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1.  INTRODUCCIÓN

1.1.  SITUACIÓN GEOGRÁFICA

La Hoja de Totana está situada, geográficamente, en los sectores centro orientales de la Co-
munidad Autónoma de la Región de Murcia. La morfología del área está caracterizada por una 
orografía con relieves pronunciados en su sector centro septentrional donde se encuentran las 
laderas de la vertiente meridional de  la Sierra de Carrascoy, al sur y sureste se tienen las estri-
baciones septentrionales de las Sierras del Algarrobo y Almenara y al noroeste las elevaciones 
surorientales de Sierra Espuña. Estos relieves, que ocupan un porcentaje pequeño de la super-
ficie de la Hoja, circundan una penillanura central por la que discurren el Río Guadalentín en 
sentido sur-norte, las Ramblas del Puntarrón, del Canal y de la Pinilla en sentido norte-sur y la 
Rambla de Fuente Álamo en sentido oeste-este, como principales cursos de agua.

La Hoja está atravesada en su cuadrante sur oriental por el Canal del Transvase Tajo-Segura 
en su ramal del Taibilla. 

Como núcleos de población importantes deben citarse los de Totana situado en el límite 
centro occidental, El Paretón y Las Cañadas de Romero en el sector central y El escobar, Los 
Paganes, Los Cánovas, Cuevas de Reyllo, Campillo de Arriba y La Pinilla en el sector oriental. 
Salvo Totana que constituye un asentamiento de gran importancia en el corredor del Guada-
lentín, el resto de las localidades citadas son núcleos de población pequeños, aunque con un 
crecimiento muy rápido en los últimos años. 

La red viaria es importante. Cabe destacar la Autovía de Andalucía (A-92) cuyo trazado discu-
rre por el sector noroccidental, subparalelo al Guadalentín por su margen izquierda. Además 
de esta  vía de comunicación todas las localidades citadas están unidas por carreteras locales 
de las que a su vez se derivan multitud de caminos, asfaltados en la mayoría de los casos, que 
dan acceso a las explotaciones agrícolas o ganaderas. Son destacables, por los numerosos 
afloramientos de calidad que proporcionan, las carreteras de Alhama a Cartagena por Fuente 
Álamo. Esta carretera cruza la Hoja en sentido NO-SE y de ella parte el desvío a Mazarrón que 
la cruza en sentido N-S.

Salvo las áreas montañosas descritas en su mayor parte recubiertas de bosques de pinos, el 
resto de la extensión de la Hoja está cubierto por el manto vegetal, prácticamente continuo, 
de las explotaciones hortofrutícolas. En los últimos años, la industria de conservas vegetales 
y de zumos de frutas, ya muy consolidada, ha crecido de forma notable especialmente en los 
polígonos industriales de Totana-Lorca. 

La actividad turística en estos sectores del interior de la Región de Murcia es de mucho menor 
impacto que en litoral; aún así la demanda inmobiliaria es creciente y las urbanizaciones que 
proliferan en El Paretón y la macrourbanización de Camposol, situada sureste de esta locali-
dad son buena prueba de ello.
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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.

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 considerarse 
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-
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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 SIMON (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), 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-
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, comienza a 
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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 Mioce-
no 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 deformaciones 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 Totana, en el contexto geológico de la Cordillera, es de especial 
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 menos, 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 la Hoja de Totana viene caracterizado por varias problemá-
ticas diferenciadas. De una parte, la presencia en las Sierras de Carrascoy, Espuña, Algarrobo 
y Almerana de unidades estructurales pertenecientes a los complejos de las ZIB (Nevado-Filá-
bride, Alpujárride y Maláguide), lo que conlleva a su definición cartográfica y sus relaciones 
tectoestratigráficas  y por otra, un  amplio registro sedimentario del Neógeno Superior afec-
tado por una actividad neotectónica muy importante. 

Los materiales pliocenos y  cuaternarios ocupan una gran extensión en la hoja de Totana. Tan 
sólo en sus esquinas NO, NE y SE afloran los materiales del sustrato metamórfico del edificio 
bético correspondientes a las Sierras de Espuña, Carrascoy y El Algarrobo, respectivamente. 
Estos se encuentran orlados por los materiales Tortonienses, Messinienses y Pliocenos, que tan 
solo afloran extensamente a lo largo de la franja meridional de la hoja y especialmente en su 
esquina SO donde constituyen en su totalidad la Sierra de Hinojar. En esta zona se produce 
la confluencia e interferencia geológica de las antiguas cuencas neógenas de Mazarrón (Sur), 
Hinojar (Oeste) y Campo de Cartagena-Mar Menor (Este), con la ya netamente cuaternaria del 
Guadalentín, que actualmente ocupa la mitad occidental de la hoja.

En claro contraste con la extensión cartográfica de estos materiales, el análisis geológico de 
los materiales pliocenos de este sector es el que menos atención ha merecido dentro del am-
plio estudio de las cuencas neógenas de las Béticas Orientales realizado por autores franceses. 
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Por lo general las escasas referencias bibliográficas existentes se refieren a su correlación con 
cuencas próximas mejor estudiadas. Dos son los autores que las han estudiado, MONTENAT 
(1973) en relación con la Cuenca del Campo de Cartagena y LAROUZIERE (1985) en relación 
con las cuencas de Mazarrón e Hinojar. Ambos autores resaltan la, a su juicio, práctica inexis-
tencia de Plioceno marino en este sector en contraste con el Campo de Cartagena, donde se 
encuentran representadas las clásicas unidades del Plioceno marino descritas por MONTENAT 
(1973): Las Margas con ostreas (Plioceno inferior-medio), las calcarenitas amarillas (Plioceno 
superior). Sobre estas se desarrollan otras secuencias de características más someras, como 
son las Margas de Hurchillo y Calizas de San Pedro, que junto con la ya netamente continen-
tal Formación Sucina marcan el final de la regresión pliocena  en el Campo de Cartagena. 
No obstante trabajos posteriores (SOMOZA, 1989; SOMOZA et al., 1989; GOY et al., 1990; 
SILVA, 1994; ALONSO ZARZA et al., 1998; Bardají, 1999) pusieron en evidencia la marcada 
diacronía que a nivel general presentan las diferentes unidades de MONTENAT. Los trabajos 
de LAROUZIERE (1985) y LAROUZIERE y OTT D’ESTEVOU (1990) no aportan nada nuevo a 
lo dicho por el autor anterior, ya que concluyen que la sedimentación neógena finaliza en 
la cuenca de Mazarrón por formaciones carbonáticas de tipo recifal y niveles calcareníticos 
lumaquélicos de edad Messiniense que quedan sellados por unas margas masivas rosadas 
post-evaporíticas y todo el conjunto  a su vez biselado por la Formación Sucina. No obstante 
ninguno de estos autores presta atención a la serie finineógena que aflora a lo largo del men-
cionado “Escarpe del Saladillo”  al Norte de la Cuenca de Mazarrón. Por lo general estos au-
tores abusaron de la correlación con las unidades lito-estratigráficas messinienses y pliocenas 
definidas en el Campo de Cartagena, sobredimensionando además su valor cronoestratigráfi-
co. Como dato anecdótico, las únicas observaciones de campo explícitamente publicadas por 
los autores franceses en esta zona corresponden a las que presenta MONTENAT (1973, págs. 
155-156) referentes al sector de La Pinilla-Cerro de Fernando Pérez (Escarpe del Saladillo), 
donde curiosamente se halló la fauna de Strombus Coronatus que permitió en su día atribuir 
las series calcareníticas del Campo de Cartagena al  Plioceno Superior. 

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 ZIB 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 MALLADA (1904), 
los cuales ya diferencian tres zonas de N a S de Andalucía: Cadenas Béticas, Cadenas Subbé-
ticas 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 exclu-
sivamente 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 calcodolomítico 
de carácter somero y un Lías medio-Maastrichtiense de características pelágicas y batiales, 
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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 estudió 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 GONZALEZ DONOSO et al. (1971), y la tesis doctoral de RIVAS (1972).

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 Totana 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 Ubeda-
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.
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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, 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 reconstruc-
ción paleogeográfica entre la Meseta y la Zona Bética.

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 GONZALEZ-DONOSO et al. (1980), GONZA-
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 
MONTENAT (1988), fueron de gran trascendencia para el conocimiento de la tectoestratigra-
fía 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.
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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. Se trata de las desarrolladas por  BOOTH-REA G. (2001) en la que 
realiza 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. 

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 Totana, 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, 
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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 
GALDANO et al.(1997 1999), al NE de Granada SANZ DE GALDANO 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 GALDANO et al.(2000 y 2001). De forma generalizada, 
estos autores citados, consideran que se trata de un conjunto de unidades que constituyeron 
el transito 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 Malá-
guide nunca ha sobrepasado los 200º C JOHNSON (1993).

En esta tesis, BOOT-REA (2000), ha diferenciado dos grupos de unidades maláguides en fun-
ción de su posición estructural y del metamorfismo alcanzado en sus respectivas sucesiones 
Permo Triásicas. Las unidades de posición inferior, que solo afloran en las Béticas orientales, 
las denomina Unidades Maláguides Inferiores y se caracterizan por haber sufrido metamor-
fismo 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-MARTIN (1996), MARTÍN-MARTIN 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 tiene cuando unos 
autores piensan que son la representación del nexo paleogeográfico de las series triásicas 
entre el Alpujárride y el Maláguide y otros no lo admiten restringiendo su definición en razón 
exclusiva del grado metamórfico.
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En la línea de las investigaciones recientes realizadas en las Sierras de Carrascoy y de Espuña 
las unidades cartográficas que se han distinguido son la Unidad de Carrascoy, que agrupa las 
Unidad de Romero y la de Carrascoy definidas por KAMPSCHUUR (1972), como integrantes 
del Complejo Alpujárride; la Unidad de Pestillos, que en las publicaciones recientes se describe 
en el grupo de las Unidades Intermedias y la Unidad de Navela perteneciente al Complejo 
Maláguide.
 
En el cuadro adjunto (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 

2.2.1.  Complejo Nevado-Filábride. 

Aflora tan solo en la parte más meridional de la Hoja, donde se encuentran las terminaciones 
septentrionales de las sierras de Almenara y del Algarrobo.

De los tres complejos principales que constituyen las ZIB, el Nevado-Filábride es el peor cono-
cido desde el punto de vista estratigráfico, aunque ha sido estudiado profusa y detalladamen-
te en sus aspectos petrológicos y estructurales, debido a su marcado carácter metamórfico.
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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). 

Es generalizado, en la bibliografía existente, la asignación incorrecta de materiales nevado-fi-
lábrides al complejo Alpujárride en todo el Sector Oriental de la Zona Interna Bética, allí donde 
aflora el Nevado-Filábride. En gran medida esta confusión se debe al insuficiente estudio de 
este complejo dentro del sector más oriental de la Zona Interna Bética. En el área de estudio 
las asignaciones incorrectas que pueden verse en la bibliografía se deben al gran parecido 
entre los carbonatos nevadofilábrides aquí aflorantes y algunos cercanos del Complejo Alpu-
járride en la Sierra de Carrascoy.

En todos los afloramientos de la Zona Interna Bética de esta Hoja, representados como ya se 
ha dicho por las terminaciones septentrionales de las sierras de Almenara y Algarrobo, los ma-
teriales que aparecen pertenecen al Manto del Mulhacén, no estando representado el Manto 
del Veleta. En la Hoja de Totana no se han encontrado criterios que permitan la subdivisión 
del Manto del Mulhacén en más de una unidad tectónica, a diferencia de las Hojas adyacen-
tes de Mazarrón y Cartagena donde mediante criterios fundamentalmente cartográficos se 
reconocían dos unidades tectónicas. En la correlación con las Hoja 976 (Mazarrrón), puede 
determinarse que los materiales atribuidos en esta Hoja al Manto del Mulhacén, se encuadra-
rían en su Unidad Inferior.

2.2.1.1.  Manto del Mulhacén

2.2.1.1.1.  Unidad Inferior

a.  Anfibolitas (1). Esquistos azulados con cloritoide y cuarcitas claras (2). Paleozoico. Forma-
ción de micaesquitos verdes-azulados con cloritoide.  Miembro de micaesquistos verdosos-
azulados con cloritoide.

Esta formación se corresponde con la formación TAHAL descrita en otros sectores del Nevado-
Filábride (GÓMEZ PUGNAIRE, etc) y constituye la mayor parte de los afloramientos nevadofi-
lábrides en la presente Hoja.

La sucesión observada está constituida por una alternancia de micaesquistos, cuarzoesquis-
tos y cuarcitas. Los micaesquistos tienen predominantemente tonos verdes azulados, si bien, 
también son abundantes los tonos grises plateados más o menos oscuros, dependiendo del 
contenido en menas opacas que pueden llegar a ser muy abundantes. Las tonalidades verdes 
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están producidas por la alta presencia de clorita. Las menas opacas se suelen concentrar en 
capas de espesor milimétrico, por lo que las rocas tienen en ocasiones un aspecto bandea-
do. Intercalados entre los términos anteriores es posible encontrar en ocasiones finos niveles 
carbonatados que suelen estar alterados a óxidos e hidróxidos de hierro (limonita), si bien, 
aparecen niveles carbonatados de forma más generalizada intercalados entre los micaesquis-
tos hacia la parte superior de la formación. Estos niveles carbonatados suelen presentar poca 
potencia, de varios decímetros a unos pocos metros de espesor y presentan lo que parecen 
brechas sinsedimentarias, pues los niveles brechificados están claramente limitados a muro y 
techo por otros nada deformados. Asociados a estos niveles de mármoles aparecen también 
yesos y otras litologías que se describen más adelante y que en conjunto indican el paso 
gradual de unas facies detríticas (pelíticas) a facies carbonatadas, cuya culminación viene 
representada por una potente formación carbonatada también descrita más adelante, que 
indicaría la transición de medios sedimentarios siliciclásticos continentales o de transición, 
hacia medios marinos someros, con depósitos de yesos y carbonatos.

En los micaesquistos de la formación que se está describiendo el mineral más representativo 
es la clorita, siendo poco frecuente la presencia de cloritoide y granate, si bien pueden apa-
recen granates de hasta tres o cuatro milímetros de diámetro asociados a niveles ricos en 
cuarzo. 

Por lo general la sucesión presenta una foliación bastante penetrativa, sobre todo en los tér-
minos más pelíticos, aunque la abundancia de cuarzo y/o plagioclasa en algunos tramos de 
la formación le confieren a la misma un aspecto algo masivo en dichos tramos. La foliación 
principal está deformada por una crenulación bastante penetrativa.

Hacia la parte alta de la sucesión aparecen niveles de anfibolitas (1) entre las que se encuen-
tran relictos de rocas básicas como gabros, sin que se reconozcan bien las relaciones origi-
nales con las rocas encajantes. Algunos de estos relictos presentan xenolitos de hasta varios 
centímetros de diámetro, como los descritos por GÓMEZ PUGNAIRE y MUÑOZ (1990, 1991) 
en otras partes más occidentales del Nevado-Filábride, con cristales de andalucita. Además 
de los gabros aparecen también rocas porfídicas de grano fino y color verde, con abundantes 
fenocristales de plagioclasa de hábito tabular y tamaño milimétrico. No obstante, las litologías 
anteriores suelen estar muy deformadas y metamorfizadas, de modo que los minerales que 
predominan en estos afloramientos son metamórficos, perdiéndose por completo la minera-
logía y la textura original de las rocas básicas y constituyendo así amplios y potentes paquetes 
de anfibolitas con una foliación muy penetrativa. Los relictos de gabros poco deformados o 
poco metamorfizados suelen aparecer cerca del contacto entre la parte superior de la forma-
ción de micaesquistos verdes azulados y la base de la formación carbonatada.
 
b.  Yesos (3). Paleozoico. Formación de micaesquitos verdes-azulados con cloritoide. Miembro 
de Metaevaporitas. 
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Este miembro, muy poco representado en la presente hoja, aparece por encima del anterior 
y está constituido por una asociación litológica que comprende mármoles impuros, yesos, 
cuarcitas y metapelitas de tamaño de grano muy fino que han sido interpretados como una 
secuencia rica en material evaporítico (GÓMEZ PUGNAIRE y CÁMARA 1990). La presencia 
de yeso es característica de esta parte de la sucesión, pudiéndose incluir en este miembro 
los carbonatos con brechas sinsedimentarias antes citados. Los niveles pelíticos más finos, 
al igual que ocurre con los carbonatos, conservan estructuras sedimentarias originales. Aun-
que en ocasiones es difícil reconocer el contacto concordante con los términos infrayacentes 
descritos anteriormente, debido nuevamente a los despegues,  que son consecuencia de las 
diferentes competencias, los datos cartográficos y estratigráficos además de la observación 
directa a veces sobre el terreno de la concordancia entre uno y otro miembro, indican una 
relación sinsedimentaria entre ambos materiales, y la transición de medios siliciclásticos con-
tinentales o de transición hacia medios marinos someros sometidos a una intensa evapora-
ción, con la formación de minerales evaporíticos, que culminará con la sedimentación de la 
formación carbonatada suprayacente, que será descrita a continuación. Las metapelitas de 
este miembro suelen ser masivas y su color varía entre gris y verdoso. Entre otros minerales 
es característica la presencia de escapolita que aparece como porfidoblastos redondeados u 
ovalados de varios milímetros de diámetro. Dada la amplia representación y el fácil reconoci-
miento de este miembro dentro del manto del Mulhacén, tanto de este sector como de otros 
más occidentales, puede considerarse al mismo como un nivel guía o de referencia que nos 
permite saber a que altura de la sucesión estratigráfica nos encontramos.

La formación de micaesquistos verdosos azulados acaba nuevamente con típicos niveles de 
micaesquistos ya descritos, por encima de los cuales y mediante la aparición gradual de cada 
vez más potentes niveles de calcoesquistos y mármoles, aparece la formación carbonatada su-
prayacente, constatándose el cambio definitivo a un ambiente sedimentario marino somero.

c.  Mármoles (4). Paleozoico-Triásico? Formación carbonatada.

Está constituida fundamentalmente por mármoles entre los que se intercalan, sobre todo 
en la parte inferior de la formación, niveles poco potentes de calcoesquistos, micaesquistos, 
cuarzoesquistos y anfibolitas. 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 supera en muchas verticales los trescientos cincuenta metros, poten-
cia que se reduce lateralmente hasta desaparecer, tanto por cuestiones estratigráficas como 
tectónicas (predominando éstas), de modo que estos paquetes, tal y como se describe en el 
apartado de tectónica, suelen aflorar a modo de grandes boudines.

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 
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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. 

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. Es caracterís-
tica de los mármoles amarillos la presencia de varios juegos de fracturas que aparecen ce-
mentadas 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 SIMON (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, 1969a y b y 1970; TORRES-ROLDÁN, 1974; 
NAVARRO-VILÁ, 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-
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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 
Oriental de la Zona Interna Bética, al que pertenecen los materiales que se describen en la 
presente Hoja.

En la Hoja de Totana los materiales adscritos a este Complejo afloran en la Sierra de Carrascoy. 
En gran medida se corresponden con los que EGUELER y SIMON (1969), y KAMPSCHUUR y 
RONDEL (1975) distinguieron como otro complejo cuya denominación inicial fue Ballabona-
Cucharón y más tarde redefinieron como complejo Almágride. Previamente FALLOT (1930) 
afirma que la Sierra de Carrascoy pertenece al “Cristalino de Sierra Nevada” cubierta por 
rocas del Penibético, pero después (1948) dice que todas ellas pertenecen al “Bético de Mála-
ga”. BLUMENTHAL (1933), engloba estos mismos materiales dentro del “Bético de Málaga”, 
pero después en otra publicación (1950) los incluye en el Alpujárride. PATJIN (1937) incorporó 
las rocas del sector occidental de la Sierra de Carrascoy dentro del Bético de Málaga, dejando 
abierta la posibilidad que algunos elementos Alpujárrides estén representados en la sección 
oriental de la sierra. DURAND DELGA Y FONTBOTÉ (1960) incluyen las rocas de la Sierra de 
Carrascoy estudiadas en este trabajo en el Alpujárride. AZEMA et al. (1965a, b) analizan la 
estructura de la Sierra de Carrascoy y correlacionan las unidades de la misma con las de la 
Sierra de Almagro. BODENHAUSEN Y SIMON (1965) estudian la sierra de Carrascoy, resumen 
lo que conocen en ese momento y discuten las ideas anteriores de la pertenencia de sus uni-
dades al Alpujárride, al Maláguide o también a unidades tipo Almagro. SIMON (1966 a, b y 
1967), tras los estudios realizados en sierra de Carrascoy, dice que en ella aparece la unidad 
de Cucharón, definida por él en Sierra de Almagro. EGELER Y SIMON (1969) incluyen parte 
de las unidades de esta sierra en el complejo que llaman Ballabona-Cucharón. KAMPSCHUUR 
(1972), estudió en detalle la Sierra de Carrascoy y distinguió las siguientes unidades, citadas 
de abajo arriba: Romero y Carrascoy, que las incluyó en el complejo Ballabona-Cucharón, 
Pestillos en el Alpujárride y por último Navela, en el Maláguide. Igual distinción de unidades 
existe en Kampschuur et al. (1974 a y b). DE JONG (1991), entre otros, no acepta la división 
del complejo Ballabona-Cucharón y considera la unidad de Romero del Almágride (término 
que como se explicará en el capítulo dedicado a la Sierra de Almagro, es una evolución del 
término Ballabona-Cucharón) y la de Carrascoy es para él una unidad Alpujárride. SANZ DE 
GALDEANO et al., (1997) consideran que las unidades de Romero y Carrascoy son en realidad 
la misma. Muestran la estructura interna de la Sierra y los rasgos estratigráficos generales 
para esta unidad y obtienen algunas conclusiones de tipo paleogeográfico en contra de la 
existencia del complejo Almágride. Finalmente Trabajos muy recientes de GARCÍA-TORTOSA, 
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SANZ DE GALDEANO y LÓPEZ GARRIDO (2000, 2001, 2002), han contribuido a resolver en 
parte dicha problemática y piensan que no existe el Complejo Almágride.

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 esta memoria 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 se presenta recristalizado por el metamorfismo y consta de dos formacio-
nes, una inferior constituida fundamentalmente por esquistos de edad paleozoica (Formación 
Metapelítica) y una Formación Detrítica de edad triásica sobre la anterior. La Formación Me-
tapelítica apenas aflora en la presente hoja, haciéndolo tan solo en la unidad del Cantal que 
estaría totalmente representada por esta formación, de modo que su descripción se hace al 
hablar de dicha unidad.

La Formación detrítica está constituida principalmente por filitas (a veces esquistos) y se puede 
dividir básicamente en dos miembros entre los que se dan cambios de facies laterales y verti-
cales, quedando de manera general uno por encima del otro. El inferior aparece más recris-
talizado por el metamorfismo e intercalados entre las filitas aparecen abundantes niveles de 
cuarcitas, predominando en el mismo los colores grisáceos (tonos “humo”). A este miembro 
se le ha llamado Miembro detrítico inferior. En algunas unidades presenta niveles de con-
glomerados, sobre todo hacia la base. Por encima del anterior, mediante un cambio oblicuo 
de facies, se distingue un miembro constituido principalmente por filitas, menos recristaliza-
das que las infrayacentes y colores con tendencia hacia el púrpura, al que se le ha llamado 
Miembro detrítico superior. Como característica diferencial, este miembro suele presentar 
un tramo cuarcítico hacia la parte alta, y sobre éste, aunque no siempre está presente, 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, normalmente recrista-
lizadas. El aspecto cristalino de estos materiales disminuye siempre 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 
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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. 
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, 
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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-
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.
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2.2.2.1. Unidad de Carrascoy

En esta unidad se diferencian la Formación Metapelítica coincidente con las formaciones Po-
cito y Murta de las unidades Romero y Carrascoy respectivamente, la Formación Carbonatada 
equivalente a las Formaciones Fuente Aledo y Filos de las unidades reseñadas y finalmente 
la Formación Roy de nueva definición estratigráfica como conjunto sedimentario superior 
de la Unidad de Carrascoy, según las Memorias  de la Hojas de Murcia (934) y Totana (954) 
(Segunda serie, Primera edición). 
  
Se han levantado diferentes cortes, la mayoría de los cuales no se han descrito, pero que han 
sido fundamentales para conocer la estratigrafía y los cambios de facies de cada unidad. 

Fig. 2.1.  Modificada de Sanz de Galdeano et al., (1997). Situación de los principales cortes realizados 
en la unidad de Carrascoy
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2.2.2.1.1. Metapelitas y cuarcitas (6). Hacia techo intercalaciones de ofitas (metabasitas) (5). 
Pérmico-Anisiense. Formación Metapelítica

Aflora ampliamente en el sector centro-occidental de la Sierra de Carrascoy y sus litologías 
predominantes son filitas de color gris azulado, a veces violeta, alternando con importantes 
intercalaciones de cuarcitas en bancos.  En los tramos superiores de esta alternancia en tanto 
que disminuyen los siliciclásticos de grano grueso se intercalan tramos carbonatados de en-
tidad cartografiable. 

KAMPSCHUUR (1972); tanto en su tesis doctoral como en la Memoria de esta Hoja describe 
y cartografía importantes masas de yeso asociado a estos tramos altos de la F. Metapelítica 
(F: Murta). Sin embargo en esta nueva cartografía se constata que la presencia de yesos en 
esta formación es prácticamente inexistente. Las importantes masas de yesos existentes en la 
Sierra de Carrascoy  (Hojas de Alcantarilla, Murcia y Totana),  no se encuentran entre la For-
mación Metapelítica (F. Murta) y la Carbonatada (F. Filos) tal como se describe en los trabajos 
citados sino que están ubicadas en realidad a techo de la F. Carbonatada. 

El contacto inferior de la F. Metapelítica no aflora en el ámbito de esta Hoja aunque si puede 
observarse en la Hoja colindante de Totana donde supuestamente se situaba como contacto 
tectónico de la F. Murta sobre la F. Fuente Aledo de la Unidad de Romero. En la literatura al 
uso, existe controversia sobre el carácter tectónico o estratigráfico de dicho contacto. Las 
observaciones  al respecto que hemos  podido realizar en la Hoja colindante de Totana sobre 
el carácter de dicho contacto, se piensa que las brechas carbonatas que se utilizan como 
marcador del contacto son de origen sedimentario y por ende este es el carácter de referido 
contacto. La consecuencia inmediata de estas observaciones ha sido suprimir la Unidad de 
Romero y reconsiderar el registro sedimentario de la Unidad de Carrascoy con unas series más 
completas, equiparables y correlacionables con las del Complejo Alpujárride en áreas meri-
dionales. El contacto superior es gradual a la F. Carbonatada con los tramos de alternancias 
reseñados con anterioridad.

Aunque en la F. Metapelítica es difícil establecer límites o conjuntos litológicos con cierta 
continuidad lateral, a título tentativo podrían delimitarse dos tramos o miembros. El inferior 
se observa como una macrosecuencia grano y estratocreciente constituida por filitas gris azu-
ladas y que intercalan capas de cuarcitas blancas y amarillentas con espesor centimétrico a 
bancos. El miembro superior se trata de una serie con mayor variedad litológica y en general 
constituida por una alternancia de pizarras de colores violáceos, púrpura y amarillento-verdosa 
con escasa intercalaciones de cuarcitas rojizas y frecuentes intercalaciones de calcoesquistos 
y carbonatos recristalizados. En algunos sectores, hacia la parte alta de las filitas, se observan 
niveles de yeso, blanco o gris generalmente y en algunos casos alternan con calcoesquistos. 
Cuando aparecen estas litologías se puede comprobar que algunos paquetes de areniscas de 
la parte alta de las filitas, aparecen asociadas a las mismas. Son muy frecuentes las intrusiones 
de diabasas a esta misma altura estratigráfica. Se trata de un acúmulo de secuencias grano-
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decrecientes y carbonatocrecientes, que muestran un menor grado metamórfico respecto al 
miembro inferior.
 
El espesor promedio de la F. Metapelítica en esta área puede superar los150 m, en tanto que 
el miembro superior las facies de colores abigarrados no supera los 20 m y el tramo de  alter-
nancias de calcoesquistos y filitas es de unos 15 m de espesor.

En general el grado de metamorfismo de estas filitas, incluidas en ellas las del techo, es muy 
bajo, aunque éste aumenta generalmente hacia el muro, donde la esquistosidad desarrolla 
superficies tapizadas por micas blancas, con linealidades de microplegamiento. El aumento 
del metamorfismo hacia la base no es absolutamente constante. En numerosos puntos no se 
observan a simple vista las micas de neoformación y por el contrario se conservan bien las 
estructuras sedimentarias originales e incluso las micas detríticas originales del sedimento, 
por lo que no pocos afloramientos en realidad están constituidos por lutitas en vez de filitas. 
Las cuarcitas son también abundantes, localmente muy abundantes y se sitúan a diversas 
alturas dentro de las filitas, principalmente en la mitad inferior, con algunos niveles de espe-
sor métrico en la parte superior. En algunos afloramientos de éstas últimas, se conservan las 
estructuras sedimentarias originales, en especial estratificaciones cruzadas de diverso tipo. En 
los sectores donde las filitas son algo más metamórficas, las cuarcitas aparecen con colores 
claros, mientras que hacia el techo son amarillentas e incluso rojizas. 

Las correlaciones realizadas por TORTOSA et al.(2000) entre las sucesiones aflorantes en el 
sector meridional de Carrascoy y el resto del Alpujárride oriental permiten concluir que la 
sedimentación carbonatada en este sector no comenzó hasta el Ladiniense por lo que a la 
Formación Metapelítica se le asigna, de forma provisional, una edad Anisíense o más antigua 
a la espera de hallazgos paleontológicos que la confirmen. 

 En esta Hoja existen varios afloramientos de rocas básicas (5) en la vertiente meridional de la 
Sierra de Carrascoy. Son rocas ígneas básicas de hábito masivo con bajo grado metamórfico, 
cuyos relictos texturales y metamórficos indican que las rocas originales eran diabasas gene-
ralmente desarrolladas como “sills”. La naturaleza intrusiva de estas masas, está evidenciada 
por la aparición de bordes enfriados y por el metamorfismo de contacto en los sedimentos 
en los que se encajan. Por lo general se encuentran ubicadas en el miembro superior de la F. 
Metapelítica, próximas al contacto con los carbonatos masivos.

2.2.2.1.2. Calizas azuladas y carbonatos dolomíticos (7), filitas claras y calcoesquistos (8).  
Ladiniense-Carniense. Formación Carbonatada  

El contacto inferior de esta formación es el transito descrito con la F. Metapelítica. Estos depó-
sitos carbonatados son los que dan lugar a los fuertes escarpes de la Sierra de Carrascoy.

La Formación Carbonatada de la Unidad de Carrascoy alcanza espesores próximos a los 300 
m y, por lo general, pueden distinguirse dos conjuntos litológicos:



32

El inferior  (7), en el que sobre un primer paquete de dolomicritas gris-azuladas y con aspecto 
masivo, alternan Mudstone y Wackestone dolomitizadas con filitas oscuras y/o pizarras ver-
des. En el tramo de alternancias es característica la presencia de cubos de pirita en las pizarras 
oscuras, la bioturbación es intensa y los restos fósiles, a veces bien conservados, son frecuen-
tes. Es frecuente que el tramo de techo sean mudstone tableadas de colores crema claro con 
nódulos de sílex de color crema a veces abundantes.

El conjunto intermedio (8) está conformado por pelitas claras con muy bajo metamorfismo en 
alternancia con calcoesquistos, mas frecuentas hacia techo. 

El conjunto superior se observa como una serie de carbonatos masivos en los que las dolomías 
de color gris oscuro con porosidad móldica y los grainstone oolíticos dolomitizados constitu-
yen las facies predominantes, aunque quizás sea la presencia facies con slump y de niveles de 
mud y debris flows intercalados, lo que caracteriza de forma significativa a este miembro.

KAMPSCHUUR (op. cit) describe estos niveles como rauhwackas monomícticas atendiendo 
a que en su espectro composicional solo observa cantos de la F. Carbonatada. En general 
estos niveles están constituidos por cantos angulosos y heterométricos de dolomías en una 
matriz lutítico-carbonatada de colores rojizos. Lateralmente se observan cambios desde facies 
matriz soportadas a granosoportadas.  En publicaciones recientes se constata que estos nive-
les son una constante dentro del conjunto superior de la formación carbonatada por lo que 
constituyen un criterio de correlación litoestratigráfica. De la misma manera, también puede 
comprobarse que, en algún caso, distintos autores los dan como base de unidades tectónicas 
superiores.

Los niveles fosilíferos que se encuentran en las facies de alternancia como una asociación 
con restos de bivalvos, equinodermos, gasterópodos, crinoides, .etc. entre los que KAMPS-
CHUUR (op. cit) cita Aviculopecten sp. KOZUR et al.(1974 y 1985), SANZ DE GALDEANO et 
al.(1997) y GARCÍA-TORTOSA et al.(2000), citan tanto en Carrascoy como en el sector de 
Mazarrón-Cartagena una asociación de microfósiles entre los cuales la presencia de Triasodis-
cus eomesozóicus, Lameliconus procerus, Teutloporella nodosa y Gsobergella spiroculiformis 
determinan una edad Ladiniense-Carniense para el conjunto de la Formación Carbonatada 
de la Unidad de Carrascoy.

2.2.2.2.  Unidades de Aledo (Sierra de Espuña)-Pestillos (Sierra de Carrascoy)
 
La Unidad de Pestillos, se encuentra en la posición tectónica superior de los materiales encua-
drados en el Complejo Alpujárride y su constitución es bastante similar a la de Carrascoy, al 
menos en lo que respecta a los grandes conjuntos litológicos. 

El contacto inferior de esta unidad es tectónico sobre los materiales de la Unidad de Carrascoy 
y el superior es asimismo tectónico con los sedimentos encuadrados en el Complejo Malágui-
de que se superponen a las filitas alpujárrides. Los materiales de esta unidad sólo afloran de 
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forma reducida en el sector NE próximos a la localidad de La Murta. En el sector noroccidental 
de Totana afloran los materiales de la Unidades de Aledo (BOOT-REA 2000) o Yechar GARCÍA-
TORTOSA et al.(2000), que constituyen uno de los afloramientos meridionales de la Sierra de 
Espuña en esta área.  

2.2.2.2.1.  Argilitas, pizarras rojas, cuarcitas y cuarzoarenitas (9). Paleozoico-Triásico Inferior

Equivalente a la Formación Fontanar de KAMPSCHUUR et al.(1972), el contacto inferior nor-
malmente se observa tectonizado en la Sierra de Carrascoy dadas las diferencia litológicas con 
las filitas azules pero en el ámbito incluso local de los sectores orientales de esta sierra en su 
prolongación hacia la Hoja de Murcia, hay buenos afloramientos donde puede verse un con-
tacto gradacional con alternancias de las filitas con las facies de pizarras rojas. Este miembro 
tiene, como facies litológicas dominantes, las pizarras rojas, violáceas y verdes y las cuarzoare-
nitas de colores ocres a rojizos. Las facies de argilitas y las capas cuarcíticas son minoritarias. 
Tanto en el afloramiento cartografiado como en otros mas extensos en las Hojas colindantes, 
se encuentran intercalados dos tipos de conglomerados de muy diferente espectro litológico 
y, por tanto, con distinta área fuente: conglomerados con cantos de cuarzo, sílex, jaspe rojo 
y cuarcita, bien redondeados y de color rojizo (tipo Verrucano) normalmente intercalado en 
los tramos basales del miembro y conglomerados calclitíticos con cantos de los carbonatos 
del Paleozoico, posiblemente maláguides, bien redondeados y de color gris, situados en el 
tramo medio.

En algunos afloramientos se han observado secuencias grano y estratodecrecientes con capas 
decimétricas a bancos de areniscas cuarcíticas con estructuras tractivas, limos pizarrosos de 
color verdoso y lutitas esquistosas de color púrpura a violáceo. Hacia techo del miembro dis-
minuyen el número y espesor de las capas de areniscas y se intercalan en las facies argilolíticas 
láminas y capas delgadas de dolomicritas amarillentas. El espesor máximo estimado para todo 
el conjunto varía entre los 80-90 m.

Se le atribuye una edad Pérmico-Triásico Inferior (hasta Ladiniense pro parte). 

2.2.2.2.2.  Dolomías gris oscuro con nódulos de silex en la base (10). Ladiniense-Carniense

El miembro superior de esta unidad equivalente a la Formación Yechar de KAMPSCHUUR et 
al.(1972), está constituido por dolomicritas recristalizadas, mudstone y wackestone dolomíti-
cas, de bien estratificadas en el tramo basal, donde normalmente muestran silex en nódulos 
de color crema, a masivas en los tramos de techo. Son frecuentes los niveles de brechas de 
cantos de dolomía, aparentemente sinsedimentarias.  El color, uniforme, es gris muy oscuro.

El espesor alcanza los 150 m y su contenido fosilífero es muy pobre; se  ha citado la presencia 
de lamelibranquios mal conservados en sus tramos basales en sectores proximos. Se le atri-
buye por criterios de correlación regional una edad Ladiniense sin descartar el Carniense en 
sus tramos de techo.
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2.2.3.  Complejo Maláguide.

Definido por BLUMENTHAL (1927), ocupa la posición más alta de los complejos integrados en 
el DCA., recubriendo a los restantes del Dominio de Alborán.

El basamento de este complejo registra metamorfismo de grado bajo atribuido a la Orogenia 
Hercínica CHALOUAN, (1968) CHALOUAN y MICHARD (1990), BALANYÁ (1991), en cambio 
su cobertera mesozoica y terciaria no ha sufrido metamorfismo o a lo sumo anquimeta-
morfismo en las unidades de posición estructural inferior LONERGAN (1991), NIETO (1994), 
LONERGAN y PLATT (1995), SANZ DE GALDEANO et al.(2000). En el ámbito de la Hoja se ha 
diferenciado la Unidad de Morrón de Largo-Atalaya.

2.2.3.1.  Unidad de Morrón Largo-Atalaya
 
2.2.3.1.1.  Cuarcitas, areniscas cuarcíticas y argilitas rojas (11). Pérmico-Anisiense  

Esta unidad seria equivalente a las Formaciones Carrasquilla y Garita de KAMPSCHUUR et 
al.(op. cit). Las  litofacies dominantes son las lutitas y fangolitas pizarrosas y de colores muy 
variados, salmón, marrón rojiza y verde-amarillentas, en las que se intercalan capas de arenis-
ca  (cuarzoarenitas a litearenitas) de colores rojos  y amarillentos. Sin embargo la facies más 
llamativa de esta unidad son los conglomerados de los que se tiene dos tipos: en capas deci-
métricas a bancos de color rojo y con un espectro dominado por los cantos muy redondeados 
de cuarzo, sílex y jaspe rojo (tipo Verrucano) y en bancos métricos a decamétricos de color gris 
oscuro de clasto soportados a matriz soportados y con un espectro dominado por los cantos 
carbonatados y en mucha menor proporción los de cuarzo-cuarcita. En este caso, hay una 
fuerte heterometría  con cantos de carbonato tamaño bloque poco redondeados y gravas 
de cuarzo con muy buen redondeamiento. El cemento es carbonatado y el encostramiento 
superficial de estos cuerpos, unido a su litología y color, ha ocasionado que, en cartografías 
precedentes, sean confundidos con las unidades carbonatadas suprayacentes. De manera 
puntual en algunos afloramientos, estas capas de conglomerados de cantos carbonatados 
pasan en cambio lateral a mudstone vadosas masivas de color crema a gris-rosado y con 
porosidad fenestral muy acentuada; tienen cantos de dolomías gris oscuro dispersos en los 
tramos de transición conglomerado-caliza.

 A grandes rasgos la serie se estructura en dos tramos o miembros. El inferior organizado en 
secuencias granodecrecientes (Fl-Fsc y Gm-Sh-Fsc), con reducción progresiva hacia techo del 
espesor en las facies finas, dando una macrosecuencia grano y estratocreciente cuyo techo 
puede establecerse en unas areniscas de grano medio-fino, color amarillento con un moteado 
en marrón oscuro y cemento carbonatado. Son bancos métricos con gran continuidad lateral 
que muestran estructuras de acreción lateral y amalgamación de capas y de corriente (“cha-
nel-fill”, cruzada plana, en artesa, bimodal, etc). 
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Sobre estas areniscas se encuentra el miembro superior, de espesor muy reducido (5 a 15 
m), y constituido por alternancias centi a milimétricas de areniscas carbonatadas de grano 
muy fino, lutitas carbonatadas de color verdoso y asalmonado y carbonatos dolomíticos con 
laminaciones de color gris en tránsito litológico graduado a la unidad carbonatada supraya-
cente. Es frecuente, sobre todo en las escamas septentrionales, la presencia de capas de yeso 
con laminación alternante gris claro-negro intercaladas en las facies descritas en este tramo y 
como termino superior de la secuencia.

En conjunto, dadas los facies litológicas descritas y su estructuración, parece que estos mate-
riales son depósitos fluviales y fluviomareales (areniscas amarillas) en el miembro inferior y de 
supra a intramareales en el miembro de transición.

El contacto inferior de esta unidad tectónica, salvo en las escasas localidades  descritas don-
de aflora el substrato paleozoico y el superior, es concordante con la unidad carbonatada 
superior.

Dentro de la Hoja el espesor puede estimarse entre 75 a 80 m. No se tiene constancia de ha-
llazgos fósiles por lo que se le atribuye una edad Pérmico Ladiniense sobre la base de criterios 
regionales.

2.2.3.1.2.  Calizas y dolomias gris oscuro. (12). Anisiense-Carniense

Esta unidad está constituida por carbonatos de color gris en capas bien estratificadas en sus 
tramos basales a estratificación difusa hacia techo. Normalmente se observa un primer tramo  
en el que se alternan dolomicritas grises en capas centimétricas con areniscas, lutitas rojas y 
margas verdes. Suprayacente, se tiene un paquete con espesor variable (5 a 10 m) constituido 
por mudstone dolomitizadas grises con abundante sílex de color crema, en nódulos y capas 
con escasa continuidad lateral. El resto de unidad son dolomicritas, mudstone y wackestone, 
con fuerte recristalización y dolomitización de todas las facies que intercalan capas y bancos 
de brechas monomícticas sinsedimentarias (grauwakas), especialmente hacia techo de la uni-
dad. En los aflojamientos observados el espesor total de la unidad no supera los 60 m.

La presencia de restos fósiles es frecuente pero los procesos diagenéticos los hacen indetermi-
nables. La edad que se atribuye por criterios regionales es Ladiniense a Carniense.

2.3.  CUENCAS NEÓGENAS 

El edificio bético formado en su parte oriental por mantos de corrimiento (EGELER Y SI-
MON, 1969; EGELER Y FONTBOTÉ, 1976) se presenta muy troceado y ampliamente recubier-
to 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 pa-
leozoicos y triásicos) constituyen umbrales emergidos durante gran parte del Neógeno. Este 
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dispositivo, se sitúa sobre 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 familias 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 conse-
cuencia 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 es 
particularmente intensa durante el Tortoniense superior donde se encuentra 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-sedimenta-
rias, manifestaciones magmáticas) circunscritas en el espacio y el tiempo, jalonan de manera 
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. 
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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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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 sea la orientación y el sentido de desplazamiento de estos 
últimos (Fig. 2.3). Su perfil transverso es fuertemente asimétrico: la parte cercana del acci-
dente, donde el relleno sedimentario es más espeso, ha experimentado, una estructuración 
vigorosa y contemporánea de los depósitos. 

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)

Ésta se traduce, bien sea por dispositivos en “flower structure” característicos de deformación 
en transpresión, o bien, por un pliegue sinclinal, acompañado a menudo por juegos de fallas 
inversas, cuando domina la deformación por compresión. Los dos tipos de deformación pue-
den coexistir en una misma cuenca, en función de las respectivas orientaciones de los diversos 
segmentos de accidentes que controlan su desarrollo, así como de la variación de la dirección 
de acortamiento regional.
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En el interior hay estructuras de mediana dimensión (métrica a decamétrica): pliegues de 
arrastre con eje subvertical, fallas inversas, fracturas de desgarre conjugadas, indican una 
deformación compresiva. Las discordancias observables en el interior del relleno sedimenta-
rio, sellan estas estructuras de escalas variadas, estableciendo con claridad su origen precoz. 
La verticalización 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 en-
contrado constantemente modificada. En numerosos lugares, cuerpos detríticos importantes 
así como los macizos que los han alimentado, se encuentran actualmente ampliamente des-
conectados por el efecto de los juegos de estos desgarres. El conglomerado de la Aguadera 
en la cuenca del Hinojar (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 sus ejes o partes centrales 
no presentan una 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 
conformes 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 Totana se han diferenciado las siguientes Unidades Sedimentarias de Depósito 
con rango de SD.

USD-I. Tortoniense -Messiniense Inferior.-Unidad de Corvera y Cuenca del Hinojar. 
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USD-II. Messiniense Inferior-Plioceno Inferior.-Unidad de la Cuenca de Totana-Mazarrón.
USD-III. Plioceno Inferior-Superior.-Unidad de Lébor.

2.3.1.  USD I. Unidad de Corvera y Cuenca del Hinojar. Tortoniense-Messiniense Inferior

En discordancia angular y erosiva ya sobre el registro sedimentario de los Complejos de la ZIB 
o, como ocurre en sectores colindantes, sobre cualesquiera de las unidades de depósito ter-
ciarias precedentes se tiene un conjunto de sedimentos estructurados en una megasecuencia 
grano y estrato decreciente (F.U.S.). Dentro del ámbito de esta Hoja, los escasos afloramientos, 
restringidos exclusivamente al vértice NE, no permiten observar la arquitectura sedimentaria 
de esta unidad de depósito por lo que la gran parte de las características que se expondrán 
son datos aportados por los trabajos realizados en la Hojas colindantes de Murcia y TORRE-
PACHECO. El registro sedimentario de esta USD se encuentra en continuidad cartográfica 
en ambas vertientes de la Sierra de Carrascoy constituyendo en la vertiente septentrional los 
depósitos neógenos más antiguos. Las facies litológicas que se describen a continuación son 
prácticamente idénticas tanto en la vertiente septentrional (Cuenca del Guadalentín-Segura), 
como en la meridional (Cuenca del Campo de Cartagena), por lo que no se establecerán 
diferencias entre ambas. De la misma manera se han atribuido a esta unidad, afloramientos 
de conglomerados discordantes sobre los materiales del Complejo Maláguide de Sierra de 
Espuña, situados en sector NO, en base a los trabajos realizados en la Hoja de Lorca.

2.3.1.1.  Conglomerados polimícticos rojizos, areniscas y parches de calizas biohérmicas (13).-
Tortoniense Inferior-Medio

Aunque el dispositivo paleogeográfico es complejo, en los afloramientos observables esta 
unidad está constituida por dos facies litológicas. De muro a techo se tiene:

Un primer tramo de espesores decamétricos (60 a 80 m), constituido por conglomerados 
soportados por la matriz en la base a gransoportados hacia techo, polimícticos, con fuerte 
heterometría y de subangulosos a subredondeados. La moda suele variar entre 12 a 15 cm y 
el centil esta a menudo próximo al metro. Su matriz arenoso-lutítica normalmente abundante 
tiene una coloración roja y el cemento es carbonatado. Su espectro composicional refleja con 
exactitud al patria próxima de estos conglomerados, de esta forma en la Rambla de La Murta 
la fracción de cantos carbonatados es la predominante en tanto que en la Cuenca del Hinojar 
(Corvillones) el predominio corresponde a los cantos de rocas metamórficas e ígneas de Sierra 
Almenara. A este primer tramo de conglomerados le ha sido atribuida una edad Tortoniense 
inferior en base a las correlaciones regionales y por acotación de las determinaciones paleon-
tológicas en los depósitos infra o suprayacentes.
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Fig. 2.4. Conglomerados polimícticos rojizos de la U. 13 en la Rambla de La Murta, aguas arriba de esta 
localidad 

Sobre este tramo de conglomerados rojos (Fig. 2.4) y en discordancia erosiva a paraconcor-
dancia se tiene un conglomerado bastante homométrico, polimíctico, con cemento carbona-
tado y espesores de más de 70 m en la Rambla de La Murta y en la vertiente septentrional de 
Sierra Almenara y 20 m el Barranco del Puntarrón (Gañuelas). 

El color de estos conglomerados es ocre amarillento. Los cantos muestran un espectro en las 
fracciones de cantos carbonatados y de cantos metamórficos que tienden a estar bastante 
igualadas. Presenta una grosera granoclasificación positiva, es carbonato creciente y su techo 
lo constituyen normalmente areniscas con macrofauna dispersa bien conservada.

La serie suele comenzar con bancos de conglomerados granosoportados heterométricos y 
subangulosos a subredondeados, masivos a estratificación difusa en paso a un tramo de 
conglomerados homométricos en bancos con base plana constituidos por dos secuencias 
decamétricas similares en las que el término inferior son megacapas de conglomerados gra-
nosoportados, polimícticos, con clastos de macrofauna y grosera granoclasificación positiva 
(“debris flow”).
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La superficie de techo de estas megacapas es ondulada, si bien la tendencia es a la convexi-
dad. La capa intersecuencias, son areniscas blioclásticas de color crema oscuro, decimétricas, 
gradadas y con HCS con longitud de onda decimétrica. Lateralmente en la megacapa inferior 
se han observado estratificación cruzada plana y en surco de gran escala.

Fig. 2.5. Detalle de los conglomerados de la U.13. Estratificaciones planas y cruzadas de bajo ángulo. 
Granoclasificación positiva, bioturbación y restos de macrofauna

En los afloramientos donde puede observarse el tránsito a las margas suprayacentes, el 
tramo de conglomerados finaliza con un paleosuelo decimétrico en el que se mezclan de-
pósitos condensados de hierro, lateritas y macrofauna en paso a un tramo margoso con 
olistolitos de areniscas calcáreas bioclásticas y calizas bioclásticas, de tamaño desde grava a 
canto (Fig 2.5).

En algunos afloramientos el techo de este tramo lo constituyen parches de algas rojas y 
grainstone o rudstone en capas decimétricas amalgamadas o con superficies onduladas. La 
macrofauna, presente en todo el tramo de conglomerados amarillentos, es muy abundante 
en estos tramos de techo con presencia de equinodermos, moluscos, briozoarios, espongia-
rios, melobesias, etc.
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El modelo sedimentario que se propone para esta unidad consiste en un margen de cuen-
ca con una plataforma estrecha conectada con un talud de fuerte pendiente. La actividad 
sinsedimentaria de los sistemas de desgarre parecen indicar un movimiento sinestroso que 
ocasiona una notable subsidencia en el bloque SE (Cuenca del  Campo de Cartagena-Mar 
Menor). Frente a los valles que drenaban los paleorelieves de las Sierras de Carrascoy, Espuña, 
Almenara y del Algarrobo, se acumularon sedimentos que progradaban hacia la cuenca.  

Sobre esta estrecha plataforma y a favor de flujos canalizados, se desarrollaron fan-deltas de 
dimensiones medianas. Cuando el depósito no compensaba la subsidencia se abandonaba 
el lóbulo constructivo o el área completa del abanico deltaico en parte posiblemente debido 
a la actividad tectónica continuada que ocasiona el desplazamiento de los depocentros. La 
consecuencia última en el sistema de depósito es un efecto análogo a una subida del nivel del 
mar de origen tectónico. 

2.3.1.2.  Margas gris-azuladas, areniscas y  yeso (14). Tortoniense Medio-Superior

Cuando el afloramiento es de calidad, el tránsito entre las unidades inferiores y estas margas 
es un paso gradual con una alternancia de capas de areniscas de grano medio a menudo con 
algo de grava de cuarzo dispersa y margas con láminas y linsen de arena-limo; el color de este 
tramo es amarillento-verdoso. La facies extensiva de esta unidad la constituyen margas de 
color gris azulado (azul oscuro en corte fresco), con aspecto masivo a estratificación difusa y 
tramos o paquetes con aspecto noduloso a foliar concoideo. Intercalan capas finas y láminas 
de areniscas finas o limos con gradación positiva y laminación paralela.  En los sectores orien-
tales intercalan capas  a veces de espesor métrico de yesos blancos masivos a microlaminados. 
En los sectores centrales y occidentales la presencia de yeso se reduce a láminas o grietas 
rellenas de yeso fibroso.

En el modelo sedimentario propuesto, los depósitos de esta unidad se interpretan como las 
facies de plataforma externa y talud-cuenca del dispositivo de los fan deltas de la unidad 
anterior. La presencia hacia techo de capas finas de detríticos gradados se corresponderían 
a la facies F9 (Mutti 1992), interpretadas como unos depósitos de corrientes de turbidez de 
baja densidad que transportan materiales de grano muy fino y una alta proporción de lutitas 
en suspensión.

