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1.  INTRODUCCIÓN

1.1.  SITUACIÓN GEOGRÁFICA

La Hoja de Mazarrón está situada, geográficamente, en las áreas centro meridionales de la 
Comunidad Autónoma de la Región de Murcia. La morfología del área está caracterizada por 
una orografía con relieves pronunciados en sus sectores occidentales y meridionales donde 
se encuentran las terminaciones orientales de las Sierras de Almenara y del Lomo de Bas, en 
el sector centro meridional se encuentra la Sierra de las Moreras en tanto que en el sector 
oriental se encuentran los relieves del la Sierra del Algarrobo. Estos relieves, que ocupan un 
elevado porcentaje de la superficie de la Hoja, circundan una penillanura central que se con-
figura a modo de pasillo con bordes subparalelos, que se conoce como cuenca de Mazarrón, 
por la que discurre en sentido norte-sur, la Rambla del Canal y su prolongación como Rambla 
de las Moreras que desemboca en Bolnuevo. Este curso fluvial que discurre en gran medida 
muy cercano al borde oriental de la Cuenca de Mazarrón. Recibe por su margen derecha los 
aportes de las Ramblas del Reventón, del Cañeta, de Baltasar - La Majada y del Coto Fortuna y 
por su margen izquierda las Ramblas del Saladillo, del Saltador, de las Yeseras, del Algarrobo, 
de los Rincones, Grande y de la Cruz del Muerto. En el sector occidental, de las Sierras de 
Lomo de Bas, Almenara y Las Moreras se tienen como principales cursos fluviales las Ramblas 
de Villalba, Pastrana y de Ramonete. Tanto estos últimos cursos fluviales como la practica to-
talidad de los afluentes, por su margen derecha, de la Rambla del Canal-Las Moreras siguen 
una dirección subparalelas que varían entre N90E a N130E, lo que parece prefigurar un claro 
control tectónico. En el sector oriental de la Sierra del Algarrobo bajan las Ramblas de los 
Lorentes, de Las Balsicas, de la Raja, de Valdelentisco y la Rambla Honda de la Calera, como 
principales cursos de agua. En este sector la red hidrográfica sigue direcciones norteadas y por 
tanto subparalelas a la Rambla del Canal-Las Moreras y a la de sus afluentes por su margen 
izquierda. En el sector NO y de forma subparalela a las estribaciones septentrionales de la 
Sierra de Almenara, discurre hacia el NE la Rambla del Puntarrón, afluente de la Rambla del 
Canal con la que confluye dentro de la Hoja colindante de Totana. De las vertientes septen-
trionales de la Sierra del Algarrobo y vertiendo hacia el norte se encuentran las Ramblas del 
Mergajón y de Mingrano.

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

Como núcleos de población cabe citar los de Gañuelas, La Majada, Puerto Muriel, Atalaya, 
Ugejar, Pastrana, Las Librilleras, El Ramonete, Morra de las Piñas y Calnegre en el sector occi-
dental; en el sector central y de mucha mayor entidad se encuentran los núcleos de Mazarrón, 
Bolnuevo y Puerto de Mazarrón y en el sector oriental se encuentran Las Palas, El Mojón e Isla 
Plana. Salvo Mazarrón y Puerto de Mazarrón, que constituye un asentamiento de gran impor-
tancia, el resto de las localidades citadas son núcleos de población pequeños, aunque con un 
crecimiento muy rápido en los últimos años, especialmente los cercanos al litoral. 
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La red viaria es importante. Cabe destacar la N-332 que cruza la Hoja uniendo las poblaciones 
de Las Palas-Puerto de Mazarrón-Macarrón -dirección Águilas. La comarcal C-3.315 Maza-
rrón-Totana, que cruza la hoja en sentido NO y la MU-603 Mazarrón-Alhama de Murcia que 
lo hace N-S.

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 muchos de los casos, 
que dan acceso a las explotaciones agrícolas o ganaderas. Son destacables, por los numerosos 
afloramientos de calidad que proporciona, la carretera de Mazarrón-Atalaya-Puerto Muriel  
que la cruza en sentido E-O.

