hoja de San Javier) se reconoce porque 
los granos tienen envueltas oolíticas y sus características son muy similares al complejo situa-
do en la Punta de El Estació (hoja de San Javier), aunque en este último caso hay pequeños 
procesos de disolución de las envueltas oolíticas. Pero el complejo dunar más completo se si-
túa en la Punta de Calnegre donde se pueden reconocer dos episodios dunares muy similares 
a los descritos por BAENA et al. (1981) en Calblanque (hoja de Llano del Beal, nº 978). Estos 
sistemas se asocian a episodios tirrenienses formando parte de sistemas costeros completos. 

Los depósitos situados en La Manga ofrecen un ligero buzamiento hacia el Mediterráneo y 
pueden correlacionarse con otros depósitos similares de este sector del litoral. La potencia 
observable no supera 1,5 m y por las dataciones realizadas se les asigna una edad Tirreniense 
II (Pleistoceno superior).
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Con similares características, pero datado del Pleistoceno inferior por SOMOZA (1989), apa-
rece un afloramiento en Cabo de Palos, muy descolgado, a unos 20 m sobre el nivel del mar 
y sobre unos abanicos aluviales, bastante enrojecidos, que han quedado salvaguardados por 
el complejo dunar.

2.4.2.  Costras calcáreas (15). Pleistoceno inferior-superior

Aparecen sobre algunas superficies llanas en los sectores de Marchamalo y Cabo de Palos y en 
algunos abanicos aluviales. En la contigua hoja de Torre-Pacheco (955), se desarrolla sobre la 
mayoría de los abanicos que en allí desarrollan. Conviene puntualizar que aunque no se trata 
de un sedimento, puesto que su origen es edáfico, pueden llegar a alcanzar un importante 
desarrollo, hasta casi 2 m. Las costras del Campo de Cartagena han sido estudiadas por SILVA 
(1994) y ALONSO ZARZA et al. (1999), autores que las definen como calcretas evolucionadas 
en las que se puede reconocer un perfil tipo que se inicia con un horizonte transicional de ca-
rácter prismático-nodular y pasa a otros horizontes pulverulentos, nodulares y masivos, para 
culminar en horizontes laminares brechificados. Un rasgo también importante es la ruptura de 
algunos perfiles, en las partes proximales de los abanicos, y la superposición de los mismos, 
en las partes distales, lo que indicaría la coexistencia de procesos de sedimentación con la 
construcción de superficies terminales en los abanicos.

2.4.3.  Gravas, cantos, arenas y arcillas, débilmente cementados (16, 17 y 18). Abanicos alu-
viales y conos de deyección. Pleistoceno inferior-Holoceno

Los abanicos aluviales de la hoja de Llano de Beal forman parte del conjunto de abanicos que 
cubren el Campo de Cartagena. Estos abanicos han sido descritos por SOMOZA (1989) y por 
SILVA (1994), definiéndolos como abanicos de muy baja pendiente y escasa potencia, 5-10 
m, y encostramientos calcáreos en los sistemas más antiguos. Por lo general, unos sistemas 
se van encajando en otros, aunque a veces el dispositivo varía según las características del 
levantamiento de los relieves, siendo el más frecuente el de encajamiento. Sin embargo, cada 
sistema o cada unidad aluvial se encuentra dividida, a su vez, en varios cuerpos sedimentarios 
con dispositivo de solapamiento distal (SOMOZA el al., 1989).

Dado lo llano del relieve y la escasa incisión, los afloramientos son muy escasos, pero han 
podido describirse gracias a afloramientos existentes en hojas próximas. A partir de los datos 
recogidos, puede decirse que los abanicos aluviales de la hoja de Llano de Beal se caracterizan 
por el desarrollo de extensas superficies de escasa pendiente, constituidas mayoritariamente 
por depósitos de “sheetflood”, es decir de carácter fino. Las facies dominantes son de arcillas 
y limos de color rojo con delgados niveles laminares y algunos niveles de gravas y cantos 
encostrados. En los abanicos de menor envergadura dominan las facies de arcillas y arenas. 
Sobre las superficies de los abanicos o de los distintos episodios deposicionales interabanico, 
no se produce un desarrollo edáfico significativo pero hay rasgos de cementaciones. En al-
gunos sectores aparecen también limos negros que denuncian áreas de encharcamientos. Se 
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han diferenciado hasta tres generaciones de abanicos con una edad que va del Pleistoceno 
inferior alto al Holoceno.

2.4.4.  Arenas de grano medio (19). Cordón litoral. Pleistoceno superior

El cordón litoral cartografiado en la hoja se encuentra situado en el sector sureste, en Calblan-
que, formando una barrera que cierra las salinas que llevan el mismo nombre. Se trata de un 
conjunto de dunas subacuáticas, de carácter oolítico, de color blanco, muy cementadas que 
dan un resalte de cierta importancia. Tanto esta formación como una serie de dunas subaé-
reas que se sitúan por encima, han sido descritas por BAENA et al. (1981).  También  son es-
tudiadas por SOMOZA (1989) que las define calcarenitas y calizas bioclásticas con fragmentos 
de bivalvos, equinodermos, algas, etc., con un porcentaje importante de terrígenos. Es muy 
frecuente que tengan envueltas oolíticas de carácter micrítico y un cemento de tipo “skin”, 
con una generación posterior de cemento en mosaico. La potencia es difícil de calcular pues 
la parte inferior está sumergida, pero la parte más alta se encuentra a 19 m sobre el nivel del 
mar. La edad signada  a estos depósitos es Pleistoceno superior.

Por otra parte y aunque en esta hoja no se hace presente, existe otro cordón litoral que es 
el que realiza la separación del Mar Menor con el mar abierto, denominado La Manga y 
del que conviene saber algunos datos. Este cordón que cierra ese mar interior y que puede 
observarse en la contigua hoja, por el norte, de San Javier, se ha formado sobre la base de 
paleocordones tirrenienses cuya posición es similar a la actual y también sobre la existencia 
de una plataforma en la que se apoyan los paleocordones y que favorece el crecimiento de 
la barrera hacia el interior (SOMOZA, 1989). Para DÍAZ DEL RÍO (1981), la plataforma conti-
nental de este sector del sureste peninsular tiene su  morfología heredada de las estructuras 
neógeno-cuaternarias.

La construcción del cordón de La Manga se produce durante el Holoceno, pero en dos eta-
pas (SOMOZA, 1989). Por una parte, el cordón más antiguo conforma la zona interna de la 
actual barrera y se interpreta como construido durante el nivel máximo del mar holoceno 
(Flandriense). Esta primera barrera no cerraba completamente el Mar Menor y su construcción 
es debida claramente al crecimiento de flechas litorales a favor de la deriva N-S. La segunda 
etapa es casi de tiempos históricos, ligeramente regresiva y se instala sobre la anterior com-
pletando el cierre del Mar Menor, sobre todo en el área norte donde cierra las salinas de San 
Pedro del Pinatar, en la hoja de San Javier, dejando Las Encañizadas como única entrada del 
Mar Mediterráneo. Asimismo, durante esta etapa, la geometría de las flechas litorales mues-
tra una componente N-S. 

Se trata de calcarenitas y calizas bioclásticas con fragmentos de bivalvos, equinodermos, al-
gas, etc y un alto porcentaje de terrígenos, por lo general superior el 60%. La potencia es 
difícil de calcular pues la parte inferior está sumergida y se apoya sobre otros cordones.
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2.4.5.  Arenas cuarcíticas débilmente cementadas (20). Dunas fósiles. Pleistoceno superior

Se trata de una serie de dunas fósiles situadas sobre el cordón litoral de Calblanque y que 
han sido descritas por BAENA et al. (1981) y por SOMOZA (1989). Se trata de depósitos 
constituidos por granos con envueltas oolíticas y de biocalcarenitas compuestas por bivalvos, 
equinodermos y terrígenos. Por lo general, este tipo de depósitos corresponde a episodios 
asociados a sistemas costeros  completos como son las playas-barrera. La edad asignada a 
este conjunto es Pleistoceno superior.

2.4.6.  Limos y arenas con niveles de gravas (22). Abanicos aluviales. Holoceno

Aparecen en el sector del Huerto de las Calesas, entre la localidad de Portman y la urbani-
zación La Manga Club. Se forman a la salida de algunas ramblas o barrancos, en su acceso 
a la Rambla de las Carrasquillas, dando lugar a  depósitos con una característica forma de 
abanico. No son de gran tamaño y rellenan una pequeña cuenca formada en el curso alto de 
la Rambla de las Carrasquillas, denominado Barranco Magreros o acceden directamente a la 
Bahía de Portman. 

La litología depende de los materiales de los que se alimenta y la textura es principalmente 
arenoso-limosa con nivelillos de gravas. El tamaño de clastos y granos disminuye siempre 
desde las zonas proximales hacia las distales, con una potencia que no suele superar los 6 m. 
Se les atribuye una edad Holoceno.

2.4.7.  Arenas y limos con cantos y gravas (23). Fondo de valle. Holoceno

Los fondos de valle y rambla que existen en la hoja se caracterizan por haberse originado 
bajo condiciones de una dinámica torrencial, siendo prácticamente activos en los periodos de 
avenidas y riadas (CONESA GARCÍA, 1995). La mayor parte, están constituidos por arenas con 
gravas, cantos y bloques, en diferente estado de redondeamiento, formando, a veces, una po-
tente cubierta. Aunque en la hoja de Llano de Beal no es muy frecuente encontrar afloramien-
tos de este tipo, en algunos puntos de hojas contiguas, se observan las estructuras sedimen-
tarias propias de este tipo de depósitos como son: cicatrices erosivas, imbricación de cantos, 
barras laterales y longitudinales. CONESA GARCÍA, en 1987, hace un estudio muy completo 
sobre la dinámica y la morfología de las barras de rambla del Campo de Cartagena, y en él 
señala que las más frecuentes son las barras longitudinales, es decir, aquellas que se sitúan en 
el centro de los lechos, subdividiendo y multiplicando el número de canales en el interior de las 
ramblas. Ahora bien, unas de las características más peculiares es que las acumulaciones pro-
ducidas en los fondos de rambla, son muy efímeras, pues cambien de fisonomía casi después 
de cada avenida o riada. Pero, al igual que en los abanicos aluviales, ocurre que las partes más 
distales de la ramblas, como en la rambla de la Carrasquilla, los tamaños van disminuyendo 
considerablemente, con un aumento de los sedimentos más finos, como son las arenas, los  
limos e incluso las arcillas. También el grado de encajamiento disminuye en estos sectores más 
próximos a la costa del Mar Menor. La edad asignada a estos depósitos es Holoceno.
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2.4.8.  Arenas de grano medio-fino (24). Dunas móviles. Holoceno

Aparecen en la mitad norte de la hoja sobre el cordón litoral de carácter subacuático que se-
para el Mar Menor del mar abierto, o sobre playas y dunas fósiles de edad Tirreniense. El con-
junto de estas dunas de carácter móvil constituye, a su vez, un cordón alargado y orientado 
NNO-SSE. La litología es esencialmente cuarcítica y los granos corresponden a arenas sueltas, 
de medias a finas y de tonalidades claras. Aunque se trata de dunas móviles, su evolución ha 
quedado parcialmente frenada por el grado de urbanización desarrollado sobre ellas. Se le 
asigna una edad holocena.
 
2.4.9.  Limos y arcillas con cantos y bloques (25). Coluviones. Holoceno

Se desarrollan  de forma caprichosa en la base de algunos de los principales relieves u orlan-
do algunos de los cerros cónicos presentes en la hoja. Por lo general son formas  alargadas, 
estrechas y con escasa potencia. Algunos ejemplos pueden observarse en Cabezo Mingote, 
Los Nietos Viejos o en Las Lomas. Están formados por limos y arcillas con cantos y bloques. 
La naturaleza de los clastos varía dependiendo de la naturaleza del sustrato, que en este caso 
consiste en esquistos, filitas, calizas, mármoles, anfibolitas y algunos fragmentos de rocas 
volcánicas. Los clastos son bastante angulosos pues apenas han sufrido desplazamiento y 
la potencia oscila entre 1 y 5 m. La edad asignada corresponde al Holoceno, aunque no se 
descarta que alguno de ellos pueda ser algo más antiguo. 

2.4.10.  Arenas finas, limos, arcillas negras y sales (26). Marismas. Holoceno

Tienen una cierta relevancia morfológica puesto que se trata de formas de enlace entre los 
abanicos aluviales y el Mar Menor, es decir entre las aguas dulces y las saladas. En este equi-
librio tierra-mar, algunas de estas formas derivan a formaciones donde se acumula la sal 
como sucede en las Salinas de Marchamalo o de Calblanque y otras, donde el predominio 
continental es superior y entonces dan lugar a la formación de limos y arcillas grises con alto 
contenido en materia orgánica. Es posible que existan más formas similares a éstas, pero la 
intensa urbanización en esta parte del litoral mediterráneo, impide en muchas ocasiones su 
reconocimiento. Las que no se han transformado en salinas están constituidas por arenas 
finas, limos y arcillas de color gris oscuro o negro por su alto contenido en materia orgánica. 
Suelen ser sedimentos bioturbados donde abundan fragmentos de raíces, tubos de tallos e 
incluso algunos gasterópodos de agua dulce. Dada la situación, a orillas del Mar Menor, en 
una zona de topografía muy plana, es difícil observar cortes limpios, pero pequeñas excava-
ciones han permitido ver algunas de las características expuestas anteriormente. Se les asigna 
una edad Holoceno. 

2.4.11.  Arenas y arcillas con niveles de cantos (27). Abanico deltaico. Holoceno

Este depósito se ha formado en la desembocadura de la rambla de la Carrasquilla, entre las 
localidades de Los Nietos e Islas Menores, en el Mar Menor. Su morfología es similar a la de 
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un cono de deyección, pero en este caso se observa perfectamente su crecimiento de avance 
hacia el mar. Sus depósitos están constituidos por arenas y arcillas con nivelillos de cantos. La 
potencia no es observable pero cabe suponer, debido a su tamaño, que no debe superar los 
3 m. Por su posición, alejada de los relieves, y su reciente formación, son sedimentos sueltos 
sin cementaciones de importancia. Su edad es Holoceno.

2.4.12.  Arenas y restos fósiles (28). Playas. Holoceno

Se desarrollan a ambos lados del cordón litoral, tanto en la parte que mira al Mar Medite-
rráneo como en la que da al Mar Menor. Son formas alargadas y estrechas constituidas por 
arenas cuarcíticas  y fragmentos de restos fósiles cuyos granos, posteriormente levantados y 
transportados por el viento, dan lugar a dunas, por lo que la granulometría de ambas es muy 
similar. Se trata de arenas sueltas, de tonos claros, con tamaños de medios a finos y con un 
buen grado de redondeamiento. Su edad es Holoceno.
 
2.4.13.  Bloques, arenas, limos y arcillas (29). Antrópicos. Actual

Están formados mayoritariamente por escombreras y se caracterizan por grandes acumula-
ciones caóticas de material heterométrico, en general poco consolidado aunque, a veces, los 
vertidos más antiguos, debido al peso del material que tienen por encima y que ha ejercido 
una cierta presión sobre ellos, adquieren un aspecto similar al de un sedimento, planteando 
algunas dudas en una primera visión. Por otra parte, la acumulación de material es tan inmen-
sa que, unido a las grandes excavaciones realizadas, se produce una inversión del relieve, en 
algunos puntos, modificando totalmente la topografía primitiva.

Los otros sedimentos de origen antrópico se aprecian en la Bahía de Portman, donde el pro-
ducto residual de algunos procesos de lavado, son arrojados a esta bahía que, con el aporte 
de material fino, ha provocado el aumento de la zona de playa en más de 500 m.

3.  GEOMORFOLOGÍA Y DEPÓSITOS CUATERNARIOS

3.1.  DESCRIPCIÓN FISIOGRÁFICA

La superficie representada por la hoja de Llano del Beal se sitúa geográficamente en el sector 
más oriental de la provincia de Murcia. Desde el punto de vista administrativo pertenece a la 
Comunidad Autónoma de la Región que lleva el mismo nombre. La mayor parte de su super-
ficie está ocupada por el Mar Mediterráneo y otra parte más pequeña, por el Mar Menor.

Desde el punto de vista fisiográfico se pueden diferenciar cuatro unidades muy claras: las Sie-
rras de Cartagena y Santo Espíritu, la Llanura aluvial y el Mar Menor. En cuanto a las primeras, 
la Sierra de Cartagena ocupa toda la franja costera y aunque no ofrece grandes alturas, su 
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orografía es bastante accidentada con grandes desniveles en muy poco espacio, destacando 
el Monte de las Cenizas (307 m), Cabezo de la Fuente (336 m), Cabezo Negro (172), Cabezo 
de los Martínez (147 m)  y el Cerro de los Cuatro Tiros (127 m). La Sierra del Santo Espíritu es 
la que se sitúa en el sector centro-occidental y está muy modificada por la actividad minera. 
Aún así, sobresalen la Peña del Águila (389 m), Cabezo de Don Juan (318 m), Cerro Santo 
Espíritu (218 m) y Cerro de San Ginés (229 m). 

La Llanura aluvial ocupa una parte importante del territorio emergido, algo menos de la mitad 
septentrional, y corresponde a la culminación sureste del Campo de Cartagena. Constituye 
una gran planicie que desciende suavemente desde las Sierras de Cartagena y Santo Espíritu 
hasta el Mar Menor y en la que sólo destacan algunos cerros aislados como Cabezo Mingote 
(92 m) o La Loma (15 m).
 
El Mar Menor es, sin duda alguna, una de las peculiaridades principales de este sector del 
Mediterráneo. Su origen se debe a la presencia de un cordón litoral, de dirección N-S, res-
ponsable del cierre y confinación de una parte importante del mar. Constituye un conjunto 
geográfico y geomorfológico de gran belleza e interés que ha sido motivo de numerosos 
estudios en los aspectos más diversos.

Geológicamente los materiales que afloran dentro del ámbito de la hoja pertenecen al sector 
este de la Cordillera Bética, perteneciente al Orógeno Alpino Mediterráneo, afectado por 
importantes fenómenos tectónicos de desarrollo continental, durante el Mesozoico y el Ter-
ciario, pero que se prolongan hasta el Cuaternario. La edad de dichos materiales abarca desde 
el Paleozoico hasta el Cuaternario, siendo los más antiguos los que conforman los relieves. La 
Sierra de Cartagena, por ejemplo, está constituida por el Complejo Nevado-Filábride, de edad 
Triásico-Paleozoico, con mármoles, esquistos, cuarcitas y anfibolitas como componentes prin-
cipales y la Sierra de Santo Espíritu lo está por los carbonatos y metapelitas del Complejo Al-
pujárride, de edad Triásico, y por los conglomerados, areniscas y calizas del Mioceno superior. 
Sin embargo, las zonas más llanas están ocupadas, en general, por un conjunto de abanicos 
aluviales, de edad cuaternaria, que sirven de enlace entre los relieves y el mar. 

La red de drenaje no se ordena en torno a ningún cauce principal. Existen dos vertientes muy 
claras, una se dirige hacia el Mar Menor y la otra hacia el Mediterráneo. Hacia el primero 
discurren las ramblas del Beal, Las Matildes, de la Carrasquilla y del Atalayón, así como el 
Barranco de Ponce, y hacia el segundo, es decir hacia la vertiente meridional, descienden los 
barrancos del Moro y de la Culebra y la Rambla de Cobaticas.

Las aguas canalizadas circulan por el Transvase Tajo-Segura, pero a través de su ramal del 
Campo de Cartagena regando, con sus numerosos canales secundarios, todo el sector sep-
tentrional de la hoja que es donde se hallan los principales cultivos. También sirve para equi-
librar el aumento de la demanda y los periodos de baja pluviometría.



51

El clima pertenece al tipo Mediterráneo, de tendencia semiárida como corresponde a este 
sector del sureste peninsular, con inviernos suaves y veranos muy calurosos y secos. Las tem-
peraturas medias anuales presentan dos valores claramente diferenciados (LÓPEZ GÓMEZ, 
1978). En las áreas litorales los promedios anuales tienen unos valores de 17-18 ºC, con 10 ºC 
en los meses de invierno y unos 26 Cº en los meses de verano, con máximas entre 44-46 ºC. 
Sin embargo, en el entorno de las Sierras los valores descienden algunos grados, tanto en in-
vierno como en verano.   Por otra parte, las escasas precipitaciones, inferiores a 300 mm/año, 
hacen claramente deficitarios los aportes pluviales respecto a la evapotraspiración, con tasas 
superiores a los 1.000 mm/año. Sólo un 2% de las precipitaciones se produce durante los 
meses de Julio y Agosto, mientras que se concentran, como formas torrenciales, en los meses 
de septiembre y octubre. Al carácter irregular de estas precipitaciones se suman las diferencias 
de temperatura entre atmósfera y superficie del mar y la acumulación de calor en la zona 
terrestre. Así pues, y como consecuencia de la alta evapotraspiración en el verano, hay una  
formación rápida de nubes en la vertical que da lugar a lluvias torrenciales entre el verano y 
el otoño, constituyendo casi la totalidad de las precipitaciones anuales (CASTILLO REQUENA, 
1982). Cuando estas condiciones alcanzan gran proporción, tiene lugar el fenómeno conoci-
do como “gota fría” que suele ocasionar diversos tipos de desastres naturales.

Los núcleos de población se concentran en las zonas de topografía más suave, es decir, en 
la zona centro-occidental, Llano del Beal, el Estrecho de Ginés y Beal; Los Belones en el sec-
tor central; Portman, en la esquina suroeste; Los Nietos e Islas Menores en el litoral del Mar 
Menor y Cabo de Palos en el litoral Mediterráneo. A esto hay que añadir las numerosas ur-
banizaciones construidas como consecuencia de la demanda turística, entre las que destacan 
todas las situadas en la Manga del Mar Menor, así como las de Cala Flores, La Manga Club, 
Playa Honda y Playa Paraíso. 

La red de comunicaciones es excelente y está favorecida por la afluencia turística en casi todas 
las épocas del año, así como por la riqueza agraria. Destaca la Autovía de La Manga del Mar 
Menor (MU-312) que cruza la hoja por la mitad con dirección O-E y numerosas carreteras 
locales que, partiendo de ella proporcionan acceso a todos los núcleos urbanos. A su vez, 
existen una multitud de caminos, realizados como consecuencia del desarrollo agrícola, que 
permiten la llegada a casi la totalidad de la superficie de la hoja.

Las principales fuentes de riqueza de esta zona, como se puede colegir de lo descrito anterior-
mente, son el turismo y la agricultura con un desarrollo creciente en ambos sectores.

3.2.  ANÁLISIS GEOMORFOLÓGICO

En este capítulo se desarrollan dos aspectos, el primero dedicado a la morfoestructura, donde 
se describe la configuración actual del relieve y la influencia que en ella han ejercido tanto 
la naturaleza de los materiales que forman el sustrato geológico como la tectónica y, el se-
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gundo, en el que se destaca la influencia de los procesos exógenos en el modelado de dicho 
relieve.

Dadas las características de la hoja es necesario considerar el entorno próximo con el fin de 
encontrar referencias en áreas adyacentes.

En esta hoja de Llano del Beal, así como en las hojas limítrofes, la distribución del relieve está 
controlada mayoritariamente por la actividad tectónica, debiéndose su origen a un proceso de 
inversión de las antiguas cuencas marinas por elevación tectónica e isostática (LAROUZIÈRE, 
et al., 1988; SILVA et al., 1993). Este proceso de inversión debió provocar el hundimiento de 
antiguos macizos béticos, situados fuera de la hoja, como los del Guadalentín o del Segura 
y la elevación de otras zonas que posteriormente formaron sierras como las de La Tercia, del 
Hinojar, de Carrascoy o, como en este caso, la de Cartagena (LAROUZIÈRE y OTT d´ESTEVOU, 
1990; SILVA et al., 1993; BARDAJÍ et al., 2003).

A partir de aquí se van configurando grandes desniveles entre las sierras, con importantes 
frentes montañosos debidos a la actuación de grandes fallas, y las depresiones. Si a ello se 
suma la escasa resistencia del sustrato bético, la erosión da lugar al desarrollo de  grandes 
mantos de derrubios producidos en épocas de lluvias torrenciales que son trasladados a las 
zonas más deprimidas de la región como el Corredor del Guadalentín (hojas de Alcantarilla, 
nº 933 y Murcia, nº 934), la Cuenca del Segura o el Campo de Cartagena, este último repre-
sentado en el sector septentrional de la hoja.