Las muestras tomadas han proporcionado una abundante microfauna de: Globorotalia acos-
taensis Blow, Globorotalia obesa Bolli, Hastigerina pelágica (d’Orbigny), Globoquadrina altis-
pira (Cushman y Jarvis), Globigerina bulloides d’Orb., Globigerina af. Foliata Bolli, Globoro-
talia gr. Scitula (Brady); Siphonina reticulata (Zcjzek), Hanzawa boueana (d’Orb.), Cancris sp., 
Cassidulina laevigata d’Orb., Discorbis orbicularis (Terquem), Elphidium advenum (Cushman), 
Melonis pompilioides (Fichtel y Moll), Melonis soldanii (d’Orb.), Bolivinoides sp., Ammonia 
beccarii (Linneo), Bulimina affinis (d’Orb.), Brizalina dilatata (Reuss), Spiroplectammina sp., 
Textularia sp., Florilus boueanum (d’Orb.), Uvigerina af. peregrina Cushman, Pleurostomella 
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af. alternans Schwager, Oridorsalis umbonatus (Reuss), Lenticulina peregrina (Schwager), La-
gena sp., radiolas de Equínidos, Radiolarios, espículas (frecuentes  triaxonas).

El nanoplacton es muy abundante y se ha determinado una asociación de: Calcidiscus macin-
tyrei (Bukry&Bramlette, 1969) Loeblich&Trappan, 1978., Calcidiscus radiatus (Kamptner, 1955) 
Martín-Pérez&Aguado, 1990., Cocolithus pelagicus (Wallich, 1877) Schiller, 1930., Cocolithus 
miopelagicus (Wallich, 1877) Schiller, 1930., Calcidiscus leptoporus (Murria&Black,1898) ) 
Loeblich&Trappan, 1978., Discoaster quinqueramus, Gatner, 1969., Discoaster calcaris, Gat-
ner, 1969., Discoaster neorectus Bukry, 1971ª., Discoaster variabilis Martíni&Bramlette, 1963., 
Discoaster bollii Martíni&Bramlette, 1963., Discoaster bellus Burkry, 1971., Geminilithella ja-
fari (Müller, 1974b) Backman, 1980., Geminilithella rotula (Kamptner, 1955) Backman, 1980., 
Pyrocyclus hermosus Roth& Hay et al., 1976., Helicosphaera carteri (Wallich, 1877) Kamptner, 
1954., Pontosphaera multipora (Kamptner, 1948) Burns 1973., Reticulofenestra gelida (Gei-
tzenauer, 1972) Backman, 1978., Reticulofenestra pseudoumbilicus (Gartner, 1967) Gartner, 
1969., Reticulofenestra productella (Bukry, 1975) Gallagher, 1989., Reticulofenestra scrippsae 
(Bukry&Percival, 1971) Roth, 1973., Scyphosphaera apsteinii Lohmann, 1902., Lithostroma-
tion perdurum Deflandre, 1942.

Que determinan una edad Tortoniense (Zonas NBN11 y NBN12, Martín-Pérez, 1997) para esta 
unidad. En este punto, es resaltable que tanto las muestras tomadas a muro como a techo de 
esta unidad son las únicas que han determinado una edad precisa y cuyo contenido en micro-
fósiles resedimentados no es mayor, o como en otros casos que se describirán a continuación, 
prácticamente único en los sedimentos del Mioceno terminal. 

2.3.1.3.  Areniscas y areniscas calcáreas bioclásticas (15).-Tortoniense Medio-Superior 

Como cambio lateral y vertical de las  facies con la unidad litológica descrita con anterioridad, 
se tiene un tramo en el que se alternan areniscas de grano medio y grueso con grava dispersa 
y areniscas calcáreas bioclásticas con colores grisáceos y amarillentos posiblemente por alte-
ración y/o decoloración. En esta facies, es normal observar una disminución del tamaño de los 
terrígenos en tanto que de forma progresiva se intercalan láminas y capas finas de limos car-
bonatados. La serie descrita varia entre los 20 a 25 m en el sector de Corvera-La Murta a 50-
80 metros en la Cuenca del Hinojar, en la que constituyen cuerpos cuya geometría de abanico 
tiene su eje mayor (N40-50E) y es subparalelo al borde septentrional de Sierra Almenara.
 
Las observaciones realizadas en este sector, muestran que en las margas azules (14), se inter-
calan progresivamente láminas y capas de areniscas blanco grisáceas de grano fino a medio 
con cemento carbonatado y limolitas amarillentas masivas y con fuerte bioturbación. Las 
capas de carbonatos (“packstone” y “wackstone”) son escasas aunque en la serie de Corvera 
constituyen los depósitos últimos de esta USD. 

Las facies mayoritarias son las heterolíticas arenoso-pelíticas. En este tipo general pueden 
distinguirse a su vez tres subfacies: aquellas cuyos sedimentos de tamaño arena muestran 
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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 margas, en tramos decamétricos a capas, intercaladas en las facies anteriores.

En los recorridos de campo se ha constatado que las facies HCS son las más abundantes en las 
litologías de sublitarenitas de grano medio a fino y cuarzoarenitas de grano fino a muy fino, 
sobre todo en el sector NE (Murta-Corvera). En detalle, se trata de secuencias decimétricas, 
entre 30 a 50 cm, en las facies HCS de grano medio a fino con secuencias tipo PHM y PHFM, 
y de 15 a 40 cm en las facies de grano fino a muy fino con secuencias tipo PHFM y HM. La 
relación arena/marga varía de 3/1 en las primeras hasta 1/5 en estas últimas.

Con una composición litológica prácticamente idéntica y una relación arena/marga es similar 
a la descrita para las facies HCS de grano fino a muy fino (1/5), se tienen alternancias de are-
niscas y margas cuya estructuración y tipos secuenciales se corresponde con las facies D1 (Tb

c 
y Tc

e) y D2 (Td
e) de MUTTI (op. cit.).

La tercera subfacies está representada por acúmulos de margas y fangolitas carbonatadas 
grises en las cuales difícilmente se observan planos de estratificación. En detalle, estos planos 
vienen marcados por láminas de limolitas blanco amarillentas de composición cuarzoarenítica 
en las que puede observarse morfologías de “ripples” en trenes continuos (“starved ripples”) 
o bien aisladas (“linsen”). En esta facies son frecuentes los microeslumpamientos y dada la 
presencia de carbonato y la inmersión diagenética de los “linsen”, se originan nódulos de 
tamaño centimétrico cuyo núcleo son los “loads-casted”. 

Intercaladas en las facies siliciclásticas descritas en esta área NE, se observan carbonatos de 
espesor  decimétrico y extensión lateral hectométrica.

Este conjunto de facies siliciclásticas y detrítico carbonatadas del grupo de las “hummocky” 
y turbiditas asociadas, conforman un ciclo de facies grano y estrato creciente, en el que la se-
cuencia de facies descrita, parece configurar un modelo sedimentario de plataforma siliciclás-
tica con dominio de tormentas en la que se definen los depósitos turbidíticos de plataforma 
externa por debajo del nivel de ola, los de “offshore” distal y proximal (facies HCS), en el do-
minio de acción de las tormentas, y finalmente depósitos de plataforma interna posiblemente 
relacionados con taludes deltaicos (facies pelíticas microeslumpingzadas), y de deltas frontales 
(barras, canales, etc.) en un modelo deltaico con dominio de oleaje.

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.

La arquitectura sedimentaria del conjunto de las Unidades 13 a 15 descritas, permite definir 
una SD delimitada por discordancias (limites de tipo 1) a muro y techo en la que la Unidad 13 
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seria asimilable al LST, las Unidades 14 y 15 serian el TST y el SMST de esta secuencia deposi-
cional del Tortoniense Medio-Superior.

2.3.1.4.  Rocas volcánicas (dacitas biotíticas con cordierita) (16). Tortoniense Superior-Me-
ssiniense  
 
En el sector centro meridional de la Hoja y a lo largo de ambas márgenes del Barranco del 
Puntarrón se tienen unos afloramientos de pequeñas dimensiones en el que pueden iden-
tificarse rocas volcánicas muy oscuras. Las muestras recogidas determinan que se trata de 
andesitas y dacitas potásicas. Como es común en estas rocas, hacen extrusión en forma de 
domos y diques y por la escasez de manifestaciones lávicas y fragmentarias. Los domos es-
tán constituidos por fragmentos de rocas volcánicas englobados en una matriz de la misma 
composición que localmente pueden mostrar un carácter brechoide o cuando su estructura es 
masiva tienen disyunción columnar. En estas rocas son relativamente frecuentes los enclaves 
de gneises granatíferos-sillimaníticos y de cuarzo-dioritas y en menor número existen inclu-
siones de gabros, esquistos y cuarcitas. El estudio de los enclaves muestra que han sufrido un 
intenso metamorfismo térmico que ha dado lugar a la desestabilización parcial de su paragé-
nesis primitiva y a la aparición de cordierita y sanidina en los enclaves más abundantes (gneísi-
cos y cuarzodioríticos). Las dataciones geocronológicas asignan a estos episodios magmáticos 
una edad comprendida entre los 13 y los 6,8 m.a. lo que coincide con la edad atribuida a los 
sedimentos finimiocenos en los que encaja y se interestratifican.

En el contexto regional del volcanismo neógeno, estos resultados indican que los volcanismos 
calco-alcalino potásicos o shoshonítico, comenzaron a generarse inmediatamente después 
del inicio del volcanismo calco-alcalino s.s. y en paralelo con el volcanismo ultrapotásico. 

Las rocas calco-alcalinas potásicas, tienen textura porfídica y una matriz que varia de vítrea a 
hipocristalina. Las andesitas potásicas están constituidas fundamentalmente por plagioclasa 
y ortopiroxeno, si bien en los tipos más ácidos aparecen además biotita y cuarzo. Las dacitas 
potásicas lo están por plagioclasa, biotita y cuarzo. En estas rocas se encuentran cordierita, 
granate, andalucita y sillimanita. La cordierita cuya abundancia puede llegar a ser del orden 
del 10% del volumen total de la roca; aparece en cristales idiomorfos normalmente maclados 
y sin aureola de reacción y en cristales alotriomorfos con corona de plagioclasa, piroxeno y 
biotita. Este proceso de transformación es tan intenso que, algunos cristales de cordierita 
quedan reducidos a un agregado de estos últimos minerales.

Dada su composición y su cronología, el emplazamiento de estas rocas tiene unas implica-
ciones geodinámicas evidentes. Por su carácter calco-alcalino numerosos autores lo asocian a 
un mecanismo de subducción. Otros autores además resaltan su relación con el corredor de 
desgarre de las Béticas Orientales (corredor de desgarre trans-Alborán de la escuela francesa). 
La importante diferencia en espesor cortical que parece deducirse a ambos lados del corredor 
del Guadalentín (BANDA Y ANSORGE, 1980), encaja con el desplazamiento sinistroso de es-
tas fracturas que afecta a la corteza y desplaza la zona adelgazada de Alboran hacia el NNE: 
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este hecho ocasionó un incremento del flujo térmico en la región y cuando la distensión lo 
permitió, determinó la salida del material volcánico.

2.3.1.5.  Conglomerados polimícticos (17). “Conglomerado o Brechas del Hinojar”-. Torto-
niense Superior-Messiniense

En el sector suroccidental de la Hoja Totana, en la Sierra de La Aguadera-Hinojar y en aparente 
concordancia o cambio lateral y vertical de facies con las margas del Tortoniense Superior-
Messiniense, aflora un potente conglomerado que constituye los depósitos finales de la serie 
al oeste de la fractura occidental del graben de Mazarrón.  
 
Son conglomerados heterométricos, clastosoportados y masivos (Fig 2.6). Su matriz es abun-
dante y de color rojizo. Los conglomerados en general tienen un color grisáceo a rojizo por 
tinción y su espectro litológico esta dominado por la fracción de cantos subredondeados de 
rocas metamórficas de tamaños que oscilan entre 10 a 35 cm. Los cantos de carbonatos y ro-
cas ígneas, representan fracciones significativas, llegando en algunos puntos a ser igualitarias 
con los metamórficos.

Hacia techo de la unidad, puede observarse el paso a unas alternancias en las que pueden defi-
nirse secuencias granodecrecientes separadas por superficies erosivas y de acreción lateral en las 
que de manera progresiva se incorpora un término de detríticos de grano fino y de margas.
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Fig.. 2.6. Detalle de los conglomerados de la U. 17. Obsérvese la grosera granoselección y la imbricación 
de cantos. La dirección y sentido de aportes es tal como se señala y en esta estación es N80E.

En la ladera norte de la Loma de Las Aguaderas, la erosión remontante de los arroyos que 
drenan hacia el Río Guadalentín permite observar, además de una importante zona de frac-
tura de dirección N40/45E, como en el techo de esta unidad se intercalan margas verdes al-
ternando con capas milimétricas o láminas de arenisca y localmente yeso tanto laminar como 
en cristales dispersos. Al sur de la fractura las facies son similares a las descritas como unidad 
(19) y por tanto, a ellas se atribuyen.

Dentro del ámbito de esta Hoja, los afloramientos de este sector son los únicos, donde  pue-
den establecerse las relaciones geométricas de esta unidad con las facies arenoso-margosas 
y evaporíticas messinienses. 

En general y en sentido oeste-este puede establecerse la presencia de sus dos facies caracte-
rísticas: conglomerados clastosoportados masivos de color gris-rojizo y facies de secuencias 
métricas Gt-Gp con gradación grosera e imbricación de cantos. En la agradación vertical 
y en sentido este, disminuyen de espesor los términos conglomeráticos manteniéndose el 
espesor de las secuencias Gt-Gp-St-Sl-Fsc, en tanto que el color pasa a ser blanco-grisáceo. 
Los conglomerados son polimícticos pero con un predominio de la fracción de los cantos 
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metamórficos, subredondeados y con una matriz arenosa (litarenita)-lutítica de color rojizo. 
En su evolución lateral hacia el Río Guadalentín las facies de conglomerados masivos pasan 
a las secuencias estrato y granodecrecientes en las que los conglomerados y areniscas mues-
tran estratificación cruzada en surco de media y gran escala y las lutitas son de coloraciones 
amarillentas a asalmonadas. La escasez de afloramientos de calidad no permite realizar un 
número suficiente de estaciones de mediadas de corrientes. Las que se han realizado indican 
una  dirección prioritaria que varia entre N50-80E y sentido Oeste-Este. 

La observación detallada de los afloramientos descritos hacia techo de la unidad, permite 
reseñar la existencia, dentro de las facies grano y estratodecrecientes de pequeños parches 
arrecifales de algas rojas y briozoarios en posición de vida incluidos en los intervalos de lita-
renitas amarillentas. Podría tratarse pues de los depósitos de un fan-delta en conexión con 
los sistemas turbidíticos y de cuenca en la que se depositan las unidades descritas con ante-
rioridad. Los depósitos de esta unidad los atribuimos por criterios regionales de correlación al 
transito Tortoniense-Messiniense.

2.3.2.  USD II.  Unidad de Totana-Messiniense-Plioceno Inferior
 
En discordancia bien sobre las margas gris-azuladas, sobre el Conglomerado del Hinojar o di-
rectamente sobre las rocas volcánicas, se encuentra una sucesión en cuyo registro sedimenta-
rio pueden distinguirse fundamentalmente tres grupos de facies: un tramo basal constituido 
por depósitos terrígeno-carbonatados marinos de caracter somero que localmente contiene 
biohermos a techo, un tramo intermedio con margas gris verdosas normalmente muy ricas en 
restos fosiles y un tramo, en cambio lateral  y vertical de facies con las margas, constituido por 
yesos masivos a microlaminados y un tramo de techo constituido por biocalcarenitas, parches 
arrecifales y margas.

2.3.2.1.  Conglomerados y areniscas calcáreas (18), calizas bioconstruidas y calizas de algas 
(19). Messiniense Inferior

En todo el ámbito de la Hoja se mantienen de manera bastante uniforme los espesores totales 
de la unidad cartográfica (20-35 m), las variaciones más evidentes se tienen en la granulome-
tría de las facies que la constituyen esencialmente en la presencia de los conglomerados. De 
manera genérica, puede establecerse que en la vertiente meridional de Carrascoy en el sector 
de Corvera, aunque sin llegar a aflorar en esta Hoja  muy próximo al  vértice NE y específica-
mente en los afloramientos cartografiados en el borde oriental de la Sierra del Algarrobo, son 
las areniscas calcáreas bioclásticas de color amarillento y los carbonatos oolíticos o biconstrui-
dos las facies más frecuentes. Bien es cierto que en la práctica totalidad de los afloramientos 
observados en este sector, el tramo basal tiene siempre un conglomerado a veces con espesor 
centimétrico. En el afloramiento de la Rambla de la Fuente de la Pinilla, como suele ocurrir en 
la mayoría de los casos observados, los conglomerados de esta unidad son homométricos y 
subredondeados, con un espectro polimíctico con tendencia a cierto predominio de los cantos 
carbonatados y fracciones minoritarias de cuarzo, rocas metamórficas y rocas ígneas. El color 
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es blanco amarillento. Hacia techo, estos conglomerados contienen abundantes fragmentos 
de ostreidos de gran tamaño.

Como cambio lateral y vertical de los conglomerados se encuentran las facies más comunes 
de esta unidad constituidas por areniscas calcáreas bioclásticas que hacia techo evolucionan 
a areniscas limosas gris-amarillentas y calizas (grainstone y rudstone de algas) de color crema. 
La arquitectura estratigráfica de esta unidad muestra una macrosecuencia grano y estrato 
decreciente (F.U.S). En las series realizadas en los sectores suroccidentales, sobre el Conglo-
merado del Hinojar, se observan de muro a techo un primer paquete constituido por con-
glomerados polimícticos, homométricos, fuertemente cementados  y con abundantes restos 
de grandes ostreidos sobre el que se tienen calcarenitas de grano muy grueso (grainstone a 
rudstone), con fragmentos de briozoarios, algas rodofíceas (melobesias) y fragmentos de os-
treidos. El cemento es carbonatado y hay una fracción de grava dispersa disminuyendo hacia 
techo del paquete.

A techo de este primer paquete detrítico grueso se ubican las calizas (19), bioconstruidas 
(boundstone), con aspecto masivo y color blanco amarillento. Son muy abundantes los brio-
zoarios con estructura concéntrica (balls) y las algas  melobesias. Estos edificios no superan 
el espesor métrico y extensiones decamétricas. Estas calizas bioconstruidas se interpenetran 
como calcarenitas bioclásticas (grainstone), masivas, de grano medio a grueso. Este tramo es 
muy rico en macrofauna, aunque suele encontrarse fragmentada. Aun así, los ejemplares de 
equinodermos, bivalvos y ostreidos, junto a los briozoarios y rodolitos de algas confieren a 
este paquete unas características muy definidas  desde el punto de vista composicional Este 
paquete de calcarenitas muestra capas decimétricas con superficies de estratificación irregula-
res. Tienen una fracción siliciclástica, de composición litarenítica, disminuyendo hacia techo. 
El tramo superior de esta unidad son calcarenitas de grano medio y fino, en capas decimé-
tricas, bien estratificadas. Hacia  techo y en cambio lateral “pro parte”, la serie intercala de 
forma progresiva capas de limos y margas arenosas de color gris-amarillento que a su vez 
intercalan niveles lumaquélicos de ostreidos. 

Las microfacies de las muestras estudiadas determina la presencia de: corales, briozoos, algas 
calcáreas, equínidos y lamelibranquios.   

2.3.2.2.  Margas gris-verdosas, masivas con yeso e intercalaciones lumaquélicas. (20). “Mar-
gas de Ostreas”.-Messiniense 

Esta unidad está constituida por margas verdoso-amarillentas de aspecto masivo, ricas en mate-
ria orgánica, fétidas, con niveles de limonita y abundantes ostreidos de gran tamaño (Chlamys  
y Pectens), bien como fragmentos o conchas dispersas bien como capas o bancos lumaquélicos, 
mas frecuentes hacia techo. Característica de esta unidad es la presencia de yeso, tanto en 
láminas, como más frecuentemente rellenando fracturas de gran desarrollo vertical. También, 
hacia techo de la secuencia, se hace característica la presencia de pequeños niveles calcarení-
ticos (20-40 cm) de carácter bioclástico, que en ocasiones representan auténticas lumaquelas 
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de lamelibranquios con gran abundancia de pectínidos, indicándonos la proximidad de la línea 
de costa. Esta unidad ha de correlacionarse necesariamente con el tramo más alto de la serie 
margosa Messiniense diferenciada por MONTENAT (1973) y LAROUZIERE (1985). El techo de 
esta unidad libra abundante fauna de microforaminíferos, con relativa abundancia de las formas 
planctónicas sobre las bentónicas. Entre las formas planctónicas destacan como más abundan-
tes Globigerinoides trilobus quadrilobatus, G. trilobus inmaturus, G. Obliquus extremus, G. rub-
ber parker y Orbulina universa, y de entre las bentónicas las formas someras litorales Heterolepa 
bellicioni, Ammonia beccari, Ammonia inflata, Nonium boumeamun, Bulimina pyrula y Textu-
laria sagittula como más abundantes (SILVA, 1994, SILVA et al., en prensa). Esta asociación de 
taxones no permite una buena aproximación bioestratigráfica dada su amplia distribución en el 
Neógeno superior. Sin embargo, la presencia característica y abundante del ostrácodo Peterauri-
la cf. musculus Aruta & Ruggieri, permite situar estos depósitos dentro del Messiniense, ya que 
esta especie únicamente ha sido descrita en este periodo, no encontrándose citas del género 
en edades más modernas o anteriores (J.CIVIS c.o.). Por otra parte la edad que se atribuye por 
la presencia de este ostrácodo no se contradice con las formas de foraminíferos existentes. Así 
mismo, asociados a este aparecen los ostracodos Semicytherura, Cytheridea, Aurila, y Costa ba-
tey, generos muy frecuentes en los depósitos mesinienses y pliocenos de las cuencas de Campo 
de Cartagena-Mar Menor y Elche (ARKANNI, 1987; CARBONELL, 1990).

Por otro lado, aunque LAROUZIERE (1985) y LAROUZIERE y OTT D’ESTEVOU (1990) sitúan esta 
serie margosa como pre-evaporítica, la presencia de yesos, tanto laminares como fibrosos (se-
cundarios en fracturas) a techo de estos depósitos, así como la abundante presencia de yesos 
laminares y diseminados en la serie margosa blanca registrada en los sondeos de La Pinilla y 
de Los Lardines (MONTENAT, 1973), parece indicar que al menos, en parte, estos depósitos 
representarían el episodio evaporítico, pero en facies marinas someras más abiertas que sus 
equivalentes en las cuencas de Mula, Lorca y Fortuna. A este respecto hay que hacer notar que 
en la Cuenca de Campo de Cartagena-Mar Menor tampoco se registra el episodio evaporítico 
Messiniense (MONTENAT et al., 1990b) que este autor correlaciona con el techo de las “Margas 
de Torremendo”, ya que en las proximidades de San Miguel de Salinas se interdigitan con las 
facies evaporíticas messinienses.

Los resultados obtenidos del estudio de los contenidos micropaleontológicos en estos sedi-
mentos son ilustrativos del modelo de transporte y sedimentación de estos materiales. Los 
fósiles planctónicos se observan rotos, rodados e incluso la fauna se hace enana según se 
sube en la serie. En el nanoplancton los especímenes son escasos y la resedimentación del 
cretácico y paleógeno abundante. Se determinan:

Nonion boueanum, Rotalia inflata, R. beccarii, Siphonina planoconvexa, Pullenia bulloides, 
Nodosaria acuminata, Ellipsoglandulina glans, Uvigerina striatissima., U. flinti, U. barbatula, 
Cibicides pseudoungerianus, Bulimina costata, Nonion pompilioides, Globigerina diplostoma, 
G. foliata, G. acostaensis, G. aff. mayeri, G. bulloides, G. tumida plesiotumida, G. pseudomio-
cenica, Globorrotalia af obesa, Globigerinoides gr. Trilobus, Planulina ariminensis, Valvulineria 
bradyana, V. complanata. Amphicoryna scalaris, Bolivina sp, Tritaxia sp, Cibicides sp, radiolas 
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de Equínidos, espículas, Ostrácodos, etc. Esta asociación permite atribuir a estos depósitos 
una edad Messiniense. 

En el nanoplancton se identifican:

Calcidiscus macintyrei (Bukry&Bramlette, 1969) Loeblich&Trappan, 1978., Coccolithus pelági-
cus (Wallich, 1877) Schiller, 1930., Coccolithus miopelágicus (Wallich, 1877) Schiller, 1930., 
Discoaster berggrenii Bukry, 1971a., Discoaster variabilis Martíni&Bramlette, 1963., Helicos-
phaera carteri (Wallich, 1877) Kamptner, 1954., Lithostromation perdurum Deflandre, 1942 
Pontosphaera japónica (Takayama, 1967) Burns,1973., Reticulofenestra gelida (Geitzenauer, 
1972) Backman, 1978., Reticulofenestra pseudoumbilicus (Gartner, 1967) Gartner, 1969.,que 
se atribuyen a la Zona NBN12 que se sitúa como Messiniense Superior.

2.3.2.3.  Yesos blancos y grises, masivos a laminados y margas policolores con yeso nodular 
(21). Messiniense

Estos depósitos y las subfacies lutítico yesíferas asociadas son los depósitos relacionados con 
la denominada “crisis de salinidad Messiniense”. Las cuencas neógenas de las Cordilleras 
Béticas Orientales estuvieron durante este periodo, en una posición marginal respecto a las 
cuencas internas del mediterráneo. La cuenca del Guadalentín estaría incluida en este tipo 
de cuencas marginales en las que SANTISTEBAN (1981),  ORTIZ et al, (1993, 1994), PLAYA, 
1994, 1995 y dentro del conjunto evaporítico, distinguen tres unidades: evaporítica inferior, 
constituida esencialmente por yesos secundarios; unidad intermedia con dos tramos diferen-
ciables, el basal de yesos secundarios y el tramo superior formado por ciclos de diatomita-yeso 
y finalmente la unidad evaporítica superior con predominio de yesos primarios (Fig 2.7).

Las composiciones isotópicas (oxígeno y azufre) de las muestras de yeso analizadas por PLAYÁ 
op cit, determinan que los yesos de la unidad inferior se precipitaron a partir de una mezcla 
de salmueras marinas y continentales. Estas últimas procedentes del lixiviado de los sulfatos 
triásicos y posiblemente olistostrómicos que afloran ampliamente en los sectores nororienta-
les de la cuenca. Las litofacies de yesos laminares y nodulares que predominan en esta unidad 
inferior junto a sus resultados isotópicos indican un depósito en medios de sebkha costera.

De los dos tramos de la unidad intermedia, en el inferior, las características isotópicas indican 
que se trata de yesos secundarios procedentes de salmueras continentales por lo que serían 
depósitos de lago salino efímero. El tramo superior con las secuencias diatomita-yeso implican 
un cambio importante en las condiciones de depósito de tal forma que en estas secuencias de 
somerización la diatomitas corresponden a facies marinas abiertas en tanto que las evaporitas 
se depositan en ambientes marino someros (lagoon evaporítico). En estas áreas suroccidenta-
les las condiciones marinas se mantienen durante el depósito de toda la unidad intermedia.  
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Fig. 2.7. Yesos masivos de la U. 21 en el Alto de Loma Larga al NE de Totana 

La unidad evaporítica superior es la que adquiere una mayor potencia y a su vez la que 
muestra una mayor heterogeneidad litológica, variando desde lutitas grises o asalmonadas 
con yeso microlenticular a la litofacies más representativa de esta área como son los yesos 
laminados (gipsarenitas). Los resultados analíticos de esta unidad indican claramente que se 
trata de depósitos salinos precipitados a partir de aguas continentales sin influencia marina 
por lo que serian depósitos íntegramente lacustres. 

De lo expuesto con anterioridad puede resumirse que la Unidad Evaporítica constituye la 
litología representativa de la regresión finimiocena en submedios salinos en tanto que los 
conglomerados blancos masivos lo serían de manera sincrónica de los submedios en los que 
existían mayores disponibilidades de agua con capacidad tractiva. La rapidez de los cambios 
laterales de facies entre una y otra litofacies parece indicar que serían las propias barras de 
conglomerados las que actuaban de barrera en la relimitación de los medios restringidos 
donde se acumulaban las salmueras. En este punto es necesario reseñar los afloramientos en 
sectores próximos (Hoja de Alcantarilla), con presencia de facies matriz soportadas y  eslum-
pingzadas en las que la matriz esta constituida por gypsarenitas y lutitas policolores en la que 
flotan cantos los conglomerados masivos.

En estas litofacies se han observado abundantes fenómenos de eslumpamiento entre capas 
planoparalelas asociados a fracturación normal sinsedimentaria. El afloramiento observable 
en las canteras de Loma Larga y los Yesares al NE de Totana son sumamente ilustrativos de 
este hecho. 
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La génesis de estos materiales son deslizamientos gravitatorios ocasionados en las primeras 
etapas diagenéticas cuando en el elipsoide local de esfuerzos, el de cizalla, supera la resisten-
cia a la deformación del sedimento, generándose planos de despegue con geometría lístrica, 
generadores de estos deslizamientos. Por correlaciones regionales se les atribuye una edad 
Messiniense.

2.3.2.4.  Biocalcarenitas, margas con Ostreas, y parches recifales. Unidad calcarenítica de las 
Acharas-La Pinilla (22) -Depósitos marinos litorales-sublitorales-Messiniense Superior-Plioceno

Está constituida por una alternancia de margas y calcarenitas amarillas de carácter bioclástico 
fuertemente bioturbadas, que tanto lateralmente como hacia techo muestran una secuencia de 
somerización progresiva. Dentro de esta unidad se pueden diferenciar dos sub-unidades carac-
terísticas en cada uno de los sectores del Escarpe del Saladillo, claramente delimitadas por una 
falla N150E (La Falla de las Lomas;  están constituidas por la Unidades de Las Acharas (sector 
occidental) y de La Pinilla (sector oriental), representando sistemas deposicionales similares, pero 
con distinto grado de bioturbación y actividad orgánica asociada (SILVA, 1994).

La Unidad de Calcarenitas de las Acharas caracteriza el sector occidental del escarpe, ocupando 
el labio hundido de la falla de las Lomas. Esta unidad está constituida por una alternancia de 
margas y calcarenitas bioclásticas de grano grueso-medio (grainstones) en bancos de 60 a 1,10 
m de potencia, con margas verdoso-amarillentas con abundantes fragmentos de Ostreidos, 
Chlamys y Pecten. Constituyen una secuencia, donde los bancos calcareníticos en facies Sh y 
Sp de bajo ángulo, intensamente bioturbados, muestran una clara tendencia estratocreciente 
y granodecreciente de somerización. Estos niveles poseen geometría pseudo-tabular con base 
plana y techos ligeramente convexos, que con direcciones de estratificación N60-65E y bu-
zamientos progresivamente menores (de 24 a 20 grados NO) progradan hacia el NNO. Hacia 
techo de la secuencia desaparecen las margas, haciéndose dominantes las calcarenitas, que se 
presentan en bancos con estratificación cruzada hummocky (niveles de tormentas) separados 
por niveles de calcarenitas bioclásticas de grano fino intensamente bioturbadas (“burrows” y 
moldes de litófagos). La secuencia culmina en un tramo de 30 cm de potencia de base plana 
y superficie ondulada, que representan trenes de ripples de oscilación con direcciones domi-
nantes de oleaje N100-110E representando un ambiente muy somero sometido a la acción del 
oleaje. En conjunto, la geometría de estos cuerpos calcareníticos en la parte alta de la secuencia 
se puede interpretar como sistemas de barras litorales que quizá parcial y/o esporádicamente 
estuvieron emergidas.

La Unidad de Calcarenitas de La Pinilla caracteriza el sector oriental del escarpe, ocupando el 
labio levantado de la Falla de Las Lomas, los cuerpos calcareníticos están representados por au-
ténticas lumaquelas de ostreidos de gran tamaño y fragmentos de Clypeaster, Chlamys y Pecten 
(Fig 2.8). A estos se superponen niveles calcareníticos de grano fino-medio intensamente biotur-
bados de aspecto escoriáceo en los que son frecuentes los moldes de gasterópodos (Conus sp.), 
de bivalvos litófagos (Litophaga sp.) y de Cypreideos (SILVA, 1994). Por lo general, los cuerpos 
lumaquélicos presentan morfologías ligeramente cuneiformes aumentando su potencia hacia 
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el N o NNE. Estos dan lugar a una secuencia estratocreciente y granodecreciente de someriza-
ción que culmina en pequeños parches recifales (< 2m de potencia) de calizas bioclásticas con 
fragmentos y bioconstrucciones de Porites y Tarbellastrea. En conjunto toda la serie se puede 
interpretar como sistemas de barras litorales a cuyo techo ocasionalmente se instalarían peque-
ños edificios recifales (muy someros), que marcarían la línea de cierre de un área de lagoon hacia 
el Sur, donde los ostreidos serían muy abundantes. Por otra parte, la intensa bioturbación que 
presentan estos depósitos y la abundancia y gran tamaño de los ostreidos que incluyen, reflejan 
un ambiente de sedimentación de no muy alta energía, bien oxigenado y rico en nutrientes, 
como parece indicar la presencia de limonita que provendría de la oxidación autigénica de la 
chamosita (REINECK y SINGH, 1980; ADAMS et al., 1984). En este caso la extrema bioturbación 
permitió una rápida y temprana aireación de los sedimentos acelerando los procesos de oxida-
ción que generan la limonita, dando una intensa coloración amarilla a estos materiales que no  
es extensible a otras formaciones calcareníticas similares de la zona (SILVA, 1994).

Fig..2.8. Calizas recifales y banco de ostreas en la Unidad 22. Cuesta de la Pinilla  

La microfauna que presentan estos depósitos (Fig 2.9), tanto en el sector de la Pinilla, como en el 
de las Acharas, muestra una baja diversidad de formas de microforaminíferos, estando los planc-
tónicos únicamente representados por G. trilobus trilobus y G. trilobus inmaturus, muy escasos. 
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De entre las formas bentónicas las más abundantes son Ammonia beccarii, Nonium boueamun 
y Elphidium crispum, siendo la primera la forma dominante, que nos indicaría el fuerte carácter 
litoral de estos depósitos, ya que éstos representan asociaciones típicas de ambientes litorales 
(J. CIVIS en SILVA, 1994). Por otra parte, las formas de ostrácodos están representadas por las 
especies Peteraurila cf. musculus Aruta & Ruggieri, Costa batey y Xetoleberis sp., formas típicas 
de ambientes someros litorales del Messiniense superior y Plioceno inferior de las cuencas de 
Campo de Cartagena y Elche (ARKANI, 1987; CARBONELL, 1990).

Fig. 2.9. Detalle de los bancos de ostreas en la Unidad 22. Cuesta de la Pinilla 

La macrofauna perteneciente a estos depósitos (ya citada), también de carácter litoral, no per-
mite la realización de atribuciones cronológicas precisas. Sin embargo, aunque en este estudio 
no se ha localizado ningún resto, MONTENAT (1973) cita la presencia de Strombus coronatus 
(fauna cálida litoral característica del Plioceno Superior del SE de España) en las lumaquelas 
del corte del Cerro de Fernando Pérez, lo que nos permitiría situar estos depósitos ya dentro 
del Plioceno. En este sentido habría que aclarar, que aunque por regla general la presencia de 
Strombus coronatus se relaciona con el Plioceno Superior (MONTENAT, 1973), su distribución 
bioestratigráfica abarca todo el Plioceno (MECO y STEARNS, 1981).
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De este modo, la posición cronológica de esta unidad es complicada, ya que por una parte la 
presencia del ostrácodo Peteraurila cf. musculus Aruta & Ruggieri en la parte baja-intermedia 
de la secuencia nos indicaría, como se dijo anteriormente, una edad Messiniense, pero por otra 
parte la presencia de Strombus coronatus (MONTENAT, 1973) en los depósitos lumaquélicos a 
techo de la secuencia nos indicaría una edad Pliocena. En este sentido cabría considerar a esta 
unidad, bien como Pliocena en toda su extensión, considerando la presencia de Peteraurila cf. 
musculus como un elemento reelaborado, o con zonación bioestratigráfica extensible al Plioce-
no, o bien como una unidad diacrónica cuyo depósito comenzó en el Messiniense y finalizó ya 
dentro del Plioceno.

En cualquier caso, desde el punto de vista paleogeográfico, estos depósitos indicarían la zona 
litoral, próxima a la línea de costa, del mar Plio-Messiniense que se extendía por el Campo de 
Cartagena más o menos sincrónico a la parte superior de las “Margas con ostreas” de MONTE-
NAT (1973). Estas, en el sector más occidental de la hoja geológica de Murcia, libran microfauna 
marina que permite situarlas en la biozona de G. margaritae que abarca el Plioceno inferior-
medio (NUÑEZ et al., 1976). En nuestra zona de estudio, esta zona litoral seguiría una dirección 
aproximada E-O a lo largo del borde Norte de la Cuenca de Mazarrón, que en su mayor parte 
ya estaría emergida a partir de la línea E-O que delinean el relieve de Loma Larga y el Barranco 
de La Pinilla, siguiendo la prolongación septentrional, fuertemente deflectada, de la Falla de Pa-
lomares como elemento frontal del denominado “Arco de Águilas” (SILVA, 1994). Por tanto, el 
depósito de estas unidades litorales va acompañado de un importante cambio paleogeográfico, 
respecto a las margas messinienses de Cuenca descritas por MONTENANT (1973) y LAROUZIERE 
(1985), que vendría condicionado por el funcionamiento tardío y frontal del Arco de Águilas. 
De esta forma en el sector occidental (Acharas) se generaría un relieve moderado esculpido 
en las margas Messinienses y Tortonienses (Relieve de Loma Larga) a cuyo pie se adosarían los 
depósitos litorales y de plataforma somera de la Unidad Calcarenítica de las Acharas, mientras 
que en el sector más oriental (Cuesta de La Pinilla) el relieve sería menos enérgico permitiendo 
la instalación de barras litorales asociadas a pequeñas bahías, situadas más hacia el Sur, donde 
el desarrollo casi exclusivo de ostreidos alimentaba los cordones litorales lumaquélicos de la 
Unidad Calcarenítica de La Pinilla. 

2.3.3.  USD III. Unidad de Lébor (S. Pedro)

2.3.3.1.  Alternancia de margas verdosas o versicolores y arenas con cantos de procedencia 
subbética (23) y conglomerados con cantos y bloques de procedencia subbética (24). Sistema 
aluvial marginal de Lébor. Plioceno inferior-Pleistoceno inferior

Estos materiales responden a la instalación de los primeros sistemas aluviales marginales co-
herentes con el relieve actual, y que tenían sus cuencas instaladas en los relieves subbéticos  
situados al NO de la Falla Norbética, como atestigua la presencia de detríticos de materiales 
jurásicos y cretácicos, así como microfauna mesozoica resedimentada (SILVA, 1994). También 
cabe la posibilidad que estos materiales procedan del desmantelamiento de antiguas cober-
teras maláguides, que incorporan secuencias sedimentarias, similares a las del Subbético, y de 
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cuya presencia quedan remanentes en la Sierra de Espuña. En el sector de la hoja de Totana 
pueden diferenciarse al menos dos grandes sistemas aluviales individualizados; los abanicos 
de Lébor y Totana, a los que habría que unir el denominado abanico de Lorca que cubre la 
esquina NO de la hoja correspondiente. Estos sistemas, aunque en discordancia erosiva, sue-
len depositarse en continuidad estratigráfica con los depósitos messinienses que culminan el 
relleno de la Cuenca Neógena de Lorca, pudiéndose observar el contexto de estos sistemas 
marginales en relación con los depósitos messinienses marinos correspondientes a situacio-
nes morfoestructurales previas. En todos los casos, el transito marino-continental se realiza 
mediante una unidad de transición de margas versicolores y arenas de carácter micáceo, que 
a gran escala dan lugar a secuencias de tipo negativo (23), que pasa a potentes series de 
conglomerados y areniscas (24).

Al igual que en la Hoja de Lorca, estos depósitos, junto con los yesos messinienses constituyen 
pequeños relieves marginales, alineados según la dirección de la Falla de Lorca-Alhama de 
Murcia y separados de las sierras de la Tercia y Espuña por pequeñas depresiones tectónicas 
rellenas de materiales cuaternarios. Solo en el Abanico de Lébor, localizado entre las Sierras 
de la Tercia y Espuña, al pié del Alto de los Secanos (SO de Totana), es posible observar en las 
mejores condiciones el contexto de estos sistemas marginales en total continuidad con los 
depósitos de las series marina-terminales messinienses.

En la  Unidad de transición basal de Lébor (23), pueden diferenciarse dos grandes miembros 
(o formaciones) uno inferior y otro superior (SILVA, 1994): El miembro inferior está constituido 
por margas verdosas versicolores que alternan con pasadas de arenas de grano fino en facies 
Sh/Sl (15m), que hacia techo pasan a una potente serie (>100m) de arenas de grano medio-
fino con estratificación cruzada Sp a gran escala con intercalaciones de margas arenosas rosadas 
edafizadas y cuerpos conglomeráticos de bases canalizadas en facies de gravas redondeadas 
Gm/Gp, que hacia techo se hacen más potentes y más masivos presentando facies de tipo de-
bris-flow. El espectro litológico de estos conglomerados está constituido en gran parte por ma-
teriales de origen Maláguide o Subbético (calizas mesozoicas-nummulíticas). Toda esta unidad 
constituye una gran macrosecuencia negativa que representa la progradación de los sistemas 
marginales sobre los representantes más proximales de las llanuras costeras de la zona de co-
nexión del Campo de Cartagena-Mar Menor-Depresión del Guadalentín. El miembro superior, 
está constituido por una potente serie (>70m) de margas arenosas de tonos blancuzcos, verdo-
sos y rosados con pasadas de arenas de grano muy fino en facies Sh/Sl, y de yesos finamente 
estratificados en niveles de 10 a 30 cm de potencia, que representan la instalación de sistemas 
de transición marino-continental evaporíticos, posiblemente sebhkas litorales (SILVA, 1994).

La Unidad de Conglomerados de cantos carbonatados mesozoicos (24), aparece en discordan-
cia erosiva sobre la anterior, y está constituida por una potente serie (>100m) de conglomerados 
de cantos y bloques (ø= 1,2m) de calizas mesozoicas en la que se diferencian dos tramos. Un 
primer tramo de aspecto masivo, de unos 40m de potencia, que presenta facies Gm/Gms. Y un 
segundo tramo, de más de 60m de potencia, más organizado, constituido por cantos de menor 
tamaño en facies Gm, dispuestos en bancos de 3 a 5 metros, que alternan con arenas de tama-
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ño grueso-medio de aspecto masivo. Estos depósitos, ya netamente continentales, representan 
la progradación definitiva de los sistemas aluviales marginales, constituyendo una macrosecuen-
cia negativa a gran escala.

De acuerdo con MONTENAT et al. (1990a), en los abanicos de Lorca y Totana y en menor me-
dida en el de Lébor, se registra una importante movilidad tectónica horizontal. A gran escala, 
todos estos sistemas aluviales se encuentran constituidos por numerosos lóbulos solapados. 
Estos lóbulos registran un importante desplazamiento sinestral a favor de la Falla de Lorca-Al-
hama de Murcia, que llegan a alcanzar valores máximos de unos 8 km en el Abanico de Totana 
(SILVA, 1994). En estos abanicos los diferentes lóbulos se encuentran más verticalizados cuanto 
más lejos se sitúan de la antigua salida. Un claro ejemplo de ello puede observar en el corte de 
la pequeña Rambla de Cari (al SO de Alhama de Murcia), donde los bancos de conglomerados 
presentan buzamientos de hasta 75º SO.

2.3.3.2.  Calcarenitas y margas laminadas y versicolores con abundante microfauna neógena 
y mesozoica reelaborada (25). Sistema litoral-estuarino del Saladillo. Plioceno inferior-medio

Por lo general esta unidad está constituida por una macrosecuencia característica con dos 
miembros (o secuencias menores). Uno basal, formado por calcarenitas amarillas bioturbadas 
en las que se registra un claro aumento de elementos extracuencales con respecto a unidades 
anteriores del sector del Saladillo. El segundo, a techo, constituido por margas versicolores 
masivas ó finamente laminadas (según sectores). Al igual que ocurría en la unidad inme-
diatamente inferior anterior (22), dentro de esta se pueden diferenciar dos sub-unidades 
características, que representan diferentes sistemas deposicionales relacionados lateralmente 
(SILVA, 1994).

Las Calcarenitas y Margas laminadas de Las Acharas. Son características del sector occidental 
del escarpe ocupando el labio hundido de la Falla de Las Lomas. En este sector  esta unidad  
se sitúa, en discordancia angular y erosiva, sobre la unidad anterior y está constituida por dos 
secuencias sedimentarias claramente diferenciadas. La primera, situada en la base, constitui-
da por cuerpos de calcarenitas bioclásticas de grano fino-medio (grainstone) de geometría 
tabular en una secuencia grano-decreciente y estratocreciente. La asociación de facies carac-
terística está formada por laminación horizontal (Sh), cruzada de bajo ángulo (Sp) con ripples 
de oscilación a techo, orientados en trenes de direcciones N30-45E, indicando direcciones de 
oleaje ENE. Característica general es el aumento hacia techo de la secuencia de detríticos me-
tamórficos (extracuencales) en las calcarenitas, como son fragmentos de pizarras, esquistos, 
granos de cuarzo, cuarcita y fundamentalmente micas, pero sin embargo no pierden su ca-
rácter calcarenítico bioclástico. Así mismo acompañando este aumento relativo de elementos 
extracuencales se registra una disminución de la bioturbación, que da lugar a la pérdida de 
las fuertes tonalidades amarillentas que caracterizaban la unidad inferior (22). Los diferentes 
cuerpos calcareníticos se interpretan como sistemas litorales y/o sublitorales de playa-isla ba-
rrera, en los que el aumento de elementos extracuencales nos anuncia la inminente llegada 
de depósitos de carácter continental.
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Por encima de estos sistemas de playas, y en concordancia aparente, aparecen unas margas 
versicolores que hacia techo muestran una importante laminación, e intercalación de peque-
ños canales arenosos y niveles microconglomeráticos (SILVA, 1994). La laminación está cons-
tituida por una alternancia de margas arenosas blancas (22 a 10 cm de potencia) con niveles 
de tonos rosados de carácter algo más arcilloso (4 a 1 cm de potencia),  bioturbados por raíces 
de tamaño muy fino y con numerosos restos de fragmentos vegetales de pequeño tamaño. 
Esta laminación no refleja la existencia de aportes diferentes, sino de pequeñas paradas en la 
sedimentación que permitirían la colonización vegetal y bioturbación de los depósitos ante-
riores. Hacia techo la laminación se hace más fina, y aparecen intercalados pequeños canales 
(30/40 x 100/120 cm) de arenas micáceas, netamente extracuencales, en facies Sp y St que 
incorporan niveles microconglomeráticos de gravas muy seleccionadas y redondeadas de pe-
queño tamaño (1cm φ) de cuarzo, cuarcita y esquistos.

El registro microfaunístico que libran las facies laminadas presenta una gran anomalía. En ellas 
se encuentra una mezcla de fauna continentaloide (ostrácodos) y de fauna marina (microfora-
miníferos) de diversas edades y ambientes (desde oceánicas hasta litorales), que registran una 
desproporcionada (muy elevada) presencia de formas planctónicas que no se corresponde con 
la presencia de los ostrácodos continentales oligohalinos (aguas dulces) pertenecientes a los gé-
neros Ilyocypris, Candona y Potamocypris (J. CIVIS en SILVA, 1994.). Estos últimos, junto con al-
gunas especies bentónicas litorales, constituirían la fauna autóctona ó para-autóctona de estos 
depósitos. Este hecho nos indicaría un episodio de resedimentación y de reelaboración de fauna 
muy importante, siendo característica de entre las formas planctónicas la numerosa presencia de 
Turborotálidos tortonienses (T. obesa, T. acostaensis), y Globorotálidos messinienses (G. menardii 
sl., G. conomiozea¸G. mediterranea) en buen estado de conservación, y más importante aún la 
presencia de formas reelaboradas y muy desgastadas de Globotruncánidos mesozoicos (J. CIVIS 
en SILVA, 1994.).

Por otra parte, de entre los foraminíferos bentónicos cabe resaltar la relativa abundancia de 
especies oceánicas batiales arrastradas, como Sphaeroidina bulloides, Gyordina soldanii, He-
terolepa bellicioni y Melonis pompilioides. Sin embargo, aunque menos abundantes, existen 
determinadas especies que si podrían considerarse acordes con el carácter litoral-continental del 
depósito, como son Ammonia beccarii (Lineé), Bullimina elongata, Elphidium crispum, Textularia 
sagittula Defrance y Bullimina costata, especies estas típicas de medios litorales-infralitorales de 
tipo estuarino actuales (PASCUAL CUEVAS, 1990), donde también es frecuente la presencia de 
ostrácodos continentales (individuos muertos) arrastrados hacia la desembocadura.

De este modo, los depósitos de margas versicolores laminadas podrían interpretarse como de-
pósitos estuarinos de desembocadura, donde la mayor parte de las faunas marinas (mesozoicas, 
tortonienses y messinienses) serían reelaboradas y resedimentadas por canales fluviales proce-
dentes de la Depresión del Guadalentín, patentes a techo de la secuencia. Hacia el Este esta 
secuencia pasa lateralmente a depósitos de carácter más marino que constituyen la siguiente 
sub-unidad de esta UMFS.



61

Las Calcarenitas y margas versicolores de La Pinilla son características del sector más oriental del 
Escarpe. Están constituidas por depósitos de tipo Lagoon-Isla barrera (SILVA, 1994). Al igual que 
en el caso anterior se pueden diferenciar dos secuencias;  una calcarenítica en la base y otra 
margosa a techo. La primera está constituida por cuerpos pseudo-tabulares de calcarenitas de 
grano fino-muy fino de base plana, con laminación horizontal (Sh) y cruzada de bajo ángulo (Sp) 
variablemente bioturbadas por tubos de litófagos (burrows) horizontales y verticales rellenos de 
material margoso. A techo de cada uno de estos cuerpos es frecuente la presencia de ripples de 
oscilación. Al contrario que en el caso anterior, estos depósitos conservan netamente el carác-
ter calcarenítico siendo poco frecuentes los elementos extracuencales. Estos, en función de su 
carácter fundamentalmente litoral y de las características de facies margosas que presentan a 
techo, se han interpretado como sistemas de playa-barrera.

En este caso, las margas versicolores presentan un aspecto masivo e incluyen cristales de yeso en 
punta de flecha (diagenéticos) de gran tamaño. A techo estas margas presentan cuerpos calca-
reníticos de gran extensión lateral y poca potencia (40-50cm), ricos en elementos extracuencales 
(micas, cuarcita, etc.), en facies predominantemente Sh que incluyen pequeños canales micro-
conglomeráticos de elementos extracuencales, de las mismas características que los de el sector 
de las Acharas. La base de las margas versicolores libran microfauna característica de zonas de 
lagoon salino (J. CIVIS en SILVA, 1994). Se trata de una asociación biespecífica constituida por 
el foraminífero bentónico Ammonia beccarii (Lineé) y por el ostrácodo Cyprideis torosa (Jones). 
Este último está representado por formas lisas o finamente punctuadas que indican medios 
ricos en magnesio característico de biotopos evaporíticos sometido a influencias de entrada de 
agua dulce (CARBONELL, 1983). Ambas especies son formas cosmopolitas eurihalinas o hyper-
salinas, que se adaptan a condiciones extremas de salinidad y temperatura (CARBONELL, 1983; 
LOEBLICH y TAPPAN, 1988), siendo en la actualidad características en las lagunas de Santa Pola 
y Torrevieja y en zonas lagunares estuarinas ó deltaicas de climas subtropicales (CARBONELL, 
1983; 1986; LOEBLICH y TAPPAN, 1988). Hacia techo, y ligadas a las entradas de detríticos 
extracuencales, acompañando a la asociación biespecífica A. beccarii y C. torosa, aparecen al-
gunas formas de Elphidium sp. y  Bullimina elongata poco abundantes, destacando de nuevo 
la presencia de Globotruncalidos mesozoicos reelaborados muy desgastados. De forma que se 
puede correlacionar la entrada de detríticos extracuencales con el episodio de reelaboración y 
resedimentación citado anteriormente. 