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 Mazarrón.

La actividad turística es muy intensa en los sectores del litoral con una demanda inmobiliaria  
creciente por lo que proliferan las urbanizaciones a lo largo de la costa desde Cabo Tiñoso 
a la Punta del Calnegre. Las urbanización de Los Madriles, Las Colonias, Isla Plana, Rambla 
de Valdelentisco y el Alamillo, situadas al este del Puerto de Mazarrón y las de Playa Grande, 
Playasol, Puntabela y Bolnuevo, al oeste de esta localidad, son buena prueba de ello. 

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 
tectónicos a escala continental durante la mayor parte del Mesozoico y Terciario, relacionados 
todos ellos con la apertura del Atlántico Norte y la colisión de la placa europea y africana.
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La Cordillera Bética presenta los caracteres típicos de un orógeno alpino: evolución mesozoica 
preorogénica caracterizada por una gran diferenciación de dominios paleogeográficos en 
relación con una tectónica extensional, evolución sinorogénica compresional definida por el 
apilamiento de sucesivas unidades alóctonas, y la existencia de metamorfismo dinamotérmico 
de altas presiones y baja temperatura en las zonas internas.
 
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 a zócalo, acompañadas de un me-
tamorfismo, 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-
miento entre sectores y aspectos geológicos de la ZIB provendría su problemática geológica, 
sin olvidar, claro está, que es el único dominio que aparece metamorfizado, lo que le convierte 
aún en más complejo y difícil de estudiar que el resto de los dominios.

La ZIB se divide en cuatro complejos superpuestos tectónicamente. De inferior a superior son: 
Nevado-Filábride, Alpujárride, Maláguide y la Dorsal. Sin embargo, esta división no es acep-
tada de forma unánime. Así EGUELER y SIMÓN (1969), y KAMPSCHUUR y RONDEL (1975) 
distinguieron otro complejo cuya denominación inicial fue Ballabona-Cucharón y más tarde 
redefinieron como complejo Almágride. DE JONG (1991), recoge la propuesta de SIMÓN 
(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 
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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 en los 
que la configuración paleogeográfica diversa y a veces compleja, a menos durante los tiem-
pos paleógenos. 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 valenciano” 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 
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.



17

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 Mazarrón, 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 Mazarrón viene caracterizado por varias proble-
máticas diferenciadas. De una parte, la presencia en las Sierras del Algarrobo, Almerana, Las 
Moreras y Lomo de Bas, de unidades estructurales pertenecientes a los complejos de las ZIB 
(Nevado-Filábride y Alpujárride), lo que conlleva a su definición cartográfica y sus relaciones 
tectoestratigráficas y por otra, un amplio registro sedimentario y volcánico del Neógeno Supe-
rior y Cuaternario, afectado por una actividad neotectónica y muy importante. 

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. 
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 rela-
ción con las cuencas de Mazarrón e Hinojar. Ambos autores resaltan la, a su juicio, practica 
inexistencia 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) y 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 continental 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 cal-
careníticos 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 mencionado “Escarpe del Saladillo” al Norte de la Cuenca de Mazarrón (Hoja Nº 954 Tota-
na).Por lo general estos autores abusaron de la correlación con las unidades litoestratigráficas 
messinienses y pliocenas definidas en el Campo de Cartagena, sobredimensionando además 
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su valor cronoestratigráfico. Como dato anecdótico, las únicas observaciones de campo explí-
citamente 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 Hoja Nº 954), donde curiosamente se halló la fauna de Strombus 
Coronatus que permito 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 a MALLADA (1904) 
y los cuales 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, 
presentándose desenraizado y cabalgante sobre el Prebético, formado por series jurásicas de 
características más someras.