El drenaje se desarrolla a través de un régimen de ramblas, las cuales vierten directamente a 
los sistemas fluviales axiales como a la Rambla de Fuente Álamo, denominada también del 
Albujón (NAVARRO HERVÁS, 1992; SILVA, 1994), constituyendo ambas un único sistema. 
Esta rambla no está representada en esta hoja, sino en la contigua, por el noroeste, de Fuente 
Álamo.

3.2.1.  Estudio Morfoestructural

Desde el punto de vista morfoestructural, la hoja de Llano del Beal ofrece tres grandes domi-
nios: el Campo de Cartagena, al norte, La Sierra de Cartagena junto con la de Santo Espíritu, 
al sur, y el Mar Menor con su Cordón Litoral, al este. El Campo de Cartagena es una depresión 
cuyos límites son la Sierra de Cartagena y la Sierra de Carrascoy, esta última situada fuera de 
la hoja de estudio. Entre ambas sierras se configura un extenso corredor de forma triangular, 
con una dirección general O-E y que culmina en el Mar Menor, por el este, alcanzando allí su 
máxima anchura (40 Km). Hay que señalar que así como la Sierra de Carrascoy tiene, por el 
norte, un frente montañoso de falla, muy rectilíneo, que alimenta la Depresión del Guada-
lentín, el frente sur corresponde a un frente erosivo que alimenta al Campo de Cartagena. 
Esta depresión se va rellenando no sólo con este piedemonte, sino también con el que parte 
del norte de la Sierra de Cartagena, dando origen a una potente secuencia de relleno que ha 
sido estudiada por diversos autores (SOMOZA, 1989; SOMOZA et al., 1989 y SILVA, 1994). 
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Los piedemontes están constituidos por varias generaciones de abanicos aluviales que cubren 
la parte septentrional de la hoja dando lugar a una inmensa llanura sobre la que los únicos 
relieves que resaltan son pequeños cerros como Cabezo Mingote o La Loma.

3.2.1.1.  Elementos y formas estructurales

En esta hoja existen una serie de rasgos geomorfológicos que están asociados, principalmen-
te, a la actividad de fallas, como son frentes de falla, costa rectilínea, desplazamientos, etc.

Se han reconocido fallas normales, fallas supuestas y fallas de dirección. Una de las fallas nor-
males más importantes es la que se sitúa en el frente de la Sierra de Cartagena, al noroeste 
del Cabezo de la Fuente y que limita este relieve con la depresión. Entre las fallas supuestas 
destaca la que limita el Mar Menor con los piedemontes, con una dirección NO-SE y otra, al 
norte de la hoja,  al inicio del cordón litoral, con una dirección NE-SO. Finalmente, las fallas 
de dirección se localizan en la costa más oriental, en el sector de Cabo de Palos, NE-SO y casi 
paralelas a las que existen en el frente de la Sierra de Cartagena.

3.2.1.2.  Elementos y formas volcánicas

Los únicos elementos que se pueden considerar como tales y que destacan en el paisaje son 
los conos volcánicos que dan una serie de cerros, ya sean en el cordón litoral, como el Cerro 
Calnegre, o formando islas como son las de Redondela o del Ciervo, en el Mar Menor.

El vulcanismo responsable de estos aparatos emisores, de morfología cónica, así como de 
otros afloramientos volcánicos, tiene lugar en la época neotectónica, concretamente durante 
Mioceno superior y Plioceno, debido a la conjunción de varias causas. BANDA y ANSORGE 
(1980) señalan el hecho de una importante diferencia de espesor cortical a ambos lados del 
Corredor del Guadalentín, al noroeste de la hoja. A partir de aquí se produce un movimiento 
levógiro que afecta a la corteza y que desplaza la zona adelgazada de Alborán hacia el NNE. 
Este acontecimiento tan importante produjo un incremento del flujo térmico en la región que 
salió a superficie como masas de material volcánico del manto, cuando tuvo lugar la disten-
sión E-O durante el Mioceno superior y Plioceno.

3.2.2.  Estudio del modelado 

Este apartado se ocupa de la variedad de formas, tanto erosivas como sedimentarias, que 
se producen como consecuencia de la actuación de los procesos externos sobre el sustrato 
geológico existente. En la hoja de Llano del Beal, el conjunto de procesos morfogenéticos 
actuantes, a lo largo del Cuaternario, ha tenido lugar bajo unas condiciones climáticas ten-
dentes a la aridez. Estas características climáticas de carácter zonal son el principal causante 
de los diferentes sistemas morfológicos.

3.2.2.1.  Gravitacional
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Son muy escasas, están representadas por los coluviones que se desarrollan  de forma capri-
chosa en la base de algunos de los principales relieves u orlando cerros cónicos. La pendiente 
acusada y la actividad tectónica reciente ayudan a su formación. Por lo general son formas  
alargadas, estrechas y con escasa potencia. Algunos ejemplos pueden observarse en Cabezo 
Mingote, Los Nietos Viejos o en Las Lomas.

3.2.2.2.  Formas fluviales y de escorrentía superficial

Las formas fluviales que aparecen en la hoja de Llano de Beal son  diversas destacando los 
grandes abanicos aluviales, procedentes de la Sierra de Cartagena, como las formas más re-
presentativas. También se han cartografiado fondos de valle o rambla. En cuanto a las formas 
erosivas se reconocen aristas e incisión vertical.

Los abanicos aluviales proceden todos ellos de las Sierras de Cartagena y Santo Espíritu, al 
sur y oeste respectivamente, y se despliegan por la zona más septentrional de la hoja que 
forma parte del Campo de Cartagena. Se han cartografiado hasta cuatro generaciones de 
abanicos aluviales que, considerados en su conjunto, pueden describirse como abanicos de 
muy baja pendiente y escasa potencia, inferior a 15 m, con encostramientos calcáreos en los 
sistemas más antiguos. Cada sistema se  instala sobre los anteriores, mediante un dispositivo 
morfológico de encajamiento aunque, localmente, este dispositivo puede variar si  cambian 
las características del levantamiento de los relieves en un momento determinado. Cada sis-
tema se encuentra constituido, a su vez, por varios cuerpos sedimentarios con un dispositivo 
de solapamiento distal (SOMOZA, 1989 y SOMOZA et al., 1989). El abanico más antiguo ha 
conservado algunos relictos en la llanura aluvial, entre las localidades de Los Belones, Islas 
Menores y Mar de Cristal, sobresaliendo discretamente sobre la llanura, a modo de pequeñas 
mesas, debido a la protección de la costra calcárea desarrollada en su superficie. El segundo 
grupo de abanicos es el que se encuentra más pegado a los relieves, por lo que tienen mayor 
pendiente y su desarrollo en longitud es inferior a los que le siguen. Los abanicos más recien-
tes son muy expansivos y tienen muy poca pendiente, ocupando la mayor parte de la llanura 
aluvial de este sector del Campo de Cartagena. 

También integran este grupo los abanicos torrenciales y conos de deyección que aparecen en 
el sector del Huerto de las Calesas, entre la localidad de Portman y la urbanización La Manga 
Club. Se forman a la salida de algunas ramblas o barrancos a otros de mayor entidad, dando 
lugar a  depósitos con forma de abanico. No son de gran tamaño y rellenan una pequeña 
cuenca formada en el curso alto de la Rambla de las Carrasquillas, denominado Barranco 
Magreros o acceden a la Bahía de Portman.  

Dentro de las formas sedimentarias se incluyen también los fondos de valle o rambla. Se trata 
de formas alargadas y estrechas con una gran linealidad. La mayor parte de ellas proceden de la 
vertiente norte de las Sierras de Cartagena y Santo Espíritu y tienen dirección SSO-NNE, desem-
bocando  casi todas en el Mar Menor. Las de la vertiente sur apenas poseen sedimentos y son 
de muy corto recorrido, desembocando en el Mar Mediterráneo. Las ramblas se definen por su 
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carácter dinámico, por su torrencialidad y por un funcionamiento efímero o episódico. La mayor 
parte del tiempo suelen estar secas, hecho muy característico en casi todas las ramblas medite-
rráneas (VIDAL ABARCA et al, 1987 y LÓPEZ BERMÚDEZ et al, 2002). Según SILVA, 1994, en el 
Campo de Cartagena las ramblas funcionan como canales alimentadores activos de los sistemas  
aluviales holocenos y sólo algunas de ellas se han integrado en la red de drenaje regional.

Por lo que se refiere a las formas erosivas se reconocen las elaboradas por los procesos de 
incisión lineal, frecuentes en los relieves más altos y en las zonas de cabecera de los abanicos 
aluviales, relacionados, probablemente, con un importante descenso del nivel del mar regis-
trado durante el Último Máximo Glaciar, hace c.a. 18.000 años BP (BARDAJÍ, 1999 y BARBAJÍ 
et al., 2003). Por otra parte, la incisión acusada en las áreas de mayor relieve ha dado lugar 
a que los interfluvios sean muy acusados, en forma de aristas, siendo muy frecuentes en la 
Sierra de Cartagena, donde las divisorias adquieren siempre esta forma.

3.2.2.3.  Formas eólicas

Están constituidas por un cordón de dunas, de carácter móvil y reciente formación, que se 
instala sobre un cordón litoral holoceno o sobre playas y dunas fósiles pertenecientes al Tirre-
niense II (Pleistoceno superior).

La morfología de este cordón es alargada y estrecha alcanzando, dentro de la hoja, unos 3 
Km de largo y unos 500 m en su parte más ancha. La dirección, como se ve en el mapa, es 
NNO-SSE. Hay que decir, sin embargo, que el alto grado de urbanización ha borrado gran 
parte de la forma original de las dunas.

Existen otra serie de dunas, algo cementadas y más antiguas, probablemente del Pleistoceno 
superior, que se localiza en el sector de Calblanque, sobre un conjunto de dunas blancas 
oolíticas de gran tamaño.
 
3.2.2.4.  Litoral 

En este apartado se incluyen playas actuales, cordón litoral, una serie complejos dunares de 
edad Tirreniense, marismas y salinas, un abanico deltaico, además de una pequeña platafor-
ma de abrasión y acantilados de diferentes proporciones. 

Antes describir las principales características de estas formas conviene hacer una pequeña 
introducción. Entre la Punta del Cabo de Palos, en esta hoja de Llano de Beal (978), y la Punta 
de La Horadada en la hoja de Torrevieja (935), se sitúa el Mar Menor, un conjunto morfológico 
tan singular que ha sido objeto de diversos estudios por numerosos especialistas. La separa-
ción del mar interior con el mar abierto se realiza mediante una playa barrera o cordón litoral, 
no visible en esta hoja. Este cordón que cierra el Mar Menor se ha formado sobre la base de 
una serie de paleocordones tirrenienses, cuya posición es similar a la actual, y sobre la exis-
tencia de una plataforma continental en la que se apoyan estos paleocordones, favoreciendo 
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el crecimiento de la barrera hacia el interior (SOMOZA, 1989). Para DÍAZ DEL RÍO (1986), la 
plataforma continental de este sector del sureste peninsular presenta una morfología hereda-
da de las estructuras neógeno-cuaternarias.

SOMOZA (1989) señala que la construcción del cordón se produce durante el Holoceno, pero 
en dos etapas. Por una parte, el cordón más antiguo conforma la zona interna de la actual ba-
rrera y se interpreta como construido durante el nivel máximo del mar holoceno (Flandriense). 
Esta primera barrera no cerraba completamente el Mar Menor, pero ofrecía una clara cons-
trucción debida al crecimiento de flechas litorales a favor de la deriva N-S. La segunda etapa 
es casi de tiempos históricos, ligeramente regresiva, y se instala sobre la anterior completando 
el cierre del Mar Menor, sobre todo en el área norte donde cierra las salinas de San Pedro 
del Pinatar, en la hoja de San Javier (956), y dejando la zona de Las Encañizadas como única 
entrada del Mar Mediterráneo. Asimismo, también durante esta etapa, la geometría de las 
flechas litorales muestra una componente N-S. El mismo autor, en su estudio sobre este sector 
de La Manga, mediante interpretación de la foto aérea, análisis de frecuencias batimétricas 
y estudios petrológicos, ha definido tres sistemas de cordones litorales submarinos en los 30 
primeros metros de profundidad, constituyendo sucesivas islas-barrera. Ahora bien, en este 
área se distinguen los tres mismos sistemas que los que existen en la zona norte de La Manga, 
pero alcanzando aquí profundidades mayores.

El cordón litoral que se ha cartografiado en esta hoja no tiene nada que ver con el de La Man-
ga, sino que aparece en el sector sureste, en Calblanque, formando una barrera que cierra 
las salinas que llevan el mismo nombre. Se trata de un conjunto de dunas subacuáticas, de 
carácter oolítico, de color blanco, muy cementadas que dan un resalte de cierta importancia. 
Sobre ellas se sitúan unas dunas subaéreas que ya se han mencionado en el epígrafe anterior. 
Todo este conjunto ha sido descrito por BAENA et al. (1981).

También afloran en éste área varios complejos dunares con intercalaciones de playas (Terrazas) 
que dan una serie de resaltes morfológicos dentro del cordón litoral de La Manga. Algunos de 
estos afloramientos se sitúan en el mismo Cabo de Palos, por encima de facies continentales 
de abanicos aluviales. Pero el complejo dunar más completo es el que se sitúa en la Punta de 
Calnegre donde se pueden reconocer dos episodios diferentes: un episodio inferior, compues-
to por granos con envueltas oolíticas y uno superior, constituido por una biocalcarenítica de 
bivalvos, equinodermos y terrígenos. Estos dos episodios, según SOMOZA (1989) se asocian a 
episodios tirrenienses, formando parte de sistemas costeros completos (playa-barrera).
 
Hay que destacar la presencia de un pequeño abanico deltaico formado en la desembocadura 
de la rambla de la Carrasquilla, entre Los Nietos e Islas Menores, en el Mar Menor. Su morfo-
logía es similar a la de un cono de deyección, pero en este caso se observa perfectamente su 
crecimiento da avance hacia el mar. 

Otra forma litoral frecuente la constituyen las pequeñas marismas que aunque no destacan 
particularmente en el paisaje, tienen una cierta relevancia morfológica puesto que se trata de 
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formas de enlace entre los abanicos aluviales y el Mar Menor, es decir entre las aguas dulces y 
las saladas. En este equilibrio tierra-mar, algunas de estas formas derivan a formaciones don-
de se acumula la sal, como es el caso de las Salinas de Marchamalo o de Calblanque y otras, 
donde el predominio continental es superior y entonces dan lugar a la formación de limos 
y arcillas grises con alto contenido en materia orgánica. Es posible que existan más formas 
similares a éstas, pero la intensa urbanización, en esta parte del litoral mediterráneo, impide 
en muchas ocasiones su reconocimiento.

Las formas más recientes son las playas actuales, desarrolladas a ambos lados del cordón 
litoral, tanto en la parte que mira al Mar Mediterráneo como en la que da al Mar Menor. Son 
formas alargadas y estrechas constituidas por arenas cuarcíticas que posteriormente, levanta-
das y transportadas por el viento, dan lugar a los cordones de dunas.

Finalmente, existen otra serie de formas que no llevan asociado ningún  depósito como son 
los acantilados y las plataformas de abrasión. Los primeros caracterizan la parte más occiden-
tal del la costa y se han diferenciado, por la altura del escarpe, dos tipos: los que tienen una 
altura superior a 25 m y los que la tienen inferior a este valor. La plataforma de abrasión se 
desarrolla al este de Calblanque y es de pequeño desarrollo.

3.2.2.5.  Meteorización química

En este apartado se han tenido en cuenta todas aquellas carbonataciones que afectan a la su-
perficie de algunos abanicos aluviales o que se han desarrollado sobre otra serie de depósitos 
como sucede en las proximidades de las Salinas de Marchamalo o sobre la pequeña península 
de Cabo de Palos. Aunque no constituyen una forma concreta, se han diferenciado por ser 
elementos muy característicos en el paisaje semiárido del sureste peninsular. 

La génesis de estos encostramientos calcáreos o calcretas tiene que ver con la actividad micro-
biológica de raíces y plantas en periodos fríos y secos. Algunas de ellas son laminares lo que 
podría indicar una formación en episodios diferentes.

3.2.2.6.  Otras formas poligénicas o de difícil adscripción

Este tipo de formas deben su origen a la actuación de varios procesos a la vez. En la hoja de 
Llano de Beal se limitan a una serie de pequeños cerros aislados situados en la amplia llanura 
aluvial, algunos de los cuales destacan sobre el resto como Cabezo Mingote con 92 m de 
altura. La mayor concentración se localiza al sur de la localidad de Los Nietos.

3.2.2.7.  Antrópico

Son las más espectaculares y las de mayor desarrollo en el entorno de la hoja. La mayor parte 
es consecuencia de la actividad minera, iniciada ya hace unos 3.000 años  por los fenicios, 
aunque la verdadera explotación comenzó con los romanos, sobre todo en el área del Ca-
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bezo Rajado. En el siglo IV continuaron las actividades, prosiguiendo durante la Edad Media 
de forma imprecisa y a menor escala. Las explotaciones llegan a su máximo esplendor en las 
postrimerías del siglo XIX, haciendo de la Sierra de Cartagena un importante centro minero. 
Las principales explotaciones que funcionan en la actualidad son Mina Rosa, Mina Joaquina,  
Mina Julio César, Mina Buen Suceso, Mina Secretaria y Mina La Loba, además de  Cantera 
Emilia, Cantera Los Blancos y el grupo Coto de Ponce, de las que se extraen, principalmente 
minerales de hierro y de plomo-zinc. Esta intensa actividad minera ha dado lugar a una im-
portante modificación de la topografía del área, ya sea por las grandes excavaciones como 
por la gran acumulación de material que da lugar a escombreras que forman verdaderas 
montañas.

También consecuencia de la minería, es el crecimiento anómalo de la playa (zona ganada 
al mar) en la Bahía de Portman, en algo más de medio kilómetro, debido a los residuos que 
acceden a ella.

Finalmente se han señalado en la cartografía, con una trama horizontal, las superficies fuer-
temente remodeladas por el hombre por motivos diversos como urbanizaciones, aterraza-
mientos, etc.

3.3.  FORMACIONES SUPERFICIALES

En este apartado se consideran todas aquellas formas que llevan un depósito asociado, ya sea 
consolidado o no, pero relacionado con la evolución geomorfológica que ha sufrido el relie-
ve hasta la actualidad. Las formaciones superficiales presentan como característica principal 
su cartografiabilidad a la escala de trabajo y se definen por su geometría, textura, litología, 
potencia, tamaño y, siempre que sea posible, por su cronología. Como algunos de estos as-
pectos ya han sido considerados en el apartado anterior, se dedicará aquí atención especial a 
todos aquellos aspectos que no hayan sido todavía tratados como litología, textura, potencia 
y edad.

Las formaciones superficiales de ladera, representadas por los coluviones, están formadas 
por limos y arcillas con cantos y bloques. La naturaleza de los clastos varía dependiendo de 
la naturaleza del sustrato, que en este caso consiste en esquistos, filitas, calizas, mármoles, 
anfibolitas y algunos fragmentos de rocas volcánicas. Los clastos son bastante angulosos 
pues apenas han sufrido desplazamiento y la potencia oscila entre 1 y 5 m. La edad asignada 
corresponde al Holoceno, aunque no se descarta que alguno de ellos pueda ser algo más 
antiguo.

Las formaciones superficiales de origen fluvial se limitan a los abanicos aluviales de baja o alta 
pendiente y a los fondos de valle o rambla. Los abanicos aluviales de este sector del Campo 
de Cartagena han sido descritos por diversos autores (SOMOZA, 1989 y SILVA, 1994) que los 
definen como conglomerados con niveles de cantos y gravas, de litología metamórfica, con 
presencia de calizas y pelitas del Triásico Alpujárride, aunque también pueden aparecer otras 



59

litologías como cuarcitas, esquistos y mármoles del Complejo Nevado-Filábride, además de 
areniscas y calizas neógenas. El tamaño de los elementos es muy variable, oscilando entre 
varias decenas de centímetros en las áreas más próximas a los relieves, hasta limos y arcillas 
en las partes distales. El grado de redondeamiento también varía, estando sus aristas más 
suavizadas con la lejanía del relieve. Muchos de ellos presentan niveles de costras cuya im-
portancia y desarrollo aumenta a medida que crecen en edad. También se observan algunos 
clastos encostrados. La edad de los diferentes episodios de abanicos aluviales que aparecen 
en la hoja va desde el Pleistoceno inferior alto hasta el Holoceno.

Los fondos de valle y rambla que existen en la hoja se caracterizan por haberse originado 
bajo las condiciones de una dinámica torrencial, por lo que son prácticamente activos en los 
periodos de avenidas y riadas (CONESA GARCÍA, 1995). La mayor parte de los fondos están 
constituidos por gravas, gravillas, arenas y bloques, en diferente estado de redondeamiento, y 
formando a veces una potente cubierta. En algunos puntos, al suroeste de la hoja, es posible 
observar algunas estructuras sedimentarias propias de estos depósitos como cicatrices erosi-
vas, imbricación de cantos, barras laterales y longitudinales. Aunque en esta hoja no es fácil 
encontrar muchos y buenos afloramientos de depósitos de ramblas, si es posible hacerlo en 
hojas adyacentes como Torre-Pacheco (955) o Cartagena (977). CONESA GARCÍA, en 1987, 
hace un estudio muy completo sobre la dinámica y la morfología de las barras de las rambla 
en todo el Campo de Cartagena, y en este estudio señala que las más frecuentes son las lon-
gitudinales que se forman en el centro de los lechos, subdividiendo y multiplicando el número 
de canales en el interior de los cauces. Ahora bien, una de las características más peculiares es 
que las acumulaciones producidas en los fondos de rambla, son muy efímeras, pues cambian 
de fisonomía después de cada avenida o riada. Pero, al igual que en los abanicos aluviales, 
ocurre que las partes más distales de la ramblas, como en la Rambla de la Carrasquilla, los ta-
maños disminuyen considerablemente con un aumento de los sedimentos más finos, arenas, 
limos e incluso arcillas. También el grado de encajamiento disminuye en estos sectores más 
próximos a la costa del Mar Menor.  

En cuanto a las formaciones superficiales de origen eólico, las dunas son los únicos repre-
sentantes, pero existen dos tipos. El primero es el que constituye el conjunto de dunas que 
forman un cordón alargado, de dirección NNO-SSE, ocupando gran parte de la superficie 
existente entre Calnegre y Cabo de Palos. La litología es esencialmente cuarcítica y se mani-
fiesta en arenas sueltas, de medias a finas y con tonalidades claras. Son depósitos móviles, 
aunque su evolución ha quedado parcialmente paralizada por el alto grado de urbanización 
desarrollado los mismos. Se consideran de edad holocena.

El segundo tipo es el que forman las dunas fósiles situadas sobre el cordón litoral de Calblan-
que y han sido descritas por BAENA et al. (1991 y 1993) y por SOMOZA (1989). Se trata de 
depósitos constituidos por granos con envueltas oolíticas y de biocalcarenitas compuestas por 
bivalvos, equinodermos y terrígenos. Por lo general son episodios asociados a sistemas coste-
ros completos como los que constituyen las playas-barrera. La edad asignada a este conjunto 
es Pleistoceno superior.
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Las formaciones superficiales del litoral marino son muy variadas  y alcanzan una importancia 
manifiesta en este sector del sureste español. En primer lugar destaca el cordón litoral de 
Calblanque. Se trata de un conjunto de dunas subacuáticas, de carácter oolítico, de color 
blanco, muy cementadas que dan un resalte de cierta importancia. Son calcarenitas y calizas 
bioclásticas con fragmentos de bivalvos, equinodermos, algas, etc y un cierto porcentaje de 
terrígenos. La potencia es difícil de calcular pues la parte inferior está sumergida, pero la parte 
más alta se encuentra a 19 m sobre el nivel del mar. La edad signada  a estos depósitos es 
Pleistoceno superior. 
 