Así en conjunto, y en base a sus características sedimentarias, relaciones laterales y evolución 
vertical de la microfauna diferenciada, esta Unidad ha sido interpretada como un sistema depo-
sicional de tipo estuarino (sector occidental) que, procedente de la Depresión del Guadalentín, 
desembocaba en una zona de lagoon parcialmente cerrada por barras litorales del sector orien-
tal (SILVA, 1994). A techo de esta unidad se verifica un importante período de reelaboración y/o 
resedimentación de depósitos más antiguos registrándose una mezcla de microfauna de diferen-
tes edades, así como la mezcla de formas continentaloides y marinas. De especial importancia es 
la presencia de microfauna mesozoica reelaborada, que nos indica su carácter de representante 
distal  de desembocadura de los sistemas marginales de Lorca, Lébor y Totana (23 y 24). Estos 
marcan una importante progradación hacia el Este, produciéndose la sustitución tanto en la 
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vertical como en la horizontal de los sistemas estuarinos sobre los de isla barrera-lagoon. Esto 
hace necesario invocar a distintos curso fluviales (p.ej. Paleoguadalentín, PaleoLébor) como el 
medio que transportó estos materiales hasta la zona de conexión del Campo de Cartagena-Mar 
Menor-Depresión del Guadalentín (SILVA, 1994).  Dentro de este marco es necesario recalcar 
que en los depósitos margosos se registra una evolución vertical desde biotopos lagunares de 
tendencia evaporítica (asociación biespecífica, yesos diagenéticos) eurihalinos o hypersalinos, 
hasta biotopos lagunares con marcadas influencias de aportes de aguas continentales (canales 
y microconglomerados de detríticos extracuencales, presencia de ostrácodos continentaloides) 
que marca la misma tendencia progradante (SILVA, 1994).

Los datos faunísticos, aunque abundantes no asisten a la ubicación cronológica de esta uni-
dad y la situamos como plenamente Pliocena. Consideramos esta unidad como los depósitos 
de transición marino-continentales que se situarían paleogeográficamente por detrás de la 
Unidad Calcarenítica (P2) de la Cuenca Campo de Cartagena-Mar Menor, con cuya base 
serían parcialmente sincrónicas. Por otra parte, esta unidad (25) junto con la infrayacente 
(22), constituirían la base de la “Serie blanca pliocena” de MONTENAT (1973), el resto de 
la secuencia de la mencionada Serie blanca de este autor estaría constituida por la siguiente 
unidad cartográfica.

2.3.3.3.  Margas blancas, arenas micáceas y arcillas rosadas con suelos hidromorfos (26). 
Sistema lagunar-palustre del Saladillo. Plioceno superior-Pleistoceno inferior

Esta unidad se sitúa en discordancia progresiva y erosiva sobre la anterior, y se puede considerar 
la más homogénea (tanto en potencia como extensión lateral) dentro de la serie sedimentaria 
estudiada. Como todas las anteriores también muestra un carácter progresivamente más marino 
hacia el sector oriental y una tendencia evolutiva vertical de clara somerización, distinguién-
dose dentro de ella dos miembros diferentes. El término basal corresponde  con la Unidad de 
arenas micáceas y margas blancas del Saladillo, y el superior a la unidad de margas y arcillas 
con paleosuelos hidromorfos del Paretón descritas por SILVA (1994). Al Contrario que el resto 
de las unidades infrayacentes, ésta no presenta rasgos distintivos apreciables entre los sectores 
occidental y oriental del Saladillo, lo que sugiere que la actividad de la Falla de Las Lomas no 
interfirió con la sedimentación. 

La Unidad de Margas blancas y Arenas micáceas, presenta sus rasgos más distintivos en el 
sector de las Acharas, donde se encuentra en clara discordancia erosiva sobre la Unidad lito-
ral-estuarina (25), en la cual se encaja al menos unos ocho metros (SILVA, 1994). Posee más 
de 50m de potencia estimada, y está constituida dominantemente por margas y mudstones 
arenosos de tonos blancos de aspecto masivo, variablemente bioturbadas por huellas de raíces 
y con abundantes restos de gasterópodos. En estos materiales se intercalan cuerpos de are-
nas micáceas de distinta geometría. Los cuerpos arenosos de geometría canaliformes (8/5m x 
250/100m) presentan estratificación de surco (St) e internamente están constituidos por un gran 
número de canales menores amalgamados de carácter multilateral y multiepisódicos que dan 
lugar a la estratificación cruzada de surco que se observa a gran escala. Presentan secuencias 
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y facies sedimentarias características de sistemas fluviales que discurren y/o alimentan llanuras 
de tipo costero (SILVA, 1994). Los cuerpos arenosos tabulares extremadamente planos (1 a 2m 
de potencia)  y gran extensión lateral, con estratificación horizontal (Sh) y de tipo flasher con 
intercalaciones de arcillas rosadas y niveles microconglomeráticos, poseen bases ligeramente 
erosivas y pueden aparecer agrupados en paquetes de más de 4 metros de potencia o bien 
como cuerpos individuales intercalados en las facies margosas. Por último, hacia techo es más 
característica la presencia de una alternancia de arenas (Sh) y margas bioturbadas por huellas de 
raíces de gran extensión lateral. Estas se encuentran principalmente constituidas por paquetes 
de mudstones arenosos (3 a 5m de potencia) con abundantes restos de gasterópodos continen-
tales muy alterados (individuos enteros y fragmentados). A techo se encuentran intensamente 
brechificadas presentando abundantes grietas y huellas de raíces de tamaño muy fino, que 
sugieren la existencia de procesos de desecación y reestructuración edáfica (no muy intensos) 
en estos depósitos (Fig 2.10).

Este conjunto de depósitos ha sido interpretado por SILVA (1994) como una extensa llanura 
costera, de tipo braided arenoso, con grandes canales intermareales (cuerpos canaliformes) y 
con zonas lagunares palustres de tipo intercanal (Mudstones) a las que ocasionalmente llegarían 
depósitos de desbordamiento de tipo Sheet-splay (cuerpos arenosos tabulares). Acorde con esta 
interpretación hacia el Este, en los relieves de la Morra y Los Mogotes los cuerpos de arenas 
micáceas  ya empiezan a mostrar claras influencias marinas (ripples y de oscilación y laminación 
cruzada de bajo ángulo de tipo foreshore), siendo el afloramiento más oriental (Los Mogotes) 
casi por completo de carácter marino (SILVA, 1994).

En esta zona, los cuerpos arenosos individuales intercalados en la serie margosa constituirían 
auténticos depósitos de barras litorales que cerrarían parcialmente zonas lagunares litorales 
representadas por las margas blancas (SILVA, 1994).

En este mismo corte la serie culmina en un cuerpo arenoso de más de 2,5 m de potencia, en 
el que se observan superficies de erosión internas de migración de macroformas, que por su 
intensa bioturbación (removilización) podrían interpretarse como depósitos eólicos de tipo 
dunar de pequeño tamaño.
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Fig. 2.10. Areniscas blancas micáceas con estratificación cruzada, laminación de ripples y bioturbación. 
U.26. F. San Pedro. Cañada de la Ballesta al Oeste de La Pinilla 
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Fig. 2.11. Paleocanal con relleno de areniscas micáceas, erosivo sobre margas y margocalizas blancas. U. 
26. F. San Pedro. Cañada de la Ballesta al Oeste de La Pinilla 

La Unidad de margas y arcillas con paleosuelos hidromorfos, posee sus cortes más represen-
tativos en la parte mas meridional del Canal de derivación del Paretón, donde se observa en 
continuidad estratigráfica sobre el miembro inferior de esta unidad (SILVA, 1994). En la Base 
del corte del Canal aparecen unos depósitos margo-arcillosos con rasgos hidromórficos muy 
acusados y con una clara tendencia a evolución fluvial en la vertical. Estos están constituidos 
por mudstones y margas arenosas de tonos gris-rosáceos que presentan tubos de raíces de 
gran tamaño rellenos por yeso, yesos lenticulares (sedimentarios) e intersticiales (diagenéticos), 
así como restos de fragmentos de gasterópodos muy alterados por procesos de reducción. Son 
frecuentes las intercalaciones de cuerpos arenosos, de 10 a 20 cm de potencia, de geometría 
tabular (Fig 2.11), constituidos por arenas micáceas de grano muy fino en facies Sh. A techo 
estos presentan niveles negruzcos arcillosos (de escala milimétrica) a menudo fragmentados con 
morfologías típicas de “mud-cracks” (grietas de desecación). También aparecen otros cuerpos 
arenosos, de mayor potencia (40 a 110 cm) con bases ligeramente erosivas y morfologías ca-
naliformes, de extensión no superior a los 4m, en facies Sp/Sh y menos frecuentemente St. Por 
lo general los distintos cuerpos arenosos, ya sean canaliformes o sheets, marcan el inicio de un 
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nuevo aporte margo-arcilloso dando lugar a secuencias granodecrecientes y estratocrecientes a 
cuyo techo se desarrollan paleosuelos hidromorfos de tipo pseudogley.

Tres son los rasgos característicos que diferencian este miembro del anterior: presencia de ye-
sos, desarrollo de paleosuelos hidromorfos y de procesos de brechificación a techo de cada 
una de las secuencias. Siendo los suelos los más característicos. Estos representan paleosuelos 
violáceos hidromorfos de tipo pseudogley desigualmente desarrollados a techo de cada una de 
las secuencias margo-arcillosas. El más característico y el que mayor grado de desarrollo posee 
es el que culmina esta unidad sedimentaria. Posee una potencia de más de 3,5 m, conserva un 
horizonte argílico Bt (10R 4/6) con estructura prismática columnar de gran desarrollo vertical y 
una elevada bioturbación por rizolitos, huellas y tubos de raíces (SILVA, 1994.). Este autor, así 
mismo destaca la presencia de un intenso moteado de colores gris-verdosos (5Y 4/2 a 5Y 5/2) 
que incrementan su tamaño hacia techo. Estos moteados se producen como consecuencia de 
procesos de reducción ligados a fluctuaciones del nivel freático en zonas parcialmente enchar-
cadas (FITZPATRICK, 1983). Aunque este moteado suele ser uno de los primeros rasgos edáficos 
en desarrollarse, la intensidad del mismo indica unas condiciones de encharcamiento bastante 
prolongadas. No obstante las fluctuaciones del nivel freático serian significativas, como lo indica 
la presencia de rasgos de brechificación en todos los paleosuelos (SILVA, 1994).

En conjunto toda esta Unidad puede interpretarse como el tránsito de una llanura costera, de 
tipo braided arenoso, alimentada por sistemas fluviales extracuencales de gran entidad (Arenas 
micáceas y margas blancas) hacia un sistema fluvial incipiente en el que son comunes las zonas 
lagunares palustres con encharcamientos más o menos prolongados (Margas y suelos hidro-
morfos). Esta UMFS en discordancia progresiva sobre la anterior tiene un carácter fundamental-
mente regresivo, ya que los depósitos de llanura costera y fluvio palustres terminales, progradan 
hacia el este superponiéndose a los depósitos marino-litorales anteriores. SILVA (1994).

En cuanto a su edad, no existen datos paleontológicos de ninguna clase. Su atribución cro-
noestratigráfica se hace complicada, ya que a pesar de representar globalmente un episodio 
claramente regresivo, dentro de ella se registran tendencias ligeramente transgresivas (Techo 
deL MIEMBRO INFERIOR en el sector oriental). Si bien, teniendo en cuenta los esquemas pa-
leogeográficos propuestos por MONTENAT (1973) y más tarde por SOMOZA (1989) y GOY et 
al. (1989b; 1990), esta unidad morfosedimentaria tendría que interpretarse como un sistema 
diacrónico, pero parcialmente contemporáneo con la Unidad de Transición del El Moncayo-El 
Molar de SOMOZA (1989), que en base a datos paleomagnéticos llega a alcanzar el Pleistoce-
no inferior (BARDAJI et al., 1997). Así pues estas correlaciones permiten situar a sus depósitos 
superiores en la inauguración del periodo Cuaternario. Mientras que la Unidad de Transición de 
El Moncayo-El Molar (sistemas lagoon-isla barrera) es característica de la Cuenca de Elche-Bajo 
Segura, los aquí descritos constituirían el sistema de Transición Marino-Continental (depósitos 
de llanura costera y sistemas lagunares palustres) del Campo de Cartagena-Mar Menor, donde 
el sistema de transición característico esta representado por la Calizas Lacustres de San Pedro de 
MONTENAT (1973), que también registran claras influencias marinas en su sector más oriental 
(SOMOZA, 1989).
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2.4.  CUATERNARIO

Los principales depósitos cuaternarios de la Hoja de Totana responden mayoritariamente a los 
depósitos fluviales y sistemas de abanicos aluviales desarrollados en la Depresión del Guada-
lentín así como en su zona de conexión con el Campo de Cartagena-Mar Menor. Los depósi-
tos netamente fluviales dejados por el antiguo Guadalentín que se dirigía hacia el actual Mar 
Menor inauguran el periodo Cuaternario. Estos materiales son consecuencia de la evolución 
regresiva Pliocena de la zona. Una vez que por razones eminentemente tectónicas la salida 
hacia el Mar Menor del antiguo Guadalentín queda obtura, comienza la instalación de aba-
nicos aluviales y el desarrollo de costras calcáreas. No obstante, abanicos aluviales y calcretas 
tienen un desarrollo diferente en la Depresión del Guadalentín y en su zona de conexión con 
el Campo de Cartagena-Mar Menor.

En la Depresión del Guadalentín los sistemas aluviales responden a sistemas marginales sin 
y post-tectónicos relacionados con los frentes montañosos de falla desarrollados a lo largo 
del accidente sinestral de Lorca-Alhama de Murcia, a cuyo pié pueden alcanzar potencias 
que sobrepasan los 60m. Éstos muestran importantes discordancias progresivas internas que 
se reflejan en diferentes dispositivos morfosedimentarios de agradación proximal en onlap a 
agradación distal en offlap y las secuencias sedimentarias resultantes han sido estudiadas por  
SILVA et al. (1992a y b; 2003a) y SILVA (1994). Por el contrario en el Campo de Cartagena, los 
sistemas aluviales están relacionados con frentes montañosos mas sinuosos, de tipo erosivo 
y que dan lugar a sistemas aluviales de escasa potencia (<10m), con un dispositivo repetitivo 
de agradación distal en “offlap”, que da lugar a la génesis de amplias superficies de techo 
de piedemonte en las que el desarrollo de calcretas fue dominante durante una amplia franja 
del pleistoceno (ALONSO ZARZA et al., 1999; SILVA et al., 2003). Las secuencias de abanicos 
aluviales encajados procedentes de la vertiente sur de la Sierra de Carrascoy han sido estu-
diadas por SOMOZA (1989) y SOMOZA et al. (1989), estableciendo su cronología básica. Así 
mismo distintos estudios de índole más geomorfológica  (HARVEY, 1986; SILVA, 1994; SILVA 
et al., 2003a) permiten realizar apreciaciones mas finas sobre su significado ambiental dentro 
del periodo Cuaternario. 

También son importantes los depósitos relacionados con las zonas endorreicas centrales de 
la actual Depresión del Guadalentín desarrolladas durante el Pleistoceno superior y Holoceno 
(SILVA, 1994). En su sector central los depósitos fluvio-palustres llegan a alcanzar poten-
cias vistas de más de 17m. Datos cronológicos y geoarqueológicos indican conjuntamente 
que la actual “llanura de inundación” de la Depresión del Guadalentín responde al techo 
de un relleno fluvio-palustre que culminó su elaboración  hace alrededor de 3500 años BP 
(CALMEL-ÁVILA, 2001). Así pues, el conjunto de sistema de ramblas  y demás depósitos y 
formas torrenciales consecuencia de su evolución reciente  y procesos de avenida (riadas y/o 
inundaciones) son de carácter moderno, en algunos casos de carácter histórico (SILVA  et al., 
1996; 2003b).
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2.4.1.  Conglomerados, arenas, y arcillas en facies fluviales con paleosuelos pardo-rojizos 
(27). Sistema Fluvial del Paleo Guadalentín. Pleistoceno inferior-medio

Los afloramientos correspondientes a esta unidad sedimentaria se extienden a lo largo de 
todo el Escarpe del Saladillo y relieves limítrofes, así como a lo largo de todo el borde Sur de la 
Sierra de Carrascoy donde, como veremos posteriormente, se corresponden en parte con los 
sistemas aluviales Cuaternarios de Rebate y Campoamor de  SOMOZA (1989). No obstante, el 
corte tipo donde puede observarse una sección continua de toda esta unidad, en continuidad 
con unidades anteriores y posteriores de más de 120m de potencia se localiza en la margen 
derecha del Guadalentín y a lo largo de una parte del trazado del Canal del Taibilla . Dentro de 
esta unidad se pueden diferenciar cuatro subunidades fluviales de carácter netamente fluvial 
que se disponen en discordancia progresiva. Éstas registran una evolución progresiva desde 
sistemas fluviales fundamentalmente dominados por depósitos de llanura de inundación y 
canales de alta sinuosidad (de tipo meandriforme) en la base, hasta sistemas braided arenosos 
y de gravas con canales más rectilíneos a techo, culminando con su sustitución quasi-súbita 
por sistemas de abanicos aluviales procedentes de los relieves de las Sierras de Almenara, 
Algarrobo y Carrasoy (SILVA, 1994).

Los espectros litológicos de estos depósitos, al igual que los que constituyen las unidades 
estratigráficas  anteriores (facies estuarinas, y de llanura costera 25 y 26 respectivamente), 
delatan su relación con cursos de agua que, con direcciones generales O-E, procedían de la 
Depresión del Guadalentín (SILVA, 1994). Dentro de éstos, serían las ramblas del Guadalentín 
y de Lébor los cursos principales, aunque afluentes de primer orden como la Rambla del Pun-
tarrón (que procede de la Sierra de Almenara) también serían importantes.

Las diferentes subunidades poseen las siguientes características morfosedimentarias:

Subunidad fluvial meandriforme de llanura de inundación. Con una potencia máxima de 
32m, se encuentra en discordancia progresiva y erosiva sobre la UMFS anterior, encajándose 
en ella un máximo de 3,7m. La base de esta unidad está constituida por unas facies arenosas 
canalizadas que rellenan totalmente los paleocanales de más de 4m de anchura que erosiona-
ron el techo de la unidad infrayacente (26). El resto de la secuencia que constituye esta unidad 
está formada fundamentalmente por depósitos arcillosos masivos de llanura de inundación 
con intercalación de cuerpos arenosos de tamaño y origen variado, que es expansiva con 
respecto al tramo inferior canalizado.

De forma general, en esta subunidad, se reconocen tres secuencias menores de carácter 
granodecreciente y estratocreciente que culminan en horizontes edáficos desigualmente 
desarrollados. Dentro de cada una de estas secuencias menores las asociaciones de facies 
características indican que estos materiales fueron depositados por sistemas deposicionales 
fluviales de tipo meandriforme dominados por carga esencialmente lutítica y desarrollo de 
estructuras y secuencias verticales típicas de acreción lateral (SILVA, 1994). Las asociaciones 
de facies características son tres: rellenos de canal meandriforme, depósitos de inundación-
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desbordamiento y paleosuelos. Estos últimos responden a paleosuelos pardos decapitados 
con  horizontes B poco desarrollados caracterizados por poseer una estructura Blocky con 
desarrollo de cutanes muy limitado, numerosas huellas de raíces de pequeñas dimensiones, 
rizolitos y un significativo moteado de tipo pseudo-gley. Sin embargo, a techo de la Unidad 
se desarrolla un importante paleosuelo rojo (10R 4/8) muy desarrollado, del que solo se con-
serva su horizonte Bt, de 290 cm metros de potencia, con una estructura prismática de gran 
desarrollo vertical en la que se observan cutanes de arcilla mesoscópicos, tubos de raíces y 
grietas rellenas de yeso y moteados de tipo pseudo-gley. Estas características hidromórficas 
permiten incluso diferenciar un horizonte Btg de al menos 110cm, indicándonos posiciones 
del nivel freático muy cercanas a la superficie. Este tipo de procesos son característicos de 
series fluviales agradantes, en las que el nivel freático ocupa posiciones cada vez más elevadas 
dentro de la serie sedimentaria quedando los sucesivos paleosuelos (ya formados) dentro de 
la influencia de la zona freática (KRAUS y BOWN, 1988). En conjunto, las diferentes caracte-
rísticas  que se registran en esta UMFS, secuencias granodecrecientes con cuerpos arenosos 
basales, desarrollo de paleosuelos, rasgos de hidromorfía, etc, han de relacionarse con una 
mayor actividad de los sistemas proximales, que instalados en el margen occidental de la 
Depresión del Guadalentín, los alimentaban. En definitiva, una progradación distal de los sis-
temas fluviales que constituirían una amplia llanura aluvial terminal que se dirigía en sentido 
O-E hacia el Campo de Cartagena-Mar Menor, y que probablemente no estaba conectada 
con el nivel del mar (SILVA, 994).

Subunidad fluvial de Canales y Ramblas. Con una potencia máxima de 28m, se encuentra en 
discordancia progresiva y erosiva sobre la subunidad anterior, encajándose en ella un máximo 
de 7,8 m. La base de esta unidad está constituida por facies bréchico-conglomeráticas fuer-
temente canalizadas que rellenan totalmente paleocanales de entre 3 y 12 m de anchura que 
erosionaron el techo de la subunidad anterior. El resto de la secuencia que constituye esta 
unidad está formada fundamentalmente por depósitos margo-arcillosos de inundación en los 
que los cuerpos o intercalaciones arenosas son raros, pero en los que sí que son frecuentes 
las intercalaciones de niveles evaporíticos laminares, sobre todo a techo de la unidad. Al 
igual que en la unidad anterior estos depósitos son expansivos con respecto al tramo inferior 
canalizado. También, al igual que en la unidad anterior dentro de esta UMFS se reconocen 
tres secuencias menores de carácter granodecreciente que culminan en horizontes edáficos 
desigualmente desarrollados. La primera constituye únicamente la secuencia canalizada infe-
rior de relleno de paleoramblas, mientras que las dos superiores representan  dos secuencias 
menores de características margo-arcillosas de llanura de inundación. En estas últimas es fre-
cuente la presencia ocasional de alternancia de margas arenosas y arcillas en bandas de 5 a 8 
cm de espesor, que presentan intercalaciones de niveles de yesos laminares muy finos (2-3cm 
de espesor) y de escasa extensión lateral (no más de 4m) que pueden interpretante como pe-
queñas zonas palustres de tendencia evaporítica originados en charcas efímeras de pequeñas 
dimensiones que se generarían como consecuencia de importantes eventos de inundación.

Las facies canalizadas poseen lag basales de gravas y bloques subangulosos de hasta 37 cm 
de diámetro en facies Gm, que incluyen característicamente costras bréchicas kársticas de 
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tonos rojos, calizas mesozoicas, calizas y margas terciarias, así como litoarenitas y cantos 
blandos de menor tamaño reelaborados del paleosuelo rojo de la subunidad anterior, en el 
cual tallan autenticas terrazas fluviales y llegan finalmente a fosilizar. Esta secuencia basal ca-
nalizada es característica a lo largo de todo el Escarpe del Saladillo. Sin embargo también se 
registra en posiciones más marginales (La Morra, La Molata, relieve de Loma Larga, etc.) con 
características ligeramente diferentes, ya que incorporan grandes bloques de calizas de algas 
y recifales, riolitas  tortonienses, ausentes en el corte del Paretón. Éstas indican la existencia 
de una clara red de tributarios procedentes de relieves inmediatamente limítrofes (Algarrobo, 
Almenara) y apunta que definitivamente la antigua cuenca de Mazarrón ya estaría definiti-
vamente emergida actuando como área fuente de sedimentos (SILVA, 1994). Las direcciones 
de paleocorrientes indican direcciones dominantes N60-70E, no obstante medidas de  im-
bricaciones (lag basal) indican direcciones entre N40E y N10E hacia el NNE. Esta secuencia 
basal tiene lugar tras un episodio de encajamiento de algo más de 7,5m de valor medio, que 
sin duda es el responsable de la organización y jerarquización de la red de tributarios en los 
relieves limítrofes.  Así, adosados al borde Sur de la Sierra de Carrascoy también se observan 
depósitos de estas mismas características y con espectros litológicos similares, aunque de me-
nor energía. Casos relevantes son los que se pueden observar en los cortes de la Rambla del 
Hondo y la del Puerto de San Pedro (este último ya en la Hoja de Murcia).

Como ya se ha indicado, las dos secuencias menores superiores, constituyen el techo de la 
unidad, y son claramente expansivas sobre las facies canalizadas brecho-conglomeráticas de 
la primera sub-unidad. A techo de cada subunidad se desarrollan paleosuelos pardo-rojizos 
(2,5YR 4/6 a 5YR 4/4) con grados de evolución más o menos homogéneos. El que culmina 
esta UMFS, con un horizonte Bt (2,5YR 4/6) decapitado, es el más potente (>2m). Dentro de 
estos depósitos se observan dos facies características.

Subunidad fluvial de sistemas braided arenosos. Con un desarrollo vertical cercano a los 40m, 
es la más potente de las subunidades fluviales, y al igual que las precedentes se encuentra en 
discordancia progresiva y erosiva sobre la anterior, en la que se encaja un máximo de 3,2m. 
Al igual que la unidad anterior, registra períodos de disección/agradación, en este caso más 
frecuentes pero de menor entidad. Dentro de ella se reconocen cuatro secuencias menores 
de carácter granodecreciente separadas por paleosuelos, que muestran una evolución vertical 
sistemática desde depósitos de tipo braided arenoso  hasta otros de tipo llanura de inunda-
ción arcillosa. En este caso todas las secuencias poseen una gran extensión lateral, estando 
las facies canalizadas con bases erosivas fundamentalmente restringidas a la base de las dis-
tintas secuencias, mientras que sus techos se caracterizan por el desarrollo de paleosuelos. 
Las cuatro secuencias menores se pueden agrupar en dos secuencias mayores. En la primera 
dominan los depósitos arcillosos de llanura de inundación, y en la segunda los depósitos 
arenosos de grano fino-medio que incluyen un variado cortejo de llanura arenosa braided y 
lóbulos de derrame.

Las facies conglomeráticas son menos abundantes y prácticamente se restringen al lag basal 
de la unidad (el más importante) como a los intersecuenciales. Éstos reflejan episodios inter-
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nos de disseción/agradación que dan lugar a morfologías de paleoterrazas, y están constitui-
dos por cantos muy redondeados de calizas nummulíticas jurásicas, costras kársticas rojas, 
calizas terciarias, cuarcitas y de rocas metamórficas más alargados, así como por cantos blan-
dos de carácter arcilloso reelaborados de la unidad anterior. El techo de las secuencias está 
caracterizado por el desarrollo de paleosuelos rojos decapitados, que únicamente conservan 
su horizontes Bt (5YR 4/4), de más de 2m de potencia, con estructura prismática de gran de-
sarrollo vertical, en la que se pueden observar cutanes de arcilla de pequeñas dimensiones.

Subunidad fluvial de sistemas braided de gravas. Con un desarrollo vertical cercano a los 10m, 
es la subunidad de menor potencia. Con una dirección N80E y un buzamiento de 5ºN, al 
igual que las precedentes, se encuentra en discordancia progresiva y erosiva sobre la anterior. 
Dentro de esta UMFS se reconocen dos secuencias menores de carácter granodecreciente sin 
desarrollo edáfico intermedio, que muestran una evolución vertical sistemática desde depó-
sitos de gravas con base erosiva hasta otros de tipo llanura de inundación arcillosa. Las dos 
secuencias poseen una gran extensión lateral, y aunque contienen facies de relleno de canal 
no presentan indicios, al menos en esta zona, de desarrollo de paleoterrazas o depósitos 
fuertemente canalizados.

Dentro de esta Unidad, las facies más características son: Cuerpos de gravas con base erosiva, 
arcillas de llanura de inundación que presentan un paleosuelo pardo-rojizo de techo de la uni-
dad. Los cuerpos de gravas constituyen la base de las dos secuencias, poseen potencias que 
oscilan entre los 2 y los 4,5m y bases erosivas que muestran encajamientos inferiores a 1m. 
Por lo general dan lugar a secuencias granodecrecientes que culminan en niveles de arenas 
de grano medio. Están constituidas por gravas subredondeadas de 2 a 7cm de diámetro y 
medianamente seleccionadas, que se presentan en facies Gt minoritarias (fundamentalmente 
en la base), y más frecuentemente Gm imbricadas y Gp con estructuras de acrección lateral 
evidentes. Las imbricaciones indican direcciones de paleocorrientes comprendidas entre ENE y 
E, mientras que las estructuras de acrección lateral indican migración de barras de gravas ha-
cia el NNE. Estos cuerpos culminan en litoarenitas de grano medio-grueso en facies Sp o más 
frecuentemente Sh intercaladas con paquetes de gravas de pequeño tamaño Gm. Desde el 
punto de vista de su espectro litológico, en estos cuerpos se registra un aumento significativo 
de rocas metamórficas (esquistos, pizarras, cuarcitas, diabasas, etc.) sobre las calizas jurásicas 
y terciarias, que nos indicaría una mayor importancia de los relieves Alpujárrides (Sierra de 
la Tercia) y Nevado-Filábrides (Sierra de Almenara) como áreas fuente de sedimentos. Estos 
cuerpos poseen una gran extensión lateral y geometrías de tipo tabular, pudiendo interpretar-
se como sistemas deposicionales fluviales de tipo braided dominados por carga de fondo. La 
elevada frecuencia de estructuras de acrección lateral en estos depósitos, parece indicar que 
estos sistemas tendrían un grado de sinuosidad relativamente alto (SILVA, 1994). En el resto 
de los afloramientos, situados en posiciones más marginales, estos cuerpos de gravas poseen 
geometrías canaliformes en cuerpos de 2 a 3 m de potencia con una extensión lateral de más 
de 200m, mostrando direcciones generales entre N110E y N80E.
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Las arcillas de llanura de inundación constituyen los términos superiores de las dos secuencias 
menores que constituyen esta unidad, y se presentan como arcillas muy arenosas masivas de 
tonos pardos en las que no se registra ningún tipo de carácter edáfico. Tan sólo a techo de la 
unidad muestra rasgos muy evolucionados. Se observa un paleosuelo decapitado que única-
mente conserva un horizonte Bt (5YR 5/6) de 1,7m de potencia. Posee estructura prismática 
fuertemente desarrollada en cuya base es característica la existencia de nódulos y concrecio-
nes de carbonatos. Por lo general se observan huellas de raíces de aspecto reticular rellenas 
de arcillas rojas (7,5YR 5/6) procedentes del lavado de la unidad que se sitúa por encima. Así 
mismo, partiendo del techo de esta UMFS aparecen unas grietas y fracturas (N110-70E) de 
gran desarrollo vertical, rellenas de las mismas arcillas rojas, que en los cortes de La Morra y 
Casas de las Lomas llegan a alcanzar la base de la segunda subunidad fluvial, profundizando 
más de 17 metros en la serie sedimentaria. Estas fracturas y grietas son sistemáticamente 
fosilizadas por la siguiente unidad sedimentaria.

En definitiva esta subunidad culmina el ciclo fluvial del Guadalentín-Paretón. Con respecto 
a la anterior unidad registra una progradación distal de facies más proximales (braided de 
gravas) correspondientes a los sistemas proximales situados en la Depresión del Guadalentín. 
Por otra parte, dentro de esta UMFS se verifica la implantación de los relieves de la Tercia y 
de Almenara como áreas fuente de sedimento efectivo, reflejado en el aumento significativo 
de materiales alpujárrides en el espectro litológico de los cuerpos de gravas. En el conjunto 
de la Cuenca del Campo de Cartagena-Mar Menor es importante resaltar que las dos últimas 
subunidades fluviales, de carácter braided, únicamente se desarrollan al Oeste del “Eje de las 
Victorias”, un umbral topográfico de dirección Norte-Sur que atraviesa la hoja de TORREPA-
CHECO. Su salida hacia el Mar Menor se encontraba obturada por este umbral, estando re-
presentados sus depósitos por unas facies conglomeráticas muy enérgicas de desembocadura 
denominadas por SILVA (1994) como los “Los Conglomerados del Estrecho”. Por el contrario 
las dos primeras subunidades, de carácter más meandriforme y con importante episodios 
internos de encajamiento, se relacionan claramente con las unidades aluviales de Rebate y 
Campoamor de SOMOZA (1989). La última es considerada por SILVA (1994) de carácter mixto 
aumentando su carácter fluvial a medida que nos movemos hacia el Sur y el Este. 

En relación a los datos que permiten apoyar la cronología de esta importante secuencia flu-
vial, tan solo se poseen en relación al Sistema Aluvial de Rebate, cuyos depósitos se encuen-
tran interdigitados con coladas basálticas al pie de la Sierra de el Algarrobo en la Hoja de 
Cartagena (SOMOZA et al., 1989). Estos basaltos corresponden al antiguo afloramiento de 
Venta del Lirio datado en 1 Ma (DUMAS, 1977) y posteriormente por BELLON et al., (1983). 
A pesar de la disparidad de las dos dataciones absolutas, SOMOZA (1989) en base a las rela-
ciones estratigráficas y geomorfológicas con otras unidades opta por una edad más cercana 
al 1Ma. Por otra parte, la Secuencia paleomagnética realizada en las facies más distales del 
Sistema de Campoamor en la Hoja de Torrevieja indican que toda la serie posee un Polaridad 
Normal. Ésta es asignada en su totalidad a la Época Brunhes, y por tanto toda ella más joven 
de 0,7 Ma y asignable al Pleistoceno Medio (SOMOZA et al., 1989). Basándose en estos datos 
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la unidad fluvial aquí descrita, puede ciertamente inscribirse dentro del Pleistoceno inferior y 
buena parte del medio. 

2.4.2.  Conglomerados, arenas y arcillas aluviales cementadas y con desarrollo de calcretas 
laminares (F. Sucina s.l.)  (28). Pleistoceno medio

Con carácter subhorizontal, se encuentra en discordancia erosiva y angular sobre toda la serie 
sedimentaria descrita anteriormente y culmina el relleno sedimentario de la zona de conexión 
del Campo de Cartagena-Mar Menor-Depresión del Guadalentín. Dependiendo de su situa-
ción geográfica se encuentra erosionando tanto a términos pertenecientes a las unidades 
marinas, como de transición o más característicamente  fluviales. Posee potencias que no su-
peran los 4-5m, y  en todos los casos presenta dos partes características: Una basal de carácter 
sedimentario, constituida por depósitos de abanicos aluviales fuertemente cementados, tanto 
en facies proximales como distales y otra culminante de carácter edáfico, constituida por el 
desarrollo de potentes encostramientos calcáreos que dan lugar a la formación de calcretas 
con rasgos muy evolucionados (SILVA, 1994; ALONSO ZARZA et al., 1999).

Ésta unidad se encuentra formada por sistemas de abanicos aluviales muy extensos y de muy 
poca pendiente procedentes de los relieves que circundan la zona de conexión del Campo 
de Cartagena-Mar Menor-Depresión del Guadalentín, integrados por la Sierra de Carrascoy 
al Norte, y las del Algarrobo y Almenara al Sur, así como antiguos relieves labrados sobre los 
materiales terciarios de la Cuenca de Mazarrón. En la presente Hoja, los cortes más caracte-
rísticos se encuentran situados, tanto en el Escarpe del Saladillo, como en los cortes del FFCC 
abandonado Cartagena-Lorca. También a techo del relieve residual de Loma Larga, situado 
ya en el sector Norte de la Cuenca de Mazarrón, se encuentra bien representada esta uni-
dad. En toda la extensión de la hoja existe un neto predominio de los espectros litológicos 
procedentes de las Sierras del Algarrobo y Almenara, situadas al Sur, sobre los de Carrascoy,  
constatado por el relevo de facies proximales a distales hacia el Norte (SILVA, 1994). Esta pro-
cedencia Sur de los abanicos aluviales, marcan la mayor anomalía que presenta este sistema 
y es que los abanicos aluviales que los alimentaban se encuentran “decapitados” a lo largo 
del Escarpe del Saladillo como consecuencia de la acción remontante de las Ramblas de las 
Moreras y el Puntarrón durante los periodos más recientes (SILVA, 1994; SILVA et al., 1996; 
BARDAJÍ, 2000). 

En cuanto a sus características sedimentarias las facies proximales están constituidas por con-
glomerados muy cementados con estratificación cruzada planar y de surco, con carácter gra-
nodecreciente que culminan en un nivel superior más areno-arcilloso que culminan en paleo-
suelos pardo-rojizos bien desarrollados de 1m de potencia con horizontes argilíticos Bt (7,5YR 
5/6 a  5YR 4/6), que por norma general se encuentra afectado por un importante proceso de 
recarbonatación posterior consecuencia del desarrollo de las Calcretas que soportan a techo. 
En las zonas distales mas arcillosas, los paleosuelos son muy desarrollados, presentando hori-
zontes argilíticos Bt (7,5YR 4/8) con estructura prismática de gran desarrollo vertical, y cuta-
nes arcillosos de grandes dimensiones. En estas zonas, en ocasiones se observa el desarrollo 
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de horizontes Btc inferiores que indican la superposición de, al menos dos episodios edáficos 
(SILVA, 1994).  En los cortes correspondientes al FFCC abandonado (p.ej. Venta Seca, Casa 
del Manzano), se observan paleocanales de direcciones comprendidas entre N340E y N20E, 
lo que nos informa acerca del carácter radial (característico de abanicos aluviales) y del escaso 
poder de encajamiento de los canales que los alimentaban (SILVA, 1994).

Las acumulaciones calcáreas que se desarrollan a techo presentan perfiles muy potentes (2,5 
a 3 m) típicos de calcretas muy evolucionadas en los que quedan bien definidos sus distintos 
horizontes característicos. En base a sus relaciones laterales y verticales es posible reconocer 
una secuencia típica, que podría considerarse como “Perfil Tipo”. Éste muestra un desarrollo 
secuencial característico desde los horizontes transicionales prismático-nodulares que se ins-
talan sobre los paleosuelos rojos anteriores a horizontes pulverulentos, nodulares y masivos,  
culminado siempre en horizontes laminares y laminares brechificados a techo. En las zonas 
más proximales, los horizontes masivos son sustituidos por horizonte de gravas con cubiertas. 
Todos ellos se encuentran analizados en detalle en ALONSO ZARZA et al. (1999), aquí solo 
resaltaremos sus rasgos más esenciales. Los horizontes laminares y laminares brechificados 
desarrollados a techo llegan a alcanzar los estadios V y VI de la clasificación de MACHETTE 
(1985) típicos de calcretas muy maduras. Los que aquí se desarrollan responden a calcretas 
biogénicas “tipo β” (WRIGHT y ALONSO-ZARZA, 1992) ya que gran parte de sus rasgos micro 
y macroscópicos responden a la actividad de distintos macro y microorganismos vegetales (hon-
gos) y bacterias. En concreto es importante el desarrollo de filamentos de hongos calcitizados, 
estructuras alveolares bacterianas, peloides y microcodium (ALONSO-ZARZA et al., 1999). Toda 
esta actividad biológica estaría relacionada con el desarrollo de mallas de raíces de vegetación 
de tipo herbácea (típica de periodos fríos y secos glaciares) que sustituye a las plantas superiores 
ligadas al desarrollo de suelos rojos (más características de periodos cálidos y húmedos intergla-
ciares). Todo ello implica un importante cambio climático hacia unas condiciones más áridas des-
de el punto de vista hídrico y muy seguramente un indicador climático de la primera irrupción 
significativa de los periodos glaciares a baja altitud en la zona Mediterránea (ALONSO-ZARZA et 
al., 1999). En cualquier caso, un rasgo también importante de estas calcretas es la presencia de 
rupturas y superposiciones de perfiles en las partes proximales y distales respectivamente, que 
indican la coexistencia de los procesos sedimentarios ligados a la construcción de las superficies 
terminales de los abanicos aluviales y los edáficos relacionados con el desarrollo de calcretas 
laminares y laminares brechificadas (ALONSO ZARZA et al., 1999).

Por último, es necesario aclarar que la generación de costras calcáreas se produce no solo 
sobre las superficies terminales de abanicos aluviales aquí descritas, sino que también afectan 
a cualquier tipo de superficie deposicional y/o erosiva existente durante este periodo. Este tipo 
de calcretas similares a las aquí descritas, muestran rasgos algo mas complejos (multiepisódi-
cas) y  podrían venir desarrollándose desde el Pleistoceno inferior o incluso Plioceno superior 
engarzando con la noción de Formación Sucina y/o Costra Salmón acuñadas para estos mate-
riales por autores francesas en la década de 1970 (MONTENAT, 1977; DUMAS; 1979).
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2.4.3.  Bloques y gravas de procedencia bética cementados, verticalizados y con discordancias 
internas (29). Pleistoceno inferior-medio

Se sitúan en discordancia angular y erosiva sobre las facies conglomeráticas con cantos meso-
zoicos del Sistema marginal de Lébor (24), y presentan  potencias de, al menos, 20 m. Están 
constituidos por conglomerados de espectro litológico totalmente diferente de los anteriores, 
dominado por cantos de esquistos, cuarcitas, pizarras, y en menor proporción por calizas 
mesozoicas retrabajadas. Se encuentran dispuestos en bancos verticalizados de geometría ta-
bular, de 2 a 3 metros de potencia, en discordancia progresiva con buzamientos que pueden 
oscilar entre los 85 a los 65º. Conforman secuencias estratocrecientes y granodecrecientes 
de tipo Gms/Gm-Sh-F (Debris-flow-Sheetflood-limos distales) con cantos de menor tamaño y 
más angulosos que en la unidad anterior (x3cm; ∅ 7cm), pero que pueden incorporar bloques 
de materiales metamórficos de hasta ∅ 60cm. Esta unidad marca un cambio importante en 
el tipo de sedimentación y de la tendencia negativa de las unidades anteriores, caracterizada 
por la sustitución de los grandes sistemas aluviales que conforman las unidades anteriores 23 
y 24 (Abanicos de Lébor, Lorca y Totana), por sistemas aluviales más pequeños y de carácter 
torrencial, mas relacionados con los sistemas de ramblas directas que actualmente drenan la 
Depresión del Guadalentín (SILVA, 1994). En este sentido también se registra un significativo 
cambio en la procedencia de los materiales con respecto a las unidades anteriores (cantos de 
calizas mesozoicas a metamórficos).

Este cambio en la procedencia de los aportes es un hecho característico del sector central 
de la Depresión, donde sus bordes están delimitados por los  macizos béticos (Alpujárrides 
y Maláguides) de las Sierras de la Tercia y Espuña, y por los materiales sedimentarios corres-
pondientes al relleno neógeno de las cuencas de Lorca y Totana-Mazarrón. En el corte de 
la Rambla de Cari (SO de Alhama de Murcia), también se registra este cambio de espectro 
litológico en los sistemas aluviales marginales acompañado por una discordancia angular, 
aunque en este caso se verifica un importante aporte de materiales maláguides en todas las 
unidades, y únicamente la primera unidad está constituida fundamentalmente por material 
Mesozoico. Sin embargo la última unidad registra un aumento importante de esquistos, pi-
zarras y cuarcitas. En la zona de Lorca, el cambio de espectro litológico se verifica de manera 
tan brusca como en la de Lébor, reducido únicamente a la última unidad. Estos cambios de 
procedencia, acompañados de discordancia angular, se encuentran relacionados con un im-
portante episodio de reestructuración del relieve intra-pleistoceno, durante el cual las zonas 
marginales de la Depresión adquieren su configuración actual (SILVA, 1994). No obstante hay 
que resaltar que estos depósitos no guardan expresión geomorfológica, ya que se encuentran 
verticalizados e incorporados a los relieves marginales de la Depresión, y muy en concreto a 
los relieves interpuestos (lomas de presión) generados a lo largo de la ramificación meridional 
de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia (SILVA et al., 1992a; 1993; SILVA, 1994; MARTÍNEZ 
DÍAZ y HERNÁNDEZ ENRILE, 1992).

La posición cronológica de esta unidad es difícil de precisar ya que no existen contenidos 
faunísticos ni datos de otro tipo que sirvan de referencia. SILVA (1994) la considera, como mí-
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nimo, sincrónica a la desconexión de la Depresión del Guadalentín con la Cuenca del Campo 
de Cartagena-Mar Menor. Lo cual implicaría que el evento tectónico que dio lugar al relevo 
de los espectros litológicos de los sistemas aluviales marginales, fue el que también provocó 
su desconexión con el Campo de Cartagena. Por tanto, a esta unidad se le puede atribuir una 
edad Pleistoceno medio plena.

2.4.4.  Conglomerados y arenas cementados con desarrollo de calcretas masivas (30) (Abani-
cos aluviales). Pleistoceno medio. 

Esta unidad representa la primera fase deposicional de abanicos aluviales pleistocenos que 
conserva expresión geomorfológica. Sus depósitos se sitúan en discordancia angular y pro-
gresiva sobre las formaciones conglomeráticas anteriores (28 y 29), con un dispositivo general 
de agradación proximal en offlap. Se trata de una fase deposicional sintectónica en la que sus 
depósitos, ya netamente relacionados con las ramblas actuales, muestran fuertes buzamien-
tos hacia el centro de la Depresión. En esta misma dirección el buzamiento se va haciendo 
progresivamente menor (desde 65° a 40°), registrando el desarrollo de una discordancia pro-
gresiva interna. Sus depósitos están mayoritariamente constituidos por gravas y conglome-
rados, dominantemente en facies Gms y Gm, de cantos subangulosos y poco seleccionados. 
Su espectro litológico está dominado por cantos de litología Alpujárride (cuarcitas, esquistos, 
pizarras, etc.) y Maláguide (areniscas rojas, dolomias, calizas recristalizadas, etc), pudiéndose 
correlacionar en todos los casos con la litología de las cuencas de drenaje de las ramblas 
actuales.

Los abanicos correspondientes a esta primera fase están constituidos por un número variable 
de cuerpos sedimentarios superpuestos. Cada uno de estos cuerpos está separado del ante-
rior y del posterior por discordancias erosivas y angulares de pequeña entidad, reflejando cada 
uno de ellos un episodio sedimentario individual o un conjunto de ellos (BULL, 1977; HARVEY, 
1990). El número de estos episodios es variable según los distintos sectores marginales de 
la Depresión, e incluso dentro del mismo sector entre los diferentes abanicos individuales, 
haciendo imposible su correlación.

Sin embargo, en conjunto, esta fase deposicional muestra tendencias evolutivas similares 
en los diferentes sectores de la Depresión que reflejan controles tectónicos y/o climáticos 
de cierta envergadura (SILVA et al., 1992c; SILVA 1994). Así en todos los caso se registran 
secuencias positivas estratocrecientes y las facies dominantes son las Gms y Gm, reflejando 
procesos deposicionales dominantes de tipo debris-flow. La tendencia evolutiva en la vertical 
de los depósitos muestra un cambio progresivo de facies Gms masivas en la base, hasta facies 
Gm ó Gm/Gms más ordenadas hacia techo, en los que es frecuente observar intercalaciones 
arcillosas (mud-flow) y depósitos de gravas, en facies Gm/Gp y Gt, de carácter “más fluvial”, 
culminando esta fase deposicional. El ensamblaje entre los distintos episodios que constituyen 
esta fase deposicional, registra un estilo sedimentario dominado por agradación proximal en 
offlap. Lo que refleja las condiciones de “relativo equilibrio” entre el poder de encajamiento 
de sus canales alimentadores y las tasas de aportes de sedimentos, que se mantienen “cons-
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tantes” debido a la continua elevación tectónica de los relieves marginales que los alimentan. 
En otras palabras reflejan la aceleración del episodio tectónico, que caracterizado por movi-
mientos verticales importantes, dió lugar al drástico cambio de áreas fuente y al depósito de 
la Unidades Conglomeráticas verticalizadas anteriores (29 y 24).

En este sector, al pié de las Sierras de la Tercia y Espuña, esta unidad se encuentra rellenando 
pequeñas interdepresiones tectónicas localizadas entre las dos ramas principales de la Falla 
de Lorca-Alhama de Murcia, que en algunos casos llegan a sobrepasar, como ocurre en las 
Ramblas de la Salud (hoja de Lorca) y de Sisquilla (hoja de Totana), las cuales constituyen 
verdaderos “alluvial gaps” a favor de los cuales se observan las relaciones directas entre estos 
depósitos y los precedentes (29, 24 y 23). Sus depósitos pueden alcanzar potencias de más de 
20m y en todos los casos se encuentran afectados distalmente por la rama sur de la Falla de 
Lorca-Alhama de Murcia, a lo largo de la cual se ponen en contacto inverso con los materiales 
yesíferos y margosos messinienses (20 y 21) a favor de saltos acumulados de falla que supe-
ran los mencionados 20m. En el interior de estas depresiones estas superficies se encuentran 
fuertemente disectadas por la red fluvial actual y en la mayor parte de los casos soportan 
el desarrollo de calcretas con diferente grado de madurez, pero por lo general no llegan a 
presentar los rasgos de madurez  de las calcretas desarrolladas en la Zona de conexión con el 
Campo de Cartagena-Mar Menor. 

El desarrollo edáfico se ve fundamentalmente favorecido por el encajamiento de los canales 
alimentadores de los abanicos y las zonas más proximales adyacentes a éstas se verían ya 
libres de sedimentación (WRIGHT y ALONSO ZARZA, 1990). En otras ocasiones, la exposición 
sub-aérea definitiva se produce como consecuencia, de la incorporación de estas superficies a 
pequeños relieves de origen tectónico (micro-horsts), como es el caso de los relieves aislados 
desarrollados al NE de Totana (p.ej. Cabezo Gordo). Las calcretas desarrolladas en las zonas 
proximales de los abanicos, al pié de Sierra de Espuña, llegan a desarrollar un estado de ma-
durez apreciable, siendo el característico el estadio IV de MACHETTE (1985). Pueden desarro-
llar horizontes laminares (<20cm), en ocasiones superficialmente brechificados, pero su rasgo 
característico es el desarrollo de potentes horizontes masivos y/o de gravas con cubiertas, que 
en conjunto alcanzan potencias algo superiores al metro (SILVA, 1994). Por contra, en las cal-
cretas desarrolladas en los pequeños relieves tectónicos, y zonas más distales la acumulación 
de carbonatos posee una clara componente freática y/o vadosa y los horizontes laminares 
(cuando existen) son muy delgados. Por lo general no alcanzan, o alcanzan a duras penas el 
estadio IV de MACHHETTE (1985).

La posición cronológica de esta unidad, por correlación con unidades anteriores y por el de-
sarrollo edáfico y estado de disección de sus superficies, aunque en un principio atribuida al 
Pleistoceno inferior (SILVA et al., 1992c), posteriormente ha sido considerada  como Pleisto-
ceno medio avanzado (SILVA, 1994).
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2.4.5.  Gravas muy cementadas con bloques dispersos (31) (Coluviones antiguos). Pleistoceno 
medio

Éstas constituyen formaciones de carácter mixto, talud de derrubios y abanicos y conos, que 
se disponen orlando la base de los relieves marginales más importantes de las Sierras de Espu-
ña y Carrascoy. En esta última son muy frecuentes también alrededor de los relieves residuales 
(tipo monte isla) que surgen del piedemonte. Sus depósitos están constituidos por gravas y 
bloques de diferente tamaño empastados por una matriz areno-arcillosa, presentando facies 
de tipo Gms y localmente Gm. Los bloques pueden ser muy angulosos y alcanzar tamaños 
de mas de ∅1m en general con fábricas muy masivas. Estos depósitos pueden presentar una 
estructuración interna muy grosera en bancos de más de 2m de potencia, muy verticalizados, 
con buzamientos superiores a los 40º, que van amortiguándose hacia techo donde son co-
munes las superficies deposicionales con buzamientos en torno a los 20º. Son formaciones de 
escaso desarrollo espacial, siendo raro que se extiendan más allá de 500-700m de los relieves 
marginales que las alimentan. Por lo demás, se encuentran muy cementados, compartiendo 
características edáficas con los depósitos de la primera fase deposicional de abanicos aluviales 
(30), de los que son coetáneos, aunque en la mayoría de las ocasiones es raro el desarrollo 
de calcretas laminares.

2.4.6.  Gravas, arenas y arcillas débilmente cementadas (32) (Abanicos aluviales). Pleistoceno 
medio-superior

Aunque en discordancia progresiva sobre la fase deposicional anterior (30), el depósito de 
esta segunda fase viene marcado por el desarrollo de una importante discordancia angular 
sintectónica, en las zonas proximales de la mayoría de las ramblas que desembocan a la 
Depresión del Guadalentín (SILVA et al., 1992a; 1992b; SILVA, 1994). Su depósito refleja un 
marcado atenuamiento, y en último término el fin, de una actividad tectónica importante 
a lo largo de los márgenes de la Depresión del Guadalentín. En estas zonas las superficies 
deposicionales de esta fase constituyen la parte más importante de los cuerpos de abanicos 
aluviales, poseyendo una excelente conservación geomorfológica a lo largo del trazado de la 
Falla de Lorca-Alhama de Murcia. Sus depósitos muestran buzamientos que se van haciendo 
progresivamente menores hacia el centro de la Depresión (desde 32° a 8-6°), registrando su 
desarrollo una clara  discordancia progresiva interna. 