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

Otro hito importante en el conocimiento del área de trabajo fue la tesis de PAQUET, J., (1969), 
en la que estudio el oeste de la provincia de Murcia. Es quien define por primera vez las tres 
unidades estructurales que caracterizan a la Sierra de Ricote, las cuales denominó de N a S 
como Unidad de la Bermeja, Unidad de la Garita y Unidad de la Mezquita respectivamente. La 
tectónica de las mismas es compleja, con pliegues de flancos invertidos y retrocabalgamientos 
de edad Mioceno superior, posteriores al emplazamiento del Subbético sobre el Prebético, el 
cual tuvo lugar en el Mioceno medio. Es, aún hoy, cita de obligada consulta. 
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En los años setenta se incrementan los conocimientos sobre la región. GARCÍA DUEÑAS 
(1970), lleva a cabo un estudio de geología estructural al norte de la Sierra de Montillana. 
Destacan los trabajos cuyo objetivo es obtener un mayor conocimiento sobre la edad de los 
materiales de las Cordilleras Béticas, GARCÍA DUEÑAS y LINARES (1970), levantan la serie es-
tratigráfica de la Sierra de Lucena-Alta Coloma. Otros trabajos de gran importancia en la zona 
son los de GONZÁLEZ DONOSO et al. (1971), y la tesis doctoral de RIVAS (1972).

Tanto para el conocimiento del área de la Hoja como para la mayor parte de los sectores 
orientales de las Cordilleras Béticas, las investigaciones realizadas por el grupo de trabajo de 
la Universidad de Leiden durante la década de los años 60-70 fueron de enorme importancia. 
Las tesis doctorales de:

SIMÓN, O.J. (1963), y KAMPSCHUUR, W. (1972), así como numerosos trabajos posteriores, 
todo ello bajo la dirección del Prof. EGELER C. G., aportaron un conocimiento muy preciso 
sobre las Cordilleras Béticas orientales.

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

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

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

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

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

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

AZEMA (1977) en su tesis doctoral precisa los mecanismos sedimentarios y la tectónica de la 
Cadena Bética en las provincias de Murcia y Alicante, atribuyendo el límite Prebético- Subbé-
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tico 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.

RUÍZ ORTIZ, (1979 y 1980), publica varios trabajos sobre las Unidades Intermedias. BAENA y 
JEREZ MIR (1982), realizan un importante trabajo de síntesis, donde se recopila la información 
sobre la estratigrafía de las Cordilleras Béticas y se hace un ensayo de reconstrucción paleo-
geográfica entre la Meseta y la Zona Bética.

DE SMET (1984), considera que no hay fundamentos suficientes para admitir una interpreta-
ción 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-Alican-
te el eje central del sistema.

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

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.
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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. 

2.  ESTRATIGRAFÍA

2.1.  INTRODUCCIÓN

De lo anteriormente expuesto, la complejidad tectoestratigráfica de los terrenos aflorantes en 
esta 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 Mazarrón afloran materiales del Complejo Nevado-Filábride en el sentido de 
EGUELER (1963), PUGA et al. (1974,1976), DÍAZ DE FEDERICO (1971,1980) y del Complejo 
Alpujárride según su definición clásica de EGUELER Y SIMÓN (1969), KOZUR et al. (1974, 
1985), ALDAYA (1979), SANZ DE GALDEANO (1979), GARCÍA -TORTOSA (2000,2002.etc). 
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 
Maláguide, b) tienen un metamorfismo de bajo grado, y c) en su registro sedimentario triá-
sico, especialmente sus formaciones carbonatadas, se observan sucesiones correlacionables 
tanto con las Unidades Alpujárrides como con las Maláguides. Esta conjunción de caracteres 
ocasionó el que dichos autores las describiesen como “Unidades Intermedias o de Transición” 
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  MÄKEL (1981), NIETO et al. (1994) que no admiten la existencia 
de las transiciones litológicas y por tanto de las Unidades Intermedias. BOOT-REA (2000) ha 
diferenciado dos grupos de unidades Maláguides en función de su posición estructural y del 
metamorfismo alcanzado en sus respectivas sucesiones Permo-Triásicas. Las unidades de po-
sición inferior, que solo afloran en las Béticas orientales, las denomina Unidades Maláguides 
Inferiores y se caracterizan por haber sufrido metamorfismo alpino de grado muy bajo (anqui-
zona) y por no mostrar formaciones pre-Pérmicas ni post-Triásicas. Las unidades de posición 
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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), MARTÍN-MARTÍN (1996), MARTÍN-
MARTÍN et al.(1997b), SANZ DE GALDEANO et al.(2000).