También conviene hacer alguna mención a los cordones litorales sumergidos, paralelos a La 
Manga del Mar Menor, y que han sido estudiados por SOMOZA (1989). En la mitad norte de 
La Manga, estos cordones playeros están acompañados de sistemas de “fore dunas”, muy 
degradados en la actualidad y que son los que separan las salinas de San Pedro del Pinatar del 
mar abierto. Están constituidos por areniscas con fragmentos de algas calcáreas, bivalvos y 
equinodermos con cemento de tipo mosaico. El grado de recristalización es elevado y ofrecen 
un cierto grado de porosidad secundaria. En los niveles más recientes, ya holocenos, SOMOZA 
(1989) describe bioconstrucciones de vermétidos y algas incrustantes, además de estructuras 
de disolución de origen subaéreo. A veces, como en las proximidades de Las Encañizadas, 
aparecen retazos de un sistema dunar que representaría la parte subaérea del sistema. En la 
mitad sur, desde La Estació hasta Cabo de Palos, dentro de la hoja de Llano de Beal, existe un 
cordón litoral continuo cuya forma sigue los trenes de oleaje, pero afectados por la presencia 
de la Isla Grosa y Cabo de Palos. La composición y textura de este cordón es muy similar a 
los de la zona norte. La edad de estos cordones sumergidos oscila entre el Pleistoceno y el 
Holoceno.
 
A continuación se han  diferenciado una serie de sistemas dunares con playas entre los que 
destacan los de Cabo de Palos, de edad Pleistoceno inferior, y el de Calnegre, más reciente, 
de edad Pleistoceno superior. Pero el complejo dunar más completo es precisamente el de la 
Punta de Calnegre donde se pueden reconocer dos episodios diferentes: un episodio inferior, 
compuesto por granos con envueltas oolíticas y uno superior, constituido por una biocalcare-
nítica de bivalvos, equinodermos y terrígenos. Estos dos episodios, como otros muchos de los 
descritos anteriormente, según SOMOZA (1989) se asocian a episodios tirrenienses, forman-
do parte de sistemas costeros completos (playa-barrera).
 
Dentro de este grupo se ha incluido un pequeño abanico deltaico, con crecimiento hacia 
el mar Menor, y situado entre las localidades de Los Nietos e Islas menores. Sus depósitos 
están constituidos por arenas y arcillas con nivelillos de cantos. La potencia no es observable, 
pero cabe suponer que no debe superar los 3 m. Por su posición, alejada de los relieves, y su 
reciente formación, son sedimentos sueltos sin cementaciones de importancia. Su edad es 
Holoceno.

Los depósitos de albufera están constituidos por arenas finas, limos y arcillas de color gris 
oscuro o negro por su alto contenido en materia orgánica. Suelen ser sedimentos bioturbados 
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en los que abundan fragmentos de raíces, tubos de tallos e incluso algunos gasterópodos de 
agua dulce. Dada su situación a orillas del Mar Menor y en una zona de topografía acusa-
damente plana, es muy difícil obtener cortes limpios, pero pequeñas excavaciones, debidas 
a la construcción de urbanizaciones, han permitido observar algunas de las características 
expuestas anteriormente. Se les asigna una edad Holoceno.   

Finalmente, se consideran las playas actuales, con litología muy similar a la del cordón de 
dunas. Se trata de arenas sueltas de tonos claros, con tamaños medios a finos y con un buen 
grado de redondeamiento. Son de edad holocena.

Las formaciones superficiales de corrosión o alteración química están representadas por las 
costras calcáreas o calcretas. Son formaciones cartografiables, que en esta hoja aparecen 
sobre algunas superficies llanas en los sectores de Marchamalo y Cabo de Palos, pero que en 
hojas contiguas como la de Torre-Pacheco (955) se desarrollan sobre muchos  de los abani-
cos aluviales que allí se desarrollan. Conviene puntualizar que no se trata de un sedimento, 
puesto que su origen es edáfico, pero pueden llegar a alcanzar un importante desarrollo, 
hasta casi 2 m. Las costras del Campo de Cartagena han sido estudiadas por SILVA (1994) y 
ALONSO ZARZA et al. (1998), autores que las definen como calcretas evolucionadas en las 
que se puede reconocer un perfil tipo que se inicia con un horizonte transicional de carácter 
prismático-nodular para pasar a otros horizontes pulverulentos, nodulares y masivos, y cul-
minar en horizontes laminares brechificados. Un rasgo también importante es la ruptura de 
algunos perfiles, en las partes proximales de los abanicos, y la superposición de los mismos, 
en las partes distales, lo que indicaría la coexistencia de procesos de sedimentación con la 
construcción de superficies terminales en los abanicos. 

Por último, añadir que los autores anteriores señalan que la formación de costras no sólo se 
produce en las superficies terminales de los abanicos, sino que también afectan a otras su-
perficies más antiguas como sucede en la cercana hoja de Murcia (934). Su edad es variable 
según la formación a la que afectan, pero aquí se han considerado como Pleistoceno medio- 
Pleistoceno superior.

Finalmente, las formaciones superficiales de origen antrópico, formadas mayoritariamente por 
escombreras, se caracterizan por grandes acumulaciones caóticas de material heterométrico, 
en general poco consolidadas aunque, a veces, los vertidos más antiguos, debido al peso del 
material que tienen por encima que ha ejercido una cierta presión sobre ellos, adquieren un 
aspecto similar al de un sedimento, planteando algunas dudas en una primera visión. Por otra 
parte, la acumulación de material es tan inmensa que, unido a las grandes excavaciones reali-
zadas, se produce una inversión del relieve, modificando totalmente la topografía primitiva.

Los otros sedimentos de origen antrópico se aprecian en la Bahía de Portman, donde el pro-
ducto residual de algunos procesos de lavado, son arrojados a esta bahía que, con el aporte 
de material fino, ha provocado el aumento de la zona de playa en más de 500 m.
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3.4.  EVOLUCIÓN E HISTORIA GEOMORFOLÓGICA

El relieve de la hoja de Llano de Beal está íntimamente relacionado con el relieve de la región, 
siendo el resultado de la actuación de una serie de procesos, tanto erosivos como sedimenta-
rios sobre el sustrato geológico. Los movimientos tectónicos y la sismicidad, activos en épocas 
recientes, han contribuido también al resultado que se observa en la actualidad.

El punto de partida de la morfogénesis de esta zona del sureste español puede considerarse el 
momento de la retirada del mar que, concretamente en este sector, parece que no tuvo lugar 
hasta ya muy entrado el periodo Cuaternario. Se desarrolla entonces un sistema de carácter 
lagunar-palustre, de desembocadura, que respondería a la instalación de una importante 
llanura costera, de carácter arenoso. Este sistema estaría alimentado por los grandes sistemas 
de abanicos aluviales que, procedentes de los relieves circundantes, llegarían al Mar Menor, 
atravesando el Campo de Cartagena (SILVA, 1994). En la hoja de Llano de Beal la alimenta-
ción proviene directamente de la Sierra de Cartagena, al sur. 
 
Al Mar Menor accedía, desde muy antiguo, el Sistema Fluvial del Guadalentín, por la hoja de 
Totana (954), situación que se mantiene hasta que en el Pleistoceno medio la propagación 
hacia el norte de las fallas N-S del Graben de Mazarrón, desconectan al antiguo Guadalentín 
con el Mar Menor. Este hecho da lugar a que la Depresión del Guadalentín  tenga carácter 
endorreico, abandonando el Campo de Cartagena donde la sedimentación lateral, en forma 
de abanicos aluviales, se generaliza.

Paralelamente a este proceso va produciéndose la reestructuración de los frentes montañosos 
de falla, estructuración que se inicia por un cambio en la dirección de los esfuerzos, desde NE-
SO a N-S, y que hace que los movimientos verticales sean más importantes que los horizonta-
les a lo largo de los frentes de falla fallas (SILVA, et al., 1992a; MARTÍNEZ DÍAZ y HERNÁNDEZ 
ENRILE, 1992; SILVA, 1994). Una vez iniciada la reestructuración se inicia la sedimentación de 
los abanicos aluviales que por sus características se han agrupado en tres fases. 

La primera fase es la que se origina por la reactivación principal (SILVA, 1992a y b). Una vez 
reestructurado el relieve se produce la sedimentación de la segunda fase, que refleja un amor-
tiguamiento en los procesos de elevación tectónica de los frentes de falla y es la que da lugar 
a los abanicos con superficies convexas que actualmente se ven adosados a los frentes mon-
tañosos. El amortiguamiento, unido al proceso de extensión de las cuencas de drenaje de los 
abanicos en su interior, produce una drástica reducción del aporte de sedimentos y entonces 
tiene lugar la tercera fase de sedimentación de abanicos aluviales que abarca la parte final del 
Pleistoceno superior y el Holoceno. 

Este modelo aplicable a la Depresión del Guadalentín, situada al noroeste, es mucho más 
simple en el Campo de Cartagena, tanto en su vertiente norte como en la sur, donde lo que 
sucede es un encajamiento progresivo de los diferentes sistemas aluviales procedentes de la 
Sierras de Carrascoy, al norte y de Cartagena, al sur, durante todo el Pleistoceno (SOMOZA 



63

et al., 1989). Los primeros sistemas constituyen la parte más alta del piedemonte.  Toda esta 
evolución y encajamiento de los sistemas aluviales está dirigido por la elevación progresiva de 
la Sierra de Carrascoy y, en este hoja, por la de la Sierra de Cartagena, y por el encajamiento 
de los sistemas fluviales axiales como las ramblas de Fuente Álamo y Albujón, en la contigua 
hoja de Torre-Pacheco, pero también es consecuencia, en gran medida, de la importante ba-
jada del nivel de base que tuvo lugar durante el último máximo glaciar hace c.a. 18 ka BP. 

Todo este conjunto de procesos es el que antecede a la instalación de la red fluvial actual y a la 
serie de pequeñas acciones que terminan de modelar el relieve local. No puede olvidarse, sin 
embargo, la importante modificación sufrida por el paisaje como consecuencia de la actua-
ción del hombre y que se refleja tanto sobre todo en las grandes explotaciones mineras que 
han dado lugar a una verdadera inversión del relieve en algunas zonas.

3.5.  PROCESOS ACTIVOS Y MORFOLOGÍA ACTUAL-SUBACTUAL

La morfogénesis actual en la hoja de Llano de Beal es debida, sobre todo, a la influencia de 
los procesos neotectónicos, íntimamente relacionados con la sismicidad y, también, a la ten-
dencia semiárida del clima. 

Por lo que se refiere a la sismicidad, todos los datos relacionados con ella, así como los debi-
dos a la tectónica, están registrados y catalogados en el Atlas de Riesgos Naturales de la Co-
munidad Autónoma de la Región de Murcia (ITGE-CARM, 1995) y en los Mapas Geotectónico 
y Sismotectónico y en el de Actividad de Fallas de la Región de Murcia (BAENA et al., 1994).

La sismicidad de la Región de Murcia se encuadra dentro de la provincia sismotectónica del 
SE peninsular que se extiende hasta el Magreb, en el norte de África. Esta actividad sísmica 
está relacionada con el proceso de convergencia y colisión N-S de las placas Euroasiática y 
Africana. Dentro de la provincia sismotectónica del SE peninsular, la distribución espacial de 
la sismicidad dibuja una importante alineación de dirección NE-SO que se extiende desde 
Almería hasta Alicante (MEZCUA y MARTÍNEZ SOLARES, 1983; BUFFORN et al., 1990). Esta 
alineación sísmica ya identificada por REY PASTOR (1951) puede correlacionarse con el Co-
rredor de Cizalla de las Béticas Orientales que constituye una zona de cizalla a escala cortical 
(BANDA y ANSORGE, 1980; LAROUZIÈRE et al., 1991) a lo largo del cual se ha concentrado la 
actividad tectónica más importante de este sector de las Béticas durante el Neógeno y Cuater-
nario (MONTENAT et al., 1987; SILVA et al., 1993). La Depresión del Guadalentín, al norte de 
la Sierra de Carrascoy, y de la que ya se ha hablado con anterioridad, corresponde a la zona 
de desplazamiento principal de esta gran cizalla cortical (SILVA et al., 1993). En esa depresión 
es donde se han catalogado más de cien eventos sísmicos, además de las réplicas más im-
portantes de los terremotos de Lorca (1977/1978), Alcantarilla (1966) y los más recientes de 
Mula (1999) que se han dejado sentir en la zona con intensidades máximas de V-VI grados y 
magnitudes superiores a 4 mb.
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En la zona del Mar Menor disminuye la sismicidad en relación al Corredor del Guadalentín o al 
Valle del Segura. Sin embargo hay datos de subsidencia en el parte exterior del cordón litoral, 
así como de elevación en el área de las Salinas de San Pedro, con posterioridad al Tirreniense 
III (SOMOZA 1993).

Por lo general la sismicidad registrada en la zona es moderada, 5,5 mb, y de carácter super-
ficial, aproximadamente 30 Km, con una concentración de focos  cerca de los 10 km (SANZ 
DE GALDEANO et al., 1995), de hecho, desde la Falla de Lorca-Alhama de Murcia hasta la 
costa de Cartagena, el 90% de la sismicidad registrada se sitúa en el intervalo de 9-11 km 
(MARTÍNEZ DÍAZ et al, 2000).

La peligrosidad sísmica de la zona puede catalogarse de media-alta comparada con el resto 
del territorio español. Lo cierto que los valores máximos se hallan en la zona de Murcia y Ori-
huela, seguidas del municipio de Lorca, Alhama, Fuente Álamo, Totana y Mazarrón.

Por otra parte, en cuanto a la dinámica litoral se refiere, el conjunto morfológico que consti-
tuye La Manga-Mar Menor es un área de alto riesgo. La dinámica actual en el exterior de La 
Manga está regulada en su mayoría por la entrada de trenes de oleaje con dirección NE-SO. 
La interferencia entre los trenes de oleaje y la línea de costa da como resultado una línea de 
deriva litoral hacia el sur. En el interior del Mar Menor la dinámica está controlada, sin em-
bargo, por el oleaje debido a los vientos NNE-SSO que afecta principalmente a las zonas más 
someras, entre 1 y 2 m. Estas corrientes tienen como consecuencia una dirección de trans-
porte de sedimentos N-S sobre la plataforma somera interior, pero sobre todo en el área que 
está al norte de la Isla Mayor. Ahora bien, la circulación general en el interior del Mar Menor 
tiene que ver con las corrientes convectivas que se producen al norte y sur de las islas Mayor 
y Perdiguera, con direcciones contrarias al agujas del reloj.  En este régimen, los sedimentos 
arenosos se mueven por las zonas periféricas someras a favor de estas corrientes SOMOZA, 
(1989). 

Con relación a los procesos externos, apenas pueden mencionarse modificaciones de impor-
tancia a corto plazo. Sólo se observan algunas marcas de la arroyada difusa sobre la superficie 
de los abanicos aluviales y procesos de incisión vertical en las zonas de pendiente acusada. 
Ahora bien, la mayor alteración en la hoja de Llano de Beal es la debida a la acción del hombre 
y se manifiesta principalmente en los grandes movimientos de tierra realizados como con-
secuencia de la explotación minera, trastocando profundamente el relieve original con una 
importante inversión del mismo en algunos sectores. Otras modificaciones humanas son las 
debidas al laboreo agrícola o al alto grado de urbanización, relacionado con el turismo, sobre 
toda en el área de La Manga del Mar Menor.

Las actividades antrópicas que afectan al área litoral tendrían un efecto amplificador en el 
caso de un ascenso del nivel de mar, no sólo por las urbanizaciones sino también por la cer-
canía de las grandes explotaciones mineras cuyos residuos son vertidos mayoritariamente al 
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Mar Menor. Todos estos hechos han producido una gran transformación en el medio natural, 
aumentando el riesgo, en progresión geométrica, en las últimas décadas. 

Las modificaciones antrópicas debidas al desarrollo turístico son, según VICTORIA (1983), 
principalmente tres. La primera, la urbanización excesiva de La Manga con grandísimas pér-
didas de los sistemas dunares y aterramiento de marismas y salinas (Marchamalo, Lo Pollo, 
etc). La segunda correspondería a la destrucción de la sedimentación en la franja costera del 
mar interior por aterramientos y ocupación de dicha zona y, por último, la apertura del canal 
De El Estació en 1973, en la contigua hoja de San Javier, provocando un importante descenso 
de la salinidad y un aumento de sedimentos, modificándose la circulación interna del Mar 
Menor. El conjunto de estos factores señalados por VICTORIA (1973) son los que controlan la 
construcción y destrucción de La Manga.

4.  TECTÓNICA

4.1.  DISPOSICIÓN ACTUAL DE UNIDADES 

En la mitad oriental de la Hoja, directamente sobre materiales nevado-filábrides reposa la Uni-
dad de San Julián, considerada como la más alta más del Complejo Alpujárride en este sector. 
Los materiales aflorantes del Complejo Nevado-Filábride son asignables al Manto del Veleta, 
pero entre éstos y la Unidad de San Julián, aparecen en algunos puntos materiales del manto 
del Mulhacén, aunque éstos se presentan muy adelgazados y deformados configurando una 
banda de cizalla. 

En los alrededores de Atamaría y hacia el oeste comienza a aflorar entre la Unidad de San Ju-
lián y el Complejo Nevado Filábride la Unidad Alpujárride de Cabo Tiñoso. Algo más al oeste, 
pero fuera ya de esta Hoja, sobre la unidad de San Julián se sitúa la Unidad Maláguide de Los 
Simones que es hasta ahora la unidad maláguide más oriental conocida (García Tortosa et al., 
2000a) y la unidad más alta de la pila tectónica del sector. Esta unidad aflora como un isleo 
tectónico y no se continúa lateralmente.

Rasgos geométricos más importantes de la estructura.

En la mitad oriental de la Hoja se observa la disposición de unidades que se muestra en el 
corte 1  (Fig. 4.1) y que se corresponde con la descripción que se acaba de realizar. 
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Fig. 4.1. Corte estructural en el sector oriental (Los Belones)

Así, la Unidad de San Julián aparece en contacto con materiales nevado-filábrides asignables 
al Manto del Mulhacén, si bien éstos aparecen muy adelgazados formando parte de una ban-
da de cizalla que también afecta a los esquistos del veleta infrayacentes, siendo en ocasiones 
difícil de asignar determinadas litologías a una u otra unidad tectónica.

En muchas ocasiones el contacto entre los mantos del Veleta y del Mulhacén muestra una 
banda milonítica carbonatada de escala métrica. La unidad de San Julián conserva parte de su 
formación detrítica muy adelgazada, al igual que su formación carbonatada, mediando entre 
ambas formaciones un importante despegue.

Como se acaba de indicar la unidad nevado-filábride más alta, asignable al Manto del Mul-
hacén, está extremadamente adelgazada desapareciendo por completo algo más al oeste del 
corte que se está describiendo. Así, bajo las filitas de la Unidad de San Julián se observan ma-
teriales nevado-filábrides de características asignables al Manto del Veleta, faltando también 
por completo los materiales equivalentes a determinadas partes de la sucesión del Manto del 
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Mulhacén. Además de los materiales nevado-filábrides mencionados, en esta vertical faltan 
dos unidades alpujárrides, la unidad de Peñas Blancas (aflorante en la hoja de Cartagena) y 
la de Cabo Tiñoso que, como ya se adelantaba con anterioridad, aparecen paulatina y suce-
sivamente hacia el oeste.

Las estructuras observadas, algunas de ellas no citadas en los cortes anteriores, pueden in-
terpretarse que se formaron en contextos compresivos y distensivos diferentes, lo que se 
describirá a continuación.

Estructuras compresivas

Cabalgamientos e imbricaciones. La superposición inicial de las unidades tanto alpujárrides 
como nevadofilábrides es una de las estructuras más notables de la región, aún cuando los 
contactos entre dichas unidades hayan sido posteriormente afectados por importantes movi-
mientos, especialmente los de extensión que serán descritos más adelante, y que por tanto en 
los contactos entre dichas unidades actualmente se observen estructuras distensivas.

La dirección de emplazamiento hacia el N o NO de las unidades parece avalado por diver-
sas microestructuras, entre ellas micropliegues de dirección E-O y también por los grandes 
pliegues de igual dirección, así como estructuras SC cerca del contacto entre unidades. Los 
micropliegues de esta dirección presentan sus planos axiales paralelos a la foliación principal 
y ligeramente buzantes hacia el sur y por tanto con vergencia hacia el norte. 

Dentro de cada unidad existen además diversas imbricaciones que presentan vergencias tanto 
hacia norte como hacia el sur, mientras que en los contactos entre diferentes unidades predo-
minan las vergencias hacia el norte. 

Micropliegues de vergencia norte. Se trata de pliegues apretados que se reconocen sobre 
todo dentro de las filitas de la base de las unidades alpujárrides, en donde se observa que sus 
planos axiales son paralelos a la foliación principal. No obstante, en algunos puntos se han 
conservado pliegues de escala decamétrica de esta generación, que aparecen como pliegues 
tumbados conservados en materiales calcoesquistosos. La vergencia generalmente es hacia el 
norte y su formación estaría relacionada con la estructuración principal de los contactos entre 
complejos y, en parte también, con la superposición de unidades. Esta generación podría 
correlacionarse con los observados en algunas unidades nevadofilábrides, fundamentalmente 
en las del Manto del Mulhacén.

Pliegues E-O de mayor escala. Presentan en no pocos casos doble vergencia, siendo precisa-
mente éstos los que mejor se observan a gran escala, mientras que a escalas menores son 
más abundantes los de vergencia norte. Su origen parece relacionado con la superposición de 
unidades (aunque esta superposición haya sido modificada en parte por las demás estructuras 
que se describen más adelante) pudiéndose considerar como de una etapa tardía de los pri-
meros movimientos que produjeron la superposición de las mismas. Los ejes asociados a este 
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plegamiento tienen una orientación comprendida ente N60º E y E-O (aunque a veces pueden 
estar afectados por estructuras posteriores como fallas de desgarre, etc., que pueden modifi-
car esta dirección) y que queda reflejada en la cartografía, de manera que los contactos entre 
las diferentes unidades están orientados fundamentalmente según esa misma dirección.

Como ya se ha indicado estos pliegues presentan vergencias tanto al norte como al sur, 
dando en ocasiones una característica geometría en “seta”, que queda bien conservada en 
las formaciones carbonatadas de las unidades alpujárrides del sector adyacente a la presente 
hoja (Sector del Portús en la Hoja de Cartagena). En las filitas son menos corrientes, si bien se 
observan en el núcleo de anticlinales y sinclinales, sobre todo en intercalaciones de calcoes-
quistos. Dentro de las filitas estos pliegues pueden llegar a ser muy apretados. Predomina la 
vergencia norte sobre la vergencia sur y es característica la disarmonía de los pliegues, con-
dicionada por la diferente competencia de los materiales, observándose desde pliegues muy 
apretados a pliegues suaves, éstos últimos sobre todo en carbonatos.

Pliegues con ejes N-S a N25º E. Se han observado tan solo a escala microestructural y su 
característica principal es que su plano axial es horizontal, o ligeramente buzante al ESE, 
con vergencia hacia el oeste. Están afectados por los pliegues antes señalados, dando en 
ocasiones interferencias en gancho, observadas sobre todo en las filitas de la unidad de Cabo 
Tiñoso y en los esquistos nevadofilábrides. Es importante diferenciar estos micropliegues de 
otros paralelos asociados a la extensión, los cuales, a diferencia de los del sistema que se está 
tratando, no están afectados por los sistemas de plegamiento con ejes E-O.

Estructuras de extensión y adelgazamiento. Principales direcciones de traslación. Estas es-
tructuras están ampliamente representadas en este sector el cual se presenta como una de 
las zonas más adelgazadas descritas hasta el momento en la Cordillera Bética. Sin embargo, 
a pesar de la actuación de los procesos extensionales, se ha podido tener un cierto control de 
las unidades y términos omitidos por la extensión, en base sobre todo al conocimiento de la 
estratigrafía, sin olvidar los criterios tectónicos ni el grado de metamorfismo, de manera que se 
ha podido cuantificar, al menos cualitativamente (número de unidades) o cuantitativamente, al 
menos en parte, este fenómeno. Esta cuantificación no habría sido posible utilizando tan sólo 
los criterios tectónicos y petrológicos, ya que existen contactos extensionales inter e intraforma-
cionales que inducen a considerar como de diferentes unidades a materiales que pertenecen a 
una misma unidad tectónica.

Las medidas y direcciones de traslación que se dan a continuación de manera resumida, se 
han tomado principalmente en los contactos entre las diferentes unidades o cerca de los 
mismos así como entre los diferentes complejos. En la parte más oriental del sector que se 
está tratando, se han observado dentro del Complejo Nevado-Filábride, cerca del contacto 
con la unidad de San Julián, entre otras, estructuras como budines con ejes de dirección 
media N155ºE, con dirección de extensión tectónica OSO-ENE; lineaciones de estiramiento 
de dirección media N77º E; fallas de bajo ángulo con microestructuras asociadas, de tipo SC, 
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etc. con dirección media de los planos de falla N165º E y, sentido de movimiento del bloque 
de techo hacia el OSO.