En conjunto, esta fase registra un máximo de cinco episodios deposicionales mayores, cada 
uno de ellos con secuencias de tipo positivo. Éstos presentan una tendencia evolutiva vertical 
hacia un cambio progresivo de facies Gm y Gm/Gp masivas (debris flow no cohesivos) en la 
base, hasta facies Gp ó Gt con intercalaciones Sp/Sh muy bien organizadas (depósitos cana-
lizados) hacia techo, en donde es característico la presencia de niveles de gravas imbricadas 
(Gi) y arenas laminadas (Sh) muy ordenadas (depósitos de tipo sheet flood) que en muchos 
de los casos constituyen sus superficies. El Desarrollo edáfico interno limitado, discontinuo, 
y siempre relacionado con las facies de carácter más distal a techo de los primeros dos o tres 
episodios deposicionales de esta fase: Estos muestran por lo general un apreciable desarrollo 
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edáfico representado por el desarrollo de suelos pardo-rojizos y pardos truncados, de los que 
sólo se conservan sus horizontes argilíticos y carbonatados, con potencias que nunca supe-
ran los 40cm. Por el contrario, las superficies de esta fase deposicional no poseen desarrollo 
edáfico significativo, pero en la mayoría de los casos se encuentran bastante cementadas, 
pudiéndose confundir con horizontes de calcretas masivas, siendo el corte más característico 
en este aspecto el de la Rambla de Sisquilla, al NE de Totana (SILVA, 1994).

El ensamblaje entre los distintos episodios que constituyen esta fase deposicional, registra un 
estilo sedimentario dominado por agradación proximal en onlap condicionado por la discor-
dancia progresiva. Su desarrollo morfosedimentario culmina en un episodio de “backfilling” 
generalizado en toda la Depresión del Guadalentín. Este episodio refleja el cese de la acti-
vidad tectónica importante a lo largo de dichos márgenes de la Depresión, permitiendo el 
retroceso de la sedimentación que acaba por rellenar las diferentes irregularidades existentes 
en los relieves marginales, fosilizando las zonas de falla. La consecuencia geomorfológica es 
la generación de superficies ligeramente convexas aparentemente no segmentadas, que ca-
racterizan a estos abanicos aluviales en la mayor parte de los sectores de la Depresión. Éstos 
constituyen los cuerpos típicos de los abanicos aluviales del Guadalentín, y en todos los casos 
aparecen disectados axialmente por sus antiguos canales alimentadores (ramblas actuales) 
que generan trincheras de cabeceras de hasta 12-14 m de profundidad por 400-500 m de 
longitud (SILVA 1994).

Por el contrario, en la zona del Campo de Cartagena-Mar Menor los cuerpos sedimentarios 
pertenecientes a esta fase deposicional poseen mayor extensión cartográfica, pero menor 
potencia. En todos los casos su relación con los cuerpos sedimentarios anteriores es de agra-
dación distal en offlap, e incluso de claro encajamiento. Se corresponden con el Sistema de 
La Murta descrito por SOMOZA, 1989; SOMOZA et al., 1989), siendo característicos de la 
vertiente Sur de la Sierra de Carrascoy y Norte de la del Algarrobo. También aparecen con este 
mismo dispositivo en el sector de la Sierra de Hinojar que ocupa la Esquina SO de la hoja. En 
todos estos casos, la diferencia de dispositivo está en relación con la actividad tectónica de los 
accidentes que jalonan los frentes montañosos que alimentan estos sistemas aluviales. Sólo 
en el caso de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia la actividad tectónica fue importante. 

En cuanto a la edad de esta fase deposicional los diferentes autores que han estudiado los 
sistemas de Abanicos aluviales de la Región de Murcia  (HARVEY, 1987; SILVA  et al., 1992a; 
1992b; SILVA, 1994; SOMOZA, 1989; SOMOZA et al., 1989), acuerdan que estos depósitos 
tuvieron lugar durante el Pleistoceno medio, pero se prolongaron durante el Pleistoceno su-
perior, hasta seguramente el fin del último interglaciar (ISS 5). En concreto entre 120 y 90 ka 
BP se produce una importante actividad sedimentaria en sistemas aluviales y fluviales de la 
Península Ibérica (MACKLIN et al., 2002).
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2.4.7.  Gravas, arenas y arcillas sin cementar (33) (Abanicos aluviales con agradación distal). 
Pleistoceno superior

El desarrollo y depósito de esta tercera fase deposicional, refleja un drástico cambio en la di-
námica morfosedimentaria de los sistemas aluviales marginales de la Depresión del Guadalen-
tín. En todos los casos los abanicos pertenecientes a esta fase se encuentran encajados en los 
cuerpos de abanico pertenecientes a las dos fases anteriores. Esta fase está caracterizada por 
disección proximal, encajamiento de los canales alimentadores en las superficies pertenecientes 
a las fases anteriores, formación de trincheras de cabecera y migración de la sedimentación 
hacia las zonas centrales de la Depresión. Durante esta fase, la sedimentación, dominada por 
un estilo de agradación distal en offlap, imprime un neto carácter progradante hacia centro de 
cuenca a sus depósitos.

Constituye una fase deposicional post-tectónica y dependiendo de la entidad de las cuencas de 
drenaje que las alimentan, registra un número variable de episodios deposicionales, que sin so-
lución de continuidad se prolongan en los cuerpos de abanicos holocenos (38) y recientes o ac-
tivos (41). Éstos, al contrario que en las dos primeras fases, y debido al fuerte carácter disectivo 
y progradante del estilo sedimentario dominante, se encajan distalmente unos en otros a partir 
de sucesivos  puntos de intersección adoptando un dispositivo de agradación distal en offlap 
(SILVA et al., 1992a; 1992b). Este hecho provoca que cada uno de los episodios deposicionales 
mayores posea expresión geomorfológica propia, caracterizada por el desarrollo de extensas 
superficies de poca pendiente, constituidas mayoritariamente por depósitos de tipo sheetflood. 
Estos depósitos, poseen poca potencia, no llegando nunca a sobrepasar los 1,5m de potencia. 
Las facies dominantes son variadas, como Gi (Gm), delgados niveles laminares Sh, Sp, y arcillas. 
Las facies de gravas imbricas (Gi) sólo son importantes en los primeros episodios deposicionales, 
y aguas abajo de los sucesivos puntos de intersección en los abanicos aluviales más extensos 
(p.ej. Abanicos de Totana y Lébor.), siendo las facies de arenas (Sh y Sp) y arcillas las dominantes 
en los abanicos de menor envergadura, y en los últimos episodios deposicionales. 

Al igual que las dos primeras fases, su desarrollo registra una discordancia progresiva, que aun-
que de menor entidad, es significativa, observándose un progresivo decrecimiento de las pen-
dientes deposicionales desde los 8° hasta superficies subhorizontales. Por lo general, es raro ob-
servar afloramientos en los que se detecte (en corte) las relaciones existentes entre los depósitos 
de esta fase y los pertenecientes a las anteriores, pero en los casos en que sucede se registra 
una discordancia progresiva. Sobre las superficies de los distintos episodios deposicionales, no 
se produce desarrollo edáfico significativo y no presentan rasgos de cementación apreciables. 
Por regla general, sus superficies entran ya dentro de los terrenos cultivados o cultivables de la 
huerta murciana. Esta fase también se desarrolla, con importante extensión y similar estilo sedi-
mentario (agradación distal en  offlap) en los piedemontes de Carrascoy y Algarrobo. En estas 
zonas, estudiadas por SOMOZA (1989) y SOMOZA et al., (1989), las superficies de los abanicos 
pueden aparecer ligeramente encostradas y reciben la denominación de “Sistema Aluvial de 
Corvera”.
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Aunque dentro de la escala temporal esta tercera fase deposicional sería la que abarcara menor 
tiempo, a escala cartográfica es la mejor representada, ya que cada uno de sus episodios de-
posicionales posee expresión geomorfológica propia. En este sentido el periodo temporal que 
abarca esta fase deposicional, se encuentra fundamentalmente representado en la horizontal, y 
no en la vertical, siguiendo la progradación de los sistemas marginales hacia zonas centrales de 
cuenca.  Como se ha comentado, este dispositivo de agradación distal se prolonga sin solución 
de continuidad en los cuerpos de abanicos holocenos (38) y recientes (41). Cronológicamente 
abarcarían el comienzo del último periodo glacial y la correspondiente deglaciación (ISS 4, 3 y 
2), mientras que los más recientes se prolongarían durante el presente interglaciar (ISS 1). En 
la zona del Campo de Cartagena-Mar Menor SOMOZA (1989) en base a criterios de correla-
ción regionales asigna su “Sistema de Corvera” al Pleistoceno Superior s.l. Dataciones de 14 

C  (MARTÍNEZ DÍAZ et al., 2000; 2001), realizadas en terrazas depositadas en las trincheras de 
abanico que disectan las superficies de la segunda fase deposicional (zona de Lorca), indican que 
su depósito tuvo lugar con anterioridad a los  16.400 ±  270 años BP. MACKLIN et al. (2002) 
indican que en la zona mediterránea se han registrado un total de al menos 10 episodios de 
aluviación pre-históricos durante los últimos ca. 75 ka. En la Península Ibérica e Islas Baleares 
los más importantes de ellos se producen al final del Estadio Isotópico 2, abarcando el último 
máximo glaciar y la deglaciación (aprox. Últimos 30 ka.) con máximos post-glaciares en ca. 19-
16 y 11-13 ka BP. 

2.4.8.  Arenas y limos con cantos y bloques dispersos (34) (Fondo de valle colgado). 
Pleistoceno superior

Se incluyen en este epígrafe los depósitos que se conservan rellenando el fondo de valles 
laterales colgados sobre las actuales ramblas del Paretón y Puntaron (en está última no car-
tografiables a la escala de trabajo), así como los desarrollados al NNE de Totana aguas arriba 
de las lomas de presión desarrolladas a lo largo de la rama Sur de la Falla de Lorca-Alhama 
de Murcia. 

Los primeros, en la Esquina SO de la Hoja, corresponden a la zona de cabecera de la Rambla 
de Las Moreras y constituyen auténticos valles colgados. Estos fondos de valle se encuen-
tran colgados a más de 13-14 m de altura, y poseen rellenos discretos, de poca potencia 
(2-3m) que se encajan ligeramente, bien sobre el sustrato margoso (Paretón), bien sobre las 
superficies de glacis de cobertera que descienden del relieve de Loma Larga. Por lo general 
se encuentran poco retocados por la incisión posterior, y sus fondos planos (en artesa) cul-
minan en importantes escarpes de erosión remontante. Litológicamente, están constituidos 
por depósitos finos, limos pardos a cremas masivos con intercalaciones de niveles arenosos 
y pasadas de gravillas, que pueden incluir cantos poco redondeados, y a veces bloques de 
considerable tamaño (> 1m∅) que denotan su origen fluvio-torrencial. Estos últimos pue-
den incluso encontrarse sobresaliendo, o sobre los actuales fondos de valle, como elementos 
relictos. La naturaleza litológica de éstos varía según el área fuente, pero son comunes los 
bloques de Calcarenitas y fundamentalmente calcretas de geometría rectangular. En los no 
cartografiables procedentes de Almenara, son además comunes los materiales metamórficos 
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alpujárrides y volcánicos neógenos procedentes de este relieve. A veces, la superficie de estos 
fondos puede aparecer ligeramente encostrada, funcionando como elemento protector con-
tra la erosión, que da lugar a resaltes en los escalones de erosión remontante donde terminan 
estos depósitos. Por correlación con los niveles de terraza equivalentes por cotas, se les atri-
buye una edad entre el Pleistoceno medio y el superior.

Los segundos, cerca de la Esquina NO de la Hoja, no responden realmente a valle colgados, 
sino que constituyen valles de obturación (por relieves interpuestos) posteriormente captura-
dos por el drenaje actual, y así aparentemente colgados. Estos convergen distalmente, abrién-
dose en abanico y generando relativamente amplias zonas de bajada aluvial bruscamente 
interrumpidas por los relieves interpuestos. Sus depósitos son, por tanto eminentemente fi-
nos formados por limos y arenas, a veces laminados, en todo similares a la facies distales de 
abanicos aluviales y/o depósitos de glacis. Éstos también incluyen niveles de gravillas y cantos 
subangulosos, pero son inexistentes los bloques de grandes dimensiones. Dada la particular 
génesis de estos fondos de valle (obturación) no es rara la existencia de depósitos laminados 
arcillo-limosos semi-endorreicos adosados a los relieves interpuestos. También su potencia es 
mayor que en el caso anterior, sobre todo en las zonas distales, donde los espesores pueden 
sobrepasar los 4.5 m de potencia vista.

La edad de estos depósitos es difícil de establecer, pero de acuerdo con su carácter antecesor 
respecto a la red fluvial Holocena se han atribuido genéricamente al Pleistoceno Superior. Esta 
situación parece clara para los fondos de valle obturados y colgados de Totana, pero en los 
casos de las ramblas del Paretón y Puntarrón podrían haberse prolongado incluso durante el 
Holoceno.

2.4.9.  Limos pardos y arenas con niveles de gravas (35) (Glacis). Pleistoceno superior

Esta unidad está constituida por los depósitos de tipo glacis que orlan el relieve de Loma 
Larga, y las estribaciones septentrionales de las sierras de Almenara y Algarrobo (en menor 
medida). Actualmente se encuentran disectados por las mismas ramblas que en el caso an-
terior (34) y sus superficies pueden llegar a encontrarse hasta 15 m de altura respecto a los 
thalwegs actuales de las ramblas. Se trata de depósitos arenosos medianamente selecciona-
dos, con matriz limosa y niveles lenticulares de gravillas con estratificación Sp a gran escala. 
Pueden incluir estructuras canaliformes rellenas por barras de gravas (Gp) que pueden incluir 
bloques de grandes dimensiones, que al igual que en el caso anterior, denotan su origen flu-
vio-torrencial. No obstante, a techo desarrollan invariablemente niveles laminados de arenas 
y limos de tipo glacis. El conjunto del depósito puede llegar a tener hasta 5-6 m de potencia, 
aunque los depósitos superiores, tipo glacis, raramente sobrepasan el metro de espesor. En 
realidad los depósitos responden a los antiguos fondos torrenciales de las actuales ramblas 
del Puntaron, Paretón y Tebas (esta última en el Algarrobo), que al quedarse colgados por la 
incisión de las ramblas actuales se vieron remodelados por aportes laterales de tipo glacis. Por 
tanto desde el punto de vista geomorfológico, estas superficies han de considerarse como 
las  “terrazas” más altas (+15-13 m) de las mencionadas ramblas. Como en el caso anterior, 
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sus depósitos pueden presentar un cierto grado de cementación y sus superficies encontrarse 
ligeramente encostradas lo que genera importantes cantiles en las paredes de las ramblas 
que los disectan. Desde el punto de vista cronológico, también al igual que la unidad anterior 
(34), han de considerarse como Pleistoceno Superior, aunque no hay que descartar su posible 
incursión en el Holoceno.

2.4.10.  Gravas y arenas sueltas  (36) (Terrazas fluviales). Pleistoceno superior

Estas terrazas se desarrollan únicamente en las ramblas de Tebas y del Paretón, especialmente 
en la confluencia de ambas, ya casi en el límite sur de la hoja. Se corresponden en todo a los 
antiguos fondos torrenciales descritos en la unidad anterior (35), y se han cartografiado en 
aquellas zonas donde sus superficies corresponden a las auténticas superficies de terraza, no 
fosilizadas por depósitos finos de tipo glacis. Por tanto, desde el punto de vista geomorfoló-
gico estas superficies se corresponden con las auténticas  “terrazas” más altas (+15-13 m) de 
las mencionadas ramblas.

2.4.11.  Limos y arcillas con cantos y bloques  (37) (Coluviones). Pleistoceno superior

Presentan una litología variable en función del sustrato. Aparecen fuertemente desarrollados 
al pie de las lomas de presión y relieves interpuestos que se generan a lo largo de la rama sur 
de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia, donde su desarrollo posee una componente tectónica 
principal. En estas zonas, se desarrollan preferencialmente en las zonas Inter-abanico y dado 
lo reducido de sus áreas fuente, tan solo reciclan las gravas y bloques de los antiguos sistemas 
aluviales marginales actualmente incorporados a estos relieves interpuestos (23, 24 y funda-
mentalmente 29). Por tanto, incorporan numerosos bloques y cantos de litología metamórfi-
ca empastados en una matriz arcillosa, poco consolidada, en la que es difícil observar ningún 
tipo de estructuración. También se desarrollan estas formaciones gravitatorias en torno a los 
relieves residuales (tipo inselberg) que sobresalen del piedemonte de la Sierra del Algarrobo 
en las proximidades de la localidad de La Pinilla, aquí representan formaciones menos ener-
géticas, formadas por cantos de esquistos y pizarras de menor tamaño, que tapizan la parte 
basal de los mencionados relieves formando vertientes quasi-regularizadas. Como en el caso 
anterior estas formaciones se encuentran poco consolidadas y además poseen un porcentaje 
menor de matriz arcillosa. 

Por correlación con las superficies de los abanicos aluviales sobre las que reposan y/o pasan 
lateralmente (zona de Totana), estas formaciones se han asignado al Pleistoceno Superior. 
Por otro lado, el desarrollo del vertientes quasi-regularizadas permite correlacionar estas for-
maciones con periodos relativamente “mas fríos”, muy posiblemente con los episodios de 
producción de sedimentos  del último periodo Glaciar (ISS 2). Depósitos de gravedad acumu-
lados en entradas de cavidades y abrigos kársticos de zonas cercanas (El Ramonete; Alicante) 
indican una importante fase de formación de derrubios durante la parte final del Pleistoceno 
superior acompañada de una aparente deteriorización climática en niveles con industria atri-
buible al musteriense y magdaleniense (MONTES, 1989; CARRION, 1992; CARRION et al., 
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1995). En concreto tanto MACKLIN et al. (2002) como SCHULTE (2002) indican un impor-
tante crecimiento de la producción de sedimentos a partir de los ca 30 Ka BP durante los tres 
últimos Eventos Heinrich.

2.4.12.  Gravas, arenas y arcillas sin cementar (38) (Abanicos aluviales con agradación distal). 
Pleistoceno superior-Holoceno

Como se ha comentado, éstos se desarrollan a partir de los puntos de intersección dista-
les ubicados en los abanicos de la 3ª fase deposicional (33), con los cuales se disponen en 
continuidad sedimentaria. Pueden estar compuestos por varios episodios deposicionales dis-
puestos en offlap que aquí se han agrupado para sencillez de la cartografía. Pueden formar 
cuerpos de abanico individuales, o coalescer con abanicos contiguos dando lugar a grandes 
zonas de Bajada, como ocurre en la Cuenca de Cartagena-Mar Menor en los piedemontes de 
Carrascoy y Algarrobo. En esas zonas estos abanicos se encuentran netamente encajados en 
las superficies aluviales anteriores (33). No se encuentran encostrados pero son numerosos los 
cantos de calcretas reelaboradas y resedimentadas sobre sus superficies. En la Depresión del 
Guadalentín estos depósitos constituyen el gran abanico que ocupa la zona Sur de Totana, 
procedente de la confluencia de las ramblas del Guadalentín y de Viznaga. Éste pasa lateral-
mente a depósitos fluvio-palustres de centro de cuenca (39), de los cuales se posee numerosa 
información cronológica (CALMEL-ÁVILA, 2001; 2002; SILVA et al., 2003). Por otro lado, 
como se mencionó anteriormente la primera de las terrazas fluviales de trinchera de abanico 
correlacionable con estos cuerpos sedimentarios ha arrojado una edad de 16.400± 270 años 
BP. Los diferentes cuerpos sedimentarios que componen esta unidad se le ha asignado una 
edad relativa de Pleistoceno Superior-Holoceno que abarcaría desde el comienzo del periodo 
de la deglaciación hasta el Óptimo climático Holoceno, registrado en el litoral Mediterráneo 
en los 6.500-6.700 años BP (ZAZO et al., 1993).

2.4.13.  Limos pardo-rosados y arenas con pasadas de margas arcillosas (39) (Antiguo fondo 
fluvio-palustre del Guadalentín). Pleistoceno superior-Holoceno

El origen de estos depósitos está relacionado, con el episodio tectónico que provocó la desco-
nexión de la Depresión del Guadalentín con la Cuenca del Campo de Cartagena-Mar Menor. 
Como se ha visto anteriormente durante la mayor parte del Plioceno, Pleistoceno inferior y 
medio el antecesor del Guadalentín dirigía su curso hacia el Mar Menor dando lugar al de-
pósito de las potentes series fluvio-litorales (25 y 26) y fluviales (27) en esta zona. Durante el 
Pleistoceno medio la propagación hacia el Norte de la estructura del “Graben de Mazarrón” 
provocó la desconexión definitiva del Campo de Cartagena con la Depresión del Guadalentín, 
obturando la salida natural hacia el Mar Menor de las Ramblas del Guadalentín y de Lébor, 
generándose en el bloque hundido una extensa zona endorréica de tipo playa-lake (SILVA 
1994; SILVA et al., 1996). Actualmente la superficie de esta antigua zona endorreica se en-
cuentra de 8 a 14m por debajo de las superficies encostradas pertenecientes a los depósitos 
de los abanicos aluviales terminales (28) del Escarpe del Saladillo. A su vez ésta se encuentra 
“disectada” por el sistema Guadalentín-Sangonera, el cual se encuentra encajado de 6 a 13 
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m en ella. Esta gran zona endorreica se extendería desde la confluencia de las ramblas de 
Viznaga y Guadalentín (en las proximidades de Hinojar) hasta unos 3km aguas arriba de la 
desembocadura de la rambla de Librilla-Orón en el Sistema Guadalentín-Sangonera, donde 
éste se encaja anómalamente (entre 40-50m) en el relieve transversal del Romeral (Hoja de 
Alcantarilla), un “rock-bar” de origen tectónico elaborado en los depósitos de los sistemas 
marginales plio-pleistocenos de Carrascoy (asimilables a nuestras unidades 24 y 29), que fun-
cionaría como un umbral efectivo del sistema fluvio-palustre que nos ocupa hasta c.a. 2.500 
± 50  años BP (CALMEL-ÁVILA, 2001; 2002).

Los afloramientos pertenecientes a este tipo de depósitos son muy escasos, y únicamente pue-
den observarse a lo largo de las márgenes del actual cauce del Guadalentín que actualmente 
los disecta. En la zona central de éste área endorreica los cortes más representativos son los 
del Vado de la Fontanilla, La Alcanara, y Venta del Río (Cruce M404 sobre el Guadalentín). En 
estos se puede observar cortes de hasta 11m de potencia (SILVA 1994). No obstante, datos 
procedentes de sondeos mecánicos y sondeos eléctricos verticales (SEV) indican una potencia 
máxima de 26 a 32 metros para este tipo de depósitos, que se presentan como cuerpos su-
perficiales con resistividades muy bajas en torno a los 4,5-1,7 Ω/m (IGME, 1975). No obstante 
tan solo se observan los 15-17 m superiores según las zonas (SILVA, 1994).

En la Hoja de Totana la secuencia representativa de estos depósitos ha sido descrita por SILVA 
(1994). En la base, a nivel del actual talweg del Guadalentín, con una potencia inferior a 1m 
(observables) aparecen unas micritas arenosas de tonos grisáceos-negruzcos, muy porosas y 
fuertemente bioturbadas y brechificadas, con abundantes restos de gasterópodos enteros 
y fragmentados, así como tallos de plantas litificados (tipo travertino), que culminan en un 
paquete de 1,5m de arcillas negruzcas con abundantes restos de gasterópodos enteros dis-
puestos en niveles de acumulación. Por encima aparece una serie margo-arcillosa de 2,5 m de 
potencia, con intercalaciones de niveles de arenas de grano muy fino (Sl y Sr), de 6 a 15 cm de 
espesor. Las facies dominantes son las margosas que progresivamente, hacia techo, van ad-
quiriendo un carácter cada vez más arcilloso, culminando en paquetes de arcillas “negruzcas” 
con materia orgánica de carácter masivo, aunque a veces laminados a techo. Estos materiales 
se encuentran variablemente bioturbados y/o edafizados siendo posible observar huellas y tu-
bos de raíces de pequeñas dimensiones y niveles de acumulación de gasterópodos, así como 
niveles de 1 a 2cm de espesor de yesos laminares, y numerosos cristales de yesos lenticulares. 
Culminando la serie  aparece una formación fundamentalmente arenosa de 6,5 a 7 metros 
de potencia compuesta por paquetes, de carácter granodecreciente, de arenas de grano muy 
fino en facies Sp y St dominantes, caracterizadas por la presencia de pequeños niveles arcillo-
sos con materia orgánica y por la abundante presencia de restos y fragmentos de gasterópo-
dos en niveles de tracción. En ésta posee un nivel de 80 a 120 cm de arcillas “negruzcas” con 
materia orgánica laminadas, con numerosos gasterópodos continentales.

De todos los materiales descritos solo las facies micríticas basales y las arcillas negras pue-
den considerarse como las “auténticas” facies endorreicas de tipo palustre, mientras que los 
restantes términos descritos anteriormente responderían a la interdigitación de los depósitos 
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más distales de los sistemas de abanicos con agradación distal descritos anteriormente (30). 
En la zona de Librilla, donde el Guadalentín llega ha encajarse hasta 17 m se observan las 
facies lacustres basales, formadas por arcillas y micritas cuyo techo arroja una edad 14C de 
6340 ± 40 años BP, ya plenamente Holocena (CALMEL-ÁVILA, 2000; 2002). Esta misma au-
tora fecha por 14C el techo de la unidad de arcillas negras basal aquí descrita en 4305 ± 55 
años BP (Neolítico). Las unidades arenosas separadas por la intercalación de arcillas negras 
poseen edades 14C a techo de  3885 ± 60 años BP (Calcolítico) y 2505 ± 45 años BP (Argaro-
Ibérica) respectivamente. A partir de este último aporte arenoso, comienza la actual incisión 
de la red fluvial.

En la zona de Totana dataciones 14C  realizadas en los niveles más superiores de la Venta del Río 
dan fechas similares para el  techo de esta unidad en 2750± 35 años BP (SILVA, et al., 2003a).
 
2.4.14.  Limos arcillosos (40) (Sag ponds. Lacustre). Pleistoceno superior-Holoceno

Aquí se han incluido aquellos depósitos de tipo “palustre” que se han depositado a favor de 
pequeñas depresiones de origen tectónico relacionadas con la traza de la Falla de Lorca-Alhama 
de Murcia. Por su extensión, tan sólo se han podido cartografiar dos de ellos, aunque son más 
numerosos los de pequeñas dimensiones que se desarrollan a lo largo del piedemonte  exterior 
del relieve interpuesto de Totana. En cualquier caso, el de mayor extensión, situado (y captura-
do) en la Cabecera de la Rambla de Sisquilla, responde a una depresión de tipo pull-apart elabo-
rada parcialmente sobre los materiales yesíferos messinienses, y en la que por tanto han jugado 
algún papel los procesos de disolución. Los depósitos están formados por limos arcillosos en los 
que es frecuente la intercalación de niveles de arenas e incluso de gravillas y gravas muy poco 
rodadas. Ésto nos habla que aunque poseen una extensión reducida y áreas fuentes discretas, 
éstas también son muy dinámicas (situadas en frentes de falla) de manera que el aporte de frac-
ción detrítica gruesa es común. Por lo general la parte más superficial de estos depósitos posee 
una fuerte reestructuración diagenética de tipo palustre, siendo común la presencia de huellas 
de raíces, concreciones y  carbonatos pulverulentos.

2.4.15.  Arenas y limos con gravas dispersas (41) (Abanicos y bajadas aluviales activas). 
Holoceno

Estas formaciones superficiales se desarrollan a partir de los puntos de intersección más dista-
les ubicados en los abanicos del Pleistoceno superior-Holoceno (38) con los cuales se disponen 
en continuidad sedimentaria. Como se ha comentado anteriormente poseen un dispositivo 
sedimentario de agradación proximal en offlap al igual que los de la 3ª fase deposicional (33). 
Se desarrollan principalmente en el piedemonte de Carrascoy, ya en las proximidades de la 
zona axial que recorre la Rambla de Fuente Álamo. También  tienen importancia en el Piede-
monte de las Sierras de Espuña y de la Tercia en relación con grandes Sistemas aluviales como 
los de las ramblas de Lébor y Totana. No obstante el de mayor entidad es el que proviene 
del Oeste que conforma el antiguo aparato aluvial distal del Guadalentín. Desde el punto de 
vista sedimentario pueden aplicárseles todas las observaciones realizadas para los abanicos 
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aluviales del Pleistoceno Superior y Holoceno  (33 y 38), con la salvedad de que éstos que 
aquí se tratan constituyen las zonas sedimentarias e hidrológicamente activas de los sistemas 
torrenciales marginales de la Hoja de Totana. Datos de 14C (CALMEL-ÁVILA, 2000; SILVA et al., 
2003) existentes en diferentes zonas del Valle del Guadalentín indican que estos cuerpos se-
dimentarios se han construido en diferentes fases durante los últimos 8.500 años (c.a. 6.500 
B.P.). En concreto se pueden relacionar con los diferentes episodios deposicionales Meso-
Neolíticos, Calcolíticos y fundamentalmente Argaro-Ibéricos (< 2.500 BP) que constituyen el 
relleno fluvio-palustre de la Depresión del Guadalentín (39). Los más recientes se encuentran 
plenamente desarrollados por las grandes inundaciones (o riadas) de carácter histórico que 
han acontecido en la zona (LÓPEZ BERMÚDEZ et al., 2002). Es necesario señalar que datacio-
nes realizadas en terrazas de trinchera de abanico relacionadas con estos cuerpos sedimenta-
rios arrojan edades comprendidas entre ca. 2.300 y 1.900 años B.P. (CALMEL-ÁVILA, 2000; 
MARTÍNEZ-DÍAZ y HERNANDEZ ENRILE, 2000; SILVA et al., 2003).  Hay que tener en cuenta 
que mientras estos sistemas distales aún eran (y son) activos los procesos de encajamiento flu-
vial progresaban desde la parte Norte de la Depresión  (Hojas de Murcia y Alcantarilla), desde 
al menos los ca. 2.300 años B.P. (SILVA et al., 1996; CALMEL-ÁVILA, 2002).

2.4.16.  Bloques, gravas y arenas (42) (Fondos de rambla y valles activos). Holoceno

Dentro de este epígrafe se han incluido todos los fondos de los valles que drenan la hoja de 
Totana, ya que todos ellos poseen una dinámica torrencial y son potencialmente activos. En la 
Depresión del Guadalentín y Campo de Cartagena éstas funcionan mayoritariamente como 
canales alimentadores activos de los sistemas aluviales holocenos y solo algunas de ellas se han 
integrado en la red de drenaje regional (SILVA, 1988). Son en cualquier caso sistemas torrencia-
les muy dinámicos en los que son muy frecuentes los procesos de avenida y/o riada (CONESA 
GARCÍA, 1995). Por el contrario, en la Cuenca de Mazarrón los sistemas de ramblas forman 
parte de la cabecera del sistema de la Rambla de Las Moreras-El Puntarrón. Aunque también 
están adscritas a una dinámica torrencial, la red de drenaje se encuentra más jerarquizada (or-
ganizada) y los fenómenos de avenida son menos frecuentes aquí. En cualquier caso, en ambas 
zonas la mayoría de  los fondos de valle están constituidos por una potente cubierta de bloques, 
gravas, gravilla y arenas en diferente estado de rodadura que tapiza homogéneamente los le-
chos de las ramblas. En muchos casos es posible observar una importante organización de estos 
rellenos en forma de barras longitudinales, laterales y terrazilllas, que solo en los grandes siste-
mas aluviales son cartografiables a la escala de trabajo. Un estudio bastante completo acerca de 
la morfología y dinámicas de las barras de rambla en el Campo de Cartagena puede encontrarse 
en CONESA GARCÍA (1987). Las más frecuentes son las barras longitudinales que se disponen 
en el centro de los lechos subdividiendo y multiplicando el número de canales (funcionales o no) 
en el interior de las ramblas. Éstas llegan a formar auténticos sistemas de desembocadura brai-
ded con patrón dicotómico en los sistemas aluviales más importantes (p.ej. Ramblas de Lébor, 
Totana y Hondo). Por lo demás, estas constituyen acumulaciones efímeras muy dinámicas que 
cambian de morfología y ubicación tras cada episodio de riada. En algunos casos los propios 
fondos de los valles aparecen cementados, generándose escalones de erosión remontante. Este 
es un proceso muy característico en el fondo de la Rambla de las Moreras y El Puntarrón, así 
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como de las ramblas situadas en las zonas más proximales del Piedemonte de Carrascoy (p. Ej. 
Rambla Honda), pero está casi ausente en las restantes. Por lo demás, únicamente cabe mencio-
nar las ramblas que se encuentran decapitadas a lo largo del Escarpe del Saladillo, ya que estas 
muestran rasgos de menor actividad hídrica (están desprovistas de cabeceras) y sus fondos se 
encuentran también rellenos por materiales más finos  como limos y arcillas. 

2.4.17.  Limos, arenas y gravas dispersas (43) (Depósitos de desbordamiento). Holoceno

Dentro de este epígrafe se han considerado aquellos depósitos que se encuentran jalonando 
el margen del Guadalentín aguas abajo de la derivación del Canal del Paretón. Correspon-
den a antiguos depósitos de desbordamiento de tipo Crevasse-splay que todavía conservan sus 
morfologías lobuladas alrededor de los antiguos puntos y canales de desbordamiento. Están 
constituidas fundamentalmente por arenas, con niveles de gravillas que muy frecuentemente 
incluyen conchas y fragmentos de gasterópodos continentales. La fracción limo se hace cada 
vez más abundante a medida que nos alejamos de los antiguos puntos de desbordamiento. 
Estos depósitos los pudo dejar el Guadalentín cuando su curso todavía no estaba encauzado 
y unido con el antiguo Sangonera, antes de los Siglos XVI-XVII (SILVA et al., 1996) e incluso 
durante alguna de las diferentes riadas históricas que se encuentran documentadas y afectaron 
a la zona del Paretón, como es la denominada Riada de San Calixto en 1651 (MUÑOZ BRAVO, 
1989; NAVARRO HERVÁS, 1992).

2.4.18.  Arcillas y limos con cristales y eflorescencias de yeso (44) (Playa-lake). Holoceno

Se han agrupado en este epígrafe depósitos de Playa-lake de diferentes características, siendo 
los más significativos los denominados “salares” o “humedales salinos”. Se encuentran en con-
tinuidad geomorfológica y estratigráfica con los depósitos distales de los abanicos del Pleisto-
ceno Superior y Holoceno (38 y 41). Actualmente prácticamente ninguno es verdaderamente 
funcional, y por lo general tienen un carácter temporal y poseen reducidas dimensiones (GON-
ZALEZ BERNALDEZ, 1989). Su no funcionalidad es debida en gran parte a la expansión agrícola 
e industrial, así como a la intensiva sobreexplotación de acuíferos que ha sufrido esta zona 
(HERNÁNDEZ GAMBÍN y NAVARRO HERVÁS, 1992). Todos ellos responden a la fragmentación 
de grandes áreas endorreicas holocenas, como consecuencia de la instalación de la red fluvial 
actual, y mayormente a derivaciones y drenajes artificiales llevados a cabo durante la historia 
más reciente de esta zona (Siglos XVI-XVII). SILVA (1994) diferencia hasta 10 humedales salinos 
o saladares sobre la foto del vuelo americano de 1956. El Mayor de todos ellos, activo como 
Salar hasta la primera mitad del Siglo XX es el que se encuentra al E de Totana, en la cabecera de 
Rambla de las Salinas, muy degradado ya por la acción erosiva de la mencionada rambla. Se en-
cuentran constituidos por depósitos de limos, con pasadas de arcillas  que están caracterizados 
por presentar niveles de 1 a 2cm de espesor de yesos laminares, así como numerosos cristales 
de yesos lenticulares de escala centi y milimétrica. La potencia total de este tipo de depósitos no 
suele sobrepasar los 1,5-2 m.
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2.4.19.  Limos  y arcillas pardo-negruzcas (45) (Fondos semi-endorreicos). Holoceno

Están constituidos por limos pardos que adquieren un carácter cada vez más arcilloso hacia 
techo, culminando en paquetes de arcillas “negruzcas” con un considerable contenido en ma-
teria orgánica. Estos materiales se encuentran variablemente bioturbados y/o edafizados sien-
do posible observar huellas y tubos de raíces de pequeñas dimensiones, así como conchas y 
fragmentos de gasterópodos continentales.  No se encuentran en continuidad con los sistemas 
marginales distales, sino más bien con los depósitos de desbordamiento (43), ocupando áreas 
muy marginales en la zona central del Valle del Guadalentín. Todavía en la actualidad son zonas 
deficientemente drenadas y que son objeto de encharcamiento temporal tras fuertes episodios 
de lluvia y/o avenida. 

2.4.20.  Gravas y arenas sueltas (46 y 48) (Terrazas fluviales). Pleistoceno Superior-Holoceno

El desarrollo de terrazas fluviales es muy limitado, y solo se registran de manera significativa en 
relación con el canal axial del Guadalentín, así como a lo largo del las Ramblas de Las Moreras y 
el Puntarrón. Únicamente se registran un máximo de cuatro niveles de terraza, y que en todos 
los casos se encajan en superficies pertenecientes a los depósitos aluviales distales del Pleistoce-
no Superior u Holoceno (38 y 41) o a los sistemas endorreicos de playa-lake axiales (45), lo que 
denota lo reciente de la instalación del drenaje actual en esta zona (SILVA et al., 1996). Éstas se 
encuentran a alturas de +10-11, +6-8, +4-6 y +1-2m sobre el lecho actual de las ramblas.  La 
Superior  a  +10-11 (46) alcanza un gran desarrollo en las rambla de El Paretón y fundamen-
talmente Tebas (en la vertiente occidental de la Sierra del Algarrobo. No obstante también se 
registra en las del Puntaron y Guadalentín como estrechas franjas muy intermitentes (no carto-
grafiables) a lo largo de sus cauces. Las inferiores, a +6-8, +4 y +1-2m, poseen amplio desarrollo 
en todas las ramblas citadas, aunque las de mayor extensión cartográfica dentro de la presente 
hoja se encuentran en el Guadalentín fundamentalmente asociadas al nivel de +6-8m, donde 
se documentan la mayor parte de meandros abandonados (47) asociados al Río Guadalentín. 
Las asociadas a este cauce son fundamentalmente arenosas, con típicas estructuras sedimen-
tarias fluviales de migración de canales y barras (Sp y St), que incluyen lags basales y niveles 
interestratificados de gravas poco seleccionadas de calibre variable. En ningún caso sobrepasan 
los 2-3m de potencia. Por el contrario, las asociadas a la Rambla de Las Moreras-El Puntaron, 
pueden alcanzar potencias superiores a los 4 m. Ésto fundamentalmente sucede en los niveles 
superiores (48) los cuales están fundamentalmente compuestos por gravas fluviales (Gp y Gt) 
y arenas gruesas a medias que pueden encontrarse además variablemente cementados, dando 
lugar a resaltes y extraplomos importantes en las paredes de las ramblas.

Dataciones isotópicas realizadas en el nivel a +6-8m desarrollado en la Rambla de Librilla 
(CALMEL-ÁVILA, 2000)  arrojan edades de c.a. 650-555 años BP, que permiten asignar  el 
desarrollo de todos estos niveles en época medieval-musulmana (aprox. Años 1350-1405). 
En este sentido, SCHULTE (2002) analizando diferentes ríos del SE peninsular advierte el de-
sarrollo genérico de niveles fluviales durante el comienzo de la Pequeña Edad de Hielo (LIA:  
430 ± 30 años BP: Siglo XVI) a cotas de +2,5-3 m. El carácter histórico de estos niveles de 
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encajamiento está de acuerdo con el modelo propuesto por SILVA et al. (1996) que propone 
que la Depresión del Guadalentín perdió definitivamente su carácter endorreico entre finales 
del Siglo XVII y comienzos del Siglo XVIII, mediante la unión artificial  de los canales principales 
de los dos sistemas fluviales que la drenaban: El Sangonera (hacia el Norte) y El Guadalentín 
que desembocaba en la zona endorreica cartografiada y tenía además un canal que derivaba 
hacia la Rambla de las Moreras rebosando por encima del Escarpe del Saladillo por la zona del 
actual Canal Artificial del Paretón, tal y como muestran cartografías históricas (SILVA et al., 
1996). En este sentido hay que tener en cuenta que mientras en la zona de Librilla se estaba 
encajando la cabecera del antiguo Sangonera (Ramblas de Librilla y Algeciras) desde hace 
alrededor de 2.500-2.300 años BP, en la zona que nos ocupa continuaba la agradación por 
la sedimentación activa del antiguo abanico terminal del Guadalentín (41) sobre la antigua 
zona endorreica (39). La disección activa de esta zona central de la Depresión no comienza 
como se ha apuntado anteriormente hasta la época medieval-musulmana. En cualquier caso, 
todos los niveles de terraza existentes en la Depresión del Guadalentín son necesariamente 
más antiguos de los c.a. 2.500 años BP tal y como indican dataciones isotópicas de niveles 
de ocupación argaro-ibéricos (Edad del Bronce) en la zona de Librilla (CALMEL-ÁVILA, 2000).  
Los últimos estudios en el SE peninsular parecen mostrar una imagen homogénea, similar a 
la aquí expuesta, en cuanto a la evolución fluvial de los sistemas de ramblas. Los episodios de 
encajamiento sólo son importantes después de la Etapa Argaro-Ibérica o Bronce (VITA-FINZI, 
1972; CUENCA PAYA y WALKER, 1986; CHAPMAN, 1998; CALMEL-ÁVILA, 2000; SCHULTE, 
2002). En concreto, El encajamiento de las ramblas y la fragmentación de las antiguas zonas 
palustres (endorreicas-semiendorreicas) es lo que provocó la aridificación y despoblamiento 
de los asentamientos ibéricos de Librilla, Totana y Lébor a partir del Calcolítico (CALMEL-ÁVI-
LA, 2000). La zona sólo vuelve a resurgir a partir de su repoblamiento musulmán (Siglo IX) con 
la introducción de nuevos sistemas de aprovechamiento hidráulico extensivo (POCKLINGTON, 
1988).

2.4.21.  Arenas y arcillas con gravas (47) (Cauces abandonados). Holoceno

Dentro de este epígrafe se incluyen tanto los meandros abandonados que se observan en las 
terrazas del Guadalentín, como los diferentes canales abandonados de los sistemas aluviales 
marginales. Estos últimos son especialmente abundantes en el entorno de Totana, a la salida 
del relieve tectónico interpuesto que se genera a favor de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia. 
Los meandros abandonados se observan con todo detalle en los fotogramas aéreos del vuelo 
americano (1956), pero pasan inadvertidos en pasadas aéreas más recientes en la que ya el 
suelo está cultivado. En el campo tan solo se observa que son zonas más arcillosas y parduzcas 
(ahí donde se encuentran roturados) que contrastan con los tonos más blanquecinos de los 
materiales arenosos que constituyen mayoritariamente las terrazas. Todos ellos son formas 
relictas o fósiles que son actualmente inactivas. Durante periodos de avenida excepcionales 
pueden inundarse pero no encauzan las aguas. Por el contrario los canales abandonados de 
abanicos aluviales están pavimentados por gravas empastadas por una matriz limosa proce-
dente del lavado de zonas circundantes. Éstos al estar desconectados de las cabeceras activas 
no son activos s.s., tan solo vuelven a funcionar bajo episodios de precipitaciones locales 
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concentrados en zonas muy próximas, o por desbordamiento de canales activos próximos du-
rante episodios de avenida extraordinarios.  Casos a resaltar son los de los numerosos cauces 
abandonados que se desarrollan inmediatamente al Este de la localidad de Totana.

3.  GEOMORFOLOGÍA Y DEPÓSITOS CUATERNARIOS 

3.1.  DESCRIPCIÓN FISIOGRÁFICA

Los dos principales elementos morfológicos que conforman el relieve de las Zonas internas 
de las Béticas en la Región de Murcia, son la sucesión de sierras y las depresiones que en 
dirección NE-SO siguen la estructura de la Cordillera; éstas se articulan a favor de antiguos ac-
cidentes béticos y/o las diferentes fallas activas que con dirección NE-SO atraviesan el levante 
murciano. Entre ambas unidades de relieve se generan importantes desniveles topográficos 
(mayores de 500m en muchos casos), los cuales constituyen frentes montañosos de falla 
y/o erosivos, que son los elementos geomorfológicos mas característicos de esta zona de 
la Región de Murcia (SILVA et al., 2003b). Los frentes más importantes son los que jalonan 
la Depresión del Guadalentín a favor de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia por su margen 
noroccidental, y de las fallas de Palomares y Carrascoy por su margen oriental. Entre estas dos 
últimas se produce un importante gap de relieve mediante el cual la Depresión del Guadalen-
tín se conecta morfológicamente (se abre) hacia el Campo de Cartagena.

En detalle, la hoja de Totana abarca la zona central de la Depresión del Guadalentín y su zona 
de conexión con el Campo de Cartagena. En ambos casos las cotas mínimas se sitúan entorno 
a los 250 m. Las dos se encuentran drenadas por sistemas fluviales axiales de carácter torren-
cial. El Río Guadalentín o Sangonera, que surca en dirección SO-NE la depresión que lleva su 
nombre y la Rambla de Fuente Álamo que recorre el Campo de Cartagena en dirección E-O 
hasta su modesta desembocadura en el Mar Menor.  Al SE la Cuenca de drenaje del sistema 
de Ramblas de Las Moreras-El Puntarrón, se encuentra topográficamente más baja, generan-
do su cabecera un impresionante escarpe que en forma de media luna recorre el cuadrante 
SE de la Hoja. Este responde al denominado “Escarpe del Saladillo”, cuyo origen reciente 
tiene un importante significado geomorfológico ya que se significa como “Escarpe de Erosión 
Remontante” respecto a las otras dos mencionadas (SILVA et al., 1996; BARDAJÍ, 1999). Éste 
presenta desniveles máximos de hasta 50m, de manera que el punto más bajo de la hoja se 
sitúa en esta zona en el talweg de la Rambla de Las Moreras a 170 m.

Una característica fisiográfica, prácticamente exclusiva del sector de la Cuenca de Mazarrón 
inscrito en la hoja, es el desarrollo de relieves estructurales tabulares en forma de cerros testi-
gos y minúsculas mesas (Relieve de Loma Larga) así como extensas plataformas estructurales 
(Las Lomas, Los Ruíces, La Pinilla, etc) labradas sobre el propio escarpe. Todas éstas se desarro-
llan a favor de las superficies encostradas de sistemas de abanicos aluviales pleistocenos.
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Por otro lado los relieves de las Sierras limítrofes están fundamentalmente labrados sobre los 
materiales metamórficos de los complejos Alpujárride y Nevado-Filábride como ocurre en las 
sierras de Carrascoy y el Algarrobo, constituidas mayoritariamente por materiales pizarrosos, 
esquistos y cuarcitas. No obstante, los materiales calizos maláguides pueden ser localmente 
importantes como ocurre en la Sierra de Espuña al NE de Totana. Por último, en la esquina 
SO de la hoja aparece el relieve de la Sierra de Hinojar labrada sobre materiales detríticos 
neógenos verticalizados sobre las estribaciones de la más importante Sierra de Almenara. En 
cualquier caso en la Hoja de Totana tan solo aparecen las estribaciones de todos los relieves 
mencionados, encontrándose la altitud máxima en la Sierra de Carrascoy a 994m en la esqui-
na NE de la hoja.

El clima de esta zona de la Región de Murcia se inscribe dentro de la zona climática semiárida 
del SE peninsular. Dentro de la clasificación climática de Köppen, la hoja de Totana se clasifi-
ca como un clima estepario próximo al desértico con temperaturas medias anuales entorno 
18ºC que permiten encuadrarlo dentro de un clima estepario húmedo (GEIGER, 1970; LÓPEZ 
GOMEZ y LÓPEZ GOMEZ, 1987).  Así pues, la zona participa de las características pluviomé-
tricas semiáridas marcadas por una acusada aridez con temperaturas máximas entre 44ºC y 
46ºC, precipitaciones escasas, en torno a los 300 mm anuales, y tasas de evapotranspiración 
superiores a los 1000 mm/año, lo cual imprime un fuerte déficit hídrico en la zona. Por 
otro lado, los mecanismos pluviométricos están muy ligados a la presencia de masas de aire 
frío     (-23ºC) con curvatura ciclónica en las capas altas de la atmósfera (Nivel de 500 hPa, 
ca. 5.500m) que dan lugar a la formación de “gotas frías” (ALONSO SARRÍA, 2002). La for-
mación de estas células frías esta condicionada además por factores locales, como pueden 
ser las diferencias de temperatura entre la atmósfera y la superficie del mar y la acumulación 
de calor en la cercana zona terrestre aumentan la  intensidad de los vientos del este (“eas-
terly”) reforzando y retroalimentando la torrencialidad de las tormentas fundamentalmente a 
finales de verano y principios de otoño (JANSA-CLAR, 1989). Así, después de las altas tasas de 
evaporación registradas durante el verano, se produce un rápido desarrollo de nubes en la ver-
tical (casi centradas en una zona concreta) dando lugar a lluvias torrenciales de gran intensidad 
horaria, que constituyen un gran porcentaje del total de las precipitaciones anuales (CASTILLO 
REQUENA, 1982).

3.2.  ANÁLISIS GEOMORFOLÓGICO.

La actividad tectónica a favor de las fallas de desgarre sinestral NE-SO es la que controla la 
distribución del relieve en la Región de Murcia. El origen del paisaje actual cabe inscribirlo en 
el proceso de inversión de las antiguas cuencas marinas neógenas provocado por la elevación 
tectónica e isostática alimentada por proceso de indentación tectónica del Arco de Águilas a 
partir del Plioceno Superior (LAROUZIÈRE et al., 1988; SILVA et al., 1993). En la zona que nos 
ocupa, situada en el sector frontal de la mencionada estructura tectónica, se produjeron im-
portantes procesos de inversión del relieve como es el hundimiento de antiguos Paleomacizos 
béticos como los del Guadalentín y el Segura, y la elevación de los relieves de las Sierras de La 
Tercia, Hinojar y Carrascoy (LAROUZIERE Y OTT D’ESTEVOU, 1990; SILVA et al., 1993; BAR-
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DAJÍ et al., 2003). Otros relieves como los de las Sierras de Espuña, El Algarrobo y Almenara 
son más antiguos, estableciéndose como tales al menos desde el tránsito Serravalliense-Torto-
niense (hace unos 19 Ma) que es cuando comienza la sedimentación en la antiguas cuencas 
neógenas (LAROUZIERE et al., 1987). 

Desde el punto de Geomorfológico, la presencia de importantes desniveles (frentes montaño-
sos de falla) unida al carácter poco resistente a la meteorización de  las litologías metamórficas 
del sustrato bético y margo-arenosas de las antiguas cuencas neógenas, da lugar a la presencia 
de importantes cantidades de derrubios en las laderas de los relieves limítrofes, susceptibles de 
ser removilizadas durante las episodios de lluvias torrenciales. Según estas características oro-
gráficas, litológicas y climáticas, a las que se suma el escaso poder de fijación de los derrubios 
por la exigua cobertera vegetal existente, la erosión y transporte de los materiales se realiza de 
una forma rápida. En los relieves metamórficos la mayoría de los materiales son removilizados 
por fenómenos gravitacionales y de deslizamiento en masa de la cobertera meteorizada hasta 
los barrancos y ramblas, donde posteriormente son transportados a la Depresión durante los 
escasos, pero intensas, episodios lluviosos característicos de la zona. De esta forma son las 
formas y procesos torrenciales (abanicos aluviales) los que dominan el modelado del interior de 
la Depresión del Guadalentín y Campo de Cartagena. Por otra parte, en las antiguas cuencas 
neógenas, como son las de Lorca, Mazarrón y Mula, donde la litología es menos resistente se 
forman amplias zonas de “badlands”, donde la capacidad erosiva y de transporte de los cursos 
de agua, junto con fenómenos de “piping” se presentan como los mecanismos dominantes 
en su erosión (HARVEY, 1986; ROMERO DÍAZ y LÓPEZ BERMÚDEZ, 1985; ROMERO DÍAZ et 
al., 1992). Todas estas características permiten el desarrollo de sistemas erosivos con elevada 
capacidad de transporte, por lo que los depósitos van a presentar un fuerte carácter episódico 
y poco evolucionado. 