De todo lo anteriormente expuesto, es evidente que los autores que han trabajado en esta 
área mantienen dos posturas diferenciadas. La divergencia profunda se 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.

Los criterios que se tienen, cuando el área de trabajo se circunscribe al perímetro de una hoja 
geológica no son suficientes ya que, en este caso, necesariamente implican un conocimiento 
regional o incluso en el ámbito de cordillera. En el cuadro adjunto 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 
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2.2.1.  Complejo Nevado-Filábride 

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

En la Hoja de Mazarrón el complejo Nevado-Filábride aflora ampliamente estando represen-
tados materiales de sus dos mantos (Veleta y Mulhacén), si bien, en la mayoría de los aflora-
mientos suele faltar en la misma vertical alguno de los dos mantos. Así, el manto del Veleta 
aflora muy bien en el denominado Lomo de Bas y en el sector del Valle del Río Amir, mientras 
que el del Mulhacén aflora en las sierras del Algarrobo-Lo Alto; Sierra de las Moreras y Sierra 
Almenara.

Es generalizado en todo el Sector Oriental de la Zona Interna Bética, allí donde aflora el 
Nevado-Filábride, ver en la bibliografía existente la asignación incorrecta de materiales Neva-
do-Filábrides al complejo Alpujárride. En gran medida esta confusión se debe al insuficiente 
estudio de este complejo dentro del sector más oriental de la Zona Interna Bética. Así, cuando 
sobre micaesquistos nevadofilábrides aparecen directamente materiales alpujárrides, han sido 
asignados los primeros a formaciones paleozoicas alpujárrides, DURAND DELGA et al, (1962); 
FERNEX (1964) (ESPINOSA GODOY et al., 1974) y ALDAYA et al., (1979). Éstos últimos inclu-
yen en el Alpujárride al Lomo de Bas. Posteriormente ÁLVAREZ Y ALDAYA (1985) y ÁLVAREZ 
(1987) incluyen los materiales anteriores dentro del Nevado-Filábride. ÁLVAREZ (1987) opina 
que las asignaciones incorrectas de estos materiales se deben a dos hechos fundamentales. 
Por un lado al carácter atípico de los materiales de esta unidad que presentan rasgos que 
recuerdan a los de ciertas secuencias paleozoicas alpujárrides del Sector Central de la Cor-
dillera; y por otro, a la ausencia entre ellos y las unidades alpujárrides suprayacentes de una 
secuencia característica y bien desarrollada del Manto del Mulhacén, tal y como aparece en 
otros sectores de la Zona Interna Bética.

En las sierras del Algarrobo y Almenara afloran sólo materiales del manto del Mulhacén. 
Éste manto en la Hoja de Mazarrón y al igual que en las hojas adyacentes con materiales 
asignables al mismo, puede ser dividido a su vez en dos unidades, con un aparente mayor 
grado metamórfico la suprayacente, la cual aparece normalmente en contacto con la unidad 
Alpujárride más baja de cada sector.
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2.2.1.1.  Manto Del Veleta 

Como se ha dicho anteriormente aflora ampliamente en el denominado Lomo de Bas, situado 
en la parte más meridional de la hoja, encontrándose los afloramientos más septentrionales 
en el Valle del Río Amir y en la parte occidental de la Sierra de las Moreras (concretamente en 
el sector minero conocido como Coto Fortuna) donde el Manto del Veleta aflora a modo de 
ventana tectónica, bajo materiales del Manto del Mulhacén y del Complejo Alpujárride. 

En la Hoja de Mazarrón este manto está formado por una potente y monótona sucesión que 
supera el millar de metros de espesor, constituida fundamentalmente por esquistos oscuros 
con grafito, micaesquistos y cuarcitas grisáceas y beiges (