El contacto entre el Alpujárride y el Nevado-Filábride está representado por una banda de 
cataclasitas que afecta a las filitas de la Unidad de San Julián y los esquistos del Manto del 
Mulhacén o a los del Manto del Veleta, cuando los anteriores han sido omitidos totalmente 
por la extensión. En esta banda de cizalla se han encontrado tanto en uno como en otro com-
plejo estructuras extensionales como boudines con ejes de dirección media N175ºE, dirección 
de extensión tectónica OSO-ENE; estructuras SC ligadas a fallas de bajo ángulo, sentido de 
movimiento hacia el S-SE; fallas de bajo ángulo con estructuras SC asociadas, etc., dirección 
media de los planos de falla N170º E, sentido de movimiento hacia N260ºE.

Más al oeste aparecen las mismas estructuras, así, en la zona del Faro de Portman se obser-
van varios juegos de fallas de bajo ángulo, con traslación media del bloque de techo hacia 
el N260º E, tanto en las filitas de la Unidad de San Julián como en los esquistos nevado-fi-
lábrides.  Las mismas estructuras aparecen también dentro de las intercalaciones detríticas 
de la unidad de San Julián, donde así mismo se observan fallas de bajo ángulo y estructuras 
asociadas N165º E, con movimiento hacia N255º E y, en menor proporción, fallas conjugadas 
con movimiento en sentido contrario.

Todas las medidas anteriores se han tomado en los afloramientos más meridionales, asociadas 
al contacto entre el Alpujárride y el Nevado-Filábride. En los afloramientos más septentrio-
nales de este sector, como al norte de Portman o en las inmediaciones de San Ginés de la 
Jara, aflora también el contacto entre el Nevado-Filábride y el Alpujárride, en este caso re-
presentado por la Unidad de Cabo Tiñoso, con numerosas fallas normales de bajo ángulo de 
planos buzantes hacia O-ONO; lineaciones de estiramiento de dirección N290º E; abundantes 
budines con ejes N40º E y estiramiento hacia N50º O-S50º E; etc. Éstas últimas medidas dan 
un sentido de traslación ligeramente más hacia el noroeste que las anteriores.

En el contacto entre las Unidades de San Julián y de Cabo Tiñoso existe una amplia zona de 
cizalla en la que se observan planos de falla que buzan menos de 40º hacia el ONO y sentido 
de movimiento medio del bloque de techo hacia N280º E, así como estructuras sigmoidales 
frágiles que indican el mismo sentido de movimiento (y diaclasas N180ºE que parecen asocia-
das a las estructuras anteriores). Junto al sistema descrito, se observa otro con buzamientos 
mayores de 40 º y movimientos del bloque de techo hacia el N140ºE. También se tiene nume-
rosas superficies de fallas de bajo ángulo con sentido de movimiento medio del bloque de te-
cho hacia N280º E, budines con cuellos de dirección N175º E, estiramiento N265ºE–S265ºO, 
estructuras sigmoidales paralelas a la anteriores y, fallas con movimientos del techo hacia el 
SE y NE, mayores inclinaciones que las anteriores y que parecen pertenecer a otro sistema de 
extensión más frágil que el que produce desplazamientos hacia el SO.

Estas estructuras además de identificarse en los contactos entre dos unidades, se concentran 
también en la zona de cizalla situada en el contacto entre los carbonatos y las metapelitas de 
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cada unidad, afectando a ambas litologías y formando una banda cataclástica, donde apa-
recen mezcladas. Dentro del Alpujárride las metapelitas acaban presentado estas estructuras 
desde el techo hasta el muro, ya que llegan a unirse ambas zonas de cizalla. Al norte del Cal-
vario (Hoja Nº 977, Cartagena), aflora de manera excepcional la banda de rocas cataclásticas 
formada en el contacto entre formaciones, en este caso de la Unidad de San Julián. Se reco-
nocen tres juegos de fallas principales, fallas N144º E/46º E con movimientos del bloque de 
techo hacia el este, fallas N150º E/61º O con movimiento hacia el oeste y, fallas N-S/30ºO, con 
sentidos de movimiento hacia N270º E y budines de ejes N-S asociados. En este afloramiento 
se pueden diferenciar lo que parecen dos conjuntos de estructuras de extensión correspon-
dientes a dos etapas como se había apuntado anteriormente, si bien puede tratarse de un 
sistema conjugado en el que las fallas hacia el NE fueran más recientes.

Juegos de fallas posteriores en general a la etapa extensiva principal.

Existen varios juegos de fallas importantes que afectan a las estructuras originadas por la 
compresión y por la extensión principal. Algunas de ellas pueden ser en parte coetáneas con 
la que podría ser la segunda etapa de extensión antes citada. Estas fallas actuaron durante el 
Serravaliense pero sobre todo son posteriores. 

Fallas de desgarre dextrorsas E-O. En todo el sector estudiado se ha observado un juego de 
fallas con direcciones comprendidas entre N85º E y N115º E. Este juego va acompañado de 
estructuras y harinas de fallas muy características que permiten ver claramente su sentido de 
movimiento, cuya componente principal es de desgarre dextrorsa (Fotos VI.15, VI.16, VI.17). 
Este juego de fallas se observa mucho mejor en la adyacente Hoja de Cartagena, donde se-
para materiales serravalienses de materiales triásicos alpujárrides como en la falda norte de 
Sierra Gorda. Estas fallas han provocado en ocasiones pinzamientos de materiales terciarios 
entre sedimentos triásicos, ya que este sistema a veces tiene cierta componente inversa, como 
puede observarse en las inmediaciones de Calblanque. 

Juego de fallas de desgarre sinestrorso NE-SO. Se trata de un juego de fallas cuya dirección 
oscila entre N40ºE y N60ºE. Los planos de este juego de fallas son predominantemente ver-
ticales y sus estrías horizontales, pero a diferencia del anterior, su movimiento es sinestrorso. 
Mientras que el sistema anterior no siempre afectaba a los sedimentos serravalienses, este 
sistema sí lo hace. Esto, junto con el hecho evidente de que suele afectar al sistema anterior, 
indica que es posterior al mismo. Este juego se observa también mejor en sectores adyacen-
tes a la Hoja de Llano del Beal, y especialmente en el sector de Cabo Tiñoso en la Hoja de 
Cartagena. 

A escala cartográfica se observan muy bien los dos juegos de fallas de desgarre que se acaban 
de describir, de hecho, estos dos juegos son responsables en buena parte de la configuración 
actual de los diferentes sectores, siendo los mismos que actúan por ejemplo en el Corredor 
de las Alpujarras (sistema dextrorso ~ E-O) o en la formación del Arco de Águilas (sistema 
sinestrorso ~ NNE-SSO).
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Fallas de desgarre N-S. Este otro juego, tiene una orientación que oscila en torno a N-S, 
planos de falla verticales en la mayoría de los casos, estrías de “pitch” variable y movimiento 
dextrorso. Afecta a todos los sistemas anteriores, por lo que es posterior a los mismos.

4.2. SÍNTESIS 

En este apartado se ha querido reflejar la estructura general presente en el sector estudiado, 
pretendiendo deducir las geometrías y relaciones tectónicas más importantes entre las dife-
rentes unidades aflorantes. Por ello, no se han descrito con detalle las etapas de deformacio-
nes deducibles a partir de las microestructuras tales como micropliegues, esquistosidades y 
otras visibles al microscopio, que serán mencionadas en parte en el apartado de petrología. 
Algunas de las etapas de deformación reconocidas deben ser anteriores a la de cabalgamien-
tos principales que estructuraron la región, producidos hacia el N, NNO o incluso el NO y cuya 
edad debe situarse hacia el Oligoceno-Aquitaniense. Parte de los micropliegues observados 
son congruentes con estos cabalgamientos entre unidades. 

Los pliegues, en particular los grandes pliegues descritos, pudieron formarse durante y tam-
bién posteriormente a los cabalgamientos. No todos, pues algunos, los de dirección próxima 
a la N-S, no son congruentes con esos cabalgamientos. La doble vergencia referida, se pudo 
formar como una evolución más avanzada de los pliegues.

La tectónica que ha hecho desaparecer en algunas verticales a una o varias unidades de la 
pila de mantos, referida usualmente como tectónica extensional, supone una traslación de las 
unidades de techo hacia el oeste, sin duda encuadrada en la traslación al oeste de la Z.I.B.R. 
y a la extensión que se ha producido concomitantemente. En el sector comprendido entre 
Cabo Cope y Cabo de Palos, esta tectónica tiene gran importancia. Otros rasgos extensiona-
les con movimiento hacia el este o en otras direcciones, se muestran como reajustes de menor 
importancia.

Las fallas dextrorsas de dirección aproximada E-O continúan la traslación hacia el oeste, pero 
de manera selectiva, según determinados segmentos y se superpone a la anterior extensión. 
De acuerdo con los sedimentos a los que afecta y con los sedimentos que las fosilizan, su edad 
es aproximadamente Serravaliense-base del Mioceno superior.

El resto de estructuras referidas son más modernas y de edad neotectónica “sensu lato”.
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5.  ROCAS ÍGNEAS Y METAMÓRFICAS. PETROLOGÍA Y GEOQUÍMICA

5.1.  ROCAS VOLCÁNICAS 

5.1.1.  Afloramientos

Los afloramientos de rocas volcánicas en la Hoja incluyen el Cerro de Calnegre y las islas del 
Ciervo y Rondela, en la Manga del Mar Menor, y las Islas Hormigas, en el Mediterráneo (Fig. 
5.1). Las rocas son andesitas piroxénicas con cordierita, similares a otros cuerpos volcánicos 
próximos como el Cerro Carmolí y las islas Perdiguera, Sujetos y Grosa.

Fig. 5.1. Panorámica de los tres afloramientos de la Manga del Mar Menor (700850, 4170250)

5.1.2.  Antecedentes y edad

Estas rocas fueron estudiadas inicialmente en detalle por FÚSTER e IBARROLA (1952). Otros 
datos se pueden encontrar en, entre otros, LÓPEZ RUÍZ y RODRÍGUEZ BADIOLA (1980), BE-
LLÓN et al. (1983), MOLIN (1980), BENITO et al. (1999),  DUGGEN et al. (2004) y BELLÓN 
et al. (1983) incluye este grupo de rocas en el “Grupo de Mazarrón” de rocas volcánicas 
“anatécticas”, de edad Tortoniense Superior. No obstante, la única datación radiométrica 
publicada específicamente para estas rocas proporciona un valor de 18.5 ±1.6 Ma (DUGGEN 
et al., 2004).

5.1.3.  Tipo de afloramientos 

Los afloramientos corresponden a edificios volcánicos monogenéticos poco erosionados y 
bien conservados, de dimensiones inferiores a 1 km, y compuestos por montículos de brechas 
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autoclásticas andesíticas, entre las cuales se reconocen porciones de lavas masivas, distingui-
bles por un prominente diaclasado columnar (Fig. 5.2). Las brechas son muy heterométricas, 
monolitológicas, de cantos muy irregulares y angulosos, en algunas zonas muy soldados, y 
carentes de estructuración, salvo algunos puntos en los que se aprecia una estratificación muy 
difusa. Los cantos pasan gradualmente a una matriz poco abundante y de la misma compo-
sición. Las zonas masivas parecen corresponder en algunos casos a diques de alimentación 
y salida de la lava, que se autobrechifica a causa de su elevada viscosidad, y probablemente 
también como consecuencia del desarrollo de la erupción en ambiente submarino. La agrupa-
ción Calnegre–Isla Ciervo–Isla Rondela define una alineación de tales montículos de brechas 
según una directriz N80E, lo que podría reflejar la existencia de una fractura que sirvió de 
salida de la lava hasta la superficie.

Fig. 5.2. Centro de emisión con diaclasado columnar en el Cerro Calnegre (700150,  4171300)

5.1.4.  Descripción Petrográfica

Petrográficamente, se trata de andesitas ortopiroxénicas con cordierita, usualmente muy 
poco alteradas, poco o nada vesiculares y de grano fino, de coloraciones grisáceas a pardas, 
muy oscuras en corte fresco. Típicamente contienen gran cantidad de enclaves corticales, de 
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tamaños muchas veces centimétricos, que resaltan claramente sobre la superficie de las rocas. 
(Fig. 5.3).

Al microscopio muestran texturas microporfídicas, conteniendo en torno a un 50% de mi-
crofenocristales submilimétricos de plagioclasa, orto-piroxeno y cordierita, inmersos en una 
matriz de hialopilítica a pilotáxica, generalmente seriada, y compuesta por cristales de pla-
gioclasa, algo de ortopiroxeno, y vidrio. Ilmenita, apatito y circón aparecen como microlitos 
accesorios habituales.

Fig. 5.3. Lava andesítica con fenocristales de plagioclasa, ortopiroxeno y un xenocristal de cordierita con 

inclusiones de ortopiroxeno del cuerpo volcánico de Calnegre

La plagioclasa (0.8-1.5 mm) es el fenocristal más abundante. Suele presentar contornos euhé-
dricos o subhédricos y zonaciones muy complejas. Es común la presencia de inclusiones muy 
abundantes de vidrio, y otros minerales. Se aprecian también cristales de hábito anhédrico, 
que podrían corresponder a material restítico (xenocristales).



75

El ortopiroxeno (hiperstena) (0.3-2 mm) aparece también con hábitos euhédricos, a veces 
contiene inclusiones, y muy comúnmente forma agrupaciones de cristales. Los cristales ma-
yores presentan signos de reabsorción. En estos afloramientos no se ha encontrado pigeonita 
en la matriz, mineral que sí está presente en otros cuerpos volcánicos del Mar Menor.

La cordierita aparece en cantidad muy importante en todos los afloramientos, y puede su-
perar en algunas muestras a la hiperstena. Generalmente forma fenocristales prismáticos, a 
veces de tamaño milimétrico (incluso centimétrico), muy frescos y de contornos euhédricos o 
subhédricos, que están típicamente rodeados por una corona de reacción de plagioclasa (Fig. 
5.4); suelen contener abundantes inclusiones de fibrolita, espinela y vidrio. En el Cerro de 
Calnegre y la Isla del Ciervo son frecuentes los cristales sin dicho borde de reacción.

En las rocas del Cerro de Calnegre aparece una cantidad significativa de cristales corroídos 
de cuarzo, (1-4 mm) y también una pequeña cantidad de cristales de biotita, generalmente 
muy  reabsorbidos o completamente pseudomorfizados por material opaco. Estos dos últimos 
aspectos no son tan comunes en los otros afloramientos de rocas volcánicas del Mar Menor. 
La cantidad de cordierita y de enclaves de origen cortical también es mucho mayor en las 
rocas del Cerro de Calnegre. De estos enclaves destaca la abundancia de grandes cristales, 
a veces de tamaño centimétrico, de andalucita, parcialmente transformada a sillimanita y 
rodeada por coronas de reacción de plagioclasa, cordierita y espinela (CESARE et al., 2003). 
Otros enclaves corticales, de tamaño milimétrico, suelen estar compuestos por cantidades 
variables de sillimanita, espinela, cordierita, plagioclasa, sanidina, grafito, relictos de biotita, 
circón, apatito y vidrio.
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Fig. 5.4. Xenocristal de cordierita parcialmente reabsorbido por una doble corona de plagioclasa

Se reconocen también algunos enclaves microgranulares de origen ígneo que, en estas islas 
son particularmente poco abundantes y de tamaño muy pequeño. Están compuestos por 
cristales euhédricos entrelazados de plagioclasa y ortopiroxeno, entre los cuales queda una 
pequeña proporción de vidrio intersticial, vesicular, y en algún caso esferulítico. El tamaño de 
grano de los cristales es mucho menor tamaño que los de la lava encajante.

5.1.5.  Composición

Los datos analíticos de roca total disponibles en FÚSTER e IBARROLA (1952), BENITO et al. 
(1999), DUGGEN et al. (2004), y datos nuevos (Tabla 5.1) se han representado en la clasifica-
ción TAS (Fig. 5.5) donde se clasifica las rocas como andesitas con contenidos intermedios-
altos en SiO2, llegando casi al campo de las dacitas. 
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Elementos Trazas (ppm) Mayores (%peso)

 IR-3  IR-3  IR-3 IC   

Li 27.62 Sn 2.52 SiO2 61.80 61.45

Rb 117.37 Tl 0.58 Al2O3 16.72 15.57

Cs 18.00 Pb 18.78 Fe2O3 6.26 5.85

Be 3.15 U 3.32 MnO 0.09 0.09

Sr 163.00 Th 8.64 MgO 4.58 4.62

Ba 306.24 La 25.12 CaO 5.25 4.99

Sc 22.12 Ce 49.90 Na2O 1.69 1.50

V 130.62 Pr 6.01 K2O 2.33 2.34

Cr 187.93 Nd 22.82 TiO2 0.68 0.62

Co 17.04 Sm 5.06 P2O5 0.16 0.15

Ni 48.03 Eu 1.06 Zr 153.7 141.1

Cu 16.61 Gd 4.61 LOI 1.57 1.68

Zn 57.93 Tb 0.72 SUMA 101.14 98.86

Ga 18.99 Dy 4.13

Y 24.02 Ho 0.85

Nb 9.44 Er 2.23

Ta 0.76 Tm 0.33

Zr 98.89 Yb 2.08

Hf 2.86 Lu 0.34

Mo 0.77    

Tabla 5.1. Análisis químicos de andesitas piroxénicas del Mar Menor. Elementos mayoritarios analizados 

por FRX y los elementos Trazas por ICP-MS. IC: Isla del Ciervo; IR-3: Isla Redondella 
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Fig. 5.5. Clasificación TAS (total de álcalis vs. sílice) de las volcánicas del Mar Menor. Datos tomados de 

FÚSTER e IBARROLA (1952), BENITO et al. (1999), DUGGEN et al. (2004), y datos nuevos 

Según la clasificación de PECCERILLO y TAYLOR (1976, Fig.5.6) pertenecen a una serie calcoa-
lcalina de medio a alto K2O. Son rocas sobresaturadas en sílice y ligeramente peraluminosas 
(2-3% corindón normativo), reflejando su contenido modal en cordierita. Los contenidos en 
TiO2 son bajos, típicos de magmas propios de contextos subductivos. 
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Fig. 5.6. Clasificación K2O vs. SiO2 (PECCERILLO y TAYLOR, 1976) de las volcánicas del Mar Menor. Datos 

tomados de FÚSTER e IBARROLA (1952), BENITO et al. (1999), DUGGEN et al. (2004), y datos nuevos
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Fig. 5.7. Patrón de Tierras Raras de una muestra de andesitas piroxénicas del Mar Menor. Valores norma-

lizados con valores condríticos de SUN y McDONOUGH (1989)

En diagramas de tierras raras (Fig.5.7), presenta patrones con las tierras raras ligeras bastan-
te fraccionadas y enriquecidas, tierras raras pesadas menos fraccionadas, y ligera anomalía 
negativa de Eu. Las rocas presentan también altos contenidos en Sr radiogénico (87Sr/86Sr: 
0.71543-0.717246). Los valores de δ18O son altos (+13.1 a +13.2, BENITO et al., 1999). Estos 
datos apuntan a un origen de estas andesitas por fusión de materiales corticales.

5.1.6.  Enclaves de rocas metamórficas en las lavas

Los fragmentos de rocas metamórficas son prácticamente el único tipo de xenolito que se 
encuentran en las lavas de los cuerpos volcánicos de la Manga del Mar Menor. Presentan 
unas características comunes en todos los afloramientos y son también semejantes, en lo que 
a origen se refiere, a los que aparecen en otras rocas calcoalcalinas ricas en K de la Provincia 
Neógena Volcánica del SE de España, como son: (1) en el Hoyazo de Níjar y Vera (Almería), 
(2) Mazarrón-Cartagena y (3) Mar Menor, ambos en la provincia de Murcia, área a la que 
pertenece esta Hoja. 

Estas características son las siguientes:
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Son fragmentos de rocas de alto grado de metamorfismo (facies de las granulitas) y no mues-
tran síntomas de reacción con la lava que los engloba.

Son muy ricos en grafito que se encuentra incluido en la mayor parte de los minerales, sobre 
todo en la plagioclasa, y la biotita. Estas inclusiones definen la foliación interna  relicta del 
protolito.

Salvo en muy raros ejemplares, no existe cuarzo en ninguno de los tipos diferenciados. El em-
pobrecimiento en sílice va acompañado de un fuerte enriquecimiento en alúmina y hierro con 
respecto a las metapelitas normales (ZECK, 1968, CESARE et al., 1997, BENITO et al., 1999). 
Esto sugiere una extracción de sílice por procesos de fusión parcial.

La deformación, muy intensa en algunos enclaves, se produjo durante la fusión parcial y las 
superficies de foliación sirvieron como vías de extracción del fundido (CESARE et al., 1997, 
CESARE y GÓMEZ PUGNAIRE, 2001).

Fig. 5.8. Inclusiones de vidrio fresco (flechas azules) con la típica bola oscura de retracción, en un porfi-

roblasto de plagioclasa 
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En todos los fragmentos se encuentra vidrio volcánico formando bandas más o menos conti-
nuas paralelas a la foliación o como inclusiones muy pequeñas y frescas (entre 0.05 y 0.2 mm. 
Fig. 5.8) dentro de todos los minerales, incluidos los accesorios, como circón y monacita.

Estos caracteres comunes indican que los fragmentos metamórficos han cristalizado en pre-
sencia de un fundido, es decir, durante un proceso de fusión parcial o anatexia. Esto significa 
que dichos fragmentos no son extraños a la lava en la que están incluidos (“xenolitos”) sino 
que están genéticamente relacionados con ella (“enclaves”). Las reacciones de producción de 
fundido dejan un resíduo refractario, es decir, resistente a la fusión, que es lo que se denomi-
na restita, y como tales son interpretados los fragmentos de rocas metamórficas en las rocas 
volcánicas descritas. Cuando la producción de fundido es muy alta y éste migra a otras zonas 
de la corteza diferentes a donde se ha generado, las restitas son disgregadas y dispersas en las 
lavas y no siempre es evidente su conexión genética con el fundido que las transporta.

Los minerales refractarios de la anatexia, como la composición de las propias lavas (dacitas y 
andesitas), son diferentes dependiendo de la temperatura y de la presión a la cual tuvo lugar 
la fusión parcial. Esta podría ser una de los razones de que se encuentren diferentes tipos de 
enclaves o restitas en un mismo cuerpo volcánico, dependiendo del número de reacciones de 
producción de fundido que haya atravesado la roca original en el espacio P-T-tiempo.

Este mismo razonamiento es también válido a escala regional y es la causa de la heterogénea 
distribución de los tipos de enclaves entre las tres áreas geográficas anteriormente diferencia-
das. Así, en lavas dacíticas del Hoyazo de Níjar son muy frecuentes los enclaves con sillimanita 
+ granate + biotita, aunque aparecen algunos formados por  espinela + cordierita esencial-
mente. En las dacitas de Mazarrón-Cartagena, la abundancia relativa de cada tipo de enclaves 
es parecida, incluso es algo mayor la de los enclaves de espinela + cordierita. En las andesitas 
Mar Menor muy pocas restitas contienen granate, la sillimanita es mucho más escasa y la 
biotita ha desaparecido casi completamente como respuesta a las reacciones progresivas de 
producción de fundido, de las cuales estos tres minerales, sillimanita, granate y biotita, son 
los participantes esenciales. 

Además, la presencia de ortopiroxeno en las restitas, casi exclusiva del área volcánica del Mar 
Menor, junto con la mayor abundancia de vidrio en ellas, sugiere que en esta zona del com-
plejo volcánico se alcanzó mayor temperatura de fusión, y/o ésta se produjo a menor presión. 
Por esta razón, se han generado líquidos diferentes (andesitas piroxénicas) en equilibrio con 
residuos de composición mineralógica diferente (más ricos en piroxeno y plagioclasa). No 
obstante, y habida cuenta de las diferencias texturales y de la composición mineralógica y 
química de los distintos tipos de restitas, es también posible que el protolito original de los 
enclaves del área del Mar Menor fuese diferente.