Respecto al drenaje dominan los sistemas de ramblas directas que vierten directamente a los sis-
temas fluviales axiales que recorren las diferentes depresiones, como son las ramblas del Guada-
lentín, Fuente Álamo y Las Moreras (NAVARRO HERVÁS, 1992; SILVA, 1994). La jerarquización 
del drenaje únicamente es importante en la Cuenca de Mazarrón en torno a la Rambla de Las 
Moreras, donde domina el modelado erosivo. En las otras dos, dominan los procesos fluviales 
deposicionales, estando el modelado dominado por las formas generadas por procesos gravi-
tatorios y torrenciales típicos de sistemas de piedemonte. En el interior de estas depresiones el 
drenaje se encuentra poco jerarquizado. En la del Campo de Cartagena prácticamente todo 
el drenaje se encuentra ya integrado en un único sistema, sin embargo en la Depresión del 
Guadalentín el grado de conexión de las ramblas directas con su sistema fluvial axial es variable, 
existiendo muchas de ellas totalmente desconectadas o con conexión incipiente con el nivel 
de base del Guadalentín, funcionan todavía como canales alimentadores de abanicos aluviales 
sedimentariamente activos.

Los valores de encajamiento fluvial discrepan enormemente en el interior de relieves y de-
presiones. En los primeros, los sistemas fluviales han venido funcionando desde hace mucho 
tiempo (Plioceno Superior o Tortoniense Inferior) y pueden registrarse encajamientos de hasta 
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500m estando los valores medios entorno a los 200-250m. Por el contrario, en el interior de 
las Depresiones son muy pequeños, no llegando a sobrepasar los 15m en el Guadalentín y 
Campo de Cartagena. Solo en la de Mazarrón, donde los procesos erosivos son importantes 
los valores de encajamiento respecto a las superficies encostradas de los antiguos sistemas 
aluviales pleistocenos que predatan el drenaje actual, alcanza los valores superiores a los 100 
m. Es importante señalar que estos valores de encajamiento se producen a partir del Pleistoce-
no Medio en la Cuenca de Mazarrón y Campo de Cartagena, y del Holoceno en la Depresión 
del Guadalentín (SILVA et al., 1996; Bardají et al., 2003).

3.2.1.  Estudio morfoestructural

Desde el punto de vista morfoestructural  la Hoja de Totana puede ser dividida en tres gran-
des unidades. Depresión del Guadalentín al Oeste, Campo de Cartagena al Este y Cuenca de 
Mazarrón al Sur.  En la zona central de la hoja tiene lugar la Zona de Conexión  de estas tres 
grandes unidades. Guadalentín y Campo de Cartagena se articulan mediante una zona de re-
lieves tabulares (“tablelands”) de baja amplitud elaboradas sobre superficies de abanicos alu-
viales encostradas que se eleva modestamente sobre el fondo de la Depresión. A su vez esta 
zona de conexión se articula con la Cuenca de Mazarrón mediante el denominado Escarpe 
del Saladillo. Éste es un amplio escarpe de erosión remontante elaborado por la cabecera de 
la Cuenca de drenaje de la Rambla de Las Moreras (Tebas, Paretón y Puntaron en esta zona). 
Posee forma de media luna orientada al Sur y se extiende por la mitad meridional de la hoja a 
lo largo de más de 20 km desde las estribaciones de la Sierra de Hinojar, en las inmediaciones 
del Paretón, hasta el borde de la Sierra del Algarrobo próximo a la localidad de La Pinilla. 

Los relieves limítrofes no poseen una representación importante en la hoja, pero si que existe 
una clara representación de sus límites mediante el desarrollo de los mencionados frentes 
montañosos. De entre los que se observan en la hoja, sólo el correspondiente a la Sierra de 
Espuña (F.M. Lorca-Totana) corresponde a un verdadero frente de falla activo desarrollado a 
lo largo del segmento central de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia (SILVA et al., 2003). Los 
restantes (Hinojar, Carrascoy, Algarrobo) responde a frentes mayormente erosivos, donde es 
común el desarrollo de irregularidades erosivas y relieves residuales (tipo monte isla) en sus 
piedemontes. Este último hecho alcanza un especial desarrollo en la Sierra del Algarrobo en 
la esquina SE de la hoja.

3.2.1.1.  La Depresión del Guadalentín.

Ésta recorre la hoja por su mitad oriental. Corresponde con un corredor morfoestructural de 
más de 80 km de longitud que se desarrolla a favor de los sistemas de fallas sinestrales NE-SO 
característicos de las Béticas Orientales. Al Sur limita o se ramifica en cola de caballo a lo largo 
de las falla E-O que constituyen el Corredor del Almanzora (SILVA, 1992a; 1993; MENÉNDEZ 
et al., 2003). Mientras que hacia el Norte se prolonga y/o converge con la zona de fallas E-O 
(Crevillente y Bajo Segura) que conforman la Depresión de Elche-Bajo Segura (SILVA, 1993; 
ALFARO et al., 2002). En definitiva, todo este corredor morfoestructural se desarrolla a favor 
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de la Zona de Desplazamiento principal (ZDP) del Corredor de Cizalla de las Béticas Orientales 
(LAROUZIERE et al., 1987; SILVA et al., 1993), quedando delimitada por los desgarres sinestra-
les de Lorca-Alhama de Murcia (LAF: N45-65oE), Palomares (PLF: N10-20oE) y Nor-Carrascoy 
(NCF: N65oE) a favor de las cuales se desarrollan importantes frentes de falla activos. Dentro 
de éste la Hoja de Totana nos encontramos en el segmento central de la mencionada ZDP, que 
morfoestructuralmente responde a una cuenca transtensiva de geometría triangular que ha 
evolucionado durante el Plioceno Superior y Pleistoceno (SILVA et al., 1993). La transtensión 
se origina como consecuencia de la propagación de fallas normales N320-20ºE del Graben de 
Mazarrón, hacia el interior de la Depresión, limitada al Sur por el Frente de Hinojar de carácter 
compresivo y hacia el NO por el mencionado Frente sinestral de Lorca-Totana. En detalle este 
conjunto de fallas normales son las que actualmente separan, y antiguamente desconectaron, 
la Depresión del Guadalentín y el Campo de Cartagena como indican diversos datos geofísi-
cos (BAENA et al., 1994; SILVA et al., 1996).

Respecto al modelado dominante en este dominio morfoestructural, es el deposicional. La 
geomorfología de la Depresión se resuelve en importantes frentes montañosos de falla con 
estrechas (< 5km), pero potentes zonas de pedimentación que alcanzan más de 100m, según 
muestra el mapa de isopacas del relleno detrítico Plio-Cuaternario elaborado por BAENA 
et al. (1994). En estas zonas se acumulan al menos tres generaciones de abanicos aluviales 
cuyos registros tecto y morfosedimentarios revelan el desarrollo de discordancias progresivas 
de primer rango durante el Pleistoceno medio y superior, indicando así la actividad correlativa 
de los accidentes limítrofes y especialmente el correspondiente a la Falla de Lorca-Alhama 
de Murcia (LAF) (SILVA et al., 1992b y c). La actividad de este accidente genera un relieve 
tectónico interpuesto (mega-loma de presión) construido por yesos Messiniense y materiales 
detríticos de los sistemas fluviales y aluviales Pliocenos y Pleistocenos, intensamente plegados 
y verticalizados en dirección N65-70ºE. Se genera así una depresión tectónica entre el Frente 
de Espuña y este relieve que obtura la salida de los sistemas aluviales hasta c.a. el tránsito 
Pleistoceno Medio-Superior. En la hoja de Totana sólo el Abanico de la Sisquilla pudo rebasar 
el mencionado relieve. Por lo demás el carácter subsidente del interior de la depresión hace 
que dominen los procesos de agradación y encharcamiento relacionados con los episodios de 
riadas del Guadalentín y de los sistemas de ramblas directas, especialmente las de Lébor y To-
tana. En sí todavía se trata de una Depresión semi-endorréica. La disección sólo es importante 
en su zona axial a lo largo del propio cauce de la Rambla del Guadalentín-Sangonera, cuya 
incisión comenzó recientemente, hace menos de ca. 2.500 años BP (CALMEL-ÁVILA, 2002), 
fragmentando los antiguos sistemas endorreicos y semi-endorreicos de tipo playa-lake (hume-
dales salinos) que ocupaban el sector axial de la Depresión. Cabe destacar que los procesos 
de desplome por zapamiento lateral del cauce del Guadalentín hacen que los márgenes de la 
Rambla sean inestables, especialmente durante episodios de tormenta.

3.2.1.2.  Campo de Cartagena y Zona de Conexión

El Campo de Cartagena, se construye a favor de los extensos piedemontes que se desarrollan 
al pié de las Sierras del Algarrobo y muy especialmente Carrascoy, que llega a alcanzar una 
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extensión de casi 30 km en su zona más amplia. Queda configurada así, como un extenso 
corredor de dirección general E-O  que culmina en el Mar Menor donde alcanza su máxima 
anchura, de casi 40 km en total.  Por el contrario en su zona de arranque, en su conexión con 
el Guadalentín, su anchura total no excede los 9 km. Esta morfología triangular tendría su 
inicio en la Depresión del Guadalentín, de la cual sería en cierto modo prolongación o ramifi-
cación terminal (SILVA, 1993). Al respecto cabe mencionar que el Campo de Cartagena es la 
primera cuenca neógena que se sitúa en el dominio periférico del Arco de Águilas externa a 
él (BARDAJÍ, 1999; BARDAJÍ et al., 2003). Al contrario que en el caso del Guadalentín estos 
extensos piedemontes son poco potentes y no suelen sobrepasar la veintena de metros en las 
inmediaciones del relieve de Carrascoy. La potente secuencia de relleno detrítico Plio-Cuater-
nario que se registra en la zona, es en más de un 90% asignable a los sistemas fluviales coste-
ros y fluviales s.s. que drenaron la zona hasta el Pleistoceno medio (ver apartado de Geología). 
El piedemonte de la vertiente sur de Carrascoy se encuentra escalonado como consecuencia 
del encajamiento distal de los cuatro sistemas de abanicos aluviales descritos por SOMOZA 
(1989) y SOMOZA et al. (1989) en respuesta a la elevación tectónica de Carrascoy. En la ac-
tualidad el eje de la Depresión es recorrido por la Rambla de Fuente Álamo y su continuación 
en la Rambla del Albujón, que vierte directamente al Mar Menor. Por otro lado los frentes 
montañosos que la limitan son, como se ha apuntado muy irregulares, lo que indica su escaso 
(que no nulo) grado de actividad tectónica cuaternaria.

No obstante en la Hoja de Totana, la zona abarcada del Campo de Cartagena coincide con lo 
que se conoce como Zona de Conexión, desarrollada entre el Guadalentín y el relieve bético 
de “El Estrecho” que atraviesa en dirección N-S el Campo de Cartagena. El relieve de esta 
zona está marcado por una fuerte componente lito-estructural, estando caracterizado por el 
desarrollo de relieves tabulares a favor de los niveles encostrados  de las superficies deposicio-
nales Plio-pleistocenas y abanicos aluviales Pleistocenos (ALONSO ZARZA, et al., 1998). Esas 
superficies, actualmente fósiles, representan el Techo de Piedemote de Carrascoy  y se corres-
ponden con los sistemas aluviales de Rebate y Campoamor descritos por SOMOZA (1989) y 
SOMOZA et al. (1989). Todas ellas se encuentran disectadas por los sistemas de ramblas que 
drenan directamente a la de Fuente Álamo. Las mayores en la zona son la Rambla Honda, 
Corachos y la de Ros. Sus desembocaduras se encuentran muy “difuminadas” o poco dibu-
jadas en el relieve, ya que en sus zonas más distales, estas ramblas, junto a otras, constituyen 
importantes zonas de bajada (abanicos aluviales coalescentes) en las que actualmente se 
encaja modestamente la rambla de Fuente Álamo. Cabe mencionar que respecto a la Sierra 
del Algarrobo, los sistemas de Ramblas poseen cabeceras muy reducidas, que casi abarcan los 
representados en esta hoja, ya que se encuentran en proceso de captura por parte de los sis-
temas torrenciales que drenan directamente al Mediterráneo por su vertiente Meridional (Bar-
dají et al., 1999). Por esta misma dinámica se ve afectada la Rambla de Las Moreras, que en 
su acción remontante ha labrado el  ya mencionado Escarpe del Saladillo. Por lo demás cabe 
sólo destacar que el Campo de Cartagena constituye una amplia llanura, de poca pendiente y 
pocos contrastes topográficos, muy pedregosa, y de extrema aridez termo-pluviométrica, que 
era conocida como el “Desierto de Murcia” hasta principios del Siglo XX.
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3.2.1.3.  La Cuenca de Mazarrón

La Cuenca de Mazarrón está constituida por el establecimiento de la red de drenaje remon-
tante de Las Moreras sobre la antigua cuenca neógena del mismo nombre. Ésta puede des-
cribirse como una extensa región de geometría cuadrangular  con estructura característica de 
graben (LAROUZIERE et al., 1987; LAROUZIERE y OTT D’ESTEVOU, 1990) controlado por fallas 
normales de dirección N320-20ºN en sus bordes occidental (Sierra de Almenara) y oriental 
(Algarrobo). Su límite meridional está constituida con la denominada Falla de Las Moreras 
Norte, que con dirección general N100-110ºN se presenta como un desgarre destral al que 
se encuentran asociados los fenómenos  y materiales volcánicos neógenos que orlan el borde 
norte de la Sierra de Las Moreras, ya en la hoja de Mazarrón.  Su evolución está ligada a la 
historia de convergencia e indentación final del denominado Arco de Águilas, dentro del cual 
esta cuenca ocupa su zona frontal, donde la convergencia N-S se resuelve en la generación de 
cuencas distensivas (grabens) con la misma dirección (COPPIER et al., 1991; BARDAJÍ, 1999). 
Por último, apuntar que el borde Norte de la cuenca pleistocena no posee carácter tectónico 
relevante y corresponde al ya mencionado Escarpe del Saladillo. No obstante hay que señalar 
que en la presente memoria se han interpretado las relaciones estratigráficas de las unidades 
miocenas y pliocenas al Norte del relieve de Loma Larga como consecuencia del paso de la 
prolongación deflectada de la Falla de Palomares, como ya había sido sugerido por algunos 
autores (SILVA, 1994; BARDAJÍ, 1999).

Así en esta zona el modelado predominante es el erosivo, con una fuerte componente lito-es-
tructural, dando lugar a relieves de tipo mesa y cerro testigo de mayor contraste topográfico 
que en el dominio anterior. Así mismo son también importantes el desarrollo de pequeños sis-
temas de cuestas a favor de los capas carbonatados más resistentes del relleno fini-neógeno 
de la antigua cuenca sedimentaria. En sí, el propio Escarpe del Saladillo podría considerarse 
un gran relieve en cuesta al estar conformado por las superficies encostradas, suavemente 
inclinadas al Norte, de los antiguos sistemas aluviales que la acción remontante del drenaje 
ha decapitado. La acción del drenaje es muy agresiva y en determinados sectores de las ram-
blas del Paretón y Puntarrón los procesos de encajamiento lineal y  acarcavamiento llegan a 
ser muy intensos. Las inmediaciones del Escarpe y el propio escarpe también se encuentra 
acarcavado, y en algunos puntos como los relieves de La Morra y Las Moreras los procesos 
gravitatorios a favor del trazado de fallas normales N320-20ºE dan lugar a importantes pro-
cesos de deslizamientos.

3.2.2.  Estudio del modelado

3.2.2.1.  Formas estructurales

En la Hoja de Totana existe un fuerte condicionamiento estructural en la compartimentación 
del relieve y en la orientación de la red de drenaje de manera que las formas estructurales de 
origen tectónico poseen una relevante expresión morfológica. Dentro de ellas las de mayor 
significado son los frentes montañosos de falla. Aparte del propio de la Sierra de Espuña, que 
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sólo se visualiza debidamente en el esquema morfoestructural 1:200.000 que acompaña al 
mapa, el más reciente es el que se desarrolla al Este de la Rambla de La Sisquilla al pie del relie-
ve interpuesto que se genera a lo largo del segmento meridional de la LAF (Falla de Lorca-Al-
hama de Murcia). Este relieve es como ya se ha indicado otra forma tectónica mayor resuelta 
en el mencionado esquema 1:200.000: una sucesión de lomas de presión. En cualquier caso, 
estos frentes de falla activos presentan facetas triangulares y trapezoidales de buen desarro-
llo, algunas de ellas cartografiables a la escala de trabajo. También poseen buena expresión 
geomorfológica las trazas de fallas normales,  inversas y especialmente en dirección (desga-
rres sinestrales). Estas últimas asociadas a la LAF  (Falla de Lorca-Alhama de Murcia) alcanzan 
su máxima expresión a favor de los relieves interpuestos de Totana y más aún de la Sierra de 
Los Secanos, inmediatamente al Oeste de esta localidad. Estos relieves obturan la sedimen-
tación y el drenaje, así como provocan numerosas anomalías geomorfológicas indicadoras 
de actividad tectónica reciente (BAENA et al., 1994; SILVA et al., 1994). Las fallas normales 
son importantes en el entorno de los barrancos del Campix y Cardosa en la Esquina NE de la 
hoja, donde se desarrolla un haz de escarpes de falla normal que compartimentan el relieve 
en forma de micro horts y micro grabens. A favor de estas fallas se verifican  basculamientos y 
flexuras diferenciales de las superficies de abanicos aluviales del Pleistoceno medio, así como 
numerosas anomalías geomorfológicas ligadas a la red de drenaje. Otras fallas normales re-
levantes son las anteriormente mencionadas que afectan al Escarpe del Saladillo.  Las fallas 
inversas en relación con fallas en dirección son las que controlan el propio frente montañoso 
de Espuña, a favor de las cuales los procesos de deslizamiento son importantes.

Por otro lado, el condicionamiento estructural también es patente en su vertiente pasiva o 
lito-estructural promovida por los procesos de erosión diferencial. Así es importante la pre-
sencia de escarpes estructurales labrados en series horizontales y monoclinales fundamen-
talmente al Sur de la hoja en relación con las vertientes del Escarpe del Saladillo y la Sierra 
de Hinojar.  En este relieve a favor de capas de conglomerados más cementados se labran 
importantes sistemas de chevrons y crestas estructurales. Relieves en cuesta típicos sólo se 
desarrollan debidamente en la esquina NE de la Hoja, que son la terminación de los que se 
desarrollan profusamente a lo ancho de la vecina Hoja de Murcia. Por último, en el interior 
del relieve interpuesto de Totana existen multitud de resaltes sobre capas subverticales. Éstos 
se desarrollan a favor de las capas verticalizadas de los sistemas aluviales marginales Pliocenos 
y Pleistocenos, que la actividad de la LAF (Falla de Lorca-Alhama de Murcia) ha incorporado 
ahora al relieve.

3.2.2.2.  Formas de ladera

Las formas de ladera mejor representadas en la Hoja de Totana  son los coluviones, forma 
asociada a los depósitos gravitacionales adosados a vertientes de fuerte pendiente. Los más 
importantes se desarrollan al pie de los frentes de falla de Espuña y de Lorca-Totana, como 
formaciones de pequeña extensión pero de muy alta pendiente. También son importantes 
a lo largo de los irregulares frentes montañosos erosivos de Carrascoy y el Algarrobo. En 
este último son también de pequeña extensión y característicamente se sitúan alrededor de 
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los pequeños relieves residuales (tipo monte-isla) que se desarrollan en las proximidades de 
la localidad de La Pinilla. Por el contrario en la vertiente Sur de la Sierra de Carrascoy estas 
formaciones poseen mayor desarrollo, potencia y generalmente se encuentran encostradas. 
Aunque existen coluviones s.s., en la mayor parte de los casos responden a formaciones de 
piedemonte, donde los depósitos de gravedad se mezclan e inter-solapan con formaciones de 
origen torrencial formada por coalescencia de conos de deyección de alta pendiente. Ejemplo 
de este tipo de formaciones son las que se desarrollan en los interfluvios de las ramblas Honda 
y Puntalico, y entre la de Corachos y la Murta.

Una distribución más limitada tiene otras formas no ligadas a depósitos, como las cicatrices de 
deslizamientos y desplomes. Las primeras son características del Frente Montañoso de  Espu-
ña  y del interior de la Sierra de Carrascoy, en las zonas de cabecera de ramblas, pudiéndose 
cartografiar algunos deslizamientos a la escala de trabajo. Los deslizamientos aquí cartogra-
fiados quedan dentro de las áreas de inestabilidad generalizada de magnitud considerable 
catalogadas en el Mapa de Peligrosidad por movimientos de Ladera elaborado por el ITGE-
CARM (1995). Los desplomes son importantes en el interior de las ramblas, especialmente en 
las del Puntaron y Guadalentín, en esta última a partir de su confluencia  con la Quebrada de 
La Alcanara, donde las paredes de la Rambla se verticalizan y alcanzan desniveles de cerca de 
13m. No obstante no son elementos cartografiables a la escala de trabajo. 

3.2.2.3.  Formas fluviales

Son las de mayor representación en la Hoja de Totana, y responden a los sistemas de abanicos 
aluviales y conos de deyección (17 y 18) que se desarrollan a lo largo de los piedemontes de 
Carrascoy, Algarrobo, Hinojar, Espuña y relieves interpuestos asociados Totana y de la Sierra 
de los Secanos (solo insinuada en la hoja).  Dentro de este grupo se podrían diferenciar tres 
tipos de superficies aluviales: Abanicos aluviales de alta pendiente (conos de deyección), en-
costrados y con disección proximal; abanicos aluviales de alta pendiente (conos de deyección), 
no encostrados y abanicos aluviales de baja pendiente con agradación distal. A éstos habría 
que sumar una cuarta tipología correspondiente con sistemas distales de abanicos coales-
centes o bajadas aluviales, que son los elementos fluviales más activos de este sector de la 
Región de Murcia. Dentro de esta subdivisión se han considerado de alta pendiente a partir 
del 3%. Datos morfométricos más detallados pueden consultarse en SILVA et al. (1992b) y 
SILVA (1994).

Dentro de los de los abanicos de alta pendiente encostrados se encuentran los que se desa-
rrollan al pie de la Sierra de Carrascoy alimentados por las actuales ramblas Honda, Puntalico, 
Corachos, Cuevas del Marqués y Monreales, y los que se desarrollan entre el Frente de Espuña 
y el Relieve interpuesto de Totana al NE de esta localidad y las superficies más altas adosadas a 
la Sierra de Hinojar. Mientras que en estas dos zonas constituyen los “Techos de Piedemonte “ 
de Espuña e Hinojar, en Carrascoy, estas formaciones se encuentran ya “encajadas” en el Te-
cho de Piedemonte del Campo de Cartagena constituido por los sistemas aluviales de Rebate 
y Campoamor descritos por SOMOZA et al., (1989).  Estos abanicos poseen morfología típica, 
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se encuentran variablemente encostrados, llegando en las zonas más proximales a alcanzarse 
estadios de desarrollo de calcretas laminares de potencia significativa (SILVA, 1994; ALONSO 
ZARZA et al., 1998). Típicamente se encuentran disectados axialmente en toda su longitud 
por sus canales alimentadores dando lugar al desarrollo de trincheras de abanico que pueden 
distinguirse a la escala de trabajo y pueden alcanzar más de 10m de incisión lineal. Debido 
a estos valores de incisión,  en las zonas proximales el encajamiento de las ramblas puede 
llegar a alcanzar el sustrato bético, generándose importantes escalones y escalonamientos de 
erosión remontante a favor de contactos litológicos. También típicamente estos abanicos po-
seen importantes sistemas distales de canales de lavado que disectan su superficie siguiendo 
su geometría radial. Constituyen en definitiva, y salvo alguna excepción puntual, superficies 
fósiles en las que los procesos sedimentarios ya no son activos y los procesos dominantes son 
los de reestructuración y degradación edáficos y de alteración (brechificación y karstificación 
de calcretas) y de erosión. Estos sistemas de abanicos se construyen mediante la primera y 
segunda fase deposicional de SILVA et al. (1992b y c). Por tanto registran una importante 
discordancia progresiva que registra el tránsito de los dispositivos de “agradación proximal en 
offlap” característicos de la primera fase a los de “agradación proximal en onlap” de la se-
gunda fase. Este tránsito también va acompañado de un cambio progresivo desde depósitos 
de tipo  “Debris Flow” en la base hasta procesos fluviales y de arroyada a techo. Durante esta 
fase (Pleistoceno medio-superior) se generan los cuerpos principales de los abanicos que ac-
tualmente aparecen adosados a los relieves marginales, y que en muchos casos se extienden 
hacia el interior de los valles en el relieve debido a un proceso de “backfilling” generalizado.

Los abanicos de alta pendiente no encostrados  son en casi todo similares a los anteriormente 
descritos, con la salvedad que el desarrollo de calcretas en ellos es muy escaso, aunque no 
nulo (según los casos). Todos ellos se desarrollan durante la segunda fase deposicional de 
la Depresión del Guadalentín (SILVA et al., 1992b y c), que puede asimilarse al Pleistoceno 
superior final  (HARVEY, 2002; SILVA et al., 2003). Sus superficies se encuentran disectadas 
axialmente, pero los sistemas de canales de lavado distales son menos densos y se encuen-
tran mucho menos encajados. En este sentido también las trincheras de abanico no llegan a 
alcanzar los cinco metros de incisión en estos cuerpos sedimentarios. Son característicos al 
pie del relieve interpuesto de Totana, y los sectores de los frentes montañosos de Hinojar (Sur) 
y Nor-Carrascoy (Norte)  que abarca la presente Hoja. En la Cuenca de Cartagena este tipo 
de cuerpos morfosedimentarios son los que podrían asimilarse al Sistema Aluvial de La Mur-
ta descrito por SOMOZA et al. (1989). Como diferencia respecto al Guadalentín aquí estos 
cuerpos son mucho más extensos, se encajan directamente en los anteriores, con los cuales 
se articulan mediante la generación de puntos de intersección proximales y, además pueden 
desarrollar un encostramiento patente, pero no significativo.  

Los abanicos de baja pendiente  y bajadas aluviales distales  engloban todos los cuerpos de la 
tercera fase deposicional del Corredor del Guadalentín (SILVA et al., 1992b y c). Así como los 
asimilables al Sistemas aluviales de Corvera y Holocenos del Campo de Cartagena (SOMOZA, 
1989; SOMOZA et al., 189). Éstos responden a una fase de sedimentación post-tectónica, en 
la que el estilo deposicional dominante es la agradación distal en offlap. Ésto conlleva una 



101

progradación distal de los canales y de la sedimentación mediante la generación de sucesi-
vos puntos de intersección en el sentido clásico de DENNY (1967) y WASSON (1974). Éstos 
engloban, los sucesivos cuerpos sedimentarios del Pleistoceno Superior final (deglaciación), 
Holocenos y actuales que se han diferenciado en el mapa geológico, dando lugar a abanico 
con dispositivos telescópicos y de escasa pendiente, con superficies poco retocadas por la 
erosión, donde tiene lugar la sedimentación histórica y actual. Los procesos sedimentarios do-
minantes son casi exclusivamente fluviales, para las zonas canalizadas, y de arroyada o sheet 
flood, para flujos de desbordamiento más generalizados (SILVA et al., 1992b y c). Durante 
esta fase, se produce el encajamiento y progradación distal de sus canales alimentadores 
(ramblas actuales) dando lugar a las trincheras de abanico distales  que progresan a partir de 
los sucesivos puntos de intersección activos antes de cada riada. A partir de estos se generan 
escalones de erosión remontante (headcuts) durante los “largos periodos” de inactividad 
actividad hídrica, que se propagan distalmente durante los “episodios” de actividad torren-
cial. Este hecho se encuentra favorecido, por la escasez de sedimentos en las áreas fuentes, 
la disección generalizada durante el Holoceno y a la ocurrencia de procesos de cementación 
diferencial en los lechos de las ramblas (HARVEY, 1987; 2002). Dan lugar a la generación de 
perfiles longitudinales escalonados distalmente que son característicos del SE peninsular y 
que controlan los procesos propagación de la incisión distal de los cuerpos de abanico, que 
eventualmente puede terminar por integrar (conectar) su rambla alimentadora con el cauce 
fluvial axial (HARVEY, 1987; SILVA, 1994) del Guadalentín o Fuente Álamo.

Muchos de los cauces no se encuentran conectados, o lo están incipientemente, dando lugar 
a la generación de bajadas aluviales distales a partir del último punto de intersección activo. 
Así pues estas últimas pueden considerarse como zonas con un alto potencial de inundación 
durante episodios de lluvias torrenciales locales. No obstante hay que considerar que los 
procesos de encajamiento distal conllevan valores de incisión muy modestos, por lo general 
inferiores a los 2 m y, por tanto las superficies de los cuerpos sedimentarios situados aguas 
arriba de los puntos de intersección activos (actuales) pueden también recibir sedimentos du-
rante episodios torrenciales. La peligrosidad de inundación decrecerá exponencialmente con 
la distancia (aguas arriba) a que se encuentre el antiguo punto de intersección (salida) que dio 
lugar a cada uno de los cuerpos sedimentarios, como ejemplo puede considerarse el sistema 
de Desembocadura de la Rambla de Lébor y/o de las diferentes ramblas del Campo de Carta-
gena. Dentro de este grupo también entraría el Abanico de Totana, no así el del Guadalentín 
en el mismo entorno, que responde a un cuerpo netamente disectado, relacionado con los 
depósitos palustres holocenos de centro de cuenca, y que únicamente sería objeto de crecida 
durante crecidas de carácter extraordinario, como la de 1651 (San Calixto). Asimilables a este 
tipo de procesos se encontrarían los derrames de canal, que jalonan el Guadalentín aguas 
abajo de la derivación del Canal del Paretón. Corresponden a antiguos depósitos de desborda-
miento de tipo “Crevasse-splay” que todavía conservan sus morfologías lobuladas alrededor 
de los antiguos puntos de desbordamiento. Éste pudo ser formado por el Guadalentín cuando 
su curso todavía no estaba encauzado y unido con el antiguo Sangonera, antes de los Siglos 
XVI-XVII (SILVA et al., 1996) e incluso durante alguna de las diferentes riadas históricas que se 
encuentran documentadas y afectaron a la zona del Paretón, como la anteriormente menciona-
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da ocurrida en el Siglo XVII y donde se produce la primera mención explicita a la existencia de 
un canal de derivación (MUÑOZ BRAVO, 1989; NAVARRO HERVÁS, 1992).

Las terrazas fluviales no tienen un gran desarrollo en la zona y la mejor secuencia se conserva 
en la zona de cabecera de la Cuenca de drenaje de Las Moreras en relación con los cauces 
de las ramblas de Tebas, Paretón y Puntarrón, aunque los niveles más bajos (más recientes) 
también se registran a lo largo del cauce encajado del Guadalentín. Se registran 5 niveles a 
+15-13 m, +10-11m, +6-8 m, +4-6 m y +1-2m. El último de ellos puede considerarse como 
inundable periódicamente durante las crecidas ordinarias, por lo que podría considerarse como 
la llanura de inundación “encajada” de las mencionadas ramblas. Todos los niveles pueden des-
cribirse como terrazas colgadas que presentan sus respectivos escarpes de terraza. Poseen poca 
potencia (2-3 m) y están constituidos por depósitos de gravas y arenas en la zona de Las Moreras 
y fundamentalmente por arenas de tamaño medio-fino y arcillas en las del Guadalentín. Todos 
los niveles  se presentan como pequeños franjas alargadas a lo largo de los mencionados cauces 
y de poca anchura (<0.5 km). El nivel más alto, a +15-13 m, sólo se desarrolla en las ramblas 
de Las Moreras y muy a menudo se encuentra fosilizado por  materiales más finos procedentes 
de los glacis que parten de la pequeña mesa  de Loma Larga y otros relieves similares. El nivel 
de +10-11m  alcanza también un buen desarrollo en las mismas ramblas, fundamentalmente 
Tebas, situada en la vertiente occidental de la Sierra del Algarrobo. No obstante también se 
registra en las del Puntarrón y Guadalentín como estrechas franjas muy intermitentes (no car-
tografiables) colgadas a lo largo de sus cauces. Las inferiores, a +6-8 m, +4m, poseen amplio 
desarrollo en todas las ramblas citadas, aunque las de mayor extensión cartográfica dentro de la 
presente hoja se encuentran en el Guadalentín fundamentalmente asociadas al nivel de +6-8m, 
donde se documentan la mayor parte de meandros abandonados  asociados al  Guadalentín 
en su antigua zona de desembocadura en donde actualmente se produce la derivación artificial 
hacia el Canal del Paretón (SILVA et al., 1996). Los niveles de terraza tienen un desarrollo recien-
te a partir del Pleistoceno Superior final en la zona de Mazarrón (BARDAJÍ et al., 2003) y con 
posterioridad a la Edad del Bronce o periodo Argaro-Ibérico (ca. 2.500 años BP) en la zona del 
Guadalentín (CALMEL-ÁVILA, 2002). Los niveles más recientes pueden atribuirse en la zona a 
la época medieval-musulmana (+6-8 m c.a. 650-555 años BP) y a el periodo frío de la Pequeña 
Edad de Hielo  (+4-3 m) según se registra en la zona de Librilla (CALMEL-ÁVILA, 2002) y en otras 
zonas del SE de la Península (SCHULTE, 2002).

Otras formas fluviales como fondo de valle colgado se desarrollan mayoritariamente entorno 
a la pequeña mesa de Loma Larga, en relación con el fuerte proceso de incisión lineal a que 
se han visto sometidas la Cabecera de Las Moreras por procesos de erosión remontante, que 
tienen su inicio en la importante bajada del nivel del Mar registrada durante el Ultimo Máximo 
Glaciar, hace c.a. 18.000 años BP (BARDAJÍ, 1999; BARDAJÍ et al., 2003). Este conjunto de 
procesos tiene su incidencia en la generación de escarpes de erosión fluvial s.l. y sistemas de 
cárcavas  que son bastante importantes en los márgenes y cabecera de las ramblas del Pun-
tarrón y del Paretón y en general en todo el entorno del “Escarpe del Saladillo”.  Éste es en 
sí un gran escarpe de erosión remontante, que da lugar a la erosión de las cabeceras de los 
antiguos cauces que drenaban las superficies encostradas del antiguo techo de piedemonte 
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de la Cuenca de Cartagena, los cuales quedan como valles decapitados cuyas secciones “en 
artesa” quedan colgadas sobre el escarpe a forma de minúsculos “portillos”. Éstos pueden 
considerarse como valles abandonados, sin embargo existen otras tipologías que entran den-
tro de esta tipología como son los meandros abandonados y los cauces abandonados de 
abanicos aluviales  De los primeros ya se hablado, pero merece la pena señalar el que discurre 
casi paralelamente al actual de Canal de Derivación del Paretón, y que constituía su antiguo 
canal natural del Guadalentín hacia las Moreras hasta el Siglo XVI-XVII (SILVA, 1996). Éste 
como otros, no cartografiados, se observa no muy nítidamente en fotogramas aéreos del 
vuelo americano (1956). En fotogramas posteriores ya no se observa debido al alto grado 
de transformación agrícola e industrial a que ha sido sometida esta zona. Aquí se ha carto-
grafiado por su significado geomorfológico, no por que sea (en la actualidad) un elemento 
patente en el paisaje. Una cartografía más detallada (en base 1:25.000) sobre la geometría 
de los canales del antiguo sistema de desembocadura del Guadalentín puede encontrarse 
en SILVA, 1994; SILVA, et al., 1996. Respecto a los cauces de abanico abandonado, tienen 
especial desarrollo en el entorno de la propia localidad de Totana en su esquina NE, muchos 
de ellos consecuencia del desplazamiento sinestral de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia 
(LAF) (SILVA, 1994). De la misma forma en esta esquina NE del Mapa y en relación con las 
diferentes ramificaciones de la LAF se observan diferentes cauces desplazados sinestralmente. 
Los desplazamientos aparentes no llegan a superar los 100 m y fundamentalmente afectan 
a cauces ya muy encajados del Frente Montañoso de Espuña, por lo que cabría mejor hablar 
de deflecciones y/o acomodaciones a líneas de falla por parte del drenaje. Verdaderos cauces 
desplazados aparecen asociados a los relieves tectónicos que se desarrollan en el entorno de 
la Rambla de Campix al NE de Totana, aunque el de mayor recorrido (el más meridional) tiene 
una fuerte componente de obturación del drenaje.

Por último tanto el fondo de valle, como los de rambla y cauces activos de los ríos principales, 
destacan por su carácter dinámico y por su torrencialidad, sea la categoría que sea. En todo 
el entorno de la Hoja de Totana ningún cauce posee carácter permanente. El Guadalentín 
sólo lo es entre la localidad de Lorca y la Presa de Derivación del Paretón (VIDAL ABARCA, et 
al., 1987; NAVARRO HERVÁS, 1992). El resto de los cauces no pueden siquiera catalogarse 
como sistemas temporales o, sino como aparatos netamente torrenciales con funcionamiento 
efímero o episódico que se encuentran secos durante la mayor parte del año, o lo que es lo 
mismo, ramblas  típicas del clima Mediterráneo (VIDAL ABARCA, et al., 1997; LÓPEZ BER-
MÚDEZ, et al., 2002). En la Depresión del Guadalentín y Campo de Cartagena éstas funcionan 
mayoritariamente como canales alimentadores activos de los sistemas aluviales holocenos y sólo 
algunas de ellas se han integrado en la red de drenaje regional (SILVA, 1994). En muchas ram-
blas se observan sistemas dicotómicos de bifurcación del drenaje (p.ej. Totana, Lébor y Hondo) 
que llegan a adquirir patrones braided. También es posible observar una importante organi-
zación de los materiales detríticos de los cauces en forma de barras longitudinales, laterales y 
terrazilllas (CONESA GARCÍA ,1987), que sólo en los grandes sistemas aluviales son cartogra-
fiables a la escala de trabajo. Son en cualquier caso sistemas torrenciales muy dinámicos en los 
que son muy frecuentes los procesos de avenida y/o riada (CONESA GARCÍA, 1995), sobre todo 
en los tramos situados inmediatamente aguas abajo de los antiguos puntos de intersección de 
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los abanicos que alimentaban, que muestran perfiles longitudinales escalonados (SILVA, 1994; 
HARVEY, 2002). En algunos casos los propios fondos de los valles aparecen cementados, gene-
rándose así importantes escalones de erosión remontante. Éste es un proceso muy característico 
en el fondo de la Rambla de las Moreras y El Puntarrón, así como de las ramblas situadas en las 
zonas más proximales del Piedemonte de Carrascoy (p. Ej. Rambla Honda).

3.2.2.4.  Formas endorreicas y semiendorreicas

Cuatro son las principales formas endorreicas que tienen representación en la Hoja de Totana. 
Por orden de importancia y/o extensión cartográfica son las siguientes: Zonas palustres colma-
tadas, Área endorreica con salinización superficial (Playa-lake salinos), Fondos semi-endorrei-
cos  y La extensa Llanura fluvio-palustre  que se desarrolla al SSE de Totana y que actualmente 
disecta el Guadalentín. 

Esta llanura fluvio-palustre responde al antiguo fondo endorreico lacustre del Corredor del 
Guadalentín, existente previo a los procesos de disección que aquí comenzaron a partir de la 
edad del Bronce, hace unos 2.500 años BP (CLAMEL-ÁVILA, 2002; SILVA et al., 2003a). Aun-
que de importante significado geomorfológico, no tiene especial relevancia paisajística actual, 
ya que actualmente constituye una extensa llanura en proceso de reestructuración debido a 
la creciente implantación de zonas industriales, invernaderos y vías de servicio, sobre todo 
en la margen izquierda del Guadalentín. Por el contrario posee un importante potencial de 
inundación por desbordamiento del Guadalentín y aportes laterales de las ramblas de Totana, 
Lébor y Campix, siendo su peligrosidad moderada según el Mapa de Riesgo de Inundaciones 
elaborado por ITGE-CARM (1995).

Las zonas palustres colmatadas , responden a la colmatación de sag ponds (lagunas de falla) 
desarrolladas en la zona de Falla de la LAF (.Falla de Lorca-Alhama de Murcia) con zonas de 
alimentación, muy limitadas, casi restringidas a los yesos neógenos que afloran a lo largo de la 
traza de la falla, su carácter evaporítico es dominante. Una de ellas, la de Sisquilla, responde a 
un autentico “micro pull-apart” que ha sido recientemente capturado por la cabecera de una 
de las ramblas de la zona. No se descarta la intervención de procesos de disolución kársticos 
en su génesis inicial.

Las Áreas endorreicas con salinización superficial (playa-lake salinos) responden a la fragmen-
tación de la gran zona lacustre holocena relacionada con el proceso de erosión remontante 
del antiguo río Sangonera y rambla de Las Salinas, así como a las distintas canalizaciones y 
encauzamientos artificiales que condujeron a su unión con el río Guadalentín, procedente de 
Lorca (SILVA et al., 1996). Todos ellos responden a los que se puede denominar humedales 
salinos, criptohumedales o salares (RAMÍREZ, et al., 1992). Éstos son elementos singulares 
dentro del paisaje al presentar sistemas biológicos y geoquímicos de épocas pasadas, funcio-
nando como reguladores microclimáticos que constituyen verdaderos sumideros de energía 
de alta capacidad de evaporación (GONZALEZ BERNALDEZ, 1989). En su interior se desarro-
llan suelos de tipo Solonchak cálcico-sódicos o yesosos en los que es típico, la casi ausencia to-
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tal de materia orgánica y el desarrollo de horizontes Ge inmediatamente por encima del nivel 
freático (HERNÁNDEZ GAMBÍN y NAVARRO HERVÁS, 1992), así como delgadas costras de yeso 
y otras sales superficiales. Actualmente prácticamente ninguno es verdaderamente funcional, 
y por lo general tienen un carácter temporal y poseen reducidas dimensiones (GONZALEZ BER-
NALDEZ, 1989). Su no funcionalidad es debida en gran parte a la expansión agrícola e industrial, 
así como a la intensiva sobreexplotación de acuíferos que ha sufrido esta zona (HERNÁNDEZ 
GAMBÍN y NAVARRO HERVÁS, 1992). El mayor de ellos situado en la Cabecera de la Rambla de 
las Salinas cubre una superficie de 846 Has, el cual a su vez se encuentra fragmentado en al me-
nos 10 sectores funcionales hasta la década de 1990, a los cuales la toponimia local  denomina 
como “Las Flotas”, “Los Salares”, “La Clavera”, “Flotas de Butrón”, “El Salar”, “Las Salinas”. 
(Consultar ROMERO DÍAZ et al., 1992).

Los fondos semi-endorreicos, por el contrario se sitúan preferentemente en la margen izquier-
da del Guadalentín y al Norte del Canal de Derivación del Paretón. En esta zona el drenaje 
está muy mal definido, y a pesar de la planitud del relieve, pequeños contrastes topográficos 
(a veces inferiores al metro) provocados por los aportes detríticos de los desbordamientos del 
Guadalentín impiden el drenaje natural de estas zonas hacia él, lo que provoca encharca-
mientos temporales producidos por desbordamientos y/o lluvias locales. En éstos el contenido 
en materia orgánica  es bastante mayor, siendo característico el depósito de limos y arcillas 
negruzcas.

3.2.2.5.  Formas poligénicas

Las formas que pueden adscribirse a este apartado son pocas, pero de gran importancia en 
la evolución geomorfológica de la zona. Se extienden ampliamente por la mitad oriental de 
la Hoja donde conforman el Techo de Piedemonte de la Sierra de Carrascoy y escarpes aso-
ciados. Se distribuyen por todo el Campo de Cartagena, así como por su zona de conexión 
con la Depresión del Guadalentín. El Techo de Piedemonte está constituido por superficies 
deposicionales de los sistemas aluviales pleistocenos de Rebate y Campoamor diferenciados 
por SOMOZA (1989) y SOMOZA et al., (1989). Estas últimas son las superficies dominantes 
en la Hoja de Totana, mientras que en la de Murcia desarrolla mucha más importancia las de 
Rebate y el Sistema de Campoamor aparece como una plataforma aluvial de piedemonte 
encajada en esta (SILVA, et al., en prensa). Ambos sistemas constituyen, en cualquier caso, un 
techo de piedemonte escalonado, del mismo rango, y probablemente significado, que el que 
puede tener la Raña en las cuencas neógenas del Duero y Tajo. Ambos tipos de superficies 
aparecen culminadas por potentes encostramientos calcáreos que dan lugar a la formación de 
calcretas con rasgos muy evolucionados (SILVA, 1994; ALONSO ZARZA et al., 1998), que autores 
anteriores han denominado genéricamente Fm. Sucina (MONTENAT, 1977). En todos los casos 
presentan horizontes superiores de tipo laminar y/o laminar brechificado, que se describen en el 
apartado de Geología de la presente memoria. Según las propuestas mas recientes, este tipo de 
horizontes laminares se producen como consecuencia de la actividad microbiológica asociada 
a las mallas de raíces de vegetación de tipo herbáceo, durante las últimas fases de actividad se-
dimentaria de estas superficies, ligados a procesos de arroyada laminar (ALONSO ZARZA et al., 
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1998).  Hay que señalar que las superficies así generadas son bastante llanas y con pendientes 
muy suaves “tipo glacis”, pero que se encuentran muy disectadas por la red de drenaje, dando 
lugar (a veces) a relieves aislados con morfología “tipo mesa”. A menudo han sido confundidas 
con éstos en diferentes estudios geomorfológicos realizados en la zona. No obstante su génesis 
es clara: un extenso piedemonte aluvial escalonado afectado por un importante desarrollo cal-
cáreo en sus superficies durante sus etapas terminales de construcción (“ultimate planation”) 
y con posterioridad. Esta posterioridad se extendería como fase activa hasta como mínimo el 
Pleistoceno Medio final, pudiendo haber comenzado ya durante el Pleistoceno Inferior (SILVA, 
1994; ALONSO ZARZA et al., 1998).  Hay que advertir, que desde un punto de vista geomorfo-
lógico “puro” o “purista” estas superficies ya son elementos fósiles o relictos del paisaje y que, 
en sí, habría que catalogarlas como superficies estructurales construidas a favor de los niveles de 
calcretas culminantes más resistentes.

Dado el carácter “erosivo” (no tectónico) de los frentes montañosos a partir de los cuales se de-
sarrollan estas superficies de piedemonte, es frecuente la existencia de relieves residuales  “tipo 
inselberg” en estas zonas de piedemonte. Éstos son muy abundantes en las proximidades de La 
Pinilla en la zona de piedemonte de la Sierra del Algarrobo.

Dentro de los rebordes de depósito (39), hay que señalar que poseen un origen fluvial primario 
(incisión por erosión remontante), que en muchas ocasiones es retocado por procesos de tipo 
gravitatorio y, en menor medida, kársticos y tectónicos. Dentro de todos estos escarpes el de 
mayor significado geomorfológico es el denominado “Escarpe del Saladillo” que articula la 
cabecera remontante del Sistema de Rambla de Las Moreras, con estas superficies aluviales 
relictas.

El último tipo de formas poligénicas presentes en la hoja son los glacis de cobertera. Éstos, 
compuestos por limos y arenas con pasadas de gravas, poseen poca potencia y pendientes 
muy suaves con perfiles cóncavos netos. Los más importantes aparecen articulando las lade-
ras del pequeño relieve tabular de Loma Larga con los primeros niveles de terraza (+15-13m) 
de las ramblas del Paretón, Puntarrón  y Tebas. Como se apunta en el apartado de Geología, 
estas formaciones responden a antiguos fondos torrenciales de las actuales ramblas, que al 
quedarse colgados por la incisión de las ramblas actuales se vieron remodelados por aportes 
laterales de tipo glacis. Por tanto desde el punto de vista geomorfológico, estas superficies 
han de considerarse como las  “terrazas” más altas (+15-13 m) de las mencionadas ramblas. 
Por tanto, predatan el encajamiento de la red de drenaje actual en la zona de cabecera de la 
Cuenca de Mazarrón, proceso que muy posiblemente comienza durante el final del Pleistoce-
no Superior en relación con el último máximo Glaciar (SILVA, 1994; BARDAJÍ, 1999; BARDAJÍ 
et al., 2003). 

3.2.2.6.  Elementos y Formas de Corrosión-Alteración Química 

Dentro de este epígrafe se han considerado las superficies deposicionales pliocenas y pleis-
tocenas afectadas por fuertes procesos de encostramiento calcáreo (calcretas –36-). Aunque 
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desde un punto estrictamente geomorfológico no puedan considerarse como una forma, si 
que son elementos característico del paisaje semiárido del SE Peninsular (Alicante, Murcia 
y Almería) y su presencia condiciona la estructura paisajística resultante de los procesos de 
disección. Así en la Hoja de Totana, estos procesos de carbonatación edáficos dan lugar pos-
teriormente a, por ejemplo, toda la serie de relieves tabulares que se describen en el apartado 
3.2.2.1 (entre los que destaca Loma Larga) así como a los suaves relieves en cuesta que se 
desarrollan sobre antiguas superficies aluviales o fluviales plio-pleistocenas en el piedemonte 
de Hinojar (Esquina SO) o del de Carrascoy (Esquina NE). El desarrollo de calcretas no se ciñe 
solamente a las superficies cartografiadas en el mapa, si no que como ya se ha reiterado en 
numerosas ocasiones se desarrollan sobre las superficies de piedemonte del Campo de Carta-
gena y sobre las de los abanicos aluviales más antiguos de la Depresión del Guadalentín en los 
piedemontes de Espuña e Hinojar. En estas últimas superficies también se dan micro-relieves 
estructurales tipo mesa o cuesta. Dentro de ellas cabe mencionar las micro-cuestas labradas 
en la superficies aluviales al NE de Totana, así como el relieve de Cabezuelo Gordo (en la 
misma zona) un auténtico micro-cerro testigo condicionado por este tipo de formaciones 
edáficas.

Como ya se ha mencionado, la génesis de calcretas está relacionada con la actividad micro-
biológica de mallas de raíces de vegetación de tipo herbácea (típica de periodos fríos y secos 
glaciares) que sustituye a las plantas superiores ligadas al desarrollo de suelos rojos (más caracte-
rísticas de periodos cálidos y húmedos interglaciares). Todo ello implica que las calcretas puedan 
ser un importante indicador de la primera irrupción significativa de los periodos glaciares a baja 
altitud, que en la zona Mediterránea se refleja como unas condiciones más áridas desde el pun-
to de vista hídrico (ALONSO-ZARZA et al., 1998). Las calcretas laminares aquí incluidas, son en 
muchas ocasiones multiepisódicas y podrían venir desarrollándose desde el Pleistoceno inferior 
o incluso Plioceno superior engarzando con la noción de Formación Sucina y/o Costra Salmón 
acuñadas para estos materiales por autores francesas en la década de 1970 (MONTENAT, 1977; 
DUMAS; 1979).

3.2.2.7.  Formas antrópicas

Buena parte de la superficie que cubre la Hoja de Totana se encuentra intensamente antro-
pizada. Aunque en el mapa se hayan señalado las que han sufrido una transformación más 
importante (superficies fuertemente antropizadas), toda la zona está siendo objeto de una 
intensa presión industrial y hortofrutícola. Es en concreto la construcción de invernaderos el 
elemento más agresivo. En especial son de destacar las zonas de la Rambla de Salinas y Sur 
de Totana, donde se han instalado los polígonos industriales y explotaciones de invernaderos 
de mayor impacto paisajístico ya que cubren superficies de más de 1500 Has cada una. Tam-
bién son de destacar las numerosas explotaciones hortofrutícolas que se están actualmente 
estableciendo sobre las superficies encostradas del techo de piedemonte del Campo de Car-
tagena en su zona de Conexión con el Guadalentín. En todas ellas se ha desmantelado el 
nivel superficial de calcretas, que han sido acumuladas en escombreras de diverso tamaño (no 
cartografiables). Todas estas explotaciones llevan además aneja la construcción de embalses 
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de gran tamaño que se elevan sobre la superficie del terreno (a modo de relieves tabulares) o 
que se engarzan en las laderas mediante importantes desmontes.  Estas mismas actuaciones 
también afectan a la vertiente sur del relieve de Loma Larga, donde las zonas de invernaderos 
se sitúan sobre la superficie de los glacis e incluso sobre las laderas labradas en las margas 
neógenas, las cuales además son victima de su abancalamiento. 

Otros elementos antrópicos que se han cartografiado son los canales artificiales más impor-
tantes. En concreto en la zona estos son los del Paretón, un canal de derivación del que se 
desconoce su fecha de construcción exacta, y el de La Alcanara, una canalización artificial 
que pasa desapercibida en el paisaje actual. Del Canal del Paretón tan solo se tienen noticias 
que después de la denominada Riada de San Calixto (1651) la administración borbónica dis-
puso fondos para su “adecuación” (NAVARRO HERVÁS, 1992). SILVA et al. (1996), en base 
al análisis de cartografías históricas que abarcan los siglos XV, XVI y XVII, proponen que el 
actual canal se construyo entre los siglos XVI y XVII sobre o paralelamente al antiguo curso 
del Guadalentín que, al menos, tenia un canal de derrame que vertía naturalmente sus aguas 
hacia la Rambla de Las Moreras. Estos mismos autores, en base a análisis similares proponen 
que el actual cauce del Guadalentín, entre la derivación del Paretón y la confluencia de la 
Quebrada de la Alcanara, responde a un canal artificial, el Canal de La Alcanara. Este sería  
construido en época similar al anterior, para unir la Cabecera del Antiguo Sangonera con uno 
de los antiguos canales de derrame del Guadalentín (SILVA et al., 1996) y así drenar el anti-
guo fondo endorreico de la Depresión del Guadalentín, con probables fines de higiene y de 
aprovechamiento agrícola. Actuaciones similares se llevaron a cabo durante el Siglo XVIII para 
conectar definitivamente el Guadalentín al Segura, como es el caso del Canal del Reguerón, 
que recorre al Sur de las localidades de Alcantarilla y Murcia (NAVARRO HERVÁS, 1992).

Las graveras a cielo abierto se han convertido en elemento importante en la zona de la Sis-
quilla, donde se explotan los materiales detríticos de los sistemas aluviales pliocenos y  pleis-
tocenos incorporados al relieve tectónico interpuesto de Totana. La mas importante abarca 
la totalidad de la serie sedimentaria generando una macro trinchera de algo mas de 700 m 
perpendicular al relieve. 

Por último cabe citar, como elemento antrópico reflejado en la base topográfica la  autopista  
A-7 (Murcia-Almería) en su circunvalación por el Sur de Totana. En esta zona su trazado trans-
curre ligeramente elevado sobre la superficie del terreno, y al encontrarse situada aguas abajo 
de los puntos de intersección activos de los sistemas aluviales que drenan la Sierra de Espuña, 
supone un umbral artificial para las aguas y arrastres durante las épocas de crecida. Por tanto 
representa un elemento antrópico que ha multiplicado la peligrosidad natural de esta zona 
frente a los procesos de avenida en estos sistemas de ramblas.
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3.3.  FORMACIONES SUPERFICIALES

Las formaciones geológicas cuaternarias están fundamentalmente caracterizadas por los de-
pósitos aluviales y fluviales relacionados con los distintos cursos que ha tenido el Guadalentín 
durante este periodo, así como por los sistemas de ramblas que vierten (o han vertido) a él.  

Desde el punto de vista textural y composicional  los depósitos aluviales responden a con-
glomerados (cementados) y gravas (sin cementar) de cantos de litología metamórfica, funda-
mentalmente dominan elementos fisibles tales como las pizarras, esquistos y mica-esquistos, 
aunque también pueden ser apreciables otras litologías como cuarcitas, calizas mesozoicas, y 
calizas y yesos neógenos. El calibre de los cantos puede ser a veces de gran tamaño, superan-
do el metro de diámetro en zonas proximales o formaciones de coluviones y/o piedemonte, 
que a su vez son más ricas en matriz arcillo-limosa. Su estado de rodadura, es variable pero 
por lo general al tratarse de litologías metamórficas son abundantes los cantos angulosos y 
subangulosos de geometrías alargadas. En cualquier caso, tanto el grado de redondeamien-
to, como el incremento en material de calibre arenoso y matriz arcillo-arenosa, aumenta 
desde las primeras fases deposicionales a las últimas, así como desde las zonas proximales a 
las distales. Así en el centro de la Depresión dominan los materiales de granulometría más 
fina, como arenas, limos y arcillas. Arenas de diferente calibre (medio a grueso) y limos son 
importantes en las bajadas distales de abanicos aluviales, abanicos aluviales con agradación 
distal y terrazas del Guadalentín. Por el contrario, limos y arcillas son más importantes en los 
depósitos asociados a los sistemas endorreicos y semi-endorreicos axiales. Éstos pueden con-
tener cantidades variables de materia orgánica (fondos semi-endorreicos) y cristales de yeso 
secundario (humedales salinos).

En la zona del Campo de Cartagena y su conexión con el Guadalentín las formaciones super-
ficiales dominantes son las costras calizas (calcretas) que pueden llegar a alcanzar espesores 
entorno a los dos metros. Éstas son formaciones edáficas que se superponen a los materiales 
aluviales del techo de Piedemonte de las Sierras de Carrascoy y el Algarrobo, que pueden lle-
gar a alcanzar potencias considerables. Estos materiales aluviales tienen granulometría gruesa 
(tamaño grava y arena) en las zonas proximales de ambas sierras y todo a lo largo del Escarpe 
del Saladillo. Por el contrario son los detríticos tamaño limo y arcilla los que dominan la zona 
axial en todo el entorno de la Rambla de Fuente Álamo, muy especialmente en su zona de 
Cabecera, entre las localidades de Los Muñoces y Los Canovas.

En la zona de la Cuenca de Mazarrón que abarca la hoja de Totana, es el sector donde las for-
maciones superficiales alcanzan menor extensión y potencia, las más importantes se encuen-
tran relacionadas con los fondos de ramblas y de valles activos, así como con los sistemas de 
terrazas y glacis de cobertera asociados a las más altas. La zona donde mejor se encuentran 
representadas es entorno al relieve de Loma Larga, pero donde alcanzan mayor espesor en 
la zona de Confluencia de las ramblas de Tebas, Paretón y Puntarrón en el extremo oriental 
del mencionado relieve, el cual por cierto posee una cubierta de costra calcárea. Los depó-
sitos de terraza son aquí más característicamente fluviales, dominando las gravas y arenas, 
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en cualquier caso poco redondeadas y seleccionadas. Por el contrario los depósitos de glacis 
están caracterizados por una granulometría más fina (limos y arenas) en la que se intercalan 
delgados niveles de gravas de pequeño tamaño. Las superficies de ambas formaciones pue-
den estar afectadas por un débil encostramiento, que en ningún caso es comparable al de las 
calcretas del Campo de Cartagena.

3.4.  EVOLUCIÓN E HISTORIA GEOMORFOLÓGICA

El análisis geológico indica que el mar no se retiró de la zona central de la Hoja de Totana 
hasta ya entrado el Cuaternario, con el desarrollo del Sistema lagunar-palustre del Saladillo 
(26 -ver apartado de Geología-). Esta unidad morfosedimentaria responde a la instalación 
de una importante llanura costera arenosa alimentada por sistemas fluviales de enverga-
dura (antecesores de los actuales sistemas del Guadalentín y Lébor). Éstos tenían sus cabe-
ceras instaladas sobre los relieves de la zona subbética, y/o antiguas coberteras maláguides 
actualmente desmanteladas, y que desembocaban en la zona del Mar Menor atravesando 
axialmente el Campo de Cartagena (SILVA, 1994). La progradación de estos sistemas fluviales 
hace que durante todo el Pleistoceno Inferior y parte del Medio el mencionado sistema fluvial 
avance sobre la zona dando lugar a la instalación del denominado Sistema Fluvial del Guada-
lentín (16 -ver apartado de Geología-). Esta situación se mantiene hasta que en el Pleistoceno 
medio la propagación hacia el Norte de fallas normales N-S del Graben de Mazarrón desco-
nectan el antiguo Guadalentín de su desembocadura en el Mar Menor. Este hito relevante 
en la historia geomorfológica de la zona, da lugar a la zona endorreica que actualmente 
conocemos como Depresión del Guadalentín, y al abandono del Campo de Cartagena donde 
la sedimentación lateral, en forma de abanicos aluviales, y los procesos de encostramiento 
calcáreo se generalizan.

Correlativo a este proceso comienza la estructuración morfotectónica que actualmente co-
nocemos con la estructuración de los Frentes montañosos de Falla a lo largo de los diferen-
tes Segmentos de la LAF (Falla de Lorca-Alhama de Murcia) en el margen occidental de la 
Depresión y de las de PLF (Falla de Palomares) y NCF (Falla de Nor-Carrascoy) en la oriental. 
Esta importante reestructuración del relieve está originada por un cambio en las direcciones 
de esfuerzos desde NE-SO a una N-S, que hace que los movimientos verticales sean más 
importantes que los horizontales a lo largo de las mencionadas fallas (SILVA et al., 1992a; 
MARTÍNEZ DÍAZ y HERNÁNDEZ ENRILE, 1992; SILVA, 1994). Esta reactivación del relieve trae 
como consecuencia el depósito de la primera fase deposicional de abanicos aluviales de la 
Depresión, los cuales registran una importante discordancia progresiva interna con dispositivo 
dominante de agradación proximal en offlap (SILVA et al., 1992a y b). La continuidad de la 
compresión N-S durante el tránsito Pleistoceno Medio-Superior, trae consigo, la deformación 
e incorporación al relieve de materiales detríticos depositados por los sistemas aluviales margi-
nales con anterioridad. Ejemplos de ello es la formación de los relieves tectónicos interpuestos 
que se generan en los Frentes de La Tercia (Lorca) y Espuña (Totana), los cuales se generan a 
favor de la rama sur de la LAF, denominada por algunos autores como Falla del Guadalentín. 
Éstos obturan el drenaje y el depósito de los sistemas aluviales, que sólo en contadas ocasio-
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nes lo llegan a sobrepasar (El Saltador en Lorca y La Sisquilla en Totana). Allí donde lo hacen 
se producen importantes rupturas y escarpes de falla en las superficies aluviales. 

Una vez estructurado el relieve, ya durante el Pleistoceno Superior se produce el depósito 
de la segunda fase deposicional de abanicos aluviales, la cual se produce mediante un estilo 
deposicional de agradación proximal en onlap que culmina con un importante episodio de 
“backfilling” que supera las líneas de frente de falla rellenando los valles de las ramblas que 
los alimentaban (SILVA et al., 1992a y b). Ese proceso refleja un amortiguamiento de los 
procesos de elevación tectónica en los frentes de falla y da lugar a las superficies de abanicos 
netamente convexas que actualmente observamos adosadas a los frentes montañosos. El 
amortiguamiento, y eventual cese, de la elevación tectónica a lo largo de los frentes, junto 
con el proceso de extensión de las cuencas de drenaje de los abanicos en su interior, da lugar 
a una drástica reducción del aporte de sedimentos, así como al encajamiento de los canales 
alimentadores de los abanicos en su superficies, con la generación de trincheras de abanico 
y puntos de intersección en sus zonas distales. Este proceso da lugar al depósito de la tercera 
fase deposicional de abanicos aluviales en el interior de la Depresión (SILVA et al., 1992a y b). 
Ésta, se encuentra caracterizada por un dispositivo de agradación distal en offlap, controlada 
por la cada vez menor cantidad de sedimentos disponibles en sus cabeceras, promueve la 
progradación de los sistemas aluviales hacia centro de cuenca, así como a la progradación del 
proceso de encajamiento de sus canales, mediante la generación de sucesivos puntos de in-
tersección (SILVA, 1994). Los trabajos más recientes sugieren que este cambio de agradación 
a disección acompaña al periodo de deglaciación y el comienzo del Holoceno (HARVEY, 2002; 
SILVA et al., 2003). Los mismos mecanismos morfosedimentarios son los que han controlado 
la sedimentación durante el Holoceno, el periodo histórico y la actualidad.

Aunque se tienen pocos datos de los sistemas sedimentarios pleistocenos en centro de cuen-
ca, supuestamente endorreicos, si que se tienen multitud de datos sobre los sistemas fluvio-
palustres y lagunares que acompañan a la tercera fase deposicional.  Así durante le Pleisto-
ceno superior final, hasta el Holoceno tardío (c.a. 2.500 años BP) se produce un gran área 
endorreica fluvio-palustre o netamente palustre en la que convergen las bajadas aluviales 
distales. Estas grandes áreas lagunares son las que sostuvieron a las comunidades Argaro-Ibé-
ricas del Bronce, que abandonan la zona debido al proceso de desecación y fragmentación de 
estos humedales ocasionado por el encajamiento de la red de drenaje actual (CALMEL-ÁVILA, 
2002; SILVA et al., 2003). Así pues la secuencia de terrazas del Río Guadalentín solo abarca los 
últimos 2.500 años y las mas representativas son de época medieval-musulmana y moderna, 
está última muy probablemente coincide con el último episodio frío denominado la Pequeña 
Edad de Hielo (CALMEL-ÁVILA, 2002; SCHULTE, 2002). Sólo en la Cuenca de Mazarrón, los 
procesos de encajamiento fluvial son anteriores a esta época y se pueden remitir al tránsito 
Pleistoceno Superior-Holoceno (BARDAJÍ et al., 2003: ver Hoja de Mazarrón). El drenaje de-
finitivo de la Depresión sólo se ha conseguido durante época reciente (Siglos XVI, XVII, XVIII) 
con la construcción de canalizaciones artificiales que unen definitivamente los antiguos cursos 
del Guadalentín y Sangonera (Canal de La Alcanara), adecúan y fijan la antigua conexión na-
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tural entre el Guadalentín y la Rambla de Las Moreras (Canal del Paretón), y más al Norte unen 
y canalizan definitivamente las aguas del Guadalentín hacia el Segura  (Canal del Reguerón). 

En el Campo de Cartagena la evolución es más simple. Tras el abandono de los sistemas 
fluviales por obturación, la evolución  se resuelve en el encajamiento progresivo de los dife-
rentes sistemas aluviales procedentes de Carrascoy y el Algarrobo, siendo más importantes los 
primeros. Aquí se definen los sistemas de Rebate, Campoamor, Murta, Corvera, que cubren 
todo el Pleistoceno SOMOZA et al., (1989). Los dos primeros sistemas constituyen un techo de 
piedemonte escalonado, sobre el que el desarrollo de calcretas es generalizado. En las zonas 
más proximales el sistema de Rebate de  SOMOZA (1989) responde realmente a los últimos 
depósitos fluviales del antiguo Guadalentín (SILVA, 1994). Datos paleomagnéticos del sistema 
de Campoamor indican que durante su depósito se produce el tránsito Bruñes-Matuyama o 
Pleistoceno Inferior-Medio  (SOMOZA et al., 1989). Toda esta evolución y encajamiento de 
los sistemas aluviales está dirigido por la elevación progresiva de Carrascoy y  el encajamiento 
de los sistemas fluviales axiales, Ramblas de Fuete Álamo y Albujón. Una descripción más 
detallada se obtiene en la Hoja de Murcia (SILVA et al., en prensa) donde esas formaciones 
abarcan mayor extensión.

3.5.  PROCESOS ACTIVOS Y MORFOLOGÍA ACTUAL-SUBACTUAL 

Los procesos geológicos activos dentro de la hoja de Totana, son por orden de peligrosidad 
potencial los relacionados con los procesos de inundación (avenidas o riadas), neotectónica 
y sismicidad, procesos gravitatorios, y erosión (y aridificación) del territorio. Todos ellos se 
encuentran bien caracterizados y catalogados en el Atlas inventario de Riesgos Naturales de 
la Comunidad Autónoma de la Región de Murcia (ITGE-CARM, 1995). Así mismo existen dife-
rentes trabajos cartográficos de extensión regional acerca de sismicidad y fallas activas, como 
son los Mapas Neotectónico, Sismotectónico y de Actividad de Fallas de la Región de Murcia 
publicados por el ITGE-CARM (BAENA et al., 1994). 

3.5.1.  Neotectónica y Actividad de Fallas

La Hoja de Totana presenta una serie de importantes rasgos neotectónicos, asociados a la acti-
vidad de fallas ya tratados en apartados anteriores. Estos rasgos, que incluyen Frentes monta-
ñosos y escarpes de falla y caras facetadas como formas mayores, y relieves tectónicos (lomas 
de presión, micro-horsts, micro pull-aparts, sags), basculamientos y anomalías relacionadas 
con la red de drenaje (desplazamientos, deflecciones, etc.) como elementos geomorfológicos 
menores, pero no menos importantes.  La mayor parte de ellos se encuentran concentrados 
en la esquina NO de la hoja en relación con el trazado de la Zona de Falla de Lorca-Alhama 
de Murcia, la cual por otra parte es la responsable directa de la sismicidad que se registra. 
Todos los rasgos que se mencionan son congruentes con el carácter de desgarre sinestral de 
la mencionada falla. En esta zona su rama sur (Frente de Totana) posee una dirección general 
N60-70ºE, mientras que su rama norte (Frente de Espuña) se resuelve en el escalonamiento 
“en echelon” de segmentos sinestrales de componente inversa N70-100º con sistemas de 
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fallas normales N350-20ºE (SILVA et al., 1992c).  Estas últimas tienen un papel relevante en 
la formación de relieves tectónicos como ocurre con la serie de micro-horsts y micro-grabens  
que se desarrollan a favor del denominado Sistema Extensional de Cancarix (SILVA, 1994) en 
el entorno de la Rambla de Campix. También intervienen en la generación de cuencas pull-
apart sobre los afloramientos de yesos alineados a lo largo de la rama sur de la LAF (Falla de 
Lorca-Alhama de Murcia). Estos sistemas de fallas normales también son importantes a lo lar-
go del sector oriental del Escarpe del Saladillo, donde en algunas zonas (vértice de Las Lomas) 
llegan a condicionar incluso su geometría. Fallas de dirección similar condicionan los relieves 
que la separan de su  zona de Conexión con el Campo de Cartagena, muy especialmente las 
situadas en la prolongación de la Falla de Las Lomas, expresión en superficie de la falla normal 
que limita el graben de Mazarrón con el Algarrobo, tal y como se ha detectado por métodos 
geofísicos (BAENA, et al., 1994). 

Dentro de las anomalías relacionadas con la red de drenaje, las desviaciones del drenaje relacio-
nadas con el trazado de la LAF (Falla de Lorca-Alhama de Murcia) que da lugar a patrones de 
drenaje en Z. son las más abundantes. En la mayor parte de los casos están relacionadas con 
los relieves interpuestos que constituyen las lomas de presión que se desarrollan a lo largo del 
bloque levantado de esta falla, que obturan el drenaje de los relieves marginales principales 
(sierras de la Tercia y Espuña) hacia la Depresión, de modo que en este caso actúan como ver-
daderas lomas de obturación en el sentido que las da WALLACE (1975) deflectando el drenaje. 
Sin embargo, en la mayor parte de los casos muestran desplazamiento sinestrales, coherentes 
con el comportamiento cinemático de esta falla, por lo que cabría considerarlas como la suma 
de la deflección más el desplazamiento, es decir como simples desviaciones del drenaje (SILVA, 
1994). Por otra parte, las distintas ramblas en las que se registran este tipo de anomalías se 
hayan fuertemente encajadas en los relieves interpuestos a los cuales atraviesan perpendicu-
larmente. De modo que, en cualquier caso, el comportamiento cinemático que reflejan tendría 
lugar cuando estas ramblas no se encontraran encajadas, es decir durante la primera fase depo-
sicional de abanicos aluviales (Pleistoceno medio), respondiendo al drenaje en Z que se observa 
actualmente con pequeños procesos de antecedencia o de captura por parte de los arroyos que 
drenaban los relieves interpuestos hacia la Depresión. En definitiva, este tipo de anomalías no 
representan desplazamientos reales como han indicado autores previos (RODRÍGUEZ ESTRE-
LLA y ALMOGUERA,  1986; NAVARRO HERVAS, 1992, MARTÍNEZ DÍAZ y HERNANDEZ ENRILE, 
1992a) e incluso en algunos casos la presencia de estas lomas de obturación dan lugar a falsos 
desplazamientos que marcarían un sentido de desplazamiento dextral a lo largo de la Falla del 
Guadalentín como ha propuesto algún autor desconociendo el significado de este tipo de ano-
malías (RODRÍGUEZ ESTRELLA  et al., 1986).

La Falla de Lorca-Alhama de Murcia, constituye un accidente de desgarre  sinestral con ac-
tividad cuaternaria (BOUSQUET y MONTENAT, 1974; BOUSQUET, 1979), cuya ZDP muestra 
diferente complejidad geométrica (lineal y fractal), patrón estructural, orientación y actividad 
sísmica (SILVA et al., 1992c; SILVA, 1994 y 1996b). Se puede subdividir en tres segmentos 
principales, Huercal Overa-Lorca (N35-45ºE y 28,5 km de longitud), Lorca-Alhama (N50-65ºE 
y 27 km de longitud) y Alhama-Alcantarilla (N45-50ºE y 26 km de longitud).  La Hoja de To-
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tana se sitúa en su segmento central, que es el de mayor complejidad estructural y actividad 
sísmica, caracterizado por la ramificación de su zona de falla en, como ya se ha indicado en 
dos. MARTÍNEZ DÍAZ (2000) propone la subdivisión del segmento central en dos subsegmen-
tos uno Lorca-Totana (15,5 km) de mayor actividad en cuanto a desplazamientos, magnitudes 
e intensidades sísmicas, y otro Totana-Alhama (13 km) de menor actividad el cual abarca la 
zona cartografiada. Todas las líneas de falla incluidas dentro de la ZDP cartografiada pueden 
catalogarse como de actividad pleistocena, ya que afectan a materiales y/o formas pliocenas 
y/o propiamente pleistocenas. Algunas de ellas, tales como el Sistema Extensional de Campix  
la actividad puede adscribirse al Pleistoceno Superior y algunas de las trazas situadas al NE 
de la Rambla de la Sisquilla incluso al Holoceno (SILVA, 1994). Datos morfométricos (SILVA 
et al., 2003) y paleosísmicos indican que estas trazas de falla activa están condicionadas por 
tasas de desplazamientos verticales superiores a 0.08 mm/año e incluso pueden alcanzar los 
0.2 mm/año, mientras que las tasas de desplazamiento en la horizontal se sitúan entre 0.15 y 
0.32 mm/año (MASANA et al., 2003) para este segmento central de la falla. Como veremos 
los datos sísmicos permiten correlacionar muchos de los epicentros (históricos e instrumen-
tales) con las trazas de ambas ramas de la falla, por lo que puede catalogárselas como fallas 
activas (SILVA et al., 1992c; 2003; SILVA, 1994 y 1996b; BAENA et al., 1994; MARTÍNEZ DÍAZ 
et al., 2001a). 

3.5.2.  Sismicidad y Paleosismicidad

La sismicidad de la Región de Murcia se encuadra dentro de la provincia sismotectónica del 
SE Peninsular, la cual se extiende hasta el Maghreb en el Norte de África. Esta actividad sís-
mica está relacionada con el proceso de convergencia y colisión N-S de las placas Euroasiática 
y Africana, que según los datos más recientes convergen en dirección SE-NO a 4 mm/año 
(ANDEWEG, 1999; CLOETHING et al., 2002; STICH et al., 2003). Dentro de la provincia sis-
motectónica 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 denominado Corredor de Cizalla de las 
Béticas Orientales. Éste, constituye una zona de cizalla de escala cortical (BANDA y ANSORGE, 
1980; LAROUZIERE et al., 1991), a lo largo del cual se ha concentrado la actividad tectónica 
más importante de este sector de la Cordillera Bética durante el Neógeno superior y el Cua-
ternario (MONTENAT et al., 1987, SILVA et al., 1993). En superficie, este gran accidente tec-
tónico queda delimitado por la traza de las fallas de desgarre sinestral (NE-SO) de Carboneras, 
Palomares, Lorca-Alhama y Nor-Carrascoy en sus sectores meridional y central, y por las fallas 
dextrales (N70ºE) de Crevillente y Bajo Segura en su zona más septentrional (ALFARO et al., 
2002). La Depresión del Guadalentín se corresponde con la Zona de Desplazamiento Principal 
(ZDP) de esta gran zona de cizalla cortical (SILVA et al., 1993).

En el entorno de la Depresión existen catalogados más de 100 eventos entre los que cabe 
además incluir las réplicas más importantes de los terremotos de Lorca (1977//1978), Alcan-
tarilla (1996) y los más recientes de Mula (1999), que se han dejado sentir en la zona con 
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intensidades máximas de V-VI grados MSK, con magnitudes máximas superiores a 4 mb. 
En conjunto los epicentros delinean dos importantes alienaciones. La primera, se resuelve a 
favor del trazado del curso medio del río Segura (Lorqí-Murcia) con dirección N120-140ºE, y 
la segunda con la propia Depresión del Guadalentín (Pto Lumbreras-Orihuela), con dirección 
N45-65ºE. Ambas alineaciones sísmicas intersectan a la Altura de Alcantarilla y Murcia, zona 
donde han tenido lugar terremotos importantes. Otra alineación se resuelve, de manera más 
difusa, a lo largo del Sur de la Falla Nor-Bética en dirección N50-65ºE, aunque recientemente 
se ha mostrado de gran importancia con el terremoto de Mula de 1999 y su prolongada serie 
de réplicas los de mayor magnitud registrados en la Región de Murcia durante el Siglo XX (mb 
5.5 y mbLg 4.8).

La sismicidad del Valle del Segura, ha sido relacionada por distintos autores (López Casado et 
al., 1987; López Casado y Sanz de Galdeano, 1988; Baena et al., 1994) con el denominado 
Accidente del Segura. Éste constituye la  prolongación semi-fosilizada de la Falla de Socovos 
que controló la evolución paleogeográfica de las cuencas de Fortuna y Mula durante el Neó-
geno superior (Lubkowsky, 1990). La sismicidad de la Depresión del Guadalentín se concen-
tra fundamentalmente a lo largo de su margen occidental, en relación con la traza de la LAF 
(Falla de Lorca-Alhama de Murcia), siendo bastante escasa en el margen oriental de la falla 
de Nor-Carrascoy (NCF), donde llega a ser nula en la zona más meridional correspondiente 
a la PLF (SILVA 1994; SILVA et al., 2000). El mismo esquema se observa en el segmento más 
meridional de la LAF el cual es presumiblemente asísmico (SILVA, 1994, SILVA et al., 2000). 
Todo este conjunto de fallas pertenecen al sistema de desgarres sinestrales postorogénicos 
identificadas por BOUSQUET (1979) y SANZ DE GALDEANO (1983) en este sector de la Cor-
dillera Bética.

En conjunto, la sismicidad registrada en la zona es moderada (mb ≤ 5.5) y de carácter super-
ficial (h<30km), existiendo una importante concentración de focos entorno a los 10 km de 
profundidad (Sanz de Galdeano et al., 1995) que nos indica de forma aproximada el espesor 
medio de la zona sismogenética en esta área, que por regla general coincide con el límite de 
elasticidad del cuarzo (isograda de 300ºC: SIBSON, 1983).  En el sector comprendido entre 
la LAF y la costa de Cartagena la Corteza tiene un espesor de 25 km., y el Flujo Térmico es 
moderadamente elevado (100-85 Mw/m2), haciendo que la isograda de 300ºC se sitúe entre 
los 7-10 km de profundidad, equivalente al espesor de la zona sismogenética. De hecho, en 
este sector el 90% de la sismicidad registrada se sitúa en el intervalo de 9-11km (MARTÍNEZ 
DÍAZ, 2000).

Los terremotos instrumentales más importantes catalogados por el IGN, corresponden a los 
de Lorca de los años 1977 y 1978, con magnitudes (mb) de 4,2 y 4,3 respectivamente en 
el entorno de la LAF, el Terremoto de Alcantarilla de 1995 (mb 4,1) en el entorno del SVF, 
y el Terremoto de Sangonera de 1946 (mb 4,6) en el entorno de la NCF (Falla de Nor-Ca-
rrascoy). A estos  habría que unir los terremotos que se producen ya en la confluencia de la 
Depresión del Guadalentín con la del Bajo Segura, en el entorno de Orihuela, donde tuvo 
lugar el evento más importante de comienzos del Siglo XX, el terremoto de Jacarilla de 1919 
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(mb 5,2) y los de la zona de Mula donde tuvo lugar el terremoto más importante de final 
de Siglo XX, El terremoto de Mula de 1999 (mb 5,5).  Sin embargo, se han registrado en la 
zona terremotos históricos de importante Intensidad (VIII-VII MSK), centrados en las localida-
des de Lorca (1579, 1674, y 1818: LAF) y Torres de Cotilla-Lorquí (1911: SVF). Como puede 
observarse el registro histórico contrasta con la moderada actividad sísmica correspondiente 
al periodo instrumental, donde las intensidades máximas sentidas en la zona han sido de VI 
grados MSK.

Las intensidades máximas registradas en este segmento central de la LAF (Falla de Lorca-Alha-
ma de Murcia), alcanzan los VIII MSK para los eventos nucleados en las proximidades de Lorca, 
el cual funciona como límite de segmento donde se acumulan los esfuerzos promovidos por 
el “creep” asísmico del segmento meridional de la falla (SILVA et al., 2000). No obstante en 
la zona de Totana, las intensidades máximas sentidas nunca han superado los VII MSK. El de 
mayor Intensidad ocurrido en la presente hoja es el Terremoto de Totana de 1907 (VII MSK), 
que es además el primer evento sísmico que se lista en el catalogo del IGN en esta localidad. 
La magnitud máxima para esta zona nunca ha superado la mb 4.0. Las intensidad y magnitud  
de los eventos sísmicos disminuye hacia el NE, y ya en el Segmento de Alhama-Alcantarilla las 
máximas nunca han superado los V MSK y la mb 3.0. No obstante, es importante destacar 
que en la intersección  con la SVF los registros instrumentales e históricos de nuevo marcan un 
neto incremento con intensidades máximas de VIII MSK para los eventos de Torres de Cotilla 
(1911) y Lorquí (1917) y el registro de mb 4,1 para el evento de Alcantarilla de 1995.

También se registran epicentros en el interior de la Depresión que aparentemente no se en-
cuentran relacionados con traza de falla alguna. Éstos aparecen dispuestos en tres agrupa-
ciones principales, SO de Totana (en la presente hoja), Sur de Alhama-Librilla (en la Hoja de 
Alcantarilla) y una tercera en el entorno de la ciudad de Murcia, en el polígono definido por 
las localidades de Alquerías, El Palmar y La Ñora (Hoja de Murcia). En este último conjunto, 
denominado por SILVA (1994) Fuente Sísmica de Murcia, se registra la actividad más impor-
tante de las tres, con intensidades que alcanzan los VII MSK como es el caso del Terremoto 
de Murcia de 1743. Aunque muchos autores han correlacionado esta sismicidad con la pro-
longación N120ºE de la SVF (LÓPEZ CASADO et al., 1987; SANZ DE GALDEANO y LÓPEZ 
CASADO, 1988), también podría estar relacionada a las fallas N-S fosilizadas, detectadas por 
métodos geofísicos en los trabajos de GAYAU (1977), ECHALLIER et al., (1978) y  RODRÍGUEZ 
ESTRELLA et al., (1989) señaladas en el Mapa Neotectónico de la Región de Murcia (BAENA et 
al., 1994).  Las otras dos fuentes símicas no producen sismos de importancia ni en intensidad 
(< IV MSK) ni en magnitud (< 2.0 mb), siendo todos ellos de época instrumental. Algunos 
de los eventos, relacionados con la Fuente sísmica del Sur de Alhama-Librilla, podrían rela-
cionarse con la prolongación fosilizada de la rama sur de la LAF (Falla de Lorca-Alhama de 
Murcia) que se continua en superficie al otro margen de la Depresión como la NCF (Falla de 
Nor-Carrascoy), tal y como proponen, y HERNÁNDEZ ENRILE y MARTÍNEZ-DÍAZ (2000). Los 
situados en la presente hoja son de difícil adscripción y delinean una alineación general NO-SE 
ortogonal a la LAF (Falla de Lorca-Alhama de Murcia).
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Datos paleosísmicos sólo se encuentran disponibles para el sector de Lorca-Totana y su zona 
terminal en Huercal-Overa donde se han realizado trincheras de falla específicas (MARTÍNEZ 
DÍAZ et al., 2001a; MASANA et al., 2003), o se han realizado observaciones sobre cortes natu-
rales (SILVA et al., 1995; SILVA et al., 2003). En la zona de Lorca-Totana (Rambla de Colmenar) 
las trincheras realizadas en la rama sur de la  falla (Falla del Guadalentín) por  MARTÍNEZ DÍAZ 
et al. (2001a) han podido identificar dos paleosismos, uno con anterioridad a 16.670 años 
BP en el Pleistoceno Superior, y otro más moderno entre 2.130-830 años BP (ca. 1.460 AD). 
Este último podría coincidir con el terremoto de Orihuela del año 1048 listado en el Catalogo 
del IGN con Intensidad X MSK.  Datos aportados por CALMEL-ÁVILA (2002) en la zona del 
Romeral (Sur de Librilla) permiten proponer la existencia de un Evento sísmico importante que 
afecta a depósitos de c.a. 4.300 años BP y se encuentra sellado por un paleosuelo de 3.885 
± 60 años BP  perteneciente a la Edad del Bronce (SILVA et al., 2003b). En cualquier caso las 
magnitudes máximas estimadas para los diferentes eventos paleosísmicos son del orden de 
Mw=7.0+/-0.1, la cual supera cualquier registro instrumental de la zona (MASSANA et al., 
2003). Por otro lado, ateniéndonos a las longitudes máximas de los diferentes segmentos de 
la LAF, las relaciones empíricas propuestas por WELLS y COPPERSMITH (1994), indican que 
rupturas de 15 km de longitud se encuentran asociadas a eventos de Mw 6.0-6.5 con des-
plazamientos máximos por evento de 0.5m. De la misma forma rupturas de unos 30 km de 
longitud están relacionadas con eventos de Mw=6.5-7.0 con desplazamientos máximos entre 
0.5-1.0 m. Estos valores son los que han obtenido diferentes autores para la LAF (SILVA et al., 
1997; MARTÍNEZ DÍAZ y HERNÁNDEZ ENRILE, 2001b; MASANA et al., 2003).

En cualquier caso, los diferentes autores estiman que las tasas de elevación tectónica aso-
ciada a frentes de falla activos, como es el segmento Central de la LAF, son del orden de 
0.08-0.2 mm/año. Estos valores se asocian según diferentes relaciones empíricas a periodos 
de recurrencia de 1750-2600 años  y 10.000-12.500 años para eventos  de intensidad supe-
rior a VIII MSK (SILVA et al., 2003b). No obstante los registros históricos (últimos 650 años) 
documentan periodos de recurrencia de 100-250 años para eventos de intensidad VII-VIII en 
la zona de Murcia, que podrían ilustrar la actividad sísmica durante los grandes periodos de 
tiempo comprendidos entre grandes terremotos. Relaciones empíricas, como la propuesta por 
VILLAMOR y BERRIMAN (1999) para tasas de elevación-periodo de recurrencia, también nos 
indican periodos de recurrencia entorno a los 10.000 años para grandes terremotos (CAPOTE 
y MARTÍNEZ DÍAZ, 2001; SANTANACH, 2001).

La peligrosidad sísmica de la zona puede catalogarse media-alta comparada con el resto del 
territorio español. La Región de Murcia ha sido objeto de análisis de zonificación sísmica a 
diferentes escalas. Así la Macrozonación sísmica que realiza la Norma de Construcción Sismo-
rresistente (NCSE-02), atribuye a la zona de la Depresión aceleraciones horizontales básicas 
(ab) entre los 0.12 y los 0.08 g, alcanzándose los valores máximos en la zona de Murcia-Ori-
huela (>0.15 g). En concreto la MCSE-02 asigna al Municipio de Lorca un valor de 0.12 g, al 
de Totana 0.10 g los de Alhama y Fuente Álamo 0.11 g y al de Mazarrón 0.09 g. Estos valores 
de intensidades están generalmente relacionados con intensidades ≤ VII MSK. Ensayos de 
mesozonación sísmica como el realizado en el Atlas Inventario de Riesgos Naturales de la Re-
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gión de Murcia (IGME-CARM, 1995) asignan a la Depresión del Guadalentín una aceleración 
sísmica más homogénea de 0.13 g, la cual disminuye progresivamente hacia la costa donde 
se alcanzan valores de 0.11-1.10 g.  Los valores de aceleración horizontal más bajos en todo 
el entorno de la zona de Murcia se encuentran en torno a los 0.7 g a lo largo de su límite con 
Castilla-La Mancha. En cualquier caso es necesario apuntar que teniendo en cuenta los fac-
tores de amplificación considerados en la NCSE-02 los valores de aceleración podrían incluso 
superar 0.18-0.20 g (c.a. VIII MSK) para localidades con “efecto sitio” relevante, como es el 
caso de todas las poblaciones edificadas sobre rellenos cuaternarios poco consolidados, prác-
ticamente todas en nuestro caso, y en particular la Ciudades de Murcia, Alcantarilla y Lorca, 
así como todas las situadas a lo largo del Valle del Segura, aguas abajo de Cieza.

3.5.3.  Procesos gravitatorios y de ladera

Los movimientos de laderas se producen sobre todo a lo largo de los frentes montañosos de falla 
que limitan la depresión y en la mayor parte de los casos responden a deslizamientos complejos. 
Los más importantes se sitúan en el Frente Montañoso de Espuña, así como en las cabeceras de 
las ramblas del interior de la Sierra de Carrascoy. Ambas zonas son catalogadas de peligrosidad 
alta y media alcanzándose pendientes medias de 8-15º y >15º respectivamente (ITGE-CARM, 
1995). En estas zonas los procesos gravitatorios activos están generalmente ligados a los aflo-
ramientos de calizas y dolomías del Complejo Maláguide (Espuña), así como más comúnmente 
a las series pizarrosas y esquistosas Permo-triásicas del Complejo Alpujárride (Carrascoy). Otra 
zona donde los procesos gravitatorios son importantes es a lo largo del Escarpe del Saladillo y 
en el entorno del relieve tabular de  Loma Larga. El primero de ellos es catalogado como zona 
de peligrosidad baja (ITGE-CARM, 1995), aunque en algunas zonas las pendientes superan con 
creces los 15º. En estas zonas los movimientos más frecuentes son los desprendimientos y caí-
das, aunque hay algún ejemplo sobresaliente de deslizamiento, como el que tienen lugar a favor 
de la Falla de Las Lomas. Los procesos de caída se forman a partir de grietas verticales y parale-
las a los escarpes, y que individualizan losas o bloques verticales en los materiales encostrados 
superiores, los cuales comienzan a desplazarse mediante un deslizamiento lento (glide block) 
por la ladera o talud basal del escarpe. En raras ocasiones los bloques llegan a alcanzar grandes 
dimensiones, de tal modo que son capaces de deslizar sin volcar o fracturarse, dando lugar a 
un deslizamiento de tipo traslacional cuya componente de movimiento principal es paralela a la 
ladera. Dentro de esta tipología la zona de mayor peligrosidad se sitúa en la vertiente meridional 
del relieve de Loma Larga, donde además la inestabilidad gravitatoria se ve amplificada por los 
taludes artificiales de la Carretera MU-303 (Totana-Mazarrón). Procesos similares tienen lugar 
en las zonas de trinchera de abanico que constituyen las paredes de las ramblas actuales, así 
como en los taludes excavados por las ramblas del Paretón, Puntarrón y el propio Guadalentín. 
En estas zonas los procesos gravitatorios se encuentran además asistidos  por el socave lateral 
de las ramblas durante épocas de crecida, así pues las tipologías dominantes son los desplomes 
y vuelcos. Las zonas de mayor peligrosidad se encuentran en el relieve interpuesto de Totana 
y aguas arriba de este (Esquina NO de la Hoja) y dentro del Guadalentín en su sector más sep-
tentrional. No obstante dentro de todos ellos la de mayor peligrosidad potencial es la Rambla 
del Puntarrón, que puede presentar paredes subverticales excavadas en margas de unos 15m 
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de altura coronadas por paquetes de conglomerados cementados (terrazas) por debajo de los 
cuales es común el desarrollo de surgencias que con el tiempo descalzan los conglomerados 
superiores (“sapping”). Dentro de los cascos urbanos que abarca la hoja, solo el de Totana es 
catalogado de peligrosidad alta (ITGE-CARM, 1995), existiendo antecedentes de estudios de 
movimientos de laderas con afección a canales de riego, vías de comunicación y viviendas, en 
respuesta a precipitaciones intensas durante la década de 1970-80.

3.5.4.  Procesos de inundación y sedimentación

Las vegas del Segura y del Guadalentín constituyen zonas de peligrosidad alta dentro del con-
junto del territorio de la Región de Murcia. Murcia, Orihuela, Lorca y Cartagena han sido tra-
dicionalmente las poblaciones más afectadas por las riadas y o crecidas de estos ríos o ramblas 
asociadas. En concreto las localidades de Lorca, Cartagena y todas las comprendidas entre Cie-
za y el mar a lo largo del Segura se encuentran catalogadas como áreas inundables de primer 
orden dentro del Libro Blanco del Agua de 1988 (CAMARASA BELMONTE, 2002). En la Historia 
del Clima de España (FONT TULLOT, 1988) y el Atlas inventario de riesgos naturales de la Re-
gión de Murcia (ITGE-CARM, 1995) se documentan mas de 200 episodios de avenidas, riadas, 
crecidas o inundaciones desde el año 1.482 DC, aunque existen referencias escritas desde el 
1.258 DC. En más del 90% de los casos se hace mención explicita al Guadalentín, y al Segura 
así como a las ciudades de Lorca, Murcia y en menor medida Totana. De todos los eventos 
documentados son de especial importancia los de 1545, 1568 (El Diluvio), 1651 (Riada de San 
Calixto), 1802 (Rotura del Embalse de Puentes), 1879 (Riada de Santa Teresa), 1980-1891(Ria-
da de los 43 días), 1973 y 1989, aunque estas últimas afectaron más notablemente a las zona 
de Puerto Lumbreras (Rambla del Nogalte) y de Mazarrón (Rambla de Las Moreras). De entre 
ellas destaca la de 1651 donde tuvo lugar la confluencia de las aguas del Guadalentín y Segura, 
desbordándose la zona del actual canal de derivación del Paretón al Sur de Totana (NAVARRO 
HERVÁS, 1992) y provocando un total de más de 1.000 victimas entre Murcia y Lorca. También 
fue importante la riada del 30 de abril de 1802 ocasionada por la rotura de la presa del Embalse 
de Puentes, que ocasionó 680 muertos en la vega de Lorca. De especial actividad hídrica  fue 
el último cuarto del Siglo IXX, durante el cual tuvieron lugar un total de 35 episodios de inun-
dación en la Región de Murcia (FONT TULLOT, 1988), donde fueron importantes las ocurridas 
entre octubre y Noviembre de 1879 en Lorca y Murcia, en esta última localidad murieron 178 
personas y 3300 casas fueron derruidas según el mismo autor. Estos episodios de inundación 
están controlados por fuertes precipitaciones de carácter estacional en las zonas de cabecera del 
Guadalentín y del Segura. En referencia al Guadalentín durante uno de los episodios de crecida 
importantes del cual se poseen datos numéricos corresponde a la Riada de Octubre de 1973 
(HERAS, 1973) durante el cual el Guadalentín registró caudales máximos de hasta 3.090 m3/s 
en su zona de cabecera, bajo unas precipitaciones de 286 mm. Aguas abajo de Lorca, donde 
la lámina de agua alcanzó una altura de 10m, se registraron caudales máximos cercanos a los 
850 m3/seg. En el Canal de derivación del Paretón se registraron caudales máximos de 653 m3/s 
durante el mismo evento. En Pto. Lumbreras, la rambla del Nogalte registró caudales máximos 
de 1974 m3/seg. Los hidrogramas resultantes de esta crecida dieron unos tiempos de respuesta 
que varían de cinco horas en la Rambla del Nogalte, hasta nueve horas en el Guadalentín a su 
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paso por Lorca (NAVARRO HERVÁS, 1992). En los hidrogramas situados aguas debajo de Lorca 
se observa un doble repunte de máximos caudales ocasionados por la confluencia de las ondas 
de crecida procedentes de los sistemas de ramblas directos al Guadalentín.

Dentro de ellas las más importantes en la Hoja son las de Lébor y Totana. En detalle la localidad 
de Totana ha sufrido hasta cuatro procesos de inundación importantes (1718, 1750, 1877 y 
1964)  que han causado victimas y/o daños importantes en viviendas y cultivos (ITGE-CARM, 
1995). Todos ellos están relacionados con el desbordamiento de la Rambla de Totana y por 
tanto relacionado con episodios de lluvias torrenciales muy localizadas en su pequeña zona 
de cabecera instalada en la vertiente meridional de la Sierra de Espuña. En definitiva la pe-
ligrosidad por inundaciones en la zona está fuertemente ligada al carácter torrencial de los 
cursos de agua existentes y de las precipitaciones que los alimentan, siendo está máxima en 
las zonas axiales de las ramblas del Guadalentín y su continuación por la del  Paretón-Las 
Moreras a través del actual Canal de derivación. Así mismo la peligrosidad es muy alta en 
las ramblas de Totana y del Puntarrón. Dentro de todas ellas la de mayor riesgo hidrológico 
(riesgo = peligrosidad + vulnerabilidad) es la de Totana ya que atraviesa un núcleo urbano 
densamente poblado y por tanto altamente vulnerable, aunque según el Atlas –inventario de 
riesgos naturales del la Región de Murcia (ITGE-CARM, 1995) sólo el 10% del casco urbano 
de Totana es inundable. 

Por otro lado, el resto de ramblas directas a la Depresión procedentes de Espuña, y en especial 
la de Lébor, poseen también un grado de peligrosidad alto-medio, al igual que las situadas 
en la vertiente sur de Carrascoy (Rambla Honda, y los Corachos). Por el contrario las que 
se alimentan del relieve de la Sierra de Hinojar y vertiente norte del Algarrobo, son las de 
Menor peligrosidad ya que poseen cabeceras muy reducidas. Zonas de especial peligrosidad 
son aquellas situadas en las bajadas aluviales, aguas abajo de los puntos de intersección de 
abanicos aluviales activos, como ocurre en toda la zona sur de Totana hasta el Cauce del 
Guadalentín y en la zona axial del Campo de Cartagena a lo largo de la Rambla de Fuente 
Álamo. En el Caso de la zona de Totana, la peligrosidad es mayor ya que el actual trazado 
de la circunvalación de la Autovía del Mediterráneo, puede eventualmente actuar a modo de 
represa para las aguas.

En general, todo el sector central de la Depresión del Guadalentín posee un grado de peligro-
sidad medio, tal y como se indica en el Atlas-Inventario de riesgos naturales de la Región de 
Murcia (ITGE-CARM, 1995). No hay que olvidar que ésta ha sido un área endorreica con pun-
tos funcionales en la actualidad (humedales salinos y zonas de encharcamiento semi-endorrei-
cas) que sufrió un proceso de drenaje natural y antrópico a partir de la edad del Bronce.

A estos procesos de inundación van obviamente ligados los procesos de sedimentación activa. 
Éstos quedan cartográficamente representados por las bajadas distales activas de los sistemas 
de ramblas directas y por los depósitos de desbordamiento (tipo crevasse-splay) que se obser-
van aguas abajo de la Derivación del Canal del Paretón ocasionados por el propio Guadalentín 
(el sistema fluvial axial). En concreto, durante la riada anteriormente citada, del caudal máximo 
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de 1974 m3/s registrado en la Rambla del Nogalte 813 m3 correspondieron a arrastres sólidos 
(cerca del 40%), que se depositaron en la desembocadura de esta Rambla en la Depresión, 
aguas abajo de la localidad de Pto. Lumbreras (HERAS, 1973).

3.5.5.  Procesos de erosión

Los más importantes son los ligados al desarrollo de sistemas de cárcavas en los materiales 
neógenos de la antigua Cuenca de Mazarrón. De especial importancia son los que se gene-
ran a lo largo de la Cabecera de la Rambla del Puntarrón y en menor medida a lo largo del 
sector más oriental del Escarpe del Saladillo, al Este de la Falla de las Lomas. Estos procesos 
se encuentran todavía inscritos en el proceso de erosión remontante que generó el propio 
Escarpe del Saladillo, y su eficacia es aquí mayor debido a la naturaleza más erosionable de 
los materiales margosos que aquí afloran. En el interior de la Depresión los procesos de ero-
sión, al igual que los gravitatorios, se encuentran espacialmente restringidos a las paredes de 
los cauces de las ramblas, y en especial a la del Guadalentín, donde no es raro el desarrollo 
de sistemas de rills o regueros. Es importante señalar que en relación con estos es común el 
desarrollo localizado de procesos de “piping”, que pueden dar lugar a aberturas y chimeneas 
(pipes) abiertas de vario metros de diámetro. Hay que señalar que aunque espacialmente muy 
restringidos este tipo de procesos representan una mayor peligrosidad que los de formación 
de cárcavas, especialmente en puntos conflictivos, como puentes y caminos de servicio la-
terales. Otra zona especialmente degradada por los procesos de erosión la constituyen los 
antiguos humedales salinos situados en la Cabecera de la Rambla de La Salinas. La erosión 
remontante de esta es junto con la acción antrópica, la responsable de la actual fragmenta-
ción y degradación irreversible de estos humedales.

4. TECTÓNICA

Como se ha reseñado en capítulos anteriores, en esta Hoja,  se tienen tres relieves en los que 
afloran materiales de las Z.I.B. La Sierra de  Carrascoy en el sector centro septentrional consti-
tuida por materiales del Complejo Alpujárride, la Sierra de Espuña en el sector noroccidental 
donde se tienen unidades superiores del Complejo Alpujárride y las inferiores del Maláguide 
y finalmente en el sector meridional y oriental se encuentran las estribaciones de las Sierras 
de Almenara y del Algarrobo en donde afloran materiales del Complejo Nevado-Filábride.
A su vez estas elevaciones morfológicas, se encuentran separadas por extensas llanuras de 
la Cuenca terciaria de Totana-Mazarrón. Como no es posible establecer una relación carto-
gráfica directa entre estas sierras, parece obligado describir sus características tectónicas por 
separado para, finalmente intentar dar una síntesis general.

4.1.  SECTOR DE LA SIERRA DE CARRASCOY 

Este sector, que como ya se comentó en apartados anteriores, fue objeto de la tesis de 
KAMPSCHUUR (1972), ha sido revisado en su parte central y occidental para este trabajo. 
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SANZ DE GALDEANO et al., (1997) consideran que una de las dos unidades descritas por 
KAMPSCHUUR (1972) en la parte centro-occidental de la sierra, no existe, quedando tan solo 
una, la unidad de Carrascoy.

Con respecto a las observaciones hechas en dicho trabajo hay que tener en cuenta que, local-
mente, algunas metapelitas que se consideran de la base en el mismo (SANZ DE GALDEANO 
et al., 1997), son en realidad intercalaciones dentro de los carbonatos.

En la parte oriental de la sierra afloran materiales pertenecientes a dos unidades tectóni-
cas diferentes, de características alpujárrides, la situada tectónicamente más baja (unidad de 
Pestillos) y de afinidad maláguide, aunque algo recristalizada, y la suprayacente (unidad de 
Navela). Estas unidades reposan a su vez sobre la unidad alpujárride de Carrascoy.

La unidad de Carrascoy (Fig 4.1) presenta varias imbricaciones asociadas a pliegues con flan-
cos inversos que llegaron a fracturarse (pliegues-falla), estructura que llevó a otros autores 
a diferenciar dos unidades superpuestas (KAMPSCHUUR, 1972, etc.). Además, en la parte 
sureste de la sierra sobre la unidad de Carrascoy aflora de manera muy reducida otra unidad 
alpujárride, la unidad de la Pala, que ocupa una extensión muy reducida, aunque se tendrá en 
cuenta para las correlaciones entre las diferentes unidades. 

A continuación se exponen los rasgos geométricos más importantes de la estructura, expresa-
dos a través de los cortes geológicos. Como ya se indicó en capítulos anteriores, se ha estudia-
do principalmente la parte centro-occidental de la Sierra de Carrascoy. Los rasgos geométricos 
de esta parte de la sierra se describen de manera simplificada de oeste a este en cuatro cortes 
seriados modificados de SANZ DE GALDEANO et al., (1997).
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Fig. 4.1. Disposición de unidades en la Sierra de Carrascoy. Modificada de Sanz de Galdeano et al., 
(1997). 
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Corte 1 Figura 4.2 

El borde septentrional de la sierra está limitado por un sistema de fallas que será descrito en el 
apartado 4.5. Más al sur, cerca de la parte centro-occidental aparece tal y como se muestra en 
el corte 1, una importante imbricación que superpone filitas de la parte inferior de la unidad 
sobre carbonatos de la parte superior de la misma, quedando algunos núcleos sinclinales de 
carbonatos embebidos dentro de las filitas que ayudan a reconocer que se trata de materiales 
de la misma unidad y, que indican una vergencia hacia el sur en esta parte más septentrional. 
Este mismo contacto se recupera hacia el este, pasando claramente las filitas a estar en una 
posición infrayacente a los carbonatos anteriores, lo que despeja las dudas que pudieran 
resultar en el contacto anterior.

Fig. 4.2. Corte estructural en el sector centro occidental de la Sierra de Carrascoy
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En este mismo corte, hacia el sur vuelven a aparecer filitas que se encuentran estratigráfica-
mente intercaladas entre los carbonatos y que habían sido asignadas a las de la base por SANZ 
DE GALDEANO et al., (1997).

Corte 2 Figura 4.3 

En este segundo corte se observa en la ladera norte de la sierra una estructura anticlinal, don-
de se puede apreciar que las filitas del corte anterior pasan a estar debajo de los carbonatos 
desapareciendo la imbricación antes citada. Más al sur, la estructura se transforma en pliegues 
apretados vergentes al sur, con flancos invertidos que forman una doble secuencia anticlinal, 
sinclinal, anticlinal.