La salida a la superficie de los fundidos generados con su carga de restitas no es un hecho co-
mún en la naturaleza. Muchos de estos fundidos anatécticos cristalizan en profundidad junto 
con sus restitas (migmatitas), o bien son digeridas por el magma cuando éste permanece 
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mucho tiempo en la corteza antes de su salida a la superficie. El hecho de que en las rocas vol-
cánicas calcoalcalinas estudiadas permanezcan tal cantidad de restitas no asimiladas, hace de 
estas rocas un caso único en el mundo y un laboratorio experimental natural para el estudio 
de los procesos corticales de fusión parcial y de generación de granitos. De ahí el interés que 
se ha producido recientemente en la comunidad científica internacional sobre estas rocas, 
como demuestra el hecho del elevado número de publicaciones en los últimos años (ver refe-
rencias) y de la inclusión del estudio de estas rocas como objetivo de proyectos internacionales 
multidisciplinares (p.e. EUROMARGIN promovido por la European Science Fundation).

5.1.7.  Descripción en los afloramientos 

Los enclaves se encuentran como fragmentos de pequeño tamaño (máximo de 10 cm), com-
pactos y de grano fino. 

Figura 5.9. Xenocristales de granate y andalucita con inclusiones de grafito (zonas de color negro) en las 
andesitas del Cerro de Calnegre (700150,  4171300)

El volumen de material restítico, calculado aproximadamente, oscila entre el 5-10%. 
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El color es, en general, muy oscuro por la abundancia de grafito, o con tonos azulados debido 
a la presencia de abundante cordierita que llega a constituir el 60% de algunas restitas. 

La foliación, cuando existe, está poco marcada y solo se aprecian algunas bandas discontinuas 
de sillimanita (generalmente fibrolita), grafito e ilmenita. En muy pocos afloramientos se han 
podido encontrar enclaves de porfiroblastos de granate o xenocristales de este mineral en las 
lavas, como el que se muestra en la figura 5.9.

La andalucita es más abundantes que en ninguna otra parte del complejo volcánico calcoal-
calino rico en K. Se encuentran en todos los afloramientos formando parte de los enclaves o 
como xenocristales aislados en las lavas en todos los cuerpos volcánicos del Mar Menor. Son 
de color rosa (Fig. 5.9), salvo cuando están muy transformados a sillimanita, en cuyo caso son 
de color blanco. En muchas ocasiones muestra un borde de reacción de color verde oscuro 
constituido por espinela. Este último mineral es fácilmente reconocible en la muestra de mano 
por el tamaño (de entre 2-3 mm de media), idiomorfismo y el color negro de sus cristales.

Otro tipo de enclaves, los constituidos casi exclusivamente por cordierita + cuarzo, son muy 
escasos en el Mar Menor, a diferencia del resto de las área donde existe representación de 
este mismo tipo vulcanismo (Hoyazo de Níjar o Mazarrón). Solamente dos fragmentos de este 
tipo han sido reconocidos. Se identifican fácilmente en los afloramientos por el llamativo color 
azul de la cordierita y por su textura, muy semejante a la de las simplectíticas.

5.1.8.  Descripcion petrográfica

Los enclaves del conjunto de los cuerpos volcánicos están formados por cordierita + espinela 
+ plagioclasa como minerales mayoritarios, además de andalucita, sillimanita, ortopiroxeno, 
y, en ocasiones, granate y feldespato potásico. Como minerales accesorios siempre están 
presentes grafito, ilmenita, circón, apatito y monacita.

Como norma general, la biotita ha sido completamente consumida en las reacciones de pro-
ducción de fundido así como la fibrolita (la variedad fibrosa de la sillimanita), que en estos 
cuerpos volcánicos es mucho más escasa.
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Figura 5.10. Cordierita, con inclusiones orientadas de fibrolita en el centro de los cristales (Crd1) y con 

un borde libre de ellas (Cdr2), corroída por plagioclasa intersticial (Plg). Cristales idiomorfos de espinela 

(Esp) en contacto con ambos minerales

La cordierita es el mineral mayoritario de los enclaves y se presenta en diferentes aspectos 
texturales debido su neoformación en casi todas las etapas de evolución metamórfica y mag-
mática de la roca. Los cristales más antiguos son anhédricos, alargados y con numerosas 
inclusiones de fibrolita, grafito e ilmenita, gracias a las cuales se pueden aún reconocer los 
relictos de la foliación preexistente (Crd1, Fig. 5.10). Una nueva etapa de formación de cordie-
rita da lugar un borde anhédrico sin las inclusiones contenidas en los núcleos de los cristales 
(Crd2, Fig.5.10). Ambos tipos están parcialmente reabsorbidos por plagioclasa (Plg, Fig. 5.10) 
y en ocasiones engloban fragmentos de grandes cristales de andalucita o sus productos de 
alteración (espinela, sillimanita, plagioclasa) que han sido total o parcialmente transformados 
por ella.
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Figura 5.11. Porfiroblasto de granate reabsorbido por una corona de espinela y cordierita. Obsérvese la 

falta de fibrolita en la corona

En este tipo de enclaves la plagioclasa es un mineral muy tardío como indica el hecho de 
que se encuentra formando parte, sola o con vidrio volcánico, de los bordes de reabsorción 
de andalucita, granate, cordierita y, ocasionalmente, feldespato potásico. En otros casos, se 
encuentra como cristales euhédricos o hipeuhédricos con abundantes inclusiones de vidrio 
fresco o sus productos de alteración y con una película de vidrio interseptal generalmente 
alterado. En cualquiera de los casos está fuertemente zonada, no tienen orientación preferen-
cial y aparecen en bandas irregulares, rellenando fisuras, formando las coronas que rodean los 
cristales euhédricos de espinela, los halos de presión de los granates y es muy frecuentemente 
intersticial de los grandes porfiroblastos de cordierita, a los cuales sustituye, o bien forma 
agregados simplectíticos con ella.

En numerosos enclaves se encuentra asociada a cristales euhédricos de ortopiroxeno, cor-
dierita y vidrio interseptal alterado, formando agregados microgranulares. Estos agregados 
probablemente representan cristalización en condiciones plutónicas de la misma lava andesí-
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tica en la cual se encuentran englobados. Los granates se encuentran muy esporádicamente 
en aquellas muestras con menor tasa de fusión parcial. Forman cristales de 0.5-1.5 mm de 
diámetro, euhédricos y limpios, que están parcial o totalmente reabsorbidos por cordierita y 
espinela (Fig. 5.11).

Figura 5.12. Cristales de corindón rodeados de una corona de Plag + Crd procedentes de la transfor-

mación de antiguos cristales de andalucita. Obsérvese el reemplazamiento pseudomórfico de corindón 

por espinela

La generación más antigua de espinela se reconoce por los cristales de hábito anhédrico, alar-
gado e intercrecidos con fibrolita. Contienen numerosas inclusiones que definen una orienta-
ción semejante a la de la matriz. Además, en una fase más tardía, se forma una textura muy 
característica de estas rocas que consiste en cristales de espinela, con inclusiones de ilmenita 
y vidrio fresco, y una corona de plagioclasa feldespato potásico o cordierita. El hábito euhé-
drico de la espinela indica que estos minerales han cristalizado conjuntamente a expensas de 
la fibrolita de la matriz.
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Figura 5.13. Porfiroblasto de andalucita parcialmente pseudomofizado por sillimanita y corindón y ro-

deado de un agregado simplectítico de espinela + plagioclasa

El ortopiroxeno forma cristales intersticiales en la matriz restítica generalmente asociado con 
plagioclasa con abundantes inclusiones de vidrio alterado.

En cualquiera de los tipos de enclaves, así como en la lavas, son muy abundantes los cristales 
euhédricos de andalucita. Al microscopio, se pueden distinguir hasta cuatro coronas diferen-
tes y concéntricas producidas por la reabsorción de la andalucita. La más evidente es la for-
mada por un agregado simplectítico de espinela, corindón y plagioclasa (Figs. 5.12 y 5.13). El 
resto de las coronas que la separan de la matriz están formadas por plagioclasa y cordierita. 

Además de las coronas de reabsorción descritas, los cristales de andalucita están siempre 
transformados, en mayor o menor medida, por sillimanita. En muchos casos la pseudomor-
fosis es completa, conservando la sillimanita las inclusiones y la forma de los antiguos por-
firoblastos de andalucita. La sillimanita se encuentra dentro de la andalucita con diferentes 
orientaciones (Fig. 5.14), lo que indica que el reemplazamiento de la andalucita ha tenido 
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lugar en varias etapas, algunas de ellas debió tener lugar incluso antes de la fragmentación 
de la roca y su incorporación como enclaves a la lava (CESARE et al., 2002).

Figura 5.14. Gran porfiroblasto de andalucita (3.5 cm) remplazado por dos generaciones de sillimanita, 

una topotáctica (Sil1) y otra transversa a la longitud mayor del cristal (Sil2). En la parte inferior derecha se 

aprecia el agregado simplectítico típico del borde de la andalucita

5.1.9.  Química mineral y relaciones de fase

Los minerales  ferromagnesianos de los enclaves muestran pocas variaciones químicas tanto 
en una misma muestra como  entre muestras diferentes. En todos ellos se observa una dismi-
nución del XMg [Mg-/(Fe2++Mg)] del centro al borde de los cristales, lo que refleja el aumento 
de temperatura del metamorfismo durante su crecimiento (Fig. 5.15). El contenido más alto 
en Fe2+ corresponde a los mismos minerales analizados en las lavas que contienen a los encla-
ves (cordierita, ortopiroxeno).
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Figura 5.15. Variaciones composicionales de los minerales ferro-magnesianos en las restitas. Se aprecia 

un aumento del contenido en Fe2 (y Mg en el caso del granate) en todos los ellos

La Figura 5.16 muestra las relaciones de fases. La  reacción (2) se puede reconocer textural-
mente por la formación de coronas de cordierita y espinela alrededor de cristales de granate 
mientras que la reacción (3) da lugar a los cristales de espinela idiomorfa con corona de cor-
dierita a expensas de la biotita y la fibrolita de la matriz. La biotita, gran parte de la sillimanita 
y la cordierita se consumen en la reacción (4) para producir ortopiroxeno, espinela, plagioclasa 
y fundido que son, por otra parte, los minerales que forman los fenocristales de la lava y los 
agregados microgranulares, interpretados como fundido cristalizado en condiciones plutóni-
cas. Las condiciones de metamorfismo de los dos puntos extremos de la trayectoria marcados 
con dos estrellas son 3.5 Kb a 825ºC y 2.5 Kb a 900ºC (ÁLVAREZ-VALERO, 2005) entre los 
distintos minerales y su variación con el metamorfismo progresivo.
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Figura 5.16. Posible trayectoria P-T deducida a partir de las relaciones de fases de los minerales de los 

enclaves. Se han representado además las reacciones de producción de fundido (CARRINGTON y HAR-

LEY,1995, CENKI et al., 2002, ALVAREZ-VALERO, 2005) identificadas en las restitas

5.2.  ROCAS METAMÓRFICAS 

5.2.1.  Materiales del Complejo Nevado-Filábride

5.2.1.1.  Manto del Veleta

5.2.1.1.1.  Esquistos grafitosos, cuarzoesquistos, cuarcitas y micaesquistos (1)

Composición mineralógica

Minerales principales: cuarzo, mica incolora, clorita, oxiclorita, (granate, cloritoide).
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Minerales accesorios: grafito, ilmenita, turmalina.

Descripción de las rocas

Se trata de micaesquistos grafitosos de grano fino constituidos mayoritariamente por una al-
ternancia de niveles más ricos en cuarzo con textura granoblástica y niveles más ricos en mica 
incolora, con textura lepidoblástica. El grafito se concentra principalmente en los niveles más 
ricos en mica incolora. Esta alternancia, y la orientación preferente de la mica incolora, defi-
nen la foliación principal de la roca. En las rocas más ricas en mica incolora se puede observar 
una crenulación, muy penetrativa a pequeña escala, que da lugar a pliegues de muy abiertos 
a pliegues isoclinales muy apretados. 

Los únicos porfiroblastos que se observan corresponden a cristales completamente pseudo-
morfizados que, teniendo en cuenta su hábito, pudieron haber sido granate y cloritoide. Los 
porfiroblastos del primer tipo (posible granate), aparecen como cristales xenomorfos redon-
deados (de hasta 1,5 mm) y textura poiquiloblástica, con numerosas inclusiones de cuarzo y, 
sólo muy raramente, de cristales prismáticos del segundo tipo de pseudomorfo. Están pseu-
domorfizados por oxicloritas. Las relaciones texturales con respecto a la foliación principal 
(sombras de presión, continuidad de la foliación dentro y fuera de los granos) indican su 
carácter pre- a sincinemático. El segundo tipo de pseudomorfos (posible cloritoide) se en-
cuentra como cristales subidiomorfos prismáticos totalmente reemplazados por un agregado 
translúcido de color muy oscuro. Su disposición es claramente precinemática con respecto a 
la foliación, tal y como lo indican las sombras de presión que han generado. En ocasiones 
aparecen rotados hasta disponerse con una orientación paralela a la de la foliación.

La clorita aparece como un mineral tardío, de un tenue color verde y hábito tabular en las 
sombras de presión, que junto con cuarzo, aparecen en relación con los porfiroblastos antes 
descritos. También se encuentra clorita en los bordes de los cristales de mica incolora que 
constituyen mayoritariamente la matriz de la roca. La oxiclorita puede ser localmente abun-
dante en las muestras estudiadas. Se presenta como cristales tabulares o agregados radiales 
de color marrón intenso. Reemplaza a cristales previos probablemente de granate, o aparece 
en la matriz de la roca sustituyendo a la mica incolora y la clorita verde. Este reemplazamiento 
es posterior a la foliación principal y a la crenulación que afectó a la roca.

Entre los minerales accesorios, destacan cristales prismáticos de ilmenita, orientados parale-
lamente a la foliación. En ocasiones aparecen mimetizando los pliegues definidos por la mica 
incolora de la matriz.

5.2.1.2.  Manto del Mulhacén

5.2.1.2.1.  Esquistos azul oscuros con granates; cuarzoesquistos (2)

Composición mineralógica
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Minerales principales: cuarzo, mica incolora, granate, clorita.
Minerales accesorios: grafito, minerales opacos, turmalina, apatito.

Descripción de las rocas

Las rocas de esta formación son micaesquistos grafitosos con granate con texturas predomi-
nantes granoblástica y lepidoblástica debidas a la alternancia a escala microscópica de niveles 
más ricos en cuarzo con otros en los que predomina la mica incolora. El grafito se concentra 
preferentemente en los niveles con mica incolora. Ésta aparece como agregados fusiformes 
de cristales de pequeño tamaño orientados paralelamente a la esquistosidad y, frecuentemen-
te, crenulados. En algunas muestras los niveles ricos en cuarzo presenta texturas típicas de 
milonitización: granos alargados, extinción ondulante, textura en mortero.

El granate se encuentra como porfiroblastos mayoritariamente xenomorfos y con un tamaño 
de grano muy homogéneo (en torno a 0,75 mm). Las inclusiones dentro de ellos son muy 
escasas. Los porfiroblastos de granate son precinemáticos con respecto a la foliación principal 
de la roca, como se deduce por los cristales de mica que rodean a los granos y las sombras de 
presión con cuarzo y, ocasionalmente, agregados tabulares desorientados de clorita.

5.2.1.2.2.  Anfibolitas y esquistos anfibólicos (3)

Composición mineralógica

Minerales principales: anfíbol, plagioclasa, clorita, epidota, (biotita, mica incolora, carbonato).
Minerales accesorios: rutilo, titanita, minerales opacos, turmalina.

Descripción de las rocas

Los minerales más abundantes son anfíbol y plagioclasa, ocasionalmente concentrados en 
niveles con diferente abundancia relativa de ambos.

El anfíbol más común, con fuerte pleocroismo en tonos verdes o verde-azulados, aparece 
como grandes porfiroblastos xenomorfos y hábito tabular o prismático de hasta 3 mm de 
longitud o como agregados de pequeños cristales prismáticos con textura nematoblástica en 
algunos sectores o, en otros, como el claro producto del reemplazamiento de minerales pre-
vios. Sólo en algunos casos se han encontrado anfíboles zonados en cuyo núcleo se preservan 
restos de una generación anterior de anfíbol con una suave  tonalidad violeta.

La plagioclasa puede encontrarse como cristales xenomorfos y hábito muy variable: tabular, 
granular o incluso masivo. Son comunes los intercrecimientos simplectíticos entre anfíbol y 
plagioclasa en proporciones muy variables de uno u otro mineral. Esta textura es típica de la 
descomposición de minerales previos, probablemente clinopiroxeno, formados en condicio-
nes de más alta presión.
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La epidota es un mineral muy abundante en todas las anfibolitas. Aparece como pequeños 
cristales subidiomorfos con hábito prismático o en forma de barril que pueden dar lugar a 
agregados con cierta orientación preferente. En algunas muestras la epidota aparece en for-
ma de agregados masivos irregulares o con hábito tabular o prismático que han reemplazado 
total o parcialmente a cristales previos de plagioclasa.

La clorita aparece en prácticamente todas las muestras estudiadas. Se presenta como agrega-
dos de cristales, con un tenue pleocroismo en tonos verdes, tabulares o con disposición radial 
y frecuentemente asociados a biotita, cuando este mineral está presente.

Las micas sólo se encuentran en las anfibolitas de algunos afloramientos. La biotita, puede lle-
gar a ser muy abundante en rocas concretas como cristales subidiomorfos o xenomorfos con 
hábito tabular, columnar o granular, aislados o formando agregados y con una distribución 
muy irregular, incluso a la escala de una lámina delgada. La mica incolora es menos abundan-
te que la biotita y se presenta de forma similar a ésta.

Entre los minerales accesorios, el más abundante es el rutilo. Aunque puede encontrarse 
como granos aislados, lo más común es que aparezca formando alineaciones de cristales pa-
ralelas entre sí y a veces cortándose en un ángulo de 120º. Esta disposición refleja las antiguas 
líneas de exfoliación del anfíbol ígneo del cual proceden, y que sirvieron como superficies de 
exsolución del titanio. 

5.2.1.2.3.  Esquistos azulados, cuarzoesquistos y cuarcitas de tonos beiges claros (4)

Composición mineralógica

Minerales principales: cuarzo, mica incolora, clorita.
Minerales accesorios: epidota, minerales opacos, turmalina, apatito.

Descripción de las rocas

Los niveles más pelíticos de esta formación son micaesquistos sin grafito. La esquistosidad 
está marcada por la alternancia de niveles más ricos en cuarzo y textura granoblástica y nive-
les más ricos en cristales y agregados de mica incolora y clorita con orientación preferente que 
define esquistosidad (textura lepidoblástica).  Los cristales de los minerales opacos, epidota y 
turmalina también están mayoritariamente orientados paralelamente a la esquistosidad. En 
las rocas más deformadas los niveles ricos en cuarzo presentan texturas miloníticas: granos de 
cuarzo estirados, deformación ondulante y textura en mortero.

Se pueden encontrar todos los términos intermedios entre micaesquistos y cuarcitas.  Éstas 
raramente son puras desde el punto de vista mineralógico y, junto al cuarzo mayoritario, con-
tienen siempre cantidades variables de mica incolora, clorita, granate, turmalina y epidota.
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5.2.1.2.4.  Mármoles (5)

Composición mineralógica

Minerales principales: calcita, cuarzo, mica incolora, biotita, tremolita. 
Minerales accesorios: minerales opacos, grafito.

Descripción de las rocas

Las mayores variaciones texturales observables en los mármoles de la Formación carbonatada 
dependen de la variación en la cantidad de minerales silicatados que se encuentren en ellos. 
Así los mármoles más puros presentan una textura granoblástica típica, característica también 
de los niveles más ricos en calcita de los mármoles más impuros. En éstos, la presencia de 
silicatos, minerales opacos o, incluso, grafito, da lugar a un bandeado paralelo a la foliación 
principal. Entre los silicatos, los más abundantes son el cuarzo y la mica incolora, normalmen-
te orientada paralelamente al bandeado. Se han podido identificar también cristales tabulares 
de plagioclasa y granos de anfíbol incoloro, de probable composición tremolítica.

6.  HISTORIA GEOLÓGICA

En el registro sedimentario de la Hoja de Llano del Beal, están representados materiales con 
edades comprendidas entre el Paleozoico y el Cuaternario actual. 

Para intentar una aproximación objetiva a una reconstrucción palinspástica previa, que situara 
en su posición de origen cada una de las unidades, seria necesario tener en cuenta las diver-
sas fases de deformación, compresivas y extensionales, así como las deformaciones frágiles 
recientes que han afectado a la cadena, las magnitudes y direcciones de los acortamientos,  
los sentidos de desplazamiento, las rotaciones, etc, cuestiones muchas de ellas que siguen 
discutiéndose en la actualidad por numerosos investigadores de la Cordillera, por lo que des-
de la reducida extensión de una hoja y los datos que puedan aportarse, difícilmente se puede 
abordar la tarea de dicha reconstrucción, por lo se atenderá a las propuestas fundamentadas 
en estudios regionales y más coherentes con los datos obtenidos en esta Hoja.

Son muy escasos los datos que aportan los escasos afloramientos del registro sedimentario 
atribuible al Ciclo Hercínico. Las grauwacas con intercalación de rocas carbonatadas de la Uni-
dad 11 son depósitos de plataforma con dominio de tormentas y posiblemente puedan ser 
correlacionables con los depósitos de la Formación Almogía HERBIG, H. G., (1983), atribuidos 
regionalmente al Carbonífero Inferior, sobre los que se tienen los depositos rojos (conglome-
rados y argilitas) de la Unidad 12. Aunque normalmente el contacto entre ambas unidades 
está muy mal expuesto y a menudo mecanizado, es evidente que los unos son depósitos de 
carácter marino incluso profundo y los otros lo son de carácter continental o marino somero. 
Por ello en esta Hoja dicho contacto discordante separaría los Ciclos Hercínico y Alpino. Como 
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es lógico con los datos que se tienen es evidente que poco se puede decir sobre evolución 
geodinámica del Ciclo Hercínico En sectores cercanos donde los afloramientos del paleozoico 
son mucho mas extensos, en estas series pretriásicas, se evidencian un plegamiento suave y 
poco penetrativo sin desarrollo de estructuras menores y  unos pliegues de gran radio (pluri-
kilométricos) con una fuerte asimetría y vergencia sur.

Fig. 6.1. Esquema donde se muestra la posición a comienzos del Triásico de los futuros dominios paleo-
geográficos de las Z.I.B.R. Tomada de GARCÍA TORTOSA 2002. Modificada de Sanz de Galdeano et al., 
(2001)

Aunque normalmente el contacto entre estos materiales y los depósitos permo-triásicos está 
muy mal expuesto y a menudo mecanizado, es evidente que los unos son depósitos de carác-
ter marino incluso profundo y los otros lo son de carácter continental o marino somero. 

Existen diferentes propuestas de reconstrucción paleogeográfica; DURAND DELGA (1980), 
MARTÍN ALGARRA (1987), DERCOURT et al., (1993), DURAND DELGA y TEFIANI (1994), 
SANZ DE GALDEANO (1997), SANZ DE GALDEANO et al. (2001), basadas en datos estra-
tigráficos y relaciones tectónicas, en las que se sitúan los dominios principales de las Zonas 
Bético-Rifeñas (Z.I.B.R) a partir del Triásico, así como con otros dominios circundantes como 
la Calabria.
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Una posible situación de partida a finales del Pérmico es la de la Figura 6.1 GARCÍA TORTOSA 
F J., (2002), donde se propone un nuevo modelo paleogeográfico en el que se sitúan los di-
ferentes dominios del sector occidental del Tethys. Una de las diferencias principales con  las 
propuestas anteriores, es la situación de la Dorsal externa respecto al Maláguide, así como el 
acuñamiento hacia el este de los dominios Alpujárride y Maláguide, coincidiendo con el trán-
sito a los dominios Kabílide y Calábride. Estos dominios representaban un microcontinente 
que debió ser el área fuente de los sedimentos detríticos constitutivos de las series estudiadas 
en esta área. Tal como se refleja en dicha figura, el sector estudiado ocupaba un área poco 
subsidente y sin depósito a partir del Noriense, que a su vez separaba dos zonas subsidentes 
cual son la del Alpujárride central y algunos sectores de la Calabria con series similares a los 
Alpujárrides orientales pero con un registro sedimentario del Noriense bien desarrollado.

La evolución sedimentaria del Triásico de las Z.I.B podría resumirse como sigue: durante el 
Scytiense y la mayor parte del Anisiense se instalaron, de manera generalizada, ambientes 
fluviales y costeros sobre los materiales paleozoicos previos. Los depósitos de dichos am-
bientes de carácter siliciclástico se corresponden, de manera general, con las formaciones 
detríticas inferiores de las distintas unidades tectónicas descritas.

La evolución sedimentaria que se deduce de las secuencias de depósito mejor conservadas 
en el área de estudio, indica una progresiva disminución de la energía hacia techo junto a un 
ascenso relativo del nivel del mar. Durante este período se comienza la fracturación del Tethys 
occidental en su contacto con el Escudo Ibérico. La homogeneidad de las potencias en las 
formaciones detríticas en esta área, lleva a considerar que esta fracturación es aún muy débil 
y genera escasa subsidencia diferencial. Es a finales del Anisiense y principios del Ladiniense, 
cuando el proceso de fracturación se acentúa, generándose un aumento de la subsidencia en 
determinados sectores, lo que se traduce en diferencias considerables, en cuanto al espesor 
de los depósitos de esta edad, entre las distintas unidades descritas. Es este periodo, los siste-
mas fluviales retrogradan debido a la transgresión marina que instaura ambientes mareales, 
con depósitos de tipo sabka, quedando los sistemas fluviales restringidos a los paleosectores 
meridionales de las unidades maláguides (Morrón de Totana).

No fue hasta bien entrado el Ladiniense cuando se alcanzó el nivel de mar alto (HST), que 
inundó de manera generalizada los dominios, dando lugar a medios de plataforma carbona-
tada somera en la que pueden identificarse zonas de mayor subsidencia. (Unidades de Tres 
pacos, Morrón de Totana, etc). De manera general puede indicarse que en los depósitos de 
esta edad, los ambientes más someros y los menores espesores se encuentran el Maláguide 
respecto al Alpujárride. Las facies representativas de los depósitos finales de este periodo, 
ya en el transito al Carniense, muestran una ralentización de la subsidencia, acompañada 
de la instalación de ambientes con depósitos más someros,  en los que se intercalan capas 
de tempestitas con  acúmulos de bivalvos y braquiópodos. Estas capas de tormenta se han 
encontrado en todas las unidades, a excepción de las maláguides donde las facies se corres-
ponden a ambientes supramareales y/o subaéreos.

Un nuevo evento tectónico aconteció en el límite Ladiniense-Carniense y cuyos primeros 
resultados son la presencia de importantes masas de rocas subvolcánicas y por una nueva 
reestructuracion de la cuenca. Se originan nuevos relieves que en determinadas áreas pueden 
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actuar como “altos fondos” en algunos de los cuales se da erosión y karstificación (Águilas) 
mientras que en sectores próximos a las áreas generalmente emergidas se depositan poten-
tes series detríticas (Morrón de Totana). En este contexto un aconteció un nuevo episodio de 
nivel de mar alto (HST), generalizándose un medio de plataforma mixta (carbonatada-silici-
clástica). En este periodo debieron acentuarse los sistemas de fracturación que comenzaron 
a funcionar en el Triásico inferior, de manera que se llegó a una fuerte individualización de 
bloques (surcos y umbrales), lo cual explica en parte la formación de depósitos gravitacio-
nales (tipo “debris flow” y facies asociadas) generados por la existencia de pendientes entre 
los altos fondos y los surcos. Dentro de esta individualización pueden identificarse al menos 
tres sectores que pudieron estar delimitados por zonas de fractura. El más meridional se 
correspondería con el Morrón de Totana al norte del cual se ubicaba un área habitualmente 
emergida con sedimentación eventual de tipo maláguide que, hacia el norte, daba paso a 
un sector a su vez estructurado en subcuencas más o menos subsidentes y por tanto con 
mayor o menor influencia marina y que se correspondería, a grandes rasgos, con las áreas de 
depósito de las denominadas “unidades intermedias”. El sector más septentrional, a su vez 
estructurado en subcuencas, es el más subsidente y con depósitos marinos generalizados. 
Se correspondería con el área de depósito del Alpujárride en el que, durante este periodo, el 
sector de la Sierra de Almagro debió ser el mayor subsidencia dentro de los estudiados.

El descenso relativo del nivel del mar iniciado en el comienzo del Noriense, deja la mayor 
parte del área de estudio emergida y con procesos de karstificación y depósito de series con-
densadas en los que quizá esté representado el Noriense (pro parte), esto ocurre de manera 
generalizada salvo en la Unidad de Morrón de Totana donde MÄKEL (1985) atribuye su últi-
mo miembro al Noriense-Retiense, de modo que seria el único sector de las Z.I.B, en el que 
continua la subsidencia y el depósito durante el Triásico superior y en periodos prolongados 
del Jurásico y Terciario.

Como ya se ha citado con anterioridad, estudios geofísicos recientes indican que la corteza 
continental, en este sector, es anómala en cuanto a su poco espesor (20 a 27 Km). Parte 
de esta atenuación cortical puede asociarse al rifting mesozoico durante el cual el área de 
la Z.E.B se encuadraba en un margen pasivo que rodeaba la Placa Ibérica por su borde me-
ridional. VERA (1981), DE RUIG (1992). Este margen se individualizó tras la etapa de rifting 
intracontinental iniciada en el Lías medio GARCÍA HERNÁNDEZ (1976, 1986a), y evolucionó 
a un margen convergente durante el Paleógeno, para deformarse en el Mioceno inferior y 
medio MARTÍN ALGARRA  (1987). Sigue, por tanto, una secuencia de acontecimientos aná-
logos a los propuestos por diversos autores para los Alpes y los Apeninos en las cuencas del 
océano Ligur.

Los argumentos en los que se basa la atribución de este margen durante el Mesozoico a un 
modelo pasivo o atlántico y no a un tipo transformante, se deducen de la distribución de fa-
cies litológicas, la reconstrucción palinpástica y la evolución paleogeográfica, comparada con 
márgenes sin deformación de otros dominios alpinos, considerados a su vez como antiguos 
márgenes pasivos, por comparación con los márgenes actuales sin deformar del Atlantico. 

El estudio, reciente, de las anomalías oceánicas aporta nuevos datos para la historia del Océa-
no Atlántico, novedades que también son de especial interés a la hora de dilucidar la historia 
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de este  margen: la diacronía entre los procesos de apertura del Atlántico Central y del At-
lántico Norte el de éste más tardío que el de aquél implica que se produjeran movimientos 
relativos entre África, Iberia y Europa. En la reconstrucción que OLIVET et al.(1982,1984) 
hacen de estos movimientos se contemplan dos accidentes mayores uno localizado al norte 
de África; otro, hacia la posición actual de la cadena pirenaica que habrían separado Iberia 
del continente africano y del resto del continente europeo, respectivamente.

En la evolución tectónica de este margen pueden identificarse todas las fases que definió 
BOILLOT (1984) en la evolución de los márgenes. La subsidencia se inició en el Triásico Me-
dio, inducida por la extensión cortical en los dominios más meridionales (Z.I.B), y condicionó 
el depósito de las potentes series de sedimentos evaporíticos y siliciclásticos triásicos; pero 
el primer gran evento sobrevino a comienzos del Jurásico, coincidiendo con la apertura del 
Atlántico central, y no fue sino una gran transgresión cuyos primeros estadios quedaron 
registrados en sedimentos marinos del Jurásico temprano en las que se ha denominado “Uni-
dades Intermedias” intermedias entre las unidades de los Complejos Alpujárride y Maláguide; 
el cambio paleogeográfico fue, no obstante, mucho más generalizado y notable, de forma 
que el régimen marino quedó instalado en toda el área de las Z.E.B. y en sectores del área de 
las Z.I.B. (unidades alpujárrides de la hoja  997 bis; Unidad maláguide del Morrón de Totana, 
en las hojas 911, 912 y 933), situación que se mantuvo durante el resto del Mesozoico y el 
Terciario Inferior.

Así, ambientes que en el Triásico Superior eran continentales con episodios costeros se con-
virtieron en ambientes de plataforma carbonatada somera de características similares a la 
de las Bahamas: depósitos (oolíticos) de barras de alta energía y facies mareales hacia techo; 
esta plataforma, por otra parte, alcanzó dimensiones muy superiores a las de cualquier pla-
taforma  carbonatada somera actual: series liásicas del Complejo Maláguide (Z.I.B.) en Sierra 
Espuña son similares a las coetáneas descritas (NIETO et al., op cit) en el Subbético de la 
Sierra de Ricote (Z.E.B). Un segundo e importante suceso ocurrió en el Lías medio (180 Ma): 
la fragmentación de esa gran plataforma y, como consecuencia, la individualización de los 
dominios Prebético, donde persiste el régimen de plataforma carbonatada, y Subbético, más 
profundo, en el que la sedimentación se hace claramente pelágica. Este hecho se relaciona  
con un nuevo episodio de apertura del Atlántico y la subsiguiente formación de una banda 
de fondo oceánico entre las placas europea y africana; los basaltos doleríticos de la F. Zegrí 
(Hoja 912, Mula) son ilustrativos a este respecto.

El tercer evento, también generalizado y que tuvo lugar al final de Dogger (152 Ma), se define 
como una etapa de expansión con subsidencia del margen continental: fue responsable de 
la fragmentación de la plataforma carbonatada prebética y de la individualización de surcos 
y umbrales en la cuenca subbética; surcos y umbrales que permanecieron bastante estables 
durante el Malm.

Durante el Jurásico Superior y el Cretácico inferior el rifting continental afectó progresiva-
mente a las partes mas externas del margen, alcanzando su fase álgida entre el Oxfordiense 
Superior y el Valanginiense (150-125 Ma); el resultado fue la acentuación de la subsidencia  
y la formación de dominios sedimentarios, limitados por fracturas distensivas y alargados en 
dirección NO-SE, que condicionan la sedimentación desde el Jurásico terminal hasta el Oligo-
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ceno: de ambientes poco profundos (depósitos continentales y carbonatos de plataforma) en 
el NO a ambientes cada vez más profundos hacia el SE, hasta facies de talud.

En los distintos modelos de evolución de márgenes pasivos que se han propuesto se admite 
una cierta contemporaneidad entre el final del rifting, el inicio de la subsidencia térmica del 
margen y la aparición de la primera corteza oceánica; en el caso del margen continental de 
las Codilleras Béticas los tres eventos ocurrieron en el tránsito Dogger-Malm. Y si bien no 
hay argumentos directos afloramientos de la supuesta corteza oceánica, que deberían estar 
entre las Z.I.B. y las Z.E.B. a favor del modelo propuesto, sí los hay indirectos: la discontinui-
dad Bathoniense Superior–Calloviense, que afecta a toda la Zona Subbética, y la presencia 
sincrónica de depósitos condensados de hemipelagitas en el ámbito del Prebético y de diques 
neptúnicos en los materiales previos a aquella discontinuidad. La génesis de estos diques 
neptúnicos ha sido relacionada (VERA et al., 1984) con la existencia de fracturas con salto en 
dirección, afines a fallas transformantes.

Considerando que todos estos procesos sedimentarios  están registrados y documentados 
en otros dominio alpinos ya citados como es el caso del Ligur (Alpes y Apeninos), donde sí 
hay evidencias directas de un primer fondo oceánico que se desarrolló en sincronía con los 
eventos descritos se puede pensar que la fase de deriva debió iniciarse hacia el límite Dogger-
Malm, época del Jurásico en la que fue dominante la subsidencia térmica, en contraste con el 
carácter eminentemente tectónico de los primeros estadios de la subsidencia.

Fue durante el Malm cuando culminó la diferenciación de surcos y umbrales en la cuenca de 
las Z.E.B. En el Prebético, adyacente al continente, se depositaron facies de plataforma in-
terna, evolucionando a facies mareales. En el Subbético, el cuadro es más complejo, aunque 
en líneas generales se puede describir así: en los surcos se acumulan radiolaritas, ritmitas 
carbonatadas (a veces con sílex) y turbiditas calcáreas; en los umbrales se depositan calizas 
nodulosas con tempestitas interestratificadas, en series condensadas con frecuentes discon-
tinuidades estratigráficas, superficies de erosión, fondos endurecidos, diques neptúnicos y, 
localmente, notables intercalaciones de rocas volcánicas submarinas (COMAS, 1978; PUGA 
Y RUIZ-CRUZ, 1980).

Durante el Neocomiense cambia sustancialmente la morfología de los dominios sedimen-
tarios y, por ende, la distribución de facies. En el Prebético, el área cercana al continente 
emergió, y en la cuenca restante se acumularon potentes series en facies marino-someras y 
mareales. En el dominio Subbético los depósitos son de ritmitas carbonatadas con frecuentes 
estructuras de deslizamiento e intercalaciones de conglomerados y brechas (formaciones 
Miravetes y Carretero), secuencia característica de una cuenca inestable de pendientes acen-
tuadas; las áreas más internas del Subbético funcionaron como umbral pelágico: emersiones 
y discontinuidades frecuentes, diques neptúnicos, procesos kársticos.

El intervalo  Barremense-Albense Inferior es un complejo ciclo expansivo hacia el borde de 
cuenca: potentes series en facies urgonianas se depositaron en las áreas externas del Prebéti-
co, mientras que en las internas lo hicieron secuencias de somerización progradantes hacia el 
interior de la cuenca; en las áreas internas del dominio Subbético hay muy poca (o ninguna) 
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sedimentación, pero en el resto se acumularon desde potentes series de turbiditas terrígenas 
(F. Cerrajón) a  ritmitas calcáreas y, localmente, facies euxínicas.

Entretanto, la posición relativa de África e Iberia cambió de forma notable desde el Lías hasta 
el Aptiense: ambas se desplazaron hacia el E, pero a diferentes distancias: 1.500 km el bloque 
africano, 150 km Iberia (OLIVERT et al., op cit).

El registro sedimentario del Cretácico Superior es mucho más uniforme: en el Prebético co-
mienza con las facies Utrillas, en un dispositivo expansivo, y continúa, hasta el Senonense, 
con depósitos de plataforma carbonatada somera; en la cuenca subbética se depositaron 
materiales en facies pelágicas (formaciones Represa, Capas Rojas, Quipar-Jorquera, etc), 
esencialmente calizas con sílex y margas. No obstante, en los sectores mas internos del do-
minio Subbético, antes (durante el Albiense superior-Vacroniense) y sobre las superficies de 
discontinuidad descritas, se  habían formado costras de estromatolitos pelágicos fosfatados, 
que se han interpretado como depósitos bioconstruidos en condiciones de muy baja o nula 
velocidad de sedimentación, en una fase estática de un ciclo de nivel del mar en ascenso 
(TST) y bajo la acción de las corrientes de “upwelling”; los materiales que se depositan hasta 
el final del Cretácico son de facies similares a las del resto del dominio  pelágico, facies que, 
consiguientemente, han fosilizado el umbral de las áreas más internas de la cuenca. [Los 
fosfatos de Sierra Espuña, también en el Cretácico Superior (bien que del Complejo Malá-
guide Z.I.B.), son el ejemplo mas  conocido de mineralización sinsedimentaria de fosfatos en 
aquellos depósitos bioconstruidos].

Desde el final del Dogger hasta el Cretácico terminal fue, pues, una etapa de oceanización. 
En el marco del modelo (de subsidencia térmica) propuesto, las bruscas variaciones laterales 
de facies y de espesor de los sedimentos indican que el margen fue repetidamente afectado, 
durante el Cretácico inferior, por fallas distensivas de direcciones NO-SE y NE-SO, paralelas a 
las directrices Ibérica y Bética respectivamente; durante el Cretácico superior la geometría del 
margen estuvo condicionada localmente por fallas de pequeña escala.

Es difícil  precisar el momento en el que margen sudibérico dejó de actuar como margen pasi-
vo para convertirse en margen activo o convergente, es decir, cuándo comenzó la subducción 
del fondo oceánico muy probablemente acompañado de algún retazo de corteza continental 
hacia el sur y bajo el bloque de Alborán; ese momento, final de una etapa distensiva e inicio 
de otra compresiva, debió ser el tránsito del Cretácico al Paleoceno, cuando también comen-
zó la etapa de subducción en los Alpes occidentales.  Una tal cronología se fundamenta en 
criterios tectónicos locales (episodios compresivos a lo largo del Paleógeno, descritos por 
varios autores) y sedimentológicos generales: cambio sustancial en la geometría de la cuenca  
por el que gran parte de la plataforma carbonatada del Cretácico superior quedó comple-
tamente emergida acompañado por una acentuación del talud continental y la subsiguiente 
aparición de turbiditas terrígenas y de olistostromas en las áreas  de cuenca; estos primeros 
eventos datan 60 M.a (DE RUIG, 1992) y son el reflejo de los movimientos tectónicos vertica-
les de un flanco de la cuenca sujeto a compresión.

Como consecuencia del levantamiento tectónico de la plataforma, la sedimentación marina 
quedó bastante restringida durante el  Eoceno y Oligoceno, de forma que la línea de costa 
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coincidía con el paleotalud continental. En general, los depósitos de este periodo son margas 
y calizas pelágicas con intercalaciones de turbiditas y otros depósitos gravitacionales, evolu-
cionando a depósitos turbidíticos, detríticos y siliciclásticos en la mayoría de las áreas.

La actividad compresiva había sido poco relevante durante el Paleoceno, pero lo fue más 
entre el Eoceno medio-superior y el Oligoceno inferior, como lo reflejan la fracturación sinse-
dimentaria y el repetido basculamiento de los depósitos de plataforma.
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En este periodo prosiguió el desplazamiento de África hacia el E, en tanto que se acentuaba la 
rotación levógira de Iberia respecto al continente europeo y  se desplazaba hacia el NE. Estos 
movimientos, que coincidieron con importantes eventos tectónicos en todas las Cordilleras 
Alpinas y con el desarrollo del metamorfismo, pudieron ser los responsables del inicio de la 
expulsión de los bloques laterales (Alborán y Z.I.B) mediante grandes líneas de deslizamiento 
que proporcionaron el contexto geotectónico adecuado para que se produjeran deformacio-
nes sinmetaformórficas en condiciones dúctiles.

La fracturación distensiva subsecuente durante el Oligoceno superior–Aquitaniense basal (25-
23 M.a), se correlaciona con el rifting de la Cuenca de Valencia y la Provenza. En numerosas 
áreas del Prebético, la ruptura parcial de la cobertera sedimentaria desencadenó el diapirismo 
de las masas evaporíticas del Triásico, que perforaron el suprayacente a favor de fracturas 
normales subverticales.

En este tiempo continuo la expulsión hacia el Oeste del “Bloque de Alborán” mediante acci-
dentes transformantes en medio continental, tales como el de Cádiz-Alicante o el Nor-Bético. 
Estos accidentes juegan como desgarres dextros arrastrando, no solo a las Z.I.B, sino también 
a gran parte de las Z.E.B hacia el Oeste.

Una transición rápida de distensión regional a compresión, ocurrida en el Aquitaniense Su-
perior-Burdigaliense basal, se asocia con el emplazamiento del Manto Bético sobre el margen 
meridional ibérico Fig. 6.2. El margen Mesozoico-Paleógeno se invirtió y se transformo en 
un cinturón de pliegues y cabalgamientos. Desde este momento, ambas zonas funcionaran 
como un único sólido en su evolución geodinámica posterior. Los paleoesfuerzos indican 
que la dirección de compresión máxima era N-S a NNO-SSE, al principio de plegamiento. La 
localización y orientación de los grandes pliegues, fue sin embargo controlada por las fallas 
normales preexistentes. Coincidiendo con este evento compresivo, se observan importantes 
engrosamientos corticales en los límites entre zonas, debido a la incrustación de ambos blo-
ques continentales. En está área de estudio este hecho se traduce en subcabalgamientos de 
las Z.E.B sobre las Z.I.B, con expulsiones de pequeños testigo de estas sobre aquellas.

La sedimentación durante el Mioceno inferior estuvo confinada a cuencas sinclinales ENE, 
mientras que las charnelas anticlinales eran erosionadas y flanqueadas por pequeñas plata-
formas carbonatadas donde se depositaron calizas algales cuya datación isotópica indica que 
la primera serie de pliegues se desarrollo secuencialmente entre 23,6 y 19 M.a. Este registro 
finalizó con un periodo de mar alto generalizado y un plegamiento coaxial subsecuente da-
tado entre 21,5 y 17,2 M.a. En el resto del Mioceno inferior y medio continuaron los movi-
mientos transcurrentes mediante fallas rumbo-deslizantes dextras con dirección N60/70E. En 
las Z.E.B continua el deslizamiento del Subbético sobre el Prebético así como la expulsión de 
materiales olistostrómicos al norte y suroeste hacia donde se ha trasladado el depocentro de 
la cuenca de antepaís, inducido por la carga en el margen ibérico de láminas cabalgantes 
procedentes del sur. En este periodo, comienza a formarse la parte principal de la cuenca o 
Mar de Alborán como consecuencia del adelgazamiento y estiramiento de las Z.I.B asociado 
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a estos movimientos trastensivos. Esto está confirmado por la fracturación extensional en y 
entre los Complejos que se definen el las Z.I.B. Este proceso de estiramiento tuvo lugar entre 
el Burdigaliense superior  y el Serravalliense, a lo de casi 9 M.a. Durante este periodo, el es-
tiramiento que sufrió la Zona Subbética hizo que desapareciera como dominio sedimentario 
diferenciado al ser arrastrada en la zona frontal del Bloque de Alborán. El  volcanismo más 
antiguo se corresponde con esta edad.

Parece reconocerse que, a finales del Mioceno medio, esta dinámica dextrorsa que de manera 
tan intensa había deformado las Z.E.B, en especial al Subbético, quedó prácticamente blo-
queada operando a partir de este momento un nuevo contexto geodinámico.

A partir del Tortoniense, en lo que se ha venido denominando época neotectónica para esta 
región, la compresión giró de NNO-SSE a ONO-ESE y NNO-SSE, llegando a ser N-S durante 
el Plioceno Superior y Cuaternario, en consonancia con la compresión general entre Iberia 
y África (Figura 6.3). Con ello las fallas N60/70E quedan bloqueadas o bien actúan como 
desgarres levógiros como ocurre con el accidente de Cádiz-Alicante en su sector de Bullas-Ar-
chena. La importante diferencia de espesor cortical que se pone de manifiesto en los bloques 
septentrional y meridional del Corredor del Guadalentín BANDA y ANSORGE (1980), encaja 
bien con el movimiento levógiro citado que afecta a la corteza y desplaza la zona adelgazada 
de Alborán hacia el NNE. Este hecho de, indudable trascendencia tectónica, es también de 
gran importancia ya que se produjo un incremento del flujo térmico en la región y cuando la 
distensión E-O lo permitió, determino la salida de importantes masas de material volcánico 
mantélico, durante el Mioceno superior, Plioceno y Pleistoceno. 

Durante el Mioceno superior las fallas de dirección E-O, no llegan a bloquearse y aún mantie-
nen, aunque amortiguados, movimientos de desgarre dextrorso.

A partir del Plioceno son las fallas de dirección general NO-SE y las NE-SO a NNE-SSO las que 
van a presentar movimientos muy importantes. A destacar entre estos sistemas en el área de 
estudio el corredor de Puerto Lumbreras-Murcia o del Guadalentín y las del Segura Medio. 
Para entender su complejo funcionamiento, es necesario recordar que, durante este tiempo, 
no solo se produce una compresión NNO-SSE sino que además y de manera sincrónica existe 
una notable distensión casi E-O. Por estas razones estos sistemas de fracturación conjugados 
NO-SE y NE-SO,  no solo van a presentar movimientos de desgarre dextrógiros o levógiros 
respectivamente sino que, en muchos casos, estos van a ser oblicuos o incluso normales. El 
juego combinado de ambos sistemas con desplazamientos normales, ocasiona en su conjunto 
una extensión aproximada E-O.

Las grandes fallas de Bullas-Archena y de Calasparra-Cieza, aunque absorben parte de la 
deformación impuesta por el acercamiento de África a Iberia, tienden a quedar bloqueadas 
de manera que la deformación se concentra de manera preferente en los sectores de intersec-
ción de este sistema con el de dirección NO-SE del Corredor de Segura Medio que desplaza y 



106

oblitera al primer sistema. En estos sectores de intersección se localiza una notable actividad 
sísmica y numerosas surgencias termales.

Fig. 6.3. Las Cuencas del Neógeno en la Zona Bética Oriental. A) Localización. B) Esquema estructural. C) 
Sentido de movimiento de los accidentes. Tomado de OTT d´ESTEVOU et al., 1988 
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Finalmente el levantamiento que se produce en algunos sectores durante el Plioceno, origina  
que al sistema de esfuerzos ya descrito con una compresión aproximada NNO-SSE y una ten-
sión casi perpendicular, se le suma dicha componente dando lugar a una extensión de tipo 
radial. Por ello algunas fracturas de dirección próxima al E-O, pueden presentar movimientos 
verticales importantes.