En el núcleo de los sinclinales se conservan los carbonatos de la mitad suprayacente de la 
unidad, mientras que en los núcleos anticlinales afloran las filitas infrayacentes, que cuando 
forman parte de un flanco invertido parecen imbricaciones y, en algunos casos lo son, como 
más al sur, pues estos flancos están fallados formando parte de pliegues-falla.

Fig. 4.3. Corte estructural en el flanco septentrional de la Sierra de Carrascoy

La vergencia hacia el sur se sigue manteniendo hacia la parte meridional del corte, pero los 
pliegues son más suaves, hasta llegar al borde sur donde se reconocen pliegues similares a los 
anteriores pero de vergencia norte.

Cortes 3 y 4 Figura 4.4

El cambio de vergencia y el tipo de plegamiento se observa mejor en los cortes 3 y 4, realiza-
dos más hacia el sureste.
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Fig. 4.4. Detalle del estilo de plegamiento y las vergencias en los carbonatos de la Sierra de Carrascoy

El corte 3 muestra unos sinclinales con carbonatos en el núcleo, los cuales permitieron corre-
gir la interpretación de KAMPSCHUUR (1972), pues en algunas secciones donde no quedan 
conservados estos carbonatos cabe la posibilidad de confundir la estructura con un cabalga-
miento hacia el norte de una unidad tectónica diferente, como podría pensarse en el corte 4 
si no se viera la estructura a cierta profundidad.
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Estructuras formadas en regímenes compresivos

Cabalgamientos, imbricaciones y pliegues

Cabalgamientos tan sólo se observan en el sector centro-oriental de la sierra, en el contacto 
entre las unidades de Carrascoy y Pestillos (Fig 4.5), de manera que esta última unidad apare-
ce tectónicamente sobre la de Carrascoy mediante un contacto de cabalgamiento, el cual está 
modificado por despegues posteriores que en este sector no han sido estudiados en detalle. 

Las imbricaciones, como ya se ha descrito en parte anteriormente, se observan allí donde los 
pliegues aparecen muy apretados, de manera que a veces algunos flancos invertidos llegan a 
fallarse (pliegues-falla), estructura ésta que aparece tanto en el borde septentrional como en 
el meridional (obsérvense los cortes 1 y 3).

Las imbricaciones anteriores están asociadas a pliegues con vergencia N y S, principalmente 
hacia el sur en la parte septentrional, para pasar a ser de vergencia norte en la meridional. 
Localmente estos pliegues son muy apretados, pero se recuperan en zonas de plegamiento 
suave sin una vergencia definida. La orientación de los ejes de estos pliegues oscila en torno 
a E-O. Este sistema de plegamiento presenta unas características muy similares a los pliegues 
de doble vergencia del sector principal (Mazarrón-Cabo de Palos).

El sector central de la sierra aparece más elevado que el resto. Esto se debe fundamentalmen-
te a la situación regional de la sierra, cuyos bordes occidental y septentrional corresponden a 
fallas de desgarre del corredor del Guadalentín (figura 4.2.). Así, el desplazamiento sinistroso 
de las mismas junto al cambio de orientación que sufren al pasar del borde occidental al sep-
tentrional, provoca una sobrepresión en el sector centro-occidental, dándose allí una mayor 
elevación.
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Fig. 4.5. Esquema simplificado de la Sierra de Carrascoy  donde se marca el sector en el que se ha centra-
do la investigación. Se señala también la orientación de las principales fallas de salto en dirección 

4.2.  ZONA DE SIERRA DE ESPUÑA

La estructura de Sierra Espuña ha sido estudiada por diversos autores ya citados en capitulos 
anteriores. El último de los trabajos consultados es de SANZ DE GALDEANO et al.(2000). 

La observación de la cartografia del sector occidental de esta Hoja muestrea una gran com-
plejidad tectonica de detalle. Sin embargo, en síntesis los terrenos aflorantes quedan confi-
gurados en dos megaestructuras relativamente simples en sus rasgos generales. El Antiforme 
de Sierra de Espuña y el Sinforme de la Depresión de Mula-Pliego. Esta última constituida casi 
exclusivamente por materiales terciarios y en menor proporción cretácicos, se encuentra en 
sectores septentrionales y fuera del ámbito de esta Hoja. Dentro del Antiforme de Sierra de 
Espuña diversos autores han diferenciado, de abajo a arriba, dos conjuntos de unidades tectó-
nicas alóctonas: Alpujárrides y Maláguides, cada uno de ellos constituido a su vez por diversas 
láminas cabalgantes. En el área de esta Hoja solo aflora el conjunto superior de unidades del 
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Complejo Maláguide, en el que se reconocen dos grandes láminas cabalgantes: el Manto de 
Morrón de Totana, en posición inferior y el Manto de Perona. El Manto de Morrón de Totana 
es la unidad maláguide más característica y extensa y la que contiene el registro sedimentario 
más completo por lo que a dicha unidad se asocian la mayor parte de los terrenos mesozoicos 
y terciarios aflorantes al Norte de Sierra Espuña y en el Sinforme de Mula-Pliego. No obstante, 
en este sinforme se reconocen despegues tectónicos importantes de los que el más notable 
se localiza a nivel de los terrenos margosos del Cretácico superior a favor de los cuales se 
individualiza la denominada “Zona de Escamas de Mula”.

Como se ha descrito en el Capítulo 2, la Sierra de Espuña, está constituida por margas, do-
lomias grises y calizas oolíticas, que configuran una unidad morfológica tabular con suaves 
buzamientos al Sur y que por su borde septentrional cabalga claramente a los depósitos 
turbidíticos oligocenos de la Formación Río Pliego (Hojas Nºs 912 y 933), estructurados en un 
sinclinal tumbado hacia el Norte. A este respecto es importante reseñar que dicho cabalga-
miento se prolonga ampliamente en dirección ENE bajo los sedimentos del Mioceno Superior 
de la Cuenca de Mula-Fortuna, como se pudo comprobar en el sondeo profundo acompa-
ñado de sísmica de refracción, que se realizó en 1976 dentro del PEN, para la investigación y 
evaluación del potencial geotérmico de esta área.

La cronología de los eventos más significativos propuesta por los distintos autores puede 
resumirse como sigue: LONERGAN (1991 y 1993) y LONERGAN et al. (1994), retomaron la 
interpretación de PAQUET, asignando una edad Eocena para los cabalgamientos, concluyen-
do que se iniciaron durante el Eoceno y se propagaron hacia la cuenca de foreland, situada 
actualmente al N. de las Sierras de Espuña y de Las Estancias durante el Oligoceno tardío 
durante una nueva fase de acortamiento, cuyo sentido de transporte era hacia el NO, según 
coordenadas geográficas actuales.

MARTÍN MARTÍN et al. (1998a) basándose en nuevos datos bioestratigráficos propusieron una 
edad Oligocena terminal-Aquitaniense terminal para el episodio de acortamiento principal.
Sin duda el aspecto más discutido por distintos autores es la dirección de emplazamiento de 
las unidades. PAQUET (1969), MAKÉL (1981, 1985), se inclinan por un emplazamiento hacia 
el Sur, LONERGAN (1991, 1993), MARTÍN-MARTÍN (1996), describen que el emplazamiento 
se produjo de SSE a NNO, generando un “antiformal stack” cuyo flanco Sur fue afectado por 
fallas normales y de desgarrae posteriores que hicieron aflorar las unidades inferiores. SANZ 
DE GALDEANO et al.(2000), indican que los datos obtenidos a partir de estructuras menores 
señalan dos direcciones de emplazamiento tectonico: hacia el SSE y hacia el Este lo cual pa-
rece estar de acuerdo con la propuesta de BOOTH-REA (2000), para la Zona de falla basal del 
Complejo Maláguide en los sectores meridionales de Sierra Espuña donde los criterios cine-
máticos que encuentra indican una extensión de dirección NO-SE. Aunque en el área que se 
encuadra dentro del ámbito de esta Hoja los datos son muy escasos, los que se han medido y 
teniendo en cuenta la rotación sufrida por Sierra Espuña debido a la tectónica más reciente, 
parecen indicar una dirección de transporte tectónico en general hacia hacia el Este.
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Para el conjunto de Sierra Espuña, puede concluirse que el empilamiento de unidades en el 
cual las estructuras menores señalan al menos dos direcciones de transporte tectónico prio-
ritario hacia el SSE y E, ha sido afectado por pliegues y fallas inversas con vergencia E, SE, y 
S ocasionando un arco convexo hacia el S. La  morfología del arco puede interpretarse como 
el resultado del arrastre producido por la falla de desgarre sinestrosa del borde SE de Sierra 
Espuña. Esta sierra ha sufrido en algunos puntos una elevación de más de 800 m desde el 
Mioceno superior hasta la actualidad. 

Tras la estructuración interna de las unidades maláguides de la Sierra de Espuña tuvo lugar la 
colisión con las Zonas Externas. La estructuración de la región del contacto entre las ZIB y las ZEB 
se resuelve mediante un retrocabalgamiento del Subbético sobre las ZIB con sentido de trans-
porte del bloque de techo hacia el ESE LONERGAN et al., (1994), cuya edad es potsburdigaliense 
inferior existiendo evidencias de movimientos más tardios que afectaron al Mioceno Medio. 

Tanto las Escamas de Mula como la Unidad de la Sierra de Manzanete se encuentran hacia el 
Este y NE recubiertas en discordancia angular y erosiva por los depósitos subhorizontales del 
Mioceno Superior de la Cuenca de Mula-Alhama-Alcantarilla. 

La asunción de que el metamorfismo que afecta a las Unidades del DCA, se produjo en relación 
con su apilamiento inicial ha permitido considerar como fallas extensionales a aquellas superfi-
cies de falla a lo largo de las cuales se producen omisiones en el grado de metamorfismo LONE-
RGAN, 1991 y LONERGAN Y PLATT, 1995). Éste ha sido el criterio fundamental para considerar 
al contacto entre los Complejos Alpujárride y Maláguide como una zona de falla extensional 
sobreimpuesta a un cabalgamiento previo, que habría sido activa durante el Mioceno inferior 
ALDAYA et al., (1991); LONERGAN, (1991) y LONERGAN Y PLATT, (1995); GONZÁLEZ LODEIRO 
et al., (1996); BOOTH-REA et al., (2002).

Este contacto extensional separaría dos haces de cabalgamientos, el inferior (Complejo Alpujá-
rride) formado, en el área, por rocas metamorfizadas bajo condiciones de esquistos verdes y el 
superior (Complejo Maláguide) constituido por rocas diagenéticas y a lo sumo con anquimeta-
morfismo LONERGAN, (1991); NIETO et al., (1994) y LONERGAN Y PLATT; (1995).

4.3.  ZONA DE LAS SIERRAS DE ALMENARA Y EL ALGARROBO

En esta Hoja afloran los relieves de las estribaciones septentrionales de las Sierras del Alga-
rrobo y de Almenara. En estos sectores situados al este y centro-oeste respectivamente, los 
materiales cartografiados se adscriben al Complejo Nevado-Filábride y dentro de éste, a la 
Unidad Inferior del Manto del Mulhacen.

Rasgos geométricos más importantes de la estructura 

Los micaesquistos y mármoles del Manto del Mulhacén que se observan tanto en el sector de 
la Sierra del Algarrobo, como en la Sierra de Almenara, presentan varias generaciones de plie-
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gues de los que destacan pliegues isoclinales cuya foliación de plano axial es la foliación prin-
cipal en la mayor parte de estas rocas (DE JONG 1993b, JABALOY et al. 1993) y que produce 
la transposición generalizada de superficies previas, ya fueran de estratificación, foliaciones, 
etc., lo que imposibilita la estimación correcta de las potencias de las diferentes sucesiones. 
Esta transposición se observa muy bien en los mármoles. Además, y afectando a los pliegues 
anteriores, se pueden reconocer dentro de la secuencia de micaesquistos y mármoles nevado-
filábrides (pero fundamentalmente en los últimos) pliegues mas abiertos con ejes orientados 
hacia el NE, de vergencias tanto al Norte como al Sur.

No se ha encontrado ningún punto en la Hoja en el que, sobre los materiales nevadofilábrides 
anteriores, aparecezcan los del Complejo Alpujárride descritos en la Sierra de Carrascoy por lo 
que el contacto entre ambos Complejos sólo puede observarse en estas mismas Sierras pero 
dentro de la Hoja colindante de Mazarrón (976), se trata de un contacto de falla normal de 
bajo ángulo y movimiento del bloque de techo hacia el SO.

Las estructuras observadas pueden interpretarse como originadas en contextos compresivos y 
distensivos diferentes, lo que se describirá a continuación. Dentro de los complejos metamór-
ficos de la Zona Interna Bética presentes en la hoja y al igual que en el resto de sectores de la 
Zona Interna Bética, pueden reconocerse además de las estructuras compresivas y distensivas 
más evidentes, asociaciones minerales y microestructuras formadas con anterioridad a las 
mismas, que se habrían originado durante un primer evento (presumiblemente de colisión 
continental) que produce minerales de alta presión seguido de un adelgazamiento isotérmico 
que produce el aplastamiento de los materiales, originando la foliación principal observada en 
las formaciones metapelíticas. Con algunas de estas estructuras previas podrían tener relación 
las dos primeras que se describen a continuación. 

Estructuras relacionadas con el apilamiento de complejos y unidades tectónicas

La superposición inicial de las unidades nevadofilábrides, alpujárrides y maláguides se originó 
mediante cabalgamientos e imbricaciones cuyos contactos han sido posteriormente afectados 
por diferentes movimientos, en especial los de extensión, que serán descritos más adelante, 
hasta el punto de haber obliterado sus rasgos originales, lo que supone tener que reinter-
pretar la mayoría de los contactos entre unidades y complejos como contactos extensionales. 
No obstante, las traslaciones de los cabalgamientos que originaron la superposición original 
de complejos y unidades pueden deducirse en parte mediante criterios paleogeográficos y 
estructurales. 

Micropliegues apretados y/o isoclinales con ejes orientados hacia el NNE. Se trata de pliegues 
desenraizados y aislados que aparecen fundamentalmente en la parte inferior de las sucesio-
nes metapelíticas alpujárrides, con planos axiales paralelos a la foliación principal y vergencias 
hacia el oeste. Estos micropliegues podrían haberse originado durante el evento colisional 
que produjo el metamorfismo de alta presión y posiblemente las primeras superposiciones 
tectónicas en la Zona Interna de la Cordillera Bética. Sin poder afirmar esta relación, al menos 
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sí que se pueden encuadrar de manera general estas estructuras con la traslación del bloque 
de Alborán hacia el Oeste.

Lineación de estiramiento de dirección ENE-OSO. A parte de las estructuras anteriores e igual-
mente de origen dudoso, otra de las microestructuras más antiguas que se reconocen en casi 
todas las unidades del sector es una lineación de estiramiento de dirección ENE-OSO (Álvarez, 
1987) que según este mismo autor indicaría una dirección de transporte o traslación en esa 
misma dirección. No obstante, esta lineación puede estar relacionada con el evento que ori-
gina la foliación principal  de las unidades alpujárrides y que se ha descrito en otros muchos 
sectores, como un evento de adelgazamiento isotérmico previo al apilamiento principal de 
unidades y posterior al primer episodio de colisión continental.

Pliegues de ejes comprendidos entre N60ºE y E-O. La dirección de emplazamiento hacia el N 
o NO de las unidades parece avalada por los macropliegues y los micropliegues asociados de 
dirección aproximada E-O u NE (orientación comprendida ente N60ºE y E-O, aunque a veces 
pueden estar afectados por estructuras posteriores como fallas de desgarre, etc., que modifi-
can esta dirección). Estos pliegues son asimétricos, de abiertos a cerrados y de vergencia nor-
te. Desarrollan una esquistosidad de crenulación sobre foliación principal. Su origen estaría 
relacionado con la estructuración principal de los contactos entre complejos así como con la 
superposición de unidades. Estos pliegues se pueden correlacionar con los descritos por otros 
autores en unidades alpujárrides del tercio central de la Zona Interna Bética, como la fase D3 
de CAMPOS et al. (1984), CUEVAS Y TUBÍA (1984), etc., con direcciones de cizallamiento ha-
cia el NNE, orientación predominante NE y vergencia hacia el NO, y también la tercera fase de 
deformación descrita por AZAÑÓN et al., op cit,  SANCHEZ GÓMEZ  op cit, etc. Los microplie-
gues se reconocen fundamentalmente dentro de las formaciones metapelíticas de las diferen-
tes unidades, mientras que los pliegues de mayor escala se observan mejor en las formaciones 
carbonatadas. No obstante, las características reológicas de los mármoles nevadofilábrides 
hacen que se puedan originar en ellos pliegues con morfologías que no se correspondan con 
las originadas en los micaesquistos de este complejo. Los pliegues de esta generación que-
dan reflejados en la cartografía de manera que los contactos entre las diferentes unidades y 
complejos están orientados fundamentalmente según esa dirección, aunque ésto es también 
debido en parte a fallas de salto en dirección que serán descritas más adelante. Los pliegues 
de igual dirección a los que se acaban de describir pero con vergencias hacia el sur, observa-
dos tanto en el Complejo Alpujárride como en el Nevado-Filábride podrían interpretarse como 
estructuras retrovergentes generadas durante esta misma fase de deformación.

Estructuras de extensión y adelgazamiento. Principales direcciones de traslación

Estas estructuras están ampliamente representadas en este sector, el cual se presenta junto 
con la continuación del mismo hacia el este como una de las zonas más adelgazadas descri-
tas hasta el momento en la Cordillera Bética. Gracias a la estratigrafía y sin olvidar los criterios 
estructurales y el grado de metamorfismo, se ha podido tener un cierto control de las unidades 
y términos omitidos por la extensión, de manera que se ha podido cuantificar en parte o al 
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menos cualitativamente (número de unidades) este fenómeno. Esta cuantificación habría sido 
muy difícil de realizar sin los datos estratigráficos, ya que, al existir intercalaciones estratigráficas 
de metapelitas entre carbonatos de una misma unidad y despegues extensionales asociados al 
contacto entre formaciones de diferente competencia, es frecuente en muchos sectores de la 
Zona Interna Bética encontrar descritas más unidades de las que realmente existen, separando 
como de diferentes unidades formaciones que pertenecen a una misma unidad tectónica.

Tal y como se ha descrito en diferentes sectores de la Zona Interna Bética, las estructuras de 
compresión anteriores han sido modificadas por una reestructuración de la pila de mantos, 
como consecuencia de una tectónica extensional caracterizada por superficies de cizalla de bajo 
ángulo y traslaciones tanto de componente Norte como Sur.

Estas estructuras extensionales aparecen en prácticamente todos los contactos entre diferen-
tes unidades tectónicas, siendo sus principales características en la presente hoja las que se 
describen a continuación. Las medidas y direcciones de traslación que se dan de manera re-
sumida, se han tomado principalmente en los contactos entre las diferentes unidades o cerca 
de los mismos, así como entre los diferentes complejos tectónicos.

Como anteriormente se reseñaba, el contacto entre los Complejos Nevado-Filábride y Al-
pujárride,  se caracteriza por ser una zona de cizalla a la que si se le restituyen los pliegues 
más recientes que le afectan tiene un suave buzamiento hacia el sur. Las filitas alpujárrides, 
están muy adelgazadas y son prácticamente una cataclasita con abundantes estructuras de 
extensión, como almendras y falsas SC que indican un movimiento del bloque de techo (Alpu-
járride) hacia el Sur o hacia el SSO. Esta banda de cizalla afecta al Nevado-Filábride de modo 
que desaparece prácticamente toda la unidad superior del Manto del Mulhacén, quedando 
restos de mármoles y de las formaciones metapelíticas de la Unidad Superior del Manto del 
Mulhacén conformando boudines y almendras estructurales de diferentes escalas. En esta 
banda de cizalla se han encontrado tanto en uno como en otro complejo estructuras exten-
sionales como boudines con ejes de dirección media N120ºE, dirección de extensión tectónica 
OSO-ENE; estructuras SC en los esquistos nevadofilábrides con sentido de movimiento hacia 
el SSO, etc. Mientras que en las filitas se observan estructuras frágiles, dentro los esquistos 
se pueden reconocer estructuras dúctiles que nos indican claramente un adelgazamiento de 
la pila tectónica y la consecuente exhumación de materiales más profundos que se deforma-
ron en condiciones dúctiles. Este contacto extensional entre los materiales de Unidades del 
Complejo Alpujárride y el Nevado-Filábride se continúa varios kilómetros en la falda sur de 
la Sierra de Almenara omitiendo, en algunas verticales, gran parte del Manto del Mulhacén. 
En resumen, el contacto entre el Alpujárride y el Nevado-Filábride representado por el Manto 
del Mulhacén de las Sierras del Algarrobo y Almerara, es una falla normal de bajo ángulo con 
movimiento del bloque de techa hacia el S-SSO equivalente a las descritas en otros sectores 
como Falla de Mecina (ALDAYA et al., 1986; GARCÍA DUEÑAS et al., 1986; GALINDO-ZALDI-
VAL, 1986; JABALOY  op cit, etc.
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Estructuras miloníticas asociadas a la extensión se observan también en el contacto entre las 
dos Unidades del Manto del Mulhacén, que indican direcciones de adelgazamiento similares 
a las anteriores.

Juegos de fallas posteriores en general a la etapa extensiva principal

Existen varios juegos de fallas que afectan a las estructuras originadas por la compresión y por 
la extensión principal. Algunas de ellas pueden ser en parte coetáneas o la prolongación de 
las etapas de extensión antes citadas. Estas fallas comenzaron a actuar durante el Serravalien-
se pero sobre todo son posteriores. De los diferentes juegos de fracturas que actúan tras la 
etapa extensional el más antiguo y el más importante desde el punto de vista de su influencia 
en la configuración actual de los conjuntos de materiales es el siguiente:

Fallas de desgarre dextrosas ENE-E-O. En todo el sector estudiado se ha observado un juego 
de fallas con direcciones comprendidas entre N70ºE y N115ºE, que desarrolla planos de frac-
tura subverticales con estrías subhorizontales, almendras tectónicas y harinas de fallas muy 
características, que permiten ver claramente su sentido de movimiento, cuya componente 
principal es de desgarre dextrosa. Este juego de fracturas afecta y retoca gran parte de los 
contactos entre unidades, descritos anteriormente, como por ejemplo entre las al norte de 
Sierra Almenara; Unidades Inferior y Superior del Manto del Mulhacén en el borde sur de 
Sierra Almenara; banda de cizalla dúctil entre el Nevado-Filábride del Manto del Veleta y  
unidades del Complejo Alpujárride, etc. Su actuación está ligada a la creación de cuencas 
terciarias paralelas a estas fracturas. A veces desarrollan también cierta componente inversa 
que produce la superposición de materiales mesozoicos sobre los sedimentos terciarios. 

Las fallas dextrosas de dirección aproximada E-O contribuyen o forman parte de la traslación 
del bloque de Alborán hacia el oeste, pero de manera selectiva, según determinados segmen-
tos y se superpone a la anterior extensión que podría encuadrarse igualmente en el contexto 
de dicha translación y en la apertura de la Cuenca de Alborán. De acuerdo con los sedimentos 
a los que afecta y con los sedimentos que las fosilizan, su edad es aproximadamente Serrava-
liense-base del Mioceno superior.

Este juego de fracturas pudo evolucionar hacia un régimen compresivo-transpresivo que 
originaría antiformas o relieves tales como Sierra Almenara, así como suaves sinformas, de 
orientación E-O y que constituyen algunos de los rasgos topográficos más característicos del 
sector.

El resto de estructuras que pueden observarse como los juegos de fracturas NE-SO, NNE-SSO 
y ESE-ONO son más modernas, de edad neotectónica “sensu lato” por lo que se describen en 
apartados posteriores.
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4.4.  ZONA DE LA FALLA DE ALHAMA DE MURCIA (FAM)

La Falla de Lorca-Alhama, situada en el margen occidental del corredor del Guadalentín, es 
uno de los accidentes tectónicos y sísmicamente más importantes de Las Cordilleras Béticas 
Orientales. Cruza esta Hoja con dirección aproximada N50E desde el sector suroccidental de 
Totana  al nororiental de Alhama de Murcia.

En el ámbito regional se prolonga más de 90 km desde la localidad de Huercal-Overa (Alme-
ría) hasta la de Orihuela (Alicante). En los distintos estudios realizados sobre este accidente 
se ha puesto de manifiesto una cinemática de desgarre sinestral con componente inversa, 
activa desde el Mioceno superior hasta la actualidad. Inducida por procesos de indentación 
relacionados con la colisión de las placas Euroasiática y Africana en el Mediterráneo occidental 
COPPIER et al.(1989), pone en contacto dos bloques continentales de diferente naturaleza y 
espesor BANDA et al.(1980), por lo que podría encuadrarse como una “indent-linked strike-
slip fault” SILVESTER (1988). A lo largo de su recorrido afecta tanto al sustrato bético como a 
materiales neógenos y cuaternarios.

La FAM fue definida por BOUSQUET y MONTENAT (1974) y considerada por diversos autores 
MONTENAT, (1977); MONTENAT et al., (1987); MONTENAT et al., (1990); MARTÍNEZ DÍAZ y 
HERNÁNDEZ ENRILE, (1991); RODRÍGUEZ ESTRELLA et al., (1992); MARTÍNEZ DÍAZ, (1998); 
GUILLÉN MONDÉJAR, (1994), GUILLÉN MONDÉJAR et al., (1995) etc,.como causante de las 
deformaciones que afectan a los cuerpos sedimentarios en el área desde el Mioceno medio o 
bien desde la formación de las Cuencas de Lorca, Fortuna-Mula-Alhama, etc, hasta la actuali-
dad. Sin embargo, otros autores LONERGAN, (1991), LONERGAN et al.(1993), consideran que 
la actividad de la FAM comienza con posterioridad al Tortoniense al considerar que el elipsoide 
de esfuerzos obtenido a partir de las fallas extensionales tortonienses es incompatible con 
la actividad de esta falla. Los datos de orientación de estructuras descritos con anterioridad 
señalan igualmente una incompatibilidad de los campos de esfuerzos existentes durante el 
Tortoniense superior (extensión radial y contracción NO-SE) con la orientación N50/55E y 
cinemática sinestrosa de la FAM compatible con una dirección de acortamiento principal NNE-
SSO a N-S. 

El único periodo durante el cual la FAM condiciona la topografía del área y se producen 
discordancias progresivas relacionadas con su actividad, es a partir del Plioceno, donde a su 
vez se constata la existencia de un importante hiato deposicional. En el caso de esta Hoja es 
evidente que la actividad de esta fractura y de sus ramificaciones condiciona la sedimentación  
y el plegamiento de la Unidad Sedimentaria de Depósito V (Unidad Roja). También durante el 
Pleistoceno-Holoceno la sedimentación de la Depresión del Guadalentín ha estado condicio-
nada por la actividad de esta falla BAENA et al.(1993), SILVA  et al.(1992a) SILVA (1994), SILVA 
et al.(1997), MARTÍNEZ DÍAZ (1998).

Por estas razones BOOTH-REA (2000), ha considerado que la Falla de Alhama de Murcia 
habría sido activa desde el Plioceno hasta la actualidad. Habiendo sido responsable de la to-
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pografía actual del área y de la elevación desde el Plioceno superior de la Sierra de La Tercia, 
cuyo basamento comienza a aportar cantos a la Cuenca de Lorca en el Plioceno superior-Pleis-
toceno inferior por primera vez desde el Tortoniense.

En los últimos años se han realizado estudios de la FAM con especial atención al análisis de la 
tectónica activa del corredor, las posibles estructuras cosísmicas asociadas a la misma y sus im-
plicaciones en la peligrosidad sísmica de la zona. SILVA, P. (1992 y 1994), MARTÍNEZ DÍAZ J.J. 
(2000), analizaron en profundidad la dinámica cuaternaria del Valle del Guadalentín, aguas 
debajo de Lorca deduciendo un claro control estructural causado por la FAM. 

El tramo de la FAM  encuadrado en esta Hoja discurre entre Totana y Alhama de Murcia. Está 
constituido por un corredor tectónico formado por una zona de cizalla de dirección N35E a 
N45E. A lo largo de esta zona principal de desplazamiento (ZPD) existen sectores con cambios 
muy contrastados de su patrón estructural. En el caso de esta hoja y desde el SO al NE pueden 
significarse los siguientes sectores:

El sector entre Totana y la Rambla del Campis de Celada la FAM muestra una importante ra-
mificación de la zona principal de desplazamiento. Este hecho se produce como consecuencia 
de un cambio en la naturaleza del sustrato. En este sector la ZPD pasa de los materiales neó-
genos a los metamórficos de las ZIB. El cambio de las propiedades reológicas del sustrato, la 
existencia de estructuras heredadas y el cambio en la dirección general de la falla, originan un 
aumento en la complejidad del patrón estructural de la ZPD. Esta ramificación de lugar a un 
patrón braided muy complejo en el que se desarrollan simultáneamente rasgos de extensión 
y compresión, como son micro pull-apart, escarpes de falla, pliegues en echelon, lomas de 
presión y obturación, etc,. Pero, sin lugar a dudas, en este sector, el rasgo más característico 
de la FAM es el desarrollo, durante el Cuaternario, de dos subcuencas de tipo pull-apart entre 
las dos ramas de la ZPD 

En detalle la rama norte de la FAM, tiene un trazado más rectilíneo cortado por fallas  norma-
les transversales de dirección N10E a N15E. Este sistema de fracturas atraviesa y segmentan 
el trazado de la zona principal de desplazamiento.

La rama sur muestra un patrón braided muy acusado con varias ramificaciones que  intersec-
tan el trazado de la ZPD a menos de 20 grados y mantienen el mismo sentido de desplaza-
miento. En este patrón braided complejo son frecuentes los pliegues en echelon y los micro 
“pull-apart”.

En el límite septentrional de la Hoja se encuentra el sector de la Rambla de Campis Celada-
Alhama de Murcia. En este tramo el trazado  de la FAM desaparece en superficie. Este hecho 
está relacionado con la Falla del borde suroriental de Sierra Espuña. Esta fractura con dirección  
N-S a N10E se encuadra en el sistema de Fallas normales transversales a la FAM. Se trata de 
estructuras neógenas heredadas, que funcionaron como límite de cuenca durante el Neógeno 
superior MONTENAT et al.(1987) y que atraviesan y segmentan el trazado de la FAM. No se 
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trata, por tanto, de discontinuidades reales sino que el trazado de la falla queda fosilizado por 
los depósitos cuaternarios más recientes que se encuentran en el labio hundido. 

El desarrollo simultáneo de fallas normales, inversas, pliegues y fallas en echelon y ramifi-
caciones a lo largo de la zona principal de desplazamiento de la Falla de Alhama de Murcia 
(FAM), pueden explicarse por un modelo de cizalla sinestral simple con una dirección N170E 
del campo de esfuerzos, sin necesidad de invocar sucesivas rotaciones en sentido horario o 
antihorario de éste tal como proponen diversos autores. Por último, el hecho de que este ac-
cidente tectónico esté controlando la sedimentación cuaternaria SILVA  et al.(1992a), parece 
reflejar que el patrón estructural observable es, en gran parte Cuaternario. Fue durante este 
periodo cuando la actividad de esta falla generó diferentes frentes montañosos cuyos rasgos 
y anomalías geomorfológicos reflejan el carácter segmentado de la FAM.

5.  ROCAS ÍGNEAS Y METAMÓRFICAS. PETROLOGÍA Y GEOQUÍMICA

5.1.  ROCAS ÍGNEAS

5.1.1.  Antecedentes

En esta Hoja aparecen sólo algunos pequeños cuerpos de rocas volcánicas a lo largo del 
barranco del Asno del Puntarro que constituyen la prolongación de los cuerpos volcánicos 
de la Hoja de Mazarrón. La mayor parte de ellos corresponde a rocas dacíticas calcoalcalinas 
potásicas caracterizadas por la abundancia en enclaves de tipo restítico, cuyas características 
petrológicas y composicionales indican que proceden fundamentalmente de la fusión par-
cial de rocas metasedimentarias (e.g. MUNKSGAARD, 1984; CESARE y GÓMEZ-PUGNAIRE, 
2001). Así, BELLON et al. (1983) las incluyen dentro de un grupo de lavas “anatécticas” o 
“groupe de Mazarrón”, de las que el ejemplo más destacado corresponde al Hoyazo de Níjar 
en Almería (e.g. ZECK, 1970, 1992, CESARE et al., 1997). 

5.1.2.  Afloramientos y facies volcánicas

Los afloramientos volcánicos están formados por brechas autoclásticas (heterométricas y des-
organizadas, producto de la autofracturación de la lava durante el crecimiento de domos). 
Aparecen también algunos cuerpos pequeños que se corresponden con los niveles de cine-
ritas, de grano fino y muy alteradas, típicas de los depósitos formados en posiciones más 
distales. Estos flujos masivos de brechas volcánicas pasan a productos arcillosos, que son 
especialmente abundantes entre los sedimentos margosos que afloran alrededor de Sierra 
Almenara y particularmente en los afloramientos de esta Hoja en la Rambla. 

5.1.3.  Edades
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La datación de las dacitas biotíticas es problemática debido a la abundancia en enclaves res-
títicos y cordierita, que suelen contener cantidades altas de argón en exceso. BELLON et al. 
(1983) proponen edades para este grupo de rocas en el rango 6.6 y 8.3 Ma, por comparación 
con los valores obtenidos en rocas semejantes en las zonas de Vera (Almería) y La Unión. En la 
Hoja de Mazarrón,  TURNER et al. (1999) obtuvieron valores de 8.8-8.9 Ma, ligeramente más 
modernos, en concentrados de biotita mediante técnicas Ar-Ar. CESARE et al. (2003b) han 
encontrado edades de 9.13 Ma (U/Pb en monacitas mediante SHRIMP) para la generación de 
los magmas, y 9.06 Ma para la cristalización de circones en el magma. 

5.1.4.  Descripción petrográfica

Son rocas de coloración clara, grisácea a blanca, rojiza por oxidación superficial o alteración 
hidrotermal. Las facies más comunes son bastante vacuolares, de aspecto casi pumíceo, lo que 
las hace fácilmente alterables a productos arcillosos. El elemento más distintivo es la abundan-
cia de enclaves restíticos, gneísicos, micáceos, grandes andalucitas, junto con megacristales de 
feldespato potásico. En las rocas más alteradas, la roca volcánica se transforma a materiales 
arenosos o arcillosos, y quedan como elementos más resistentes los enclaves restíticos.

Las rocas son porfídicas, con abundante porcentaje de matriz vítrea (< 35%), comúnmente 
perlítica, con escasos microlitos de plagioclasa dispersos con disposición fluidal. Los feno-
cristales tienen tamaños seriados desde algunos milímetros hasta microlitos menores de una 
micra. 

Los fenocristales de sanidina aparecen muy dispersos, y con tamaños de  2-5 mm, aunque 
en muchas ocasiones se encuentran como megacristales de hasta varios centímetros. Suelen 
contener abundantes inclusiones de biotita, plagioclasa, cuarzo,  apatito y vidrio. 

La plagioclasa aparece como fenocristales (<3-5 mm), y como microlitos. Es el fenocristal 
más abundante (20-25%) y se encuentra con una variedad de texturas: cristales euhédricos 
o subhédricos maclados y fuertemente zonados, con patrones complejos de zonación oscila-
toria y zonas de reabsorción. Muchos de ellos contienen zonas ricas en inclusiones de vidrio 
(plagioclasas cribosas y esponjosas).  

La biotita (5-15%) forma grandes placas de hábitos subhédricos (0.2-3 mm) de color marrón 
intenso, con evidentes signos de reabsorción en sus bordes. Contienen inclusiones de ilmeni-
ta, apatito y circón. La flogopita suele estar presente, pero es poco abundante que, localmen-
te,  muestra una zonación hacia bordes oscuros, más ricos en hierro. En otros casos muestran 
una textura muy cribosa, con engolfamientos e inclusiones de vidrio que ocupan el núcleo o 
incluso la mayor parte de los cristales. 

La cordierita es un fenocristal bastante común, y en algunas muestras muy abundante. Se 
presenta como cristales euhédricos prismáticos, pleocroicos y con zonación sectorial, que 
pueden alcanzar hasta 1-2 cm. La mayoría de las veces contienen inclusiones aciculares de 
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fibrolita, y también inclusiones de biotita, plagioclasa, grafito o ilmenita. Los xenocristales son 
anhédricos, y más ricos en inclusiones de sillimanita acicular y grafito; suelen presentar ade-
más una corona de reacción rica en plagioclasa, biotita, espinela, opacos y vidrio.

El cuarzo (< 5%) aparece como cristales globulares con golfos de corrosión, o agregados 
anhedrales de cristales fracturados. Hay también cristales dispersos de andalucita, de tamaño 
a veces superior a 8 cm, generalmente rodeados por coronas de reacción compuestas por 
plagioclasa, espinela, sillimanita, piroxeno ó corindón, que sugieren un origen restítico. 

Ortopiroxeno, y a veces clinopiroxeno, aparecen raramente como fenocristales y/o en la ma-
triz. Apatito, circón, ilmenita y escaso grafito son las fases accesorias comunes.

Los enclaves son muy numerosos en este grupo de rocas. Pueden alcanzar tamaños desde 
menos de 1mm hasta más de 20 cm. Entre los tipos presentes se distinguen:

1. Enclaves gneísicos, compuestos por asociaciones variadas de plagioclasa, cuarzo, sillimani-
ta, granate, espinela, cordierita, apatito, circón, y a veces sanidina. 

2. Cordierititas, compuestas por cordierita, cuarzo, biotita, apatito, circón, grafito, ilmenita y 
vidrio incoloro

3. Escasos enclaves dioríticos, compuestos por plagioclasa, ortopiroxeno o biotita, y minerales 
opacos, con texturas granudas. A veces hay algo de cuarzo. En algún caso se trata de gabros 
compuestos por plagioclasa, clinopiroxeno y/o hornblenda, con un poco de biotita.

4. Enclaves microgranulares, de grano muy fino y composición máfica, compuestos por pla-
gioclasa, biotita y/o piroxeno, y vidrio.

5.1.5.  Composición

En las figuras 5.1 y 5.2 se han incluido los análisis propios realizados en las rocas de Mazarrón 
junto con los datos procedentes de LAROUZIÉRE (1985), MOLIN (1980), LÓPEZ RUIZ y RODRÍ-
GUEZ BADIOLA (1980), VENTURELLI et al. (1991), BENITO et al. (1999) y TURNER et al. (1999). 
Los datos muestran bastante dispersión. En el diagrama TAS (Le BAS et al., 1986) las rocas 
biotíticas con cordierita y sanidina se clasifican como dacitas o traquidacitas, algunas latitas, 
y en una muestra como riolita. 

En la clasificación de rocas volcánicas orogénicas (modificado de PECCERILLO y TAYLOR, 
1976) (Fig. 5.2) las dacitas biotíticas se sitúan en la serie calcoalcalina rica en K2O o incluso 
shoshonítica. Las rocas muestran altos contenidos en Al2O3, que se reflejan en la aparición de 
hasta un 10% de corindón en la norma CIPW. Los valores de Na2O son bajos, mientras que 
los de K2O son muy variables. CaO y FeO son más bajos que los de otras rocas calcoalcalinas 
como las de Cabo de Gata.
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Fig.  5.1. Posición de muestras analizadas (círculos llenos)  y procedentes de la literatura (círculos vacíos) 
en el diagrama TAS (Le BAS et al., 1986)

Las rocas tienen contenidos altos en elementos incompatibles (Li, Rb, Th), y valores bajos de 
Nb, Ta, Ti, Sr y P. Los patrones de REE (Fig. 5.3) de las dacitas biotíticas muestran Tierras Raras 
Ligeras muy fraccionadas y enriquecidas, valores menos variables para las Tierras Raras Pesa-
das, y anomalía negativa de Eu. Este patrón es similar al de las rocas metapelíticas próximas 
(datos inéditos) y, en general, al de las rocas pelíticas comunes.
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Fig.  5.2. Situación en la clasificación (modificada) de PECCERILLO y TAYLOR (1976) de las rocas dacíticas 
con cordierita. Símbolos como en la figura 5.1 

Los valores de δ18O de estas rocas (entre +13.8 y +20.3, MUNKSGAARD, 1984; LÓPEZ 
RUIZ y WASSERMAN, 1991; BENITO et al., 1999), y la composición isotópica (87Sr/86Sr: 
0.7136-0.7178), reafilan la hipótesis de derivación por fusión parcial de un protolito meta-
sedimentario.
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Fig.  5.3. Patrones de Tierras Raras de las dacitas analizadas. Obsérvese la fuerte similitud química de 
todas las muestras

En resumen, el conjunto de datos petrológicos y geoquímicos indican claramente a una gé-
nesis de este grupo de rocas por fusión parcial cortical a partir de un protolito meta-sedi-
mentario. No hay que descartar no obstante la posible aportación de mínimas fracciones de 
magmas más profundos (lamproítas o basaltos) (e.g. VENTURELLI et al., 1991; BENITO et al., 
1999, CESARE y GÓMEZ PUGNAIRE, 2001).
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5.1.6.  Enclaves de rocas metamórficas en las lavas

Los fragmentos de rocas metamórficas presentan unas características comunes en todos los 
afloramientos. Son también semejantes a los que aparecen en otras rocas calco-alcalinas ricas 
en K de la Provincia Neógena Volcánica del SE de España, como son: (1) en el Hoyazo de Nijar 
y Vera (Almería), (2) Cartagena, (3) Mar Menor. 

Estas características son las siguientes:

a) Son fragmentos de rocas de alto grado de metamorfismo (facies de las granulitas) con bor-
des bien definidos y que no muestran síntomas de reacción con las lavas que los engloban.

b) Son muy ricos en grafito, éste se encuentra incluido en la mayor parte de los minerales, 
sobre todo en la plagioclasa, y la biotita. El grafito, junto con la fibrolita, definen la foliación 
interna relicta del protolito.

c) Salvo en muy raros ejemplares, no existe cuarzo en ninguno de los tipos diferenciados. El 
empobrecimiento en sílice va acompañado de un fuerte enriquecimiento en alúmina y hierro 
con respecto a las metapelitas normales (ZECK, 1970, CESARE et al., 1997, BENITO et al., 
1999). Esto sugiere una extracción de sílice por procesos de fusión parcial.

d) 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).

e) En todos los fragmentos se encuentra vidrio volcánico formando bandas más o menos 
continuas paralelas a la foliación o como inclusiones muy pequeñas y frescas (entre 50 y 200 
µm) dentro de todos los minerales, incluidos los accesorios, como circón y monacita (CESARE 
et al., 2003a). Esto indica que todos ellos han cristalizado en equilibrio con una fase fundida 
intersticial.

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 residuo refractario, es decir, resistente a la fusión, que es lo que se denomi-
na restita, y como tal se interpretan los enclaves en estas rocas volcánicas. Si la producción de 
fundido es muy alta y éste migra a otras zonas de la corteza diferentes a donde se ha genera-
do, 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 a la fusión parcial, como la composición de las propias lavas, son 
diferentes dependiendo de la temperatura y de la presión a la cual se produjo la fusión parcial. 
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Ésta podría ser una de las causas 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 razón de la heterogénea 
distribución del tipo de enclaves entre las tres áreas geográficas anteriormente diferenciadas. 
Así, en lavas dacíticas del Hoyazo de Nijar son muy frecuentes los enclaves con silimanita + 
granate + biotita, aunque aparecen algunos formados por espinela + cordierita esencialmen-
te. 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. Alternativamente, los enclaves ricos en espinela y cordierita pueden 
ser producto de la transformación de litologías originales diferentes de las que han producido 
las restitas ricas en biotita, sillimanita y granate. 

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 
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).

5.1.6.1.  Descripción de los afloramientos 

Los enclaves tienen una composición mineralógica esencial, están formados por granate + 
biotita + sillimanita (esencialmente la variedad fibrolítica). Plagioclasa y cordierita están siem-
pre presentes y, en ocasiones, también espinela. Son fragmentos de rocas redondeados y de 
dimensiones que pueden alcanzar los 20-25 cm, aunque el tamaño más usual es de alrededor 
de 5-10 cm. Son de color muy oscuro debido a la abundancia de grafito y presentan una es-
tructura foliada, a veces microplegada, definida por bandas alternantes, o íntimamente inter-
crecidas, de fibrolita de color blanco y otras marrones-rojizas de biotita. Estas bandas suelen 
estar anastomosadas alrededor de los cristales de granate. La abundancia de este último mi-
neral varía mucho entre unos afloramientos y otros. Forma cristales euhédricos e subhédricos 
de color rojo rubí y de dimensiones medias de 0.3 mm. La cordierita aparece como cristales 
intergranulares irregularmente distribuidos de color azul intenso. 
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Otro tipo de enclaves están formados fundamentalmente por espinela + cordierita (+anda-
lucita) como minerales mayoritarios, acompañados por plagioclasa, biotita, sillimanita y, en 
ocasiones, granate y feldespato potásico. Son de menor tamaño, más compactos y de grano 
mucho más fino que los de la variedad anterior. También en este caso son de color muy oscuro 
debido a la abundancia de grafito. La foliación, cuando existe, está mucho menos marcada y 
sólo se aprecian algunas bandas discontinuas de sillimanita y biotita. La cordierita es mucho 
más abundante que en los enclaves anteriores. Son muy abundantes los cristales de andalu-
cita de hasta 2 cm. La espinela es fácilmente reconocible en muestra de mano por el tamaño 
(de entre 1-2 mm de media), el idiomorfismo y el color negro de sus cristales.

Además de los fragmentos de rocas metamórficas son muy frecuentes los xenocristales, tam-
bién de origen metamórfico, dispersos en la lava. El mineral más abundante es la andalucita 
que se encuentra como porfiroblastos euhédricos varios centímetros de longitud, frescos o 
transformados a silimanita. En otros casos forma cristales anhédricos con un borde negro o 
verde muy oscuro de espinela. 

5.1.6.2.  Descripción petrográfica

La mayoría de ellos muestran una foliación, frecuentemente microplegada, definida por haces 
de fibrolita (+vidrio), biotita, illmenita y grafito que normalmente se adapta a la forma de los 
porfiroblastos de mayor tamaño y de comportamiento más rígido. Los fragmentos tienen un 
aspecto bandeado producido por la presencia de capas formadas casi exclusivamente por 
una mezcla de biotita + sillimanita, que alternan con otras en las cuales el mineral esencial es 
la plagioclasa (+ cordierita). Además de los minerales que definen la foliación se encuentran 
granate y, más raramente, espinela y feldespato potásico. Apatito, monacita y circón son los 
minerales accesorios, aunque en proporciones variables, de todas las muestras estudiadas.

La biotita aparece en agregados intercrecidos paralelamente con fibrolita o bien como crista-
les discretos de varios milímetros de longitud, y con numerosas inclusiones de sillimanita, gra-
fito, circón y apatito. La plagioclasa se presenta en concentraciones muy variables, desde casi 
inexistente a constituir casi el 20% en volumen del enclave. Los cristales de plagioclasa son 
de hábito xenomorfo, de varios milímetros de longitud, zonada y sin evidencias texturales de 
haber sido deformadas. Contienen numerosas inclusiones de fibrolita, biotita y, sobre todo, 
grafito. El granate, asociado preferentemente a las bandas ricas en biotita, se encuentra en 
cristales generalmente euhédricos, limpios, o con inclusiones de biotita y, raramente, cuarzo. 
La cordierita es escasa y forma cristales xenomorfos muy semejantes a los de plagioclasa, de 
la cual se diferencia por la falta de maclas y el ligero color azulado. Rara vez está deformada 
y contiene inclusiones de todos los minerales de la matriz.

Los enclaves con cordierita + espinela como minerales esenciales presentan algunas caracte-
rísticas que los diferencian del tipo anterior son:
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- La esquistosidad está mucho menos marcada, son mucho más compactos, debido sobre 
todo a la importante disminución del contenido de biotita y sillimanita.

- Contienen siempre cordierita y espinela en una proporción modal muy elevada y, muy fre-
cuentemente, andalucita. El feldespato potásico es más común.

- Granate y plagioclasa son mucho menos abundantes e incluso no se encuentran en muchas 
de las muestras.

- El vidrio es bastante más abundante (puede llegar a constituir el 20% en volumen) y tam-
bién su grado de recristalización. Mucha de la mineralogía de estos enclaves (feldespato K, 
plagioclasa e incluso cuarzo y cordierita) procede de la recristalización de bolsadas y bandas 
de material fundido cristalizado en condiciones plutónicas.

La cordierita es el mineral más abundante y característico de estos enclaves. Nunca está de-
formada ni zonada pero si es frecuente encontrarla parcialmente corroída por feldespato K ± 
plagioclasa ± vidrio. En otros casos forma cristales euhédricos o subhédricos con maclas sec-
toriales. La espinela es también un constituyente mayoritario. Su proporción modal aumenta 
conforme disminuyen las de la biotita y sillimanita. Se encuentra como cristales euhédricos 
rodeados de una corona de cordierita, feldespato potásico o plagioclasa, libre de inclusiones 
de fibrolita. El hábito euhédrico de la espinela indica que estos minerales han cristalizado 
conjuntamente a expensas de la fibrolita de la matriz. Los cristales de granate más comunes 
suelen presentar una corona de reabsorción formada por cordierita o cordierita + espinela que 
conserva la forma del granate preexistente. 

La andalucita es probablemente el mineral más significativo y abundante, junto con la cor-
dierita, de las rocas volcánicas calcoalcalinas entre Mazarrón y Mar Menor. Se encuentra en 
diferentes tipos texturales, en ocasiones todos ellos en la misma lámina delgada. Además es 
uno de los xenocristales más frecuentes en las lavas. La forma más común de presentarse es 
en porfiroblastos euhédricos de entre 1mm a varios centímetros de longitud completamente 
frescos o, lo que es más frecuente, en distintos estadios de transformación. Contiene nume-
rosas inclusiones de espinela, biotita, plagioclasa, feldespato K y grafito, estas últimas distri-
buidas en su estructura como en la variedad conocida como chiastolito.
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La sanidina reemplaza a la cordierita y a la andalucita. Además, está intercrecido con pla-
gioclasa y sillimanita, en este caso como recristalización de vidrio intersticial. Forma coronas 
alrededor de espinela, rellenan fracturas, aparece en bandas, como cristales relativamente 
grandes, con inclusiones de biotita, plagioclasa, cuarzo y cristales euhédricos de cordierita. La 
composición de estas bandas es semejante a la de las dacitas por lo que probablemente se 
trate de fundido (leucosoma) cristalizado en condiciones plutónicas.

5.1.6.3.  Química mineral 

La composición química de los minerales que componen los enclaves de las rocas volcánicas 
de esta Hoja se muestra en la Tabla 5.1. La biotita es rica en TiO2, la espinela no está zonada 
y  es una solución sólida rica en hercinita con bajo contenido en ZnO, sobre todo en las del 
tipo 2. El granate está débilmente zonado y es también una solución sólida rica en almandino 
con un rango composicional que oscila (en moles %) entre Alm74-88Pir9-14-Gros2-4-Esp1-8. La 
plagioclasa tiene un gran rango de variación comprendido entre 28-88 moles % de Anortita, 
mientras que el feldespato K tiene una composición mucho más constante con un contenido 
en Ortosa alrededor de los 85 moles%.

Las condiciones de metamorfismo deducidas por ALVAREZ VALERO (2005) son muy semejan-
tes para los dos tipos de enclaves y oscilan entre 780 ºC-4kbar y -900ºC-3 kbar.

5.2.  ROCAS METAMÓRFICAS

5.2.1.  Manto del Mulhacén

5.2.1.1.  Formación de micasquistos verdes-azulados con cloritoide

5.2.1.1.1.  Esquistos verdes azulados con cloritoide y cuarcitas claras (2)

Composición mineralógica

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

Descripción de las rocas

Estos micasquistos sin grafito, en la Unidad Inferior, se caracterizan por una alternancia de 
niveles ricos en cuarzo y otros ricos en mica incolora con una orientación preferente paralela 
a la esquistosidad de la roca. El rasgo más destacable de estas rocas es la presencia, siempre 
junto a niveles más ricos en cuarzo, de abundantes porfiroblastos xenomorfos a subidiomor-
fos y hábito prismático o lenticular, con un longitud que oscila entre 1.25 y 2.75 mm (Fig. 
5.4). Mayoritariamente están compuestos por agregados de clorita muy verde e intensamente 
pleocroica que ha pseudomorfizado por completo a un mineral previo. En el núcleo de algu-
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nos pseudomorfos de mayor tamaño se encuentra también cuarzo granoblástico y cristales 
tabulares de mica incolora, parcialmente reemplazados por un agregado de minerales fuerte-
mente pleocroicos y muy pequeño tamaño de grano (Fig.5.4). Pseudomorfos similares a éstos 
han sido atribuidos en otros sectores del Complejo Nevado-Filábride al reemplazamiento de 
cristales de cloritoide y/o distena.