7.  GEOLOGÍA ECONÓMICA

Son muy numerosos los indicios mineros existentes en el ámbito de esta Hoja, especialmente 
en lo que se refiere a minerales metálicos. 

7.1.  RECURSOS MINERALES

7.1.1.  Minerales metálicos y no metálicos

Los indicios de minerales metálicos reconocidos dentro de la Hoja de Llano del Beal son  nu-
merosos. En el Cuadro 7.1 se resumen las principales características de los indicios cataloga-
dos en esta Hoja.

El análisis de este catálogo, permite sintetizar estos indicios en cinco grupos mayoritarios: de 
hierro (Fe) con morfología filoniana (indicio Nº 296).De hierro (Fe) con morfología estratiforme 
(indicios Nºs 280, 284, 287, 288, 291, 292, 293, 294, 295). De plomo-zinc (Pb-Zn) con mor-
fología filoniana (indicios Nºs  282, 283, 285, 286, 289, 297,298). De plomo-zinc (Pb-Zn) con 
morfología estratoligada (indicios Nºs 277, 278, 279, 281, 290).

Las mineralizaciones filonianas de hierro, en las que se integran el primer grupo de los 
indicios reseñados, a excepción de unas poco importantes labores de prospección ubicadas 
al Oeste del Cabo de Palos entre las que se encuentra el indicio reseñado, se concentran en 
el arco que, condicionado por el accidente sinistrorso de Palomares, se extiende desde el Pilar 
de Jaravia (Hoja Nº 997) y la Punta de Calnegre (Hoja Nº 976) pasando por las estribaciones 
del Lomo de Bas donde afloran los materiales de las series paleozoicas de los Complejos 
Nevado-Filábride y Alpujárride. Los filones suelen estar mejor conformados cuando encajan 
en tramos con facies cuarcíticas o de cuarzoesquistos siendo con frecuencia “filones en di-
rección”  subparalelos a las capas y/o esquistosidad principal. En cualquier caso son bastante 
irregulares y discontinuos con potencias desde centimétricas a métricas y longitudes desde 
métricas a hectométricas. En algunos indicios son verdaderos stockwork de venas centimétri-
cas  en zonas de fractura de hasta varios metros de potencia. El relleno filoniano es casi siem-
pre brechoide en el que fragmentos de la roca de caja, se encuentran cementados por una 
mineralización en la que predominan minerales secundarios de hierro a los que acompañan 
escasos sulfuros, carbonatos de cobre, baritina ocasional y cuarzo.
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MOLINA y RUÍZ MONTES 1993, los interpretan como productos de relleno epitermal de frac-
turas distensivas tardías, invocando incluso mecanismos per descensum y apuntando que las 
variaciones paragenéticas son reflejo de ciertas peculiaridades (litológicas, geoquímicas etc) 
del entorno geológico y de la conexión más o menos estrecha con otros procesos como, por 
ejemplo, el volcanismo terciario tan bien desarrollado en el sector oriental de la Cordillera. 
 
Según estos autores, estos yacimientos pueden ser homologados al tipo SIEGERLAND, am-
pliamente representado en la Europa hercínica y alpina. Dichos autores definen dos subtipos: 
Filabres  para hacer referencia al grupo genérico de mineralizaciones de hierro con sulfuros y 
el Gergal para aquellos con muy escasa proporción de sulfuros.

Un segundo grupo de indicios, son encuadrables en el grupo de mineralizaciones estrato-
ligadas en rocas carbonatadas, muy abundantes en este sector de la cordillera. El califica-
tivo “estratoligadas” se aplica, en este caso, a mineralizaciones que a escala regional están 
habitualmente asociadas a un determinado grupo de estratos, independientemente de que 
sean singenéticas, sindiagenéticas o epigenéticas. Por esto, en este grupo se agrupan tanto 
mineralizaciones sinsedimentarias o sindiagenéticas como otras en cuya génesis han interve-
nido fenómenos de metamorfismo de contacto y/o sustitución metasomática.     

En el área de estudio pueden distinguirse dos subgrupos: uno estaría integrado por los indi-
cios en cuya génesis es difícil detectar la huella del volcanismo neógeno; otro lo formarían 
aquellos en cuya génesis han desempeñado un papel protagonista los procesos hidrotermales 
emparentados con el volcanismo neógeno.
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Los del primer subgrupo son en todo similares a las descritas en el sector central de la Cordi-
llera en las provincias de Granada y Almería como tipo Marquesado.

En ambos casos los rasgos geológicos generales son  muy parecidos: paragénesis (óxidos, 
carbonatos e hidróxidos de hierro, pirolusita baritina y escasos sulfuros) y como morfología 
masas tabulares, bolsadas o masas irregulares de tendencia estratiforme, horizontes estrati-
formes, masas alentejonadas y rellenos de fracturas y/o cavidades kársticas.

Tradicionalmente se las ha considerado, desde el punto de vista genético, como masas de 
sustitución metasomática, es decir como yacimientos del tipo Bilbao  IGME (1973). Las inves-
tigaciones de TORRES-RUÍZ et al.(1979), TORRES-RUÍZ (1980, 1983) y MARTÍN et al.(1982), en 
yacimientos similares en el sector central de la Cordillera (Alquife, Piletas, etc).etc), pusieron 
en evidencia que allí el primero y principal proceso metalogenético fue sinsedimentario o 
sindiagenético temprano y, en él, el volcanismo permotriásico o triásico (metabasitas) habría 
desempeñado un papel no desdeñable como portador de elementos al medio sedimentario. 
Diagénesis tardía, metamorfismo alpino y procesos epigenéticos y epitermales habrían condu-
cido a producir removilizaciones de la mineralización primaria, sustituciones en niveles reacti-
vos y rellenos de fracturas. Disolución y rellenos kársticos, a veces y meteorización, siempre, 
son los últimos procesos responsables de la conformación actual de estos yacimientos.

Pero quizás los más importantes yacimientos de hierro de la Región de Murcia han sido los 
que encajan en rocas carbonatadas inmediatas o próximas a los centros volcánicos (volcanis-
mo calcoalcalino-potásico y shoshonítico) de los distritos mineros de Mazarrón y Cartagena-
La Unión y que se integrarían en el segundo subgrupo. No son propiamente yacimientos 
estratoligados, aunque de manera invariable se alojan en mármoles, dolomías o calizas de los 
Complejos Nevado-Filábride y Alpujárride, materiales en los que conforman masas de susti-
tución metasomática, así siempre irregulares, a veces groseramente tabulares y en ocasiones 
condicionadas por líneas de fractura. Aún así, en conjunto se adaptan a la disposición de las 
rocas carbonatadas que las albergan.

Es evidente que la relación de estas mineralizaciones con el volcanismo es, no solo espacial, 
sino también genética. Aún así persiste la polémica entre el grupo de autores que defienden 
una etapa metalogenética única, ligada al volcanismo neógeno, y la del grupo de autores que 
abogan por varias etapas metalogenéticas: la neógena habría conformado mineralizaciones 
propias pero de la misma manera habría llevado a cabo la removilización de mineralizacio-
nes previas, paleozoicas y triásicas, descritas en el resto de la Cordillera. ARRIBAS y ARRIBAS 
(1995), defienden la postura de la etapa única neógena aportando datos de geoquímica iso-
tópica del azufre y el plomo que, según dichos autores, darían por zanjada la polémica.   

Las mineralizaciones de Plomo-Zinc son las más variadas y numerosas en los sectores cen-
trales y orientales de las Cordilleras Béticas y han alcanzado una relevancia económica mun-
dial, en determinados momentos de su historia minera, a lo cual no ha sido ajena la Región de 
Murcia con sus distritos mineros de la Sierra de Cartagena, Mazarrón y Águilas.
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Aunque en los sectores centrales y occidentales de la Cordillera las mineralizaciones de Pb-
Zinc del tipo estratoligadas y sin relación aparente con el volcanismo son sin duda las más 
frecuentes, en la Región de Murcia ocurre todo lo contrario. Excepto un grupo de indicios 
muy poco relevante, en el origen de todos los demás parece estar de forma más o menos 
directa, el volcanismo neógeno, particularmente bien desarrollado en esta área y cuyos efec-
tos se han visto favorecidos por una intensa tectónica de fractura que ha proporcionado las 
vías necesarias para la circulación de soluciones hidrotermales y los espacios vacíos para el 
depósito de minerales.

En esta Hoja son numerosos e importantes los indicios que pueden encuadrarse en el grupo 
de mineralizaciones de Pb-Zinc del tipo estratoligadas.

Como ya se ha descrito todas estas mineralizaciones se encuentran alojadas en dolomías y ca-
lizas dolomíticas del Trías medio-superior y presentan morfología estratiforme- lentejonar o de 
diseminaciones estratoligadas con espesores de entre varios centímetros a algunos metros y 
continuidad lateral del orden del centenar de metros, consecuencia de los frecuentes cambios 
laterales de facies. Generalmente están asociadas al tránsito de capas de dolomías a calizas 
o dentro de los paquetes dolomíticos OVEJERO et al.(1975 y 1982), y menos importantes y 
generalmente sin fluorita, en calizas. Dentro de la formación carbonatada alpujárride se han 
distinguido dos tramos mineralizados, el inferior de edad Anisiense y el superior de edad La-
diniense superior-Carniense que es el más importante. En este tramo principal mineralizado 
MARTÍN (1980), describe su organización sedimentaria como un acúmulo de megasecuencias 
regresivas constituidas por un termino basal de “grainstone” oobioclásticas dolomitizadas 
(barras), un termino de calizas margosas muy bioturbadas (“lagoon”) y un termino superior 
en calizas masivas con laminación de algas y eventuales signos de emersión a techo. Las 
mineralizaciones con morfología estratiforme se asientan en el transito entre los términos de 
capas dolomíticas a calizas laminadas.

Son frecuentes las removilizaciones tardías (sobre todo de fluorita) a fracturas, dando lugar a 
filones subverticales de espesor métrico y reducida continuidad lateral o a bolsadas de dimen-
siones similares y rellenos de pequeñas cavidades paleokársticas. MARTÍN et al.(1984).

La mineralización en sí no es particularmente variada ni compleja: predominan, con mucho, 
galena y fluorita, la primera siempre presente y a menudo argentífera; en ocasiones hay 
concentraciones importantes de esfalerita, pero por lo general está subordinada a la galena 
como inclusiones de esta. Otras especies primarias son: baritina, pirita, calcopirita y sulfosales 
de Pb y Cu. 

Las texturas cebradas son características de estas mineralizaciones y de su entorno estrati-
gráfico cercano: se definen por la alternancia de bandas milimétricas oscuras y claras que 
responden a diferente grado de cristalinidad y al contenido en materia orgánica. Cuando se 
da en dolomías, se habla de piedra franciscana cuando se da en mineralización masiva de 
fluorita se habla de piedra indiana. Actualmente a estas texturas cebradas se las denomina 
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ritmitas de cristalización diagenética, término que hace referencia a su aspecto de alternancia 
y a su origen en los procesos diagenéticos muy tempranos en los que está implicada la mine-
ralización primaria FONTBOTÉ (1981). 

En la génesis de estas mineralizaciones se admite que el primero y principal proceso  meta-
logenético es sinsedimentario y/o sindiagenético en ambientes de plataforma carbonatada 
poco profunda donde las manifestaciones ígneas penicontemporáneas (ofitas) pudieron apor-
tar a la cuenca de sedimentación parte de los cationes. Los procesos posteriores de diagéne-
sis, metamorfismo, circulación de fluidos hidrotermales y meteorización con los consiguientes 
efectos de aporte de nuevos componentes (epigenéticos), removilización de los singenéticos 
y alteración de unos y otros confluyen en este tipo de yacimientos estratoligados en rocas car-
bonatadas tipo Mississipi Valley STANTON (1980), EVANS (1980) o Alpino SANGSTER (1976).

Las mineralizaciones de Pb-Zn relacionadas con el volcanismo neógeno, agruparían 
no solo a las de esta paragénesis, sino también a otras sustancias o indicios ya descritos con 
anterioridad (hierro, cobre, mercurio, etc) de esta región del sureste peninsular, cuyo trata-
miento debe abordarse conjuntamente y ello dejando a un lado las controversias que durante 
años han mantenido los dos grupos de investigadores a los que se hacia referencia con an-
terioridad. Considerando la síntesis de ARRIBAS Y ARRIBAS (op cit), como la más sincrética 
y actualizada, el modelo propuesto en la Fig. 7.1, para explicar la génesis de los yacimientos 
de este sector.

Como pude observarse, supone la presencia en profundidad de varios centros ígneos los 
cuales se manifiestan en superficie de forma más o menos ostensible: muy extensamente 
en el campo volcánico del Cabo de Gata, menos, pero de forma notoria, en Mazarrón, de 
forma más dispersa en Cartagena y casi ausentes en Lomo de Bas y las Sierras de Almenara, 
Aguilón y Almagrera. Los sistemas ígneos aportan sus propias soluciones hidrotermales, con 
elementos propios, que se suman al régimen hidrotermal general; unas y otras soluciones 
lixivian otros elementos de todos aquellos materiales a través de los cuales circulan y los 
transportan hasta depositarlos en fracturas, vía relleno hidrotermal, o hasta determinados 
horizontes reactivos, vía sustitución metasomática. La primera vía conduce a la formación 
de mineralizaciones filonianas, encajadas en cualquier tipo de materiales, en tanto que por 
la segunda se llega a las mineralizaciones estratoligadas o de tipo manto. No es por tanto 
infrecuente, dado el contexto geológico del área, encontrar asociados ambos tipos asociados: 
relleno filoniano de las fracturas por las que ascienden los fluidos mineralizadores y masas de 
sustitución inducidas por estos cuando alcanzan niveles favorables (carbonatos u otros).



114

Fi
g

. 7
.1

.  
Bl

oq
ue

 d
ia

gr
am

a 
es

qu
em

át
ic

o 
de

 la
 c

or
te

za
 s

up
er

io
r 

en
 e

l s
ur

es
te

 d
e 

la
 P

en
ín

su
la

 m
os

tr
an

do
 la

 h
ip

ot
ét

ic
a 

po
si

ci
ón

 d
e 

lo
s 

ce
nt

ro
s 

íg
ne

os
, 

la
 c

irc
ul

ac
ió

n 
de

 lo
s 

flu
id

os
 h

id
ro

te
rm

al
es

 y
 la

 p
os

ic
ió

n 
de

 la
s 

m
in

er
al

iz
ac

io
ne

s 
m

ás
 r

ep
re

se
nt

at
iv

as
. R

U
ÍZ

 M
O

N
TE

S,
 M

. 2
00

0 
ad

ap
ta

da
 d

e 
A

RR
IB

A
S 

y 
A

RR
IB

A
S 

(1
99

5)



115

En el arco que se dibuja desde el oeste de Águilas, por la Sierra del Lomo de Bas hasta la Punta 
de Calnegre, casi todas las mineralizaciones son filones de Pb-Fe (Cu-Zn-Sn-Ba-Ag) encajados 
en cuarcitas, micaesquistos y gneises nevado-filábrides y alpujárrides: es decir yacimientos 
descritos en esta memoria, unos como yacimientos de hierro (y sulfuros) y el resto como 
yacimientos de Pb-Zn.

En otro arco que se extiende más externo al precedente y desde la Sierra de la Carrasquilla, 
por Sierra  Almenara hasta la Sierra de las Moreras, la inmensa mayoría de las mineralizacio-
nes son de hierro, estratoligadas en rocas carbonatadas sobre todo del Complejo Nevado-
Filábride y en menor medida del Alpujárride e incluso Maláguide. Son masas de sustitución 
(irregulares, lentejonares, tabulares), diseminaciones y “stockworks”.

A estas masas volcánicas están ligados los más importantes yacimientos de Pb-Zn-Ag del dis-
trito de los distritos mineros de Mazarrón y de Cartagena-La Unión. Consisten en una red de 
filones más o menos paralelos, a veces muy ramificados, que dan lugar a “stockworks” cen-
trados en el filón San José. Las rocas encajantes (tobas, lavas, dacitas y riodacitas, contenien-
do grandes enclaves de las rocas nevado-filábrides), están afectadas por una fuerte alteración 
hidrotermal. La mineralización está formada por galena argentífera, esfalerita, pirita, marcasi-
ta, barita y siderita; como accesorios magnetita, tetraedrita, estibina y bertierita y como ganga 
calcita, barita, dolomita y cuarzo. Entre los minerales producidos por la alteración hidrotermal 
la alunita, jarosita y alumbre son los más abundantes y entre los de oxidación se encuentran 
yeso, anglesita, malaquita azurita y numerosos sulfatos solubles.

La Sierra de Cartagena puede considerarse globalmente como un único yacimiento y, gracias 
a él, el distrito minero de Cartagena-La Unión ha sido quizás el más importante yacimiento de 
Pb-Zn-Fe (y otros elementos subordinados: Mn, Cu, Sn) de España, e incluso del mundo, en 
algún momento de su historia. La Sierra de Cartagena se ha edificado por el empilamiento de 
varias unidades de los Complejos Maláguide, Alpujárride y Nevado-Filábride. Bajo este edificio 
se supone la presencia de un centro ígneo del cortejo del volcanismo neógeno calcoalcalino 
potásico y shoshonítico (Fig 7.1) que se manifiesta en superficie por varias pequeñas masas de 
dacitas/riodacitas. Los procesos hidrotermales han conducido a la alteración de los materiales, 
según el esquema definido por OEN (1975a) Fig. 7.2, y, en este contexto, a diversos tipos de 
mineralizaciones polimetálicas.

Las mineralizaciones de la Sierra de Cartagena se presentan en forma de filones de relleno y 
sustitución, reemplazamientos metasomáticos (mantos), impregnaciones hidrotermales (blan-
quetes) y rellenos de cavidades, tanto en la rocas metasedimentarias de las series nevado-
filábrides y alpujárrides como en las sedimentarias y volcánicas del Mioceno. A este último 
pertenecen dos mineralizaciones muy características de la Sierra de Cartagena. Una es la que 
se explotó en la Mina San Rafael lII, situada al SE de Brunita (hoja Nº 977), en donde la mi-
neralización estaba rellenando fracturas y huecos de un carst, de posible origen hidrotermal, 
que se desarrollo en el contacto de las filitas y mármoles de la serie filábride. La otra minerali-
zación se encuentra en las margas y conglomerados miocenos de las Minas de Cartes (indicio 
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Nº 289) OEN  et al.(1980), ARRIBAS (1980), donde forma respectivamente filones de relleno 
y un manto de reemplazamiento de características singulares ya que los sulfuros se hallan en 
los huecos que dejaron, al ser disueltos por los soluciones hidrotermales, los cantos de rocas 
carbonatadas del Trías que forman parte del conglomerado llamado el “almendrolón”.   

En conjunto los minerales que aparecen en los diferentes yacimientos de la Sierra de Carta-
gena son: greenalita, clorita, talco, minnesoaita, magnetita, hematites, pirrotina, arsenopirita, 
estannina, pirita, marcasita, calcopirita, tetraedrita-tennantita, galena, esfalerita, boulangeri-
ta, bournonita, samseyita, y casiterita xiloide. Los minerales más frecuentas de la ganga son: 
cuarzo, (ocasionalmente jasperoideo y calcedonioso, a veces de la variedad amatista), siderita, 
calcita y baritina. 

Fig. 7.2.  Distrito minero de La Unión (Sierra de Cartagena): geología y mineralizaciones. Modificada por 
RUIZ MONTES, M. 2000 a partir de OEN et al., (1975a) y de MANTECA, J.I. y OVEJERO,  G. (1989) 
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Los minerales de alteración, tanto los producidos por procesos hidrotermales como por me-
teorización son: jarosita, alunita, nontronita, calcosina, covellina, anglesita, yeso, beudandita, 
cerusita, smithsonita, goethita, delafossita, driptomelana, pirolusita, polianita, psilomelana, 
calcofanita, heterolita y coronadita.

 La magnetita, greenalita y, en general, los minerales cloríticos solo aparecen en los mantos de 
reemplazamiento de los niveles carbonatados y, ocasionalmente, en las metabasitas interca-
ladas en ellos. Basándose en la presencia o no de estos silicatos, así como en la de casiterita y 
óxidos de Mn, OEN et al.(op cit), han establecido tres asociaciones paragenéticas en la Sierra 
de Cartagena: (1) Sulfuros-carbonatos-sílice. (2) Sulfuros-carbonatos-sílice-greenalita-mag-
netita. (3) Óxidos-hidróxidos-carbonatos-sílice.

La primera asociación da lugar a filones y mantos, la segunda es típica de los mantos y la 
tercera aparece en filones, mantos y blanquetes. Es destacable que a esta última asociación 
es a la que pertenecen las mineralizaciones con óxidos de Mn, hematites y casiterita xiloide. 
ARRIBAS y ARRIBAS (op cit).

7.1.2.  Minerales energéticos.

No se conocen indicios de carbones o pizarras bituminosas, como sucede en áreas próximas 
de las Cuencas de Lorca y Mula-Fortuna.

7.1.3.  Rocas industriales

Los recursos de productos de cantera, en  gran parte del área comprendida esta Hoja, no han 
tenido un  gran aprovechamiento como materiales de construcción. Aunque existen distintos 
tipos de litologías explotables (arcillas, arenas, gravas, calizas, mármoles, rocas básicas, yesos, 
etc), no se ha constatado la existencia de explotaciones industriales en dichos recursos.

La sal fue siempre una necesidad básica en la alimentación humana y como tal ha sido objeto 
de intercambios comerciales y hasta de conflictos armados en la lucha por su posesión. Desde 
muy antiguo se extraía sal en salinas del litoral murciano, por evaporación del agua del mar 
y hay datos que indican que también se hacia en salinas del interior. De buena parte de unas 
y otras solo quedan ruinas o simplemente han desaparecido. Los últimos datos disponibles 
indican que la Comunidad de Murcia es la quinta productora nacional con más de 120.000 
toneladas sumadas las de manantial y la sal marina. En este último apartado se encuadran  
las Salinas de Marchamalo en el Mar Menor (701660; 4168113) y las Salinas de Calblanque  
(700127; 4164479), en el Parque Reginal de dicho nombre. Junto a las Salinas de San Pedro 
del Pinatar, situadas en la hoja colindante de San Javier, constituyen la mayor aportación al 
volumen total de sal marina de esta comunidad.
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Las salinas de Cócolas, estuvieron ubicadas en la Manga del Mar Menor, pero fueron abando-
nadas y rellenas con materiales de las escombreras de las minas de la Unión y posteriormente 
urbanizadas.

7.2.  HIDROGEOLOGÍA

7.2.1.  Características climáticas e hidrológicas

La Hoja de Llano del Beal queda encuadrada íntegramente en el ámbito de la cuenca del Se-
gura, cuyos límites quedan definidos por el territorio de las cuencas hidrográficas que vierten 
al mar Mediterráneo entre la desembocadura del río Almanzora y la margen izquierda de la 
Gola del Segura en su desembocadura, así como la subcuenca hidrográfica de la Rambla de 
Canales y las cuencas endorreicas de Yecla y Corral-Rubio. La superficie así definida tiene una 
extensión de 18.870 km2, distribuida entre las comunidades autónomas de Murcia (59 %), 
Valencia (7 %), Castilla-La Mancha (25 %) y Andalucía (9 %).

Dentro de la cuenca existe una gran diversidad orográfica y climática que origina numerosos 
ambientes hidrológicos diferentes entre sí, con grandes contrastes climáticos, frecuentes se-
quías, episodios de lluvias torrenciales y abundantes inundaciones. Presenta un carácter se-
miárido con precipitaciones medias anuales que oscilan entre 200 mm en Águilas y 1.000 mm 
en la cabecera del  Segura y del río Madera. La precipitación media anual de toda la cuenca 
es de unos 400 mm, la más baja de todas las grandes cuencas peninsulares, aunque en años 
secos ésta puede descender por debajo de 100 mm en algunos sectores del sureste.

Las temperaturas medias anuales varían entre 18ºC en el Campo de Cartagena y Vegas Media 
y Baja del Segura y 10ºC,o incluso menos, en la cabecera del río Segura. 

Las particulares características climáticas de esta cuenca determinan que el porcentaje de 
lluvia que termina como escorrentía en los ríos sea tan solo del 15%, el más bajo de toda la 
península, al ser muy elevada la evapotranspiración. 

De acuerdo con la clasificación de Papadakis, la cuenca del Segura se identifica con el deno-
minado tipo climático mediterráneo y, según las zonas, con los subtipos templado, continen-
tal, subtropical y semiárido subtropical.

En lo referente a la hidrología superficial de la cuenca, los únicos cauces fluviales con flujos 
continuos son el propio río Segura y sus tributarios Mundo, Taibilla, Moratalla, Guadalentín, 
Argos, Quípar y Mula, siendo el resto cauces efímeros o intermitentes.  La producción funda-
mental de recursos hídricos se concentra, por tanto, en la cabecera de la cuenca (río Mundo 
y curso alto del Segura). Aguas abajo de la confluencia entre ellos los cauces de la margen 
izquierda son, en general, ramblas sin aportaciones permanentes y con fuertes aparatos to-
rrenciales (ramblas del Judío, Moro, Tinajón, etc.), mientras que los de la margen derecha son 
ríos propiamente dichos, con caudales exiguos pero permanentes.
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Según la clasificación climática de Köppen, el clima en la Hoja de Llano del Beal se incluiría 
dentro de las características del clima estepario seco (Geiger, 1970; López Gómez, 1987), con 
temperatura media anual en torno a 17ºC, precipitación media de 300 mm/año y una tasa de 
evapotranspiración potencial de 900 mm/año.

El ámbito territorial de la Hoja está dominado desde el punto de vista fluvial por cauces 
con desagüe directo al mar Mediterráneo, los del sector meridional, y al Mar Menor, los del 
septentrional. Son ramblas efímeras de respuesta hidrológica muy irregular y condicionada 
directamente a los aguaceros sobre sus cuencas vertientes. En el apartado 3.1 (Fisiografía) se 
describen con detalle los aspectos esenciales de la red fluvial de esta Hoja.  

7.2.2.  Características hidrogeológicas

La cuenca del Segura se encuentra enclavada en su totalidad dentro del dominio de las Cor-
dilleras Béticas, y en ellas se distinguen dos grandes zonas en las que, a su vez, se encuentran 
comprendidas las tres unidades geológicas definidas por Fallot: Zonas Internas, correspon-
dientes a la Unidad Bética s.str. y Zonas Externas, correspondientes a las Unidades Subbética 
y Prebética. 

Complementariamente a estas dos grandes zonas geológicas, existen abundantes depósitos 
de materiales post-orogénicos que se distribuyen como recubrimientos de las grandes unida-
des mencionadas. Estos materiales post-orogénicos adquieren gran desarrollo en extensión y 
potencia en algunas depresiones postectónicas costeras y/o intramontañosas, como el Cam-
po de Cartagena, Valle de Guadalentín-Segura, Lorca, etc.

Hidrogeológicamente, esta complejidad da lugar a la existencia de numerosos acuíferos, en 
muchos casos de mediana y pequeña extensión, con estructuras geológicas frecuentemente 
complejas.

Siguiendo criterios geológicos e hidrogeológicos y atendiendo a razones de eficacia adminis-
trativa, se definieron en el Plan hidrológico de la cuenca del Segura (CHS, 1997) 57 unidades 
hidrogeológicas que agrupaban los 234 acuíferos definidos en la cuenca.

Con la entrada en vigor, el 22 de diciembre de 2000, de la Directiva 2000/60/CE, por la que 
se establece un marco comunitario de actuación en el ámbito de la política de aguas, cono-
cida como Directiva Marco del Agua (DMA), se ha introducido el concepto “masas de agua 
subterránea” definido como “un volumen claramente diferenciado de aguas subterráneas en 
un acuífero o acuíferos”. Adicionalmente, se define el “acuífero” como “una o más capas 
subterráneas de roca o de otros estratos geológicos que tienen la suficiente porosidad y per-
meabilidad para permitir ya sea un flujo significativo de aguas subterráneas o la extracción de 
cantidades significativas de aguas subterráneas”.
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La DMA establece la masa de agua subterránea como unidad geográfica de referencia para 
muchas de las obligaciones especificadas en la Directiva, siendo el cumplimiento de los ob-
jetivos medioambientales, el control de la evolución del recurso y la adopción de medidas de 
protección y restauración exigencias aplicables a todas y cada una de las masas identificadas 
como tales por los Estados miembros. La identificación y delimitación de las masas es por ello 
un elemento determinante de la gestión futura de las aguas y forma parte de las obligaciones 
establecidas en el artículo 5 de la Directiva.

Partiendo de las unidades hidrogeológicas establecidas en el Plan de cuenca y teniendo en 
cuenta además otros parámetros relacionados con aspectos geométricos e hidrodinámicos, 
así como con procesos de sobreexplotación, se han definido en la cuenca del Segura 63 
masas de agua subterránea que básicamente coinciden con las 57 unidades hidrogeológi-
cas, a excepción de 5 de ellas en las que se ha procedido a su subdivisión según los criterios 
enunciados.

Los recursos hídricos renovables propios de la cuenca son de aproximadamente  950-1.000 
hm3/año, de los cuales, el 60% corresponden a escorrentía subterránea. Estos recursos son 
totalmente insuficientes para atender las necesidades de la cuenca, estimadas en 1.960 hm3/
año, por lo que fue necesario realizar el trasvase Tajo-Segura. La 1ª fase de esta obra entró 
en funcionamiento en 1978 y aunque está diseñada para poder trasvasar 600 hm3/año, sus 
aportaciones anuales han sido muy variables y en pocas ocasiones han superado los 400 
hm3/año. De acuerdo con el Plan Hidrológico de la cuenca del Segura (CHS, 1997), en una 
situación hidrológica media y contando con los 600 hm3/año procedentes de la primera fase 
del trasvase Tajo-Segura, el déficit actual es de 460 hm3/año. Del total del déficit, 250 hm3/
año corresponden a sobreexplotación de acuíferos y el resto a insatisfacción de las demandas. 
Este déficit hídrico de la cuenca se ve notablemente incrementado en situaciones de sequía, 
pues a los escasos  recursos que se generan en dichas condiciones hay que añadir la normal 
disminución de excedentes en la cabecera del Tajo, con la consiguiente reducción del volumen 
trasvasado.

La principal demanda de agua corresponde a la agricultura de regadío, destacando las Vegas 
del Segura, el Valle del Guadalentín, la cuenca de Mula-Fortuna-Alcantarilla-Alhama, el Cam-
po de Cartagena y la zona de Mazarrón-Águilas. En la actualidad, también es importante el 
incremento de la demanda de agua como consecuencia del desarrollo urbanístico y turístico.

Son numerosos los puntos de agua existentes en el ámbito de esta Hoja, especialmente los 
que se encuentran relacionados con los pozos mineros del sector SE. En el Cuadro 7.2. se 
recogen una selección de los puntos que se han considerado más representativos.

En la Figura  7.3, tomada del Mapa de Masas de Agua subterránea (MMA 2005), se refleja  
la distribución geográfica de dichas masas de agua en el ámbito de la 1ª fase del Proyecto de 
actualización y revisión geológica de la Región de Murcia.
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Fig. 7.3. Masas de Agua Subterránea en la Cuenca del Segura. MMA (2005)

Atendiendo a esta delimitación, las Masas de Agua Subterránea y Unidades Hidrogeológicas 
presentes en el ámbito de la Hoja son: 

070.052.- Campo de Cartagena (U. H. 07.31.- Campo de Cartagena)
070.063.- Sierra de Cartagena   (U. H. 07.51.- Sierra de Cartagena)

En ambos casos la representatividad es mínima, pues únicamente aparece la terminación 
oriental de la Sierra de Cartagena y el extremo suroriental del Campo de Cartagena.

070. 052.- Campo de Cartagena (U. H. 07.31)

El Campo de Cartagena es una región natural, geográficamente muy bien definida, que se 
sitúa en el sureste de la Región de Murcia y sur de la provincia de Alicante. Se caracteriza 
geomorfológicamente por su amplia llanura, con pequeña inclinación hacia el sureste, ro-
deada en todos sus contornos, a excepción de la zona del litoral oriental, por elevaciones 
montañosas. Por el norte se diferencia de la depresión formada por las vegas del Segura-
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Guadalentín mediante una alineación montañosa cuya altura disminuye gradualmente hacia 
el este, existiendo sólo algunas pequeñas lomas cerca del mar Mediterráneo. En su parte 
meridional limita con el conjunto orográfico de las sierras de Cartagena, de dirección E-O, que 
lo separa del Mediterráneo. Al oeste, interrumpen la monotonía de la llanura las sierras de Los 
Victorias y Gómez, entre Fuente Álamo y La Aljorra. En el interior del Campo de Cartagena 
sólo destacan algunos cerros o cabezos como Cabezo Gordo (312 m), al oeste de San Javier, 
y el Carmolí (117 m), más al sur y junto al Mar Menor.

El Campo de Cartagena, con una extensión superficial de 1.440 km², constituye una  unidad 
hidrogeológica (07.31) amplia y compleja que se ubica en una de las grandes depresiones 
interiores postmanto de las Cordilleras Béticas ocupada por un potente relleno neógeno, 
predominantemente margoso de más de 1000 metros de espesor, en el que se existen inter-
calaciones detríticas y calcáreas del Mioceno al Cuaternario que constituyen diferentes niveles 
acuíferos. De ella se han desagregado recientemente, por motivos de mejor gestión adminis-
trativa de sus recursos hídricos, los sectores de Cabo Roig y Sierra de Los Victorias, que han 
pasado a constituir, respectivamente, las masas de agua subterránea 070.053 (Cabo Roig) y 
070.054 (Triásico de Los Victoria), ambas fuera de los límites de esta Hoja.

La masa actualmente denominada 070.052 (Campo de Cartagena) coincide, por tanto, con 
la unidad hidrogeológica homónima a excepción de las dos masas desagregadas antes men-
cionadas. Tiene una superficie  de 1.240 km2, ubicada en el 92% en la Región de Murcia y el 
resto en la provincia de Alicante. La ocupación general del suelo en el año 2000 era agrícola 
(76%), urbana (9%) y forestal (15%). En este ámbito geográfico se ubican los Espacios natu-
rales protegidos del Parque Regional de Las salinas y arenales de San Pedro del Pinatar y los 
Paisajes Protegidos del Cabezo Gordo y de los Espacios Abiertos e Islas del Mar Menor.

Los límites de la masa quedan definidos por los materiales de baja permeabilidad permo-
triásicos y neógenos con los que las formaciones de esta unidad contactan lateralmente por 
medio de accidentes tectónicos, a excepción del sector oriental en el que el límite es el mar 
Mediterráneo.

Dentro de esta masa se han diferenciado varios acuíferos (ITGE, 1994), entre los que destacan 
por su importancia los siguientes: acuífero Cuaternario, constituido por 20-150 m de gravas, 
arenas, limos, arcillas y caliches depositados sobre margas del Plioceno superior, que actúan 
como base impermeable; acuífero Plioceno, formado por areniscas con espesores variables 
entre 10 y 110 m, limitadas a base y techo por margas del Mioceno superior y Plioceno, 
respectivamente; acuífero Messiniense, constituido por calizas bioclásticas, areniscas y are-
nas, con un espesor medio de 125 m, limitadas a base y techo por margas tortonienses y 
messinienses. Además de estos acuíferos principales existe otro de menor entidad, el acuífero 
Tortoniense, que está formado por 150-200 metros de conglomerados poligénicos (sector 
occidental) y areniscas (sector oriental), situados sobre margas del Mioceno medio; este acuí-
fero se interna bruscamente en el Campo de Cartagena por debajo de la potente formación 
margosa de Torremendo que hace de impermeable de techo.
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Dada la compleja estructura tectónica interna de esta depresión, el carácter discordante de 
muchas de sus formaciones y el contacto por el este con el Mar Menor y el Mediterráneo, 
existe en ciertas zonas una conexión hidráulica entre acuíferos y entre éstos y dichos mares.

La recarga de la masa Campo de Cartagena procede de la infiltración directa del agua de 
lluvia y de los retornos del riego (concentradas en gran medida en el acuífero Cuaternario), 
aunque también habría que considerar una posible alimentación lateral desde la Sierra de 
Cartagena, si bien de escasa magnitud. La descarga se realiza por bombeos (fundamental-
mente en los acuíferos Messiniense y Plioceno) y por salidas laterales hacia el Mar Menor y el 
mar Mediterráneo (a través del acuífero Cuaternario). Hay que tener en cuenta, también, la 
interconexión interna entre diferentes acuíferos, realizada en condiciones naturales y a tra-
vés de sondeos deficientemente construidos, que ha sido estimada en un valor medio anual 
orientativo próximo a 40 hm3 (ITGE, 1994).

Considerada en su totalidad, la unidad hidrogeológica del Campo de Cartagena presenta 
actualmente un balance para las aguas subterráneas equilibrado entre la recarga y descarga, 
o incluso positivo a favor de las entradas (ITGE, 1994), según los diferentes estudios realizados 
en la ultima década. En el Plan Hidrológico de la cuenca del Segura (CHS, 1997) se define, si 
se excluye el sector de Cabo Roig, una situación media de equilibrio entre la recarga total (65 
hm3/año, de los que 15 hm3/año corresponden a retornos de riego) y la descarga (60 hm3/año 
por bombeos en situación climática media, de los que 27 hm3/año corresponderían al sector 
de Los Victorias, y 5 hm3/año de salidas subterráneas al mar). Esta situación contrasta fuerte-
mente con la que tenía lugar en los años 70 como consecuencia de las intensas explotaciones 
por bombeo que se producían con anterioridad a la llegada a la zona de las aguas del trasvase 
Tajo-Segura, llegando a contabilizarse hasta 120 hm3/año de extracciones, con una situación 
de sobreexplotación de recursos subterráneos evaluada entonces en unos 80 hm3/año.

La aplicación de las aguas del trasvase incidió favorablemente en esta problemática al posi-
bilitar un doble efecto: descenso del volumen extraído de agua subterránea e infiltración de 
excedentes de riego con aguas externas al sistema acuífero. Este hecho ha tenido su respues-
ta en la evolución piezométrica, cuya tendencia anterior fuertemente descendente se ha visto 
modificada desde principios de los años 80 por un marcado ascenso generalizado, a excep-
ción del acuífero Triásico de Las Victorias, que continúa experimentando un acusado proceso 
de sobreexplotación (Aragón, 1999). Posteriormente, y como consecuencia de sequías pade-
cidas en la cuenca del Segura, coincidentes además con  reducciones de las aportaciones del 
trasvase, se han incrementado temporalmente los bombeos de agua subterránea, por lo que 
se han detectado de nuevo algunos descensos de los niveles piezométricos. En concreto, en 
el periodo comprendido entre los años 1991 y 1995 las extracciones desde los acuíferos del 
Campo de Cartagena aumentaron considerablemente con respecto a las que tienen lugar 
en épocas de características hidrológicas medias, habiendo sido evaluadas en esta zona, sin 
incluir el sector de Cabo Roig, entre 98,5 hm3/año y 129 hm3/año (Albacete et al., 2001).
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En el sector litoral del Campo de Cartagena, es decir, en aquel donde se localiza la laguna 
del Mar Menor y el mar Mediterráneo, únicamente aparecen los acuíferos del Messiniense, 
Plioceno y Cuaternario, aunque por cuestiones estratigráficas y tectónicas la relación de di-
chos mares con la unidad hidrogeológica se realiza exclusivamente a través del acuífero más 
superficial, es decir, del acuífero Cuaternario. En el caso de este acuífero, el ascenso de niveles 
freáticos mencionado ha producido un notable incremento de su descarga al Mar Menor, con 
la consiguiente repercusión en la mayor aportación de nitratos procedentes de excedentes 
del abonado en los cultivos de superficie, siendo éste un caso especial en las relaciones de 
conflicto entre las extracciones de aguas subterráneas en sistemas acuíferos y la conservación 
de humedales asociados a los mismos (Pérez Ruzafa y Aragón, 2003). 

En general, las aguas subterráneas del Campo de Cartagena presentan una elevada salinidad, 
con influencia de las formaciones salinas que constituyen su entorno geológico y, localmente, 
con procesos de mezcla por causas tectónicas con aguas termales profundas del basamento. 
Los posibles focos de contaminación son las intensas actividades agropecuarias, los vertidos 
urbanos y los industriales, procedentes estos últimos del entorno de Cartagena y de la zona 
minera al sur de la unidad. Además son de resaltar los fenómenos de mezcla que se produ-
cen entre las aguas de distintos acuíferos por su interconexión natural y a través de sondeos 
deficientemente construidos. Es interesante mencionar que la infiltración de los excedentes 
del riego con las aguas del trasvase Tajo-Segura (de mejor calidad que la de los acuíferos de la 
unidad) ha producido sensibles mejoras en la calidad química del agua subterránea.

Por sus condiciones de afloramiento y escasa profundidad del nivel freático el acuífero Cua-
ternario es el más vulnerable a la contaminación, en especial en lo referente a las activida-
des agrarias, ya que las intensas labores agrícolas que se desarrollan en esta comarca han 
provocado contenidos muy elevados de nitratos en el agua subterránea, siendo frecuentes 
concentraciones superiores a 50 mg/l que incluso llegan a alcanzar en algunos lugares can-
tidades entre 100 y 150 mg/l, superando en algunas épocas los 200 mg/l (Aragón et al., 
1999). La salinidad de sus aguas es superior a 2.000 mg/l y sobrepasa con bastante frecuencia 
los 4.000 mg/l e incluso 5.000 mg/l, llegando a alcanzar puntualmente valores superiores a 
6.000 mg/l. La facies es clorurada-sulfatada mixta. De acuerdo con los estudios existentes, la 
interconexión hidráulica entre la unidad del Campo de Cartagena y los mares Mediterráneo 
y Menor se efectúa a través del Cuaternario, detectándose procesos de intrusión marina en 
la zona meridional que también podrían afectar al Plioceno, aunque existen incertidumbres 
al respecto.

El acuífero Tortoniense es el de mejor calidad, con  aguas de mineralización entre 600 y 1.000 
mg/l y facies mixta aunque con predominio de las componentes bicarbonatada y cálcica. Son 
aptas para consumo humano, siendo utilizadas para el abastecimiento de localidades cerca-
nas a Murcia y en regadíos de la zona.

En el acuífero Messiniense predominan las aguas de salinidad entre 1.000 y 3.000 mg/l, 
incrementándose a valores superiores en la franja costera, en las inmediaciones del Cabezo 
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Gordo y en los alrededores de la estación de Riquelme-Sucina. Predomina la facies clorurada-
sulfatada mixta o sódica, aunque las aguas de menor salinidad son del tipo clorurada-bicar-
bonatada mixta.

Las aguas del acuífero Plioceno presentan una mineralización generalmente creciente según 
la dirección de flujo; los valores menores de salinidad se localizan en la zona noroeste (1.000 
a 4.000 mg/l), siendo los más elevados los encontrados entre Torre Pacheco y Los Alcázares 
(4.000 a 6.000 mg/l), donde ha sido detectada la existencia de una cuña salina fósil de unos 
12 km de longitud y 5 km de anchura media (Mora et al., 1988). La facies predominante es 
clorurada-sulfatada sódico-magnésica. El contenido en nitratos supera en algunos puntos 50 
mg/l como consecuencia de mezcla con aguas del Cuaternario.

070.063. Sierra de Cartagena 

Tiene una superficie de 66 km2, en su totalidad dentro de la Región de Murcia. En la Hoja de 
Llano del Beal apenas está representada, pues únicamente aparece su extremo oriental. La 
ocupación general del suelo en el año 2000 era mayoritariamente forestal (75%) y urbana 
(23%), mientras que solo el 2% era agrícola. 

Esta masa de agua subterránea se extiende desde la localidad de La Azohía, al oeste, hasta 
la Bahía de Portman, al este. Al sur limita con el mar Mediterráneo y al norte con el Campo 
de Cartagena. En este ámbito geográfico se ubican los Espacios naturales protegidos de La 
Muela y Cabo Tiñoso, sector occidental del Parque Regional de Calblanque, Monte de las 
Cenizas y Peña del Águila  y los Lugares de Importancia Comunitaria de Cabezo de Roldán y 
Sierra de Fausilla.
Debido a la elevada complejidad geológico-estructural de la zona, que ha provocado una in-
tensa compartimentación tectónica, la masa está formada por numerosos acuíferos de peque-
ño tamaño, con funcionamiento independiente y escasa o nula relación hidrodinámica entre 
ellos, constituidos por calizas, dolomías y mármoles del Triásico, con espesores que alcanzan 
200 m. También habría que mencionar, aunque su importancia es mucho menor, los reducidos 
acuíferos detríticos cuaternarios de algunas depresiones, como las de los valles de Escombre-
ras y Alumbres, en ocasiones conectados con los acuíferos triásicos. Los límites laterales están 
compuestos por materiales impermeables (filitas, micaesquistos y cuarcitas de los Complejos 
Nevado-Filábride y Alpujárride, y arcillosos miopliocenos del Campo de Cartagena).

El grado de conocimiento hidrogeológico de la masa es en general bajo, pues no ha sido 
objeto de una investigación del conjunto sino de estudios de carácter local, como es el caso 
de los realizados en el sector oriental por el ITGE-MOPTMA (1996) y de varias tesis doctorales 
recientes por las universidades Politécnica de Cartagena y Politécnica de Cataluña.

La recarga procede de la infiltración directa del agua de lluvia. La descarga tiene lugar por 
salidas hacia el mar Mediterráneo y, posiblemente, hacia el Campo de Cartagena; también 
existe extracción por bombeo, aunque de escasa magnitud. 
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La recarga ha sido estimada en 0,6 hm3/año, que coincidiría con las surgencias al mar en 
régimen natural, ya que se consideran mínimas (0,05  hm3/año) las extracciones por bombeo 
(CHS, 2005). En ITGE-MOPTMA (1996) se evaluó para el año 1995 una explotación de 1,43 
hm3, que se destinaba a usos agrícolas. Para el año hidrológico 2003/04, Robles (2007) ob-
tiene un valor medio para la recarga del sector oriental de 4,7 hm3 por aplicación de factores 
de infiltración a las zonas potenciales de recarga (4,8 hm3) y por medio de balance del ión 
cloruro (0,8-8,7 hm3).

Las aguas subterráneas presentan generalmente una alta mineralización, aunque sus carac-
terísticas hidroquímicas son muy variables espacialmente debido a la gran heterogeneidad 
geológica y a la influencia de las actividades mineras del pasado, de tal manera que los valores 
de la conductividad eléctrica, en general superiores a 5000 µS/cm, presentan un valor me-
dio de 6900 µS/cm con un rango de variación de 400-24100 µS/cm. Las facies mayoritarias 
son sulfatada y sulfatada-clorurada magnésica y sódico-magnésica, que no se corresponden 
con la litología de los materiales existentes en la zona (deberían ser bicarbonatadas) como 
consecuencia de los procesos de oxidación de sulfuros de las antiguas mineralizaciones y 
escombreras y al tiempo de permanencia del agua en el acuífero. Se detecta la presencia de 
metales, entre los que destacan por su concentración hierro, cinc y manganeso (ITGE-MOPT-
MA, 1996).

Los focos de contaminación están relacionados con el muy notable desarrollo industrial en las 
inmediaciones de Cartagena, especialmente en los valles de Escombreras y Alumbres, y con 
las antiguas actividades mineras en el ámbito de la Sierra de Cartagena.

8.  PUNTOS DE INTERÉS GEOLÓGICO

En el área de la Hoja de Llano del Beal, se propone como Punto de Interés Geológico Las 
Playas de Calblanque y las Salinas del Rasall.

El cordón litoral que se ha cartografiado en esta Hoja en el sector sureste  (Calblanque), está 
conformando una barrera que cierra las Salinas del Rasall. Se trata de un conjunto de dunas, 
en su origen submareales, de carácter oolítico y bioclástico, de color blanco, muy cementadas 
y que dan un resalte de cierta importancia alcanzando cotas de hasta 23 m. Sobre ellas se 
sitúan los sistemas eólicos actuales. La potencia es difícil de calcular pues la parte inferior está 
sumergida, pero la parte más alta se encuentra a un promedio de 19-20 m sobre el nivel del 
mar. La edad atribuida  a estos depósitos es Pleistoceno superior.

Dado el muy alto grado de antropización de estos cordones dunares pleistocenos en el área 
del Mar Menor, donde han sido prácticamente destruidos en su totalidad, posiblemente los 
del Parque Regional de Calblanque sean en la actualidad los últimos vestigios poco alterados 
de estos depósitos.
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