Fig.  5.4.  Esquistos verdes azulados. Pseudomorfo de clorita con cristales tabulares de mica incolora en 
el centro. a Nícoles paralelos b Nícoles cruzados, chl: clorita, ms: moscovita, qtz: cuarzo. Ancho de las 
fotografías: 2,17 mm.

5.2.1.1.2.  Metaevaporitas (3)

Son rocas oscuras de tamaño de grano muy fino en muestra de mano y, aunque son aparen-
temente homogéneas, presentan una considerable variación textural y mineralógica a escala 
de la lámina delgada. 

Algunos niveles de metaevaporitas son metapelitas de grano fino, similares en apariencia a 
cualquier micasquisto típico. Están formadas por una matriz de mica incolora, biotita muy 
levemente pleocroica y, en menor medida, cuarzo, mena opaca y turmalina. Las micas y los 
cristales prismáticos de mena y turmalina presentan una acusada orientación preferente que 
define la esquistosidad principal.

El rasgo más destacable de la roca es la presencia de porfiroblastos mayoritariamente idio-
morfos, hábito romboidal o prismático y una longitud máxima de 1.5 mm (Fig. 5.5a). Están 
compuestos por agregados de cuarzo granoblástico y cristales prismáticos o tabulares de 
biotita que han pseudomorfizado a cristales previos de yeso. Junto a ellos, aunque menos 
abundantes y de menor tamaño (hasta 0.5 mm de radio), se encuentran también cristales 
redondeados y poiquiloblásticos de escapolita y porfiroblastos subidiomorfos de titanita.
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Fig.  5.5. Metaevaporitas. a Porfiroblasto idiomorfo de cuarzo y biotíta en una matriz pelítica de grano 
fino muy rica en minerales opacos. Ancho de la fotografía: 0,60 mm, b Contacto entre una lente de color 
claro con restos minerales de alto relieve (flechas rojas) y la matriz de la roca de color más oscuro (arriba 
izquierda). Ancho de la fotografía: 0,70 mm, bt: biotita, qtz: cuarzo. Nícoles paralelos.

En otros casos las metaevaporitas aparecen como rocas oscuras de grano fino, con bandas y 
lentes de color claro (Fig. 5.5b), de hasta 3 mm de espesor y paralelas entre sí, y un motea-
do, también de color claro, con una distribución irregular. Al microscopio las zonas oscuras 
consisten esencialmente en: (i) una matriz formada por un agregado granular de  micro a 
criptocristalino de minerales incoloros y poco birrefringentes, probablemente cuarzo y esca-
polita, y (¡¡) abundantes agregados xenomorfos, redondeados o más irregulares, de minerales 
marrones que pueden ser identificados como biotita. También se encuentran abundantes 
granos de mena opaca de pequeño tamaño diseminados por toda la roca, así como, en 
mucha menor medida, granos aislados o formando agregados de rutilo. Las bandas, lentes y 
zonas redondeadas, o más irregulares, de color claro están formadas fundamentalmente por 
un agregado de pequeño tamaño de grano de talco, cuarzo y mena opaca. Las formas de los 
mismos sugieren que se trata de antiguos cristales de yeso. Por último, en esta roca son muy 
frecuentes también agregados criptocristalinos xenomorfos y de color gris, tanto en las zonas 
de la matriz oscura como en las zonas más claras. Estos agregados se formaron por reempla-
zamiento de minerales previos con hábito prismático y alto relieve (anfíbol o distena), de los 
que aún se conservan restos (Fig. 5.5b).

5.2.1.1.3.  Anfibolitas, rocas básicas y serpentinitas (1)

Las rocas básicas de los afloramientos de la Hoja de Totana, presentan una gran variedad 
mineralógica y textural debido a  los siguientes factores:



151

La intensidad de la deformación y el grado de recristalización metamórfica que controla el 
diferente grado de preservación de la mineralogía y de las texturas ígneas originales.

Las diferencias composicionales de la roca total, que condicionan las asociaciones minerales 
metamórficas que pueden formarse.

a.  Anfibolitas 

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 
previos. Sólo en algunos afloramientos se han encontrado anfíboles fuertemente zonados en 
cuyo núcleo, a veces perfectamente idiomorfo y con hábito romboidal, se preservan restos de 
una generación anterior de anfíbol con una suave  tonalidad violeta (Fig. 5.6).

Fig.  5.6.  a Aspecto típico de una anfibolita con biotita y un cristal tabular de anfibol zonado. Ancho de 
la fotografía: 0,84 mm. Nícoles paralelos, b Anfibol zonado con hábito rómbico: Ancho de la fotografía: 
0,08 mm. Nícoles cruzados, amp: anfibol, bt: biotita, ep: epidota, pl: plagioclasa.
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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. En las anfibolitas más 
recristalizadas se pueden llegar a encontrar cristales aislados de plagioclasa (0,5 a 1,25 mm) 
rodeados por una matriz de anfíbol de pequeño tamaño con textura nematoblástica. Esto le 
confiere a la roca un aspecto moteado muy característico. Los cristales de plagioclasa tienen 
un hábito redondeado con bordes muy irregulares y en su interior presentan un intercreci-
miento simplectítico con anfíbol y también numerosas inclusiones de epidota pistacítica. Estas 
texturas son típicas de la descomposición de minerales previos, probablemente clinopiroxe-
nos, formados en condiciones de más alta presión.

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 (Fig. 5.6a). En algunos sectores de las 
rocas estos agregados pueden llegar a ser el mineral mayoritario.

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, aunque la biotita 
puede llegar a ser muy abundante en rocas concretas. Ésta aparece como cristales subidio-
morfos o xenomorfos con hábito tabular, columnar o granular, aislados o formando agrega-
dos y con una distribución muy irregular, incluso a la escala de una lámina delgada (Fig. 5.6 
a). Los cristales de biotita de menor tamaño se encuentran frecuentemente como inclusiones 
en anfíbol o, incluso, intercrecidos con él. La mica incolora (o con un levísimo pleocroismo 
verdoso debido a su composición rica en fengita) es menos abundante que la biotita y se 
presenta de forma similar a ésta, aunque su tamaño de grano suele ser menor y jamás forma 
intercrecimientos ni con anfíbol ni ningún otro mineral.

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, las cuales sirvieron como líneas de 
exsolución del titanio. 

Las anfibolitas con carbonato son frecuentes en muchos de los afloramientos estudiados. 
Originalmente este carbonato pudo provenir de fragmentos de sedimentos carbonáticos que 
fueron parcialmente englobados por las rocas ígneas básicas durante su proceso de emplaza-
miento. A partir de este momento los carbonatos pasaron a intervenir en la evolución meta-
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mórfica de las rocas. En otros casos el carbonato observado puede provenir de venas de este 
mineral emplazadas en las anfibolitas en algún momento de su evolución metamórfica.

En general las anfibolitas con carbonato tienen una composición mineralógica y una dis-
posición textural muy similares a las ya descritas, aunque no se han encontrado rocas que 
contengan carbonatos y también micas. El carbonato, probablemente calcita, aparece como 
agregados de cristales de tamaño muy variable y textura granoblástica, dispersos entre los 
minerales mayoritarios de la roca, concentrados en niveles groseros o en lentes más o menos 
irregulares. Los cristales de mayor tamaño pueden contener inclusiones de anfíbol, epidota 
y clorita.

En algunos puntos se pueden observar crecimientos concéntricos de dos generaciones de 
carbonato: una primera llena de pequeñas inclusiones de anfíbol y en la que el hierro que for-
maba parte originalmente de su composición química aparece exsuelto en forma de óxidos, y 
otra en la que las inclusiones son mucho más escasas.

También se han encontrado relaciones texturales más complejas entre carbonato y plagio-
clasa. Ésta puede aparecer en ocasiones recristalizada entre cristales de carbonato y anfíbol. 
En otros casos se encuentran cristales xenomorfos de plagioclasa de bordes muy irregulares 
englobando granos de carbonato.

b.  Rocas básicas con restos ígneos

El estudio petrográfico detallado de las rocas básicas de la unidad inferior permite encontrar 
todos los estadios intermedios entre la roca ígnea básica original y las anfibolitas más recris-
talizadas.

A continuación se describen la textura y la mineralogía ígneas originales y las transformacio-
nes metamórficas que se observan en las rocas. Éstas han sido agrupadas en dos tipos princi-
pales en función del tamaño de grano de la roca ígnea original. Ambos tipos de rocas pueden 
encontrarse en un mismo afloramiento.

Rocas básicas con textura ofítica de grano fino. Son las menos abundantes. Esto se debe pro-
bablemente a que son rocas más fáciles de deformar y recristalizar durante el metamorfismo 
que sus equivalentes de grano grueso. En las rocas mejor preservadas se puede observar una 
textura típicamente ofítica con cristales esqueletales de augita titanífera con un intenso color 
rosado que engloban cristales prismáticos idiomorfos o subidiomorfos de plagioclasa con un 
tamaño menor de 400 µm, así como numerosos granos de mena opaca (Fig. 5.7a). Estos 
minerales pueden estar totalmente transformados a asociaciones típicamente metamórficas 
(fundamentalmente anfíbol y epidota), aunque preservando la textura original ofítica.
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Fig. 5.7. a Roca básica con textura ofítica de grano fino. Ancho de la fotografía: 0,8 mm. Nícoles pa-
ralelos, b Roca básica con textura ofítica de grano grueso. Ancho de la fotografía: 2,17 mm. Nícoles 
cruzados, aug: augita, cpx: clinopiroxeno, ol: olivino, pl: plagioclasa.  

Rocas básicas con textura ofítica de grano grueso. Los afloramientos de la Cantera de Áridos 
Victoria y de los sectores adyacentes son los únicos en los que se han encontrado abun-
dantes restos de gabros de grano grueso poco o nada afectados por el metamorfismo y la 
deformación. Las rocas del resto de los afloramientos estudiados que contienen esta litología 
están formadas mayoritariamente por asociaciones minerales de origen metamórfico, bien en 
forma de coronas o bien como transformaciones pseudomórficas esencialmente isoquímicas. 
No obstante, en todas ellas ha sido posible encontrar restos bien conservados de la mayor 
parte de los minerales ígneos (plagioclasa, olivino, augita, anfíbol kaersutítico y biotita) y de 
su disposición textural originaria. Ésta consistía en una textura ofítica de grano grueso con 
fenocristales mayoritariamente redondeados de olivino y plagioclasa columnar o tabular, in-
cluidos en el clinopiroxeno poiquilítico (con cristales de hasta 4 mm de longitud), además de  
cantidades menores de anfíbol, biotita y minerales opacos (Fig. 5.7b). 

El clinopiroxeno ígneo (augita) aparece casi completamente pseudomorfizado por un agre-
gado de anfíbol verde pleocroico y pequeños granos de mena opaca. En los cristales con 
exsoluciones ígneas lamelares de ortopiroxeno, éste se ha transformado total o parcialmente 
a talco durante el metamorfismo.

La plagioclasa ígnea original presenta un grado variable de transformación  metamórfica. Los 
cristales de menor tamaño aparecen en algunos casos reemplazados sistemáticamente por un 
agregado granoblástico de anfíbol y epidota. En otros casos, sólo se aprecia una transforma-
ción incipiente a pequeños cristales orientados de anfíbol, zoisita y probablemente distena, 
además de plagioclasa metamórfica mucho más rica en sodio. En algunos puntos se pueden 
observar cristales xenomorfos poiquiloblásticos de plagioclasa, que corresponden a una fase 
tardía de recristalización metamórfica de plagioclasa albítica.
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En las zonas en las que plagioclasa ígnea original se encontraba en contacto con olivino, 
anfíbol o biotita ígneas se observan transformaciones coroníticas de las parejas de minera-
les en contacto. Algunos de los minerales producto de esta transformación son demasiado 
pequeños para poder ser identificados al microscopio o han sido reemplazados por anfíbol 
en las sucesivas etapas de metamorfismo a las que han estado sometidas estas rocas. En la 
plagioclasa este último caso es frecuente. Sin embargo, en los cristales transformados sólo de 
manera incipiente, se puede observar una corona de color oscuro y de tamaño de grano muy 
fino que impide la determinación de su composición mineralógica. Las plagioclasas de algu-
nas muestras recogidas en la antigua cantera de yesos y en la Cantera de Áridos Victoria son 
las únicas en las que se ha encontrado granate. Éste se formó como una corona de reacción 
entre olivino y plagioclasa que fue progresando hacia el interior de los granos de ésta hasta 
llegar a reemplazarlos por completo.

6.  HISTORIA GEOLÓGICA

En el registro sedimentario de la Hoja de Totana 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, sería 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 discu-
tiéndose en la actualidad por numerosos investigadores de la Cordillera, por lo que desde la 
reducida extensión de una hoja y los datos que puedan aportarse, difícilmente se puede abor-
dar la tarea de dicha reconstrucción, por lo que 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 
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 (pluriki-
lométricos) con una fuerte asimetría y vergencia sur.
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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 estratigráficos 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.

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 a., 
2001.

Una posible situación de partida a finales del Pérmico, es la de la Figura 6.1 GARCÍA TORTO-
SA F J., (2002), donde se propone un nuevo modelo paleogeográfico en el que se sitúan los 
diferentes 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 Kabilide y Calábride. Estos dominios representaban un microcontinente 
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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 flu-
viales y costeros sobre los materiales paleozoicos previos. Los depósitos de dichos ambientes 
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 tránsito 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 tem-
pestitas con  acúmulos de bivalvos y braquiópodos. Estas capas de tormenta se han encontra-
do en todas las unidades, a excepción de las maláguides donde las facies se corresponden a 
ambientes supramareales y/o subaéreos.

Un nuevo evento tectónico aconteció en el límite Ladiniense-Carniense y cuyos primeros re-
sultados son la presencia de importantes masas de rocas subvolcánicas y por una nueva re-
estructuracion de la cuenca. Se originan nuevos relieves que en determinadas áreas pueden 
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 potentes 
series detríticas (Morrón de Totana). En este contexto se aconteció un nuevo episodio de nivel 
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de mar alto (HST), generalizándose un medio de plataforma mixta (carbonatada-siliciclástica). 
En este periodo debieron acentuarse los sistemas de fracturación que comenzaron a funcio-
nar 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 gravitacionales (tipo 
debris flow y facies asociadas) generados por la existencia de pendientes entre los altos fon-
dos 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 de 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 quizás 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 sería el único sector de las Z.I.B, en el que 
continúa 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 meridional. 
VERA (1981), DE RUIG (1992). Este margen se individualizó tras la etapa de rifting intracon-
tinental iniciada en el Lías medio GARCÍA HERNANDEZ (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 análogos 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 Atlantico 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 Océano 
Atlántico, novedades que también son de especial interés a la hora de dilucidar la historia de 
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este  margen. La diacronía entre los procesos de apertura del Atlántico Central y del Atlántico 
Norte el de éste más tardío que el de aquél implica que se produjeran movimientos rela-
tivos 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 regis-
trados en sedimentos marinos del Jurásico temprano en las que se ha denominado “Unidades 
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 plataforma 
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 frag-
mentación 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 oceá-
nico 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 
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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-
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 disconti-
nuidad 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 even-
tos 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 
interna, evolucionando a facies mareales. En el Subbético, el cuadro es más complejo, aun-
que 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 sedimentarios 
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 marinas-someras y mareales. 
En el dominio Subbético los depósitos son de ritmitas carbonatadas con frecuentes estructu-
ras de deslizamiento e intercalaciones de conglomerados y brechas (formaciones Miravetes 
y Carretero), secuencia característica de una cuenca inestable de pendientes acentuadas; las 
áreas más internas del Subbético funcionaron como umbral pelágico: emersiones y disconti-
nuidades frecuentes, diques neptúnicos,  procesos kársticos.
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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) 
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 blo-
que 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), esen-
cialmente calizas con sílex y margas. No obstante, en los sectores mas internos del dominio 
Subbético, antes (durante el Albiense superior-Vacroniense) y sobre las superficies de discon-
tinuidad 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, consiguien-
temente, 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 Maláguide 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 
pasivo para convertirse en margen activo o convergente, es decir, cuándo comenzó la sub-
ducción 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 comenzó 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 
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quedó completamente 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 verticales 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 
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 sinsedimen-
taria y el repetido basculamiento de los depósitos de plataforma.

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 nu-
merosas 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 continuó 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.
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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 esta 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 desarrolló 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 mo-
vimientos transcurrentes mediante fallas rumbo-deslizantes dextras con dirección N60/70E. 
En las Z.E.B continúa 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 
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 dextrosa 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. Con ello las fallas N60/70E quedan bloqueadas o bien actúan como desgarres levógi-
ros como ocurre con el accidente de Cádiz-Alicante en su sector de Bullas-Archena. La impor-
tante 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 
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hacia el NNE. Este hecho de, indudable trascendencia tectónica, es también de gran impor-
tancia ya que se produjo un incremento del flujo térmico en la región y cuando la distensión 
E-O lo permitió, determinó 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 dextroso.

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 sólo 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.
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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

Las grandes fallas de Bullas-Archena y de Calasparra-Cieza, aunque absorben parte de la 
deformación impuesta por el acercamiento de Afrecha a Iberia, tienden a quedar bloqueadas 
de manera que la deformación se concentra de manera preferente en los sectores de intersec-



167

ción de este sistema con el de dirección NO-SE del Corredor de Segura Medio que desplaza y 
oblitera al primer sistema. En estos sectores de intersección se localiza una notable actividad 
sísmica y numerosas surgencias termales.

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 escasos los indicios mineros existentes en el ámbito de esta Hoja, tanto en lo que se re-
fiere a minerales metálicos, no metálicos, energéticos y rocas industriales. Los pocos indicios 
encontrados tienen una distribución espacial según dos zonas diferenciadas: por un lado en 
el los sectores septentrionales correspondientes a  la vertiente sur de la Sierra de Carrascoy, 
se encuentran los pocos indicios de menas metálicas. En las Cuencas Neógenas, se tienen los 
indicios más importantes de no metálicos, si bien es cierto que en los últimos años las explo-
taciones de los carbonatos y de rocas básicas en las distintas Unidades de los Complejos de 
las Z.I.B,  tienen una importancia progresivamente mayor.

7.1.  RECURSOS MINERALES

7.1.1.  Minerales metálicos y no metálicos

Los indicios de minerales metálicos reconocidos dentro de la Hoja de Totana son todos de 
hierro (Fe) en las minas de la Solana de Carrascoy, Víctor Hugo, El Maquinista, Cuatro Amigos 
y Mina Ligera. Todos estos indicios, en la actualidad inactivos, se encuentran en la vertiente 
meridional de la Sierra de Carrascoy. Cuadro 7.1

Solana de Carrascoy. Situada en el paraje de La Solana y en la margen derecha de la Ram-
blas de las Loberas (650,20; 4186,10). Se trata de un indicio de hematites especular y magne-
tita con morfología filoniana. Este filón N125E, encaja en las rocas de la F. Carbonatada de la 
Unidad de Carrascoy del Complejo Alpujárride y su dirección es coincidente con los sistemas 
de fracturación tardíos. Los planos de labores  indican que su espesor variaba de 1 a 3 m, con 
una corrida de 60 m.

Mina Víctor Hugo. Situada en la ladera SO del Cabezo del Charco, en la margen izquierda 
de  Rambla Honda y muy próxima a la Casa del Capitán (650,95; 4185,30). El mineral ex-
traído era hematites especular, hematites roja, limonita, goethita, pirita, calcita y cuarzo. La 
mineralización  tiene una morfología estratiforme con dirección y buzamiento N130/50N. Se 
encuentra interestratificada en las rocas de la F. Carbonatada de la Unidad de Carrascoy del 
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Complejo Alpujárride. Los datos de mina indican que se trataba de al menos dos niveles de 
espesor milimétrico en un tramo de 3 a 4 m de las calizas marmóreas de grano fino.

Mina Maquinista. Este grupo minero, con al menos tres bocaminas, se encuentra en la 
ladera S del Cabezo del Charco, en la margen izquierda de  Rambla Honda y muy próxima a 
la Casa del Postero (651,85; 4185,80). El mineral extraído era hematites roja, hematites espe-
cular, limonita, goletita, pirita, calcita, cuarzo y dolomita. La mineralización tiene morfología 
estratiforme  y se encuentra interestratificada en las rocas de la F. Carbonatada de la Unidad 
de Carrascoy del Complejo Alpujárride. Los datos de mina indican que se trataba de dos 
niveles mineralizados cuyas direcciones y buzamientos son  N120E/40S y N90E/ 60N. No se 
conocen datos del espesor de estos niveles ni del volumen de mineral extraído.

Mina Cuatro Amigos. Situada en la ladera norte del Cabezo Negro, en la margen izquierda 
de la Rambla del Puntalico (652,80; 4186,80). El mineral extraído era hematites roja, hemati-
tes especular y limonita. La mineralización tiene una morfología estratiforme con dirección y 
buzamiento N170E/20-40E. Se encuentra interestratificada en las rocas de la F. Carbonatada 
de la Unidad de Carrascoy del Complejo Alpujárride. Los datos de mina indican que se trataba 
de dos niveles con espesores máximos entre 6 y 8 m y una corrida de 400 m. No se conocen 
datos del tonelaje extraído.

Mina Ligera. Este grupo minero, con al menos dos bocaminas, se encuentra en la ladera N 
de la Solana de Carrascoy y en la margen derecha de la  Rambla de los Monreales (654,20; 
4188,10). El mineral extraído era hematites roja, hematites especular, limonita, goethita. Piri-
ta, y clorita (Cuadro 7.1). La mineralización tiene morfología estratiforme y se encuentra inter-
estratificada en las rocas de la F. Carbonatada de la Unidad de Carrascoy del Complejo Alpujá-
rride. Los datos de mina indican que se trataba de dos niveles mineralizados cuyas direcciones 
y buzamientos son N115E/40S y N100-120E/20N. El espesor de estos niveles  variaba entre 1 
y 1,5 m con una corrida de 150 m. No se conocen datos del volumen de mineral extraído.

Salvo el indicio de la Solana de Carrascoy con morfología filoniana, el resto de los indicios 
descritos cuya paragénesis está constituida por hematites roja, hematites especular, goethi-
ta, calcita y cuarzo, son encuadrables en el grupo de mineralizaciones estratoligadas en 
rocas carbonatadas, muy abundantes en este sector de la cordillera. El calificativo “estrato-
ligadas” se aplica, en este caso, a mineralizaciones que a escala regional están habitualmente 
asociadas a un determinado grupo de estratos, independientemente de que sean singenéti-
cas, sindiagenéticas o epigenéticas. Por esto, en este grupo se agrupan tanto mineralizaciones 
sinsedimentarias o sindiagenéticas como otras en cuya génesis han intervenido 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 Cor-
dillera 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 estratiformes, 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-RUIZ et al.(1979), TORRES-RUIZ (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 métalogenético 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.

MINERALES METÁLICOS Y NO METÁLICOS 

INDICIO 

Nº

COORDENADAS SUSTANCIA Provincia/Término 

Municipal

MINERALOGÍA MORFOLO-

GÍA

Observaciones 

X Y

1 650200 4186100 Fe Alhama de 

Murcia

Hematites y magnetita Filoniana Solana de 

Carrascoy

2 650950 4185300 Fe Fuente Álamo Hematites, limonita, 

goetita, pirita.

Estrati-

forme

Mina Victor Hugo

3 651850 4185800 Fe Fuente Álamo Hematites, limonita, goeti-

ta, pirita, calcopirita.

Estrati-

forme

Mina Maquinista

4 652800 4186800 Fe Fuente Álamo Hematites, limonita. Estrati-

forme

Mina Cuatro 

Amigos

5 654200 4188100 Fe Fuente Álamo Hematites, limonita, 

goetita, pirita.

Estrati-

forme

Mina Ligera

Cuadro 7.1.
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MINERALES ENERGÉTICOS Y ROCAS INDUSTRIALES 

INDICIO Nº COORDENADAS SUSTANCIA SUSTANCIA Provincia/Término Municipal Observaciones 

X Y

6 633000 4183200 Ari Totana

7 634000 4184280 Ari Totana

8 645440 4186900 Ari Totana

9 646350 4186780 Ari Totana

10 657920 4188420 Ari La Murta

11 658270 4188000 Ari La Murta

12 646500 4187180 Arm Alhama de Murcia

13 646780 4186400 Arm Alhama de Murcia

14 645180 4186060 Arm Alhama de Murcia

15 653340 4186110 Arm Fuente Álamo de Murcia

16 653650 4186590 Arm Fuente Álamo de Murcia

17 653840 4186600 Arm Fuente Álamo de Murcia

18 656000 4186270 Arm Fuente Álamo de Murcia

19 646300 4187630 Arm Alhama de Murcia

Cuadro 7.2.

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, dolomias 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.   
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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 en esta Hoja, no 
han tenido un gran aprovechamiento como materiales de construcción. Aunque existen dis-
tintos tipos de litologías explotables (arcillas, arenas, gravas, calizas, mármoles, rocas básicas, 
yesos, etc), son relativamente escasas las explotaciones industriales a  gran escala, salvo unos 
pocos ejemplos que se detallan a continuación. Cuadro 7.2

Se han observado canteras de dimensiones muy reducidas en las intercalaciones de pelitas y 
yesos (8) de la F. Carbonatada de la Unidad de Carrascoy. Se beneficiaba el yeso en caleras 
para abastecimiento local. De mayor importancia aparente son las instalaciones asociadas a 
las canteras de yeso masivo y microlaminado de la unidad (20), aflorante en Loma Larga al NE 
de la Falla de Lorca-Alhama. En este caso las dimensiones de los hornos de cal parecen indicar 
que se trató de una industria de mayor envergadura.

Es en el capítulo de los áridos, donde se encuentra actualmente el máximo de actividad den-
tro de esta Hoja, pudiendo agruparse en dos tipos de explotaciones.

De una parte las graveras para áridos detríticos enclavadas en los conglomerados Plio-Pleis-
tocenos de los sistemas marginales de Lébor (23) y los de Rambla (28), que afloran extensa-
mente en el bloque SE de la Falla de Lorca-Alhama y en los conglomerados Miocenos (13) y 
de los abanicos Holocenos (42) del borde occidental de la Sierra de Carrascoy.  La situación de 
las canteras actualmente en actividad es (633000, 4183200; 634000, 4184280) y (645440, 
4186900; 646350,4186780). La composición de estos conglomerados varía desde el grupo 
de áridos detríticos para los de sistema de Lébor a carbonatados-detríticos en el resto.

En este mismo grupo, son reseñables tanto por su importancia como por su génesis, un 
grupo de canteras situadas al sur de la localidad de la Murta, en el extremo NE de la Hoja, 
en las que se explota o se ha explotado de manera intensiva los depósitos del abanico de la 
unidad (33) y los depósitos (43) de la Rambla de La Murta. Constituyen un frente de explo-
tación prácticamente continuo a lo largo del cauce con una extensión mínima de 10 Km de 
los cuales los tres primeros se encontrarían en esta Hoja con unos frentes activos localizados 
en (657920,4188420; 658270, 4188000). El resto de las explotaciones se encuentran en la 
Hoja colindante de TORRE-PACHECO (955).La composición de estos conglomerados puede 
incluirse igualmente en el grupo de áridos carbonatados-detríticos. 

Todos los áridos detríticos son incluibles en la categoría de áridos naturales.



172

Otro grupo de canteras para áridos lo constituyen las importantes explotaciones que se ubican 
en la Formación Carbonatada (7) de la Unidad de Carrascoy. La localización de los frentes ac-
tivos en la actualidad es ( 646500, 4187180; 646780, 4186400; 653340, 4186110; 653650, 
4186590; 653840, 4186600; 645180, 4186060; 656000, 4186270). Como es obvio se trata 
de canteras para áridos carbonatados o áridos de machaqueo.

Finalmente  sólo se ha localizado una cantera que explota las metabasitas (6) de la unidad de 
Carrascoy. Se localiza en la vertiente occidental de la Sierra de Carrascoy (646300, 4187630) 
y mantiene un frente activo dimensiones hectométricas. En este caso son áridos ígneos, in-
cluibles como los anteriores en la categoría de áridos de machaqueo.    

Los áridos detríticos y los ígneos se emplean mayoritariamente en construcción de carreteras 
y los carbonatados para la preparación de hormigones, aglomerados asfálticos y morteros 
hidráulicos, para la manufactura de elementos prefabricados.   

7.2.  HIDROGEOLOGÍA

7.2.1.  Caracteristicas climáticas e hidrológicas

La Hoja de Totana queda encuadrada íntegramente en el ámbito de la cuenca del Segura, 
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.
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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. 

Las características climáticas en la Hoja de Totana, según la clasificación de Köppen, serían las 
correspondientes al clima estepario seco, próximo al desértico (Geiger, 1970; López Gómez, 
1987). Las temperaturas medias anuales en torno a 17º-18ºC, junto con la escasez de lluvias, 
del orden de 300 mm/año, y las tasas de evapotranspiración de 850-950 mm/año imprimen 
un fuerte déficit hídrico en la zona permitiendo encuadrar este sector de Murcia dentro de la 
Zona Climática Árida, aunque ya cercana a la Zona Semiárida. Al igual que en el resto del SE 
peninsular, los mecanismos pluviométricos están muy ligados a la presencia de masas de aire 
frío con curvatura ciclónica en las capas altas de la atmósfera que dan lugar a la formación 
de “gotas frías” principalmente durante los meses de octubre y noviembre (Alonso Sarría, 
2002). Así, después de las altas tasas de evaporación registradas durante el verano, se produce 
un rápido desarrollo de nubes en la vertical (casi centradas en una zona concreta) dando lugar 
a lluvias torrenciales de gran intensidad horaria, que constituyen un gran porcentaje del total de 
las precipitaciones anuales (Castillo Requena, 1982).

El ámbito territorial de esta Hoja está dominado, desde el punto de vista fluvial, por un solo 
río principal, el Guadalentín. El resto de cauces son ramblas efímeras, en su mayoría afluentes 
de dicho río aunque existen algunas con desagüe directo al mar, 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. 
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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”.

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 
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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-Aguilas. 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 7.3. se 
recogen una selección de los puntos que se han considerado más representativos.



176

H
O

JA
O

C
T

PU
N

TO
H

U
SO

C
O

O
RX

U
TM

C
O

O
RY

U
TM

C
O

TA
N

O
M

BR
E_

M
U

N
D

ES
_N

A
T

PR
O

F
D

ES
C

RI
PC

IO
N

_U
TI

LI
ZA

C
IO

N
V

O
LU

M
EN

26
38

1
00

40
30

63
27

92
41

87
52

4
35

3
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

35
0

D
ES

C
O

N
O

C
ID

O

26
38

1
00

67
30

63
29

32
41

87
48

3
35

3
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

38
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

26
38

1
00

69
30

63
33

37
41

88
12

0
38

0
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

30
2

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

26
38

1
00

71
30

63
43

86
41

87
86

1
31

0
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

28
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

26
38

1
00

79
30

63
66

88
41

80
96

4
19

2
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
17

9
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
18

3

26
38

1
00

80
30

63
66

88
41

80
96

4
19

2
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
21

0
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
38

1

26
38

1
00

81
30

63
66

78
41

81
03

9
19

2
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
25

6
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
10

7

26
38

1
00

85
30

63
47

39
41

82
33

1
20

7
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
20

0
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
67

5

26
38

1
00

91
30

63
39

15
41

82
53

8
21

8
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
19

8
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
52

5

26
38

1
00

99
30

63
14

17
41

83
38

5
31

5
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
11

0
A

G
RI

C
U

LT
U

RA

26
38

2
00

22
30

64
02

69
41

86
81

0
16

9
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

16
3

D
ES

C
O

N
O

C
ID

O

26
38

2
00

53
30

64
25

57
41

87
74

1
16

0
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
16

8
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
71

9

26
38

2
00

55
30

64
09

36
41

82
95

3
18

9
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

20
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

90

26
38

2
00

56
30

64
08

96
41

83
02

9
18

9
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

15
2

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

27
0

26
38

2
00

71
30

64
20

81
41

87
02

0
16

2
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

21
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

43
2

26
38

2
00

72
30

64
21

80
41

86
91

9
16

2
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

17
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

43
2

26
38

2
00

82
30

64
46

86
41

88
67

3
16

8
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

20
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

58

26
38

3
00

01
30

64
59

23
41

88
27

3
24

7,
18

A
LH

A
M

A
 D

E 
M

U
RC

IA
SO

N
D

EO
17

3
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
14

4

26
38

3
00

21
30

64
82

63
41

84
69

1
34

0
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

24
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

26
38

3
00

28
30

64
95

49
41

83
03

0
29

3
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

36
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

26
38

3
00

37
30

64
72

05
41

83
75

0
27

0
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

32
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

26
38

3
00

47
30

64
52

44
41

88
41

9
23

9
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

30
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

80
6

26
38

3
00

49
30

64
55

23
41

85
99

5
23

8
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

50
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

26
38

3
00

50
30

64
60

93
41

85
91

0
27

0
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

22
3

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

33

26
38

3
00

51
30

64
82

98
41

82
89

0
28

0
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

51
0

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

60
0

26
38

3
00

52
30

64
90

58
41

82
90

4
28

7
A

LH
A

M
A

 D
E 

M
U

RC
IA

SO
N

D
EO

60
8

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

26
38

4
00

04
30

65
88

41
41

81
64

9
20

9
FU

EN
TE

-A
LA

M
O

SO
N

D
EO

40
3

A
G

RI
C

U
LT

U
RA



177

26
38

4
00

17
30

65
88

71
41

81
61

9
20

7
FU

EN
TE

-A
LA

M
O

SO
N

D
EO

40
5

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

26
38

5
00

13
30

63
30

77
41

78
71

9
21

9
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
22

5
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
31

9

26
38

5
00

38
30

63
54

90
41

77
79

8
21

1
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
28

5
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
21

0

26
38

5
00

47
30

63
23

00
41

77
92

5
22

9
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
17

2
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
20

6

26
38

5
00

49
30

63
30

57
41

78
71

9
29

8
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
53

1

26
38

5
00

68
30

63
55

21
41

77
83

8
21

1
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
26

2
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
27

5

26
38

5
00

69
30

63
32

78
41

78
74

2
21

9
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
20

1
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
26

5

26
38

5
00

70
30

63
33

37
41

78
69

2
21

9
TO

TA
N

A
SO

N
D

EO
24

1
A

G
RI

C
U

LT
U

RA
61

9

26
38

7
00

07
30

64
76

50
41

79
50

0
20

8
A

LB
U

D
EI

TE
SO

N
D

EO
13

03
N

O
 S

E 
U

TI
LI

ZA

26
38

8
00

01
30

65
92

02
41

77
14

4
14

5
FU

EN
TE

-A
LA

M
O

SO
N

D
EO

D
ES

C
O

N
O

C
ID

O

26
38

8
00

13
30

65
53

54
41

71
77

5
21

1
FU

EN
TE

-A
LA

M
O

SO
N

D
EO

47
7

D
ES

C
O

N
O

C
ID

O
21

6

26
38

8
00

16
30

65
48

93
41

70
52

9
23

8
FU

EN
TE

-A
LA

M
O

SO
N

D
EO

23
0

D
ES

C
O

N
O

C
ID

O
35

0

26
38

8
00

26
30

65
76

20
41

77
70

0
15

0
FU

EN
TE

-A
LA

M
O

SO
N

D
EO

10
5

A
G

RI
C

U
LT

U
RA

C
u

ad
ro

 7
.3

.  
Se

le
cc

ió
n 

de
 P

un
to

s 
de

 A
gu

a



178

En la Figura  7.1, 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.

Fig.  7.1.  Masas de Agua Subterránea en la Cuenca del Segura. MMA (2005)

De acuerdo con esta delimitación, se indica a continuación las Masas de Agua Subterránea pre-
sentes en el ámbito de la Hoja, coincidentes con las Unidades Hidrogeológicas homónimas: 

070.048.- Santa- Yéchar (U.H. 07.25)
070.050.- Bajo Guadalentín (U.H. 07.30)
070.052.- Campo de Cartagena (U.H. 07.31)
070.055.- Triásico de Carrascoy (U.H. 07.29)

070.048.- Santa-Yéchar (U.H. 07.25)

Con una extensión de 42,5 km2 , la ocupación del suelo en el año 2000 en esta masa de agua 
subterránea era la siguiente: urbana, en el 3% de la superficie; agrícola, en el 15%, y forestal 
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en el 82%. En este ámbito geográfico se ubica el Espacio natural protegido del Parque Re-
gional de Sierra Espuña.

La masa se sitúa en su totalidad en la provincia de Murcia, al sur de Sierra Espuña, entre las 
poblaciones de Aledo, al oeste, y Alhama al este. En esta Hoja se localiza en el sector NO.

Se trata de un acuífero con estructura muy compleja, a base de escamas tectónicas, consti-
tuido por 140 metros de dolomías y calizas triásicas de las formaciones carbonatadas de las 
denominadas “Unidades Intermedias”, incluidas en el Complejo Alpujárride (Morrón Largo y 
Santa Yéchar).

Los límites están definidos según afloramientos y subafloramientos de argilitas, pizarras, cuar-
citas, conglomerados y yesos del  Paleozoico y Triásico, que además corresponden al imper-
meable de base de la formación acuífera.  

La complejidad estructural que afecta al acuífero ha provocado una importante compartimen-
tación en diversos de sectores con funcionamiento hidrodinámico independiente.  

La recarga procede de la infiltración del agua de lluvia y la descarga tiene lugar a través del 
bombeo para el riego de cultivos fuera del acuífero, en los términos municipales de Alhama 
de Murcia y Totana en el valle del Guadalentín; el uso doméstico es de escasa importancia. 
Actualmente no existe descarga natural.

En ITGE (1988) se evalúa la recarga por infiltración de la precipitación en 0,3 hm3/año como 
valor medio del periodo 1962/63-1971/72. Asimismo se referencian caudales de bombeo de 
7 hm3 en 1972, 5,2 hm3/año en el periodo 1977-78 y 3,5 hm3 en 1987. En CARM (1992) se 
calculan las entradas al acuífero en 1,5 hm3/año para el periodo 1956-1975, procedentes úni-
camente de la infiltración de la precipitación. Los bombeos se estiman en 4,5 hm3/año, como 
media de los años 1989 y 1990. El balance resultante es, por tanto, de –3 hm3/año.

Según el Plan Hidrológico de la cuenca del Segura (CHS, 1997), las entradas se producen sólo 
por infiltración de la lluvia útil (1,5 hm3/año), y las salidas, por bombeo (5 hm3/año). Según 
esta información el balance del acuífero tendría también un desequilibrio de –3,5 hm3/año. 
Fué declarado sobreexplotado por acuerdo de 6/04/2004 de la Junta de Gobierno de CHS.

En general, la evolución piezométrica está caracterizada por un descenso de los niveles desde 
principios de los años setenta hasta la actualidad, variable según sectores, como consecuencia 
de la explotación del acuífero. Los descensos máximos corresponden al periodo de 1979 a 
1986; a partir de 1986 cambia la tendencia hacia una casi estabilización de los niveles en al-
gunos sectores, debido a la disminución de la explotación. Dicha disminución puede atribuirse 
a varios motivos: captaciones que se han ido quedando secas, costes de extracción crecientes 
al incrementarse la profundidad del nivel, etc.; sin duda, también ha influido notablemente la 
llegada de aguas del trasvase Tajo-Segura a las zonas de riego de Alhama de Murcia y Totana 
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en el valle del Guadalentín, que eran hasta ese momento el principal destino de las aguas 
subterráneas captadas.

Los sectores que han concentrado la mayor explotación son Yéchar y Alto de Calares. En el 
primero, el descenso medio entre 1973 y 2001 ha sido de unos 4 m/año, con profundidades 
del agua de 150 a 250 m. En el sector Alto de Calares, el descenso medio es de 5 m/año 
para todo el periodo de registro (finales de 1977 hasta la actualidad), con unos niveles finales 
a unos 330 m de profundidad. El sector central del acuífero presenta un valor medio entre 
1979 y 1989 de 1,5 m/año. El sector nororiental experimenta unos descensos muy acusados, 
especialmente en la década de los años 80, con una tasa media del orden de 17 m/año (pe-
riodo 1981-1989).

Las facies predominantes de las aguas subterráneas del acuífero son sulfatadas-bicarbonata-
das cálcico-magnésicas, en general no aptas para consumo humano y mediocres para rega-
dío. Las conductividades eléctricas oscilan entre 1.000 y 4.100 µS/cm. No parece observarse 
modificaciones del quimismo relacionadas con la explotación.

070.050.- Bajo Guadalentín (U. H. 07.30)

Tiene una superficie de 324 km2, encuadrándose íntegramente en la Región de Murcia. La 
ocupación general del suelo en el año 2000 era eminentemente agrícola (82%, en su casi 
totalidad de regadío) y en mucha menor proporción urbano (7%) y forestal. En este ámbito 
geográfico se ubica la reserva natural de los Saladares del Guadalentín.

En la Hoja de Totana aparece el sector central de la masa, en la depresión del río Guadalen-
tín entre Totana y Alhama de Murcia, extendiéndose ampliamente por las hojas vecinas de 
Alcantarilla y Lorca.

El Valle del Guadalentín corresponde a una fosa tectónica situada en una de las depresiones 
intramontañosas de las Cordilleras Béticas, en la que existe actividad tectónica especialmente 
en las fallas que definen su borde septentrional. La depresión está rellena por sedimentos 
margosos del Mioceno y aluviales del Pliocuaternario, estos últimos con una extensión super-
ficial de 740 km2 y una potencia comprendida entre 100 y 300 m.

Dentro de esta zona se diferencian claramente dos sectores acuíferos, definidos por un cam-
bio en las características del relleno aluvial del Pliocuaternario: el acuífero del Alto Guadalen-
tín, monocapa libre, en el que el relleno está formado por un conjunto de arenas y gravas de 
alta permeabilidad, y el acuífero del Bajo Guadalentín, multicapa, donde el relleno detrítico 
presenta frecuentes intercalaciones arcillosas y varios niveles permeables de muy compleja 
interconexión hidrodinámica. El límite entre ambos acuíferos es un acuñamiento del conjunto 
permeable del Alto Guadalentín según una línea de dirección aproximada NO-SE, con origen 
en Lorca.
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La masa de agua subterránea Bajo Guadalentín, coincidente en su concepción con la unidad 
hidrogeológica del mismo nombre, tiene sus límites definidos por los materiales de baja per-
meabilidad del Mioceno, que a su vez actúan como sustrato del acuífero, y, localmente, del 
Paleozoico, excepto en el extremo noreste que limita con la Vega Media del Segura y en el 
suroeste que lo hace con el Alto Guadalentín.

Se trata de un acuífero multicapa, de compleja estructura hidrogeológica, constituido por 
tramos permeables de arenas y gravas, irregularmente distribuidos dentro de un conjunto de 
carácter básicamente arcilloso, a los que corresponden niveles piezométricos generalmente 
independientes, situados a profundidades diversas, con notables diferencias de cota en mu-
chos casos.

El acuífero no tiene un funcionamiento hidrodinámico coherente como conjunto ni es posible 
trazar unas isopiezas representativas de la circulación subterránea global que, en estado de 
equilibrio, debía tener como destino final el cauce del río Guadalentín. Debido a los procesos 
de extracción intensiva de agua subterránea al que se ha visto sometido, en especial desde 
principios de los años 1970 hasta la llegada de las aguas del trasvase Tajo-Segura a partir de 
1984, el flujo subterráneo se encuentra influenciado, observándose zonas con depresiones 
piezométricas considerables, como son la situada al noreste de la carretera Totana-Mazarrón y 
las que se ubican en las inmediaciones de El Cañarico  y del Caserío de Los Ventorrillos.

La evolución piezométrica es congruente con las circunstancias mencionadas, con impor-
tantes descensos piezométricos desde 1972 a 1984 (entre 1 y 2 m/año) y posterior ascenso 
(en algunos sectores de gran magnitud) o continuación del descenso, según zonas, que se 
relacionan con la aplicación del agua del trasvase o con la permanencia de los bombeos, 
respectivamente.

La recarga procede de la infiltración directa del agua de lluvia y de las infiltraciones por re-
torno del riego, en un valor medio estimado de 11 hm3/año. Actualmente no existe descarga 
natural, evaluándose en 36 hm3/año las extracciones por bombeo, que se destinan para usos 
agrícolas, si bien con una acusada variabilidad anual. En consecuencia, el balance entre las 
entradas y salidas del acuífero está claramente desequilibrado, habiendo sido declarado como 
sobreexplotado (04/10/1988).

Las aguas subterráneas del Bajo Guadalentín tienen un alto contenido salino, con una con-
ductividad media del orden de 5.500 µS/cm (generalmente comprendida entre 3.000 µS/cm 
y 6.500 µS/cm, aunque en algunos puntos del sector occidental se han llegado a superar los 
10.000 µS/cm) y facies variables, con predominio del tipo sulfatada-clorurada mixta (aunque 
localmente sean bicarbonatadas por la liberación del gas carbónico del sustrato, pero en 
mucha menor extensión que en el Alto Guadalentín). La peor calidad se da en los niveles 
acuíferos más superficiales, que son los más vulnerables a la contaminación por prácticas en 
el terreno.
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Los principales focos de contaminación del acuífero son, además de los naturales procedentes 
de las rocas que constituyen su entorno geológico, los vertidos de residuos urbanos e indus-
triales, sobre todo en las proximidades de Lorca, Totana, Alhama de Murcia y Librilla, junto 
a unas actividades agropecuarias con un importante desarrollo agrícola y ganadero, lo que 
implica un significativo aporte de nitratos, aunque con una distribución irregular concentrada 
en los niveles más someros donde se han llegado a superar en algunos puntos los 100 mg/l.  

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 geo-
morfológicamente por su amplia llanura, con pequeña inclinación hacia el sureste, rodeada 
en todos sus contornos, a excepción de la zona del litoral, por elevaciones montañosas. Por 
el norte se diferencia de la depresión formada por las vegas del Segura-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 con-
junto 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 1.000 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 admi-
nistrativa 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), ámbas 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.

Dentro de la hoja de Totana únicamente aparece la terminación occidental de esta masa, en 
un sector situado en el este de la hoja, en las inmediaciones de Cuevas de Reyllo, dentro del 
término municipal de Fuente Álamo.
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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 terciarias 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, respectiva-
mente; acuífero Messiniense, constituido por calizas bioclásticas, areniscas y arenas, 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 acuífero se interna 
bruscamente en el Campo de Cartagena por debajo de la potente formación margosa de 
Torremendo que hace de impermeable de techo.  En la hoja de Totana sólo está representado 
el acuífero Cuaternario.

Dada la compleja estructura tectónica interna de esta depresión, el carácter discordante de mu-
chas 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 (fundamentalmente en los 
acuíferos Messiniense y Plioceno) y por salidas laterales hacia el Mar Menor y el mar Medite-
rráneo. Hay que tener en cuenta, también, la interconexión interna entre diferentes acuíferos, 
realizada en condiciones naturales y a través 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 
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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 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.

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 actividades 
agrarias, ya que las intensas labores agrícolas que se desarrollan en esta comarca y, posible-
mente, la gran densidad de granjas porcinas existentes en término de Fuente Álamo, 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 canti-
dades 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.

070.055.- Triásico de Carrascoy (U.H. 07.29)

La masa de agua subterránea, coincidente con la unidad hidrogeológica del mismo nom-
bre, tiene una superficie de 108 km2, perteneciente íntegramente a la Región de Murcia. La 
ocupación general del suelo en el año 2000 era mayoritariamente forestal (53%) y agrícola 
(46%, del que el 75% es secano), siendo minoritario (1%) el suelo urbano. En este ámbito 
geográfico se ubica parcialmente el Espacio natural protegido Parque Regional de las Sierras 
de Carrascoy y El Valle.
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En la hoja de Totana se localiza la casi totalidad de esta masa, que se sitúa en el cuadran-
te nororiental coincidiendo con la sierra de Carrascoy y sus inmediaciones meridionales y 
orientales.

Los materiales permeables más importantes son las dolomías triásicas, con espesor medio 
entre 200-250 m. Por la elevada complejidad geológica de la zona, el conjunto se encuen-
tra muy tectonizado y compartimentado en diversos bloques de reducidas dimensiones que 
funcionan con cierta independencia hidrodinámica. Además de los triásicos, quedan también 
incluidos como acuífero los materiales detríticos neógenos y cuaternarios (gravas) que los 
recubren en amplias extensiones hacia el borde meridional (IGME, 1986).

El acuífero limita al N y O con materiales paleozoicos y triásicos de muy baja permeabilidad, 
mientras que al S y E el límite es más impreciso y se asocia con un hundimiento progresivo 
del sustrato bético bajo el relleno neógeno, posiblemente retocado por la acción de fallas de 
salto notable, aunque localmente existe contacto lateral entre las dolomías y los materiales 
detríticos miocenos y pliocuaternarios del Campo de Cartagena.

La recarga procede de la infiltración del agua de lluvia y la descarga se produce por bombeos 
y a través de descargas laterales subterráneas hacia el Campo de Cartagena.

En IGME (1986) la recarga media del acuífero para el periodo 1956-1975 ha sido evaluada 
en 1,1 hm3/año y la descarga por bombeo (con destino exclusivo al riego de cultivos) en 4,6 
hm3  para el año 1984, que se elevó a 5,6 hm3 en el año 1985 por la puesta en marcha de 
un importante sondeo en la zona suroeste; en cuanto a las salidas laterales subterráneas 
hacia acuíferos profundos del Campo de Cartagena (preferentemente en la zona oriental de 
la unidad), se estimó en un máximo de 0,3 hm3/año, como media del período 1956-1975. 
Estos mismos valores del balance hídrico son los adoptados en el “Catálogo de acuíferos con 
problemas de sobreexplotación o salinización” (DGOHCA-ITGE, 1997).

En MOPTMA (1996) se recogen unas cifras de recursos de 3,6 hm3/año y de salidas por bom-
beo de 5,6 hm3/año, pero no se aportan valores de salidas laterales ni se indica la representa-
tividad temporal de tales cifras.

Según el Plan Hidrológico de la cuenca del Segura (CHS, 1997), las entradas se producen 
por infiltración de lluvia (3,6 hm3/año), mientras que las salidas tienen lugar por bombeo 
(4 hm3/año) y descarga lateral (0,3 hm3/año). Según esta información el sistema tendría un 
cierto desequilibrio en su balance, aunque no se hace mención al periodo de referencia de los 
datos. La unidad ha sido declarada sobreexplotada por acuerdo de 06/04/2004 de la Junta de 
Gobierno de la Confederación Hidrográfica del Segura.

Como consecuencia de la explotación se registra en los sectores o compartimentos más afec-
tados (fundamentalmente la zona occidental) un descenso de niveles desde principio de los 
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años setenta hasta mediados los ochenta. A partir de entonces se observa, en general, una 
estabilización de niveles, relacionada con una disminución de las extracciones.

Las aguas subterráneas son de carácter termal, con temperaturas en algunos puntos de 45ºC 
(IGME-CEII, 2003), y presentan una variación importante de la salinidad según sectores: las 
de mejor calidad química corresponden a las zonas centro y suroeste, mientras que las más 
salinas se encuentran en las zonas sur y noroeste. En general, la salinidad de las aguas está 
comprendida entre 1.500 mg/l y 4.500 mg/l. Son de facies predominantemente sulfatada y 
cálcico-magnésica, cálcico-sódica o mixta. La explotación del acuífero parece producir un lige-
ro incremento de los contenidos salinos de las aguas subterráneas, por lixiviación de sales.

8.  PUNTOS DE INTERÉS GEOLÓGICO

En el área de la Hoja de Totana se  propone como Punto de Interés Geológico PIG-1 los  aflo-
ramientos de la Cuesta de la Pinilla.

Se accede a esta localidad por la MU-603 (Alhama de Murcia-Mazarrón). A la altura del Km 
38,500, se toma el desvio a La Pinilla y las Palas. Esta carretera local pasa a unos 3,100 Km 
por el Cortijo de Montesinos  y de manera inmediata se accede a las Cuestas de la Pinilla. El 
recorrido finaliza cuando en la colada de estas cuestas se encuentra el contacto discordante 
de los depósitos del Terciario Superior sobre los metasedimentos de los Complejos Nevado-
Filábride y Alpujárride de la Sierra del Algarrobo.

En el sector situado entre el Cortijo Montesinos y la Cuesta de la Pinilla, puede observarse, 
en afloramientos de gran calidad y muy próximos a la carretera local E-17, las series marinas 
del Mioceno Superior y Plioceno Inferior y Medio. El interés especial de este sector estriba en 
el gran desarrollo que tienen las lumaquelas de ostreidos y las calizas recifales de Porites y 
Tarberastreas.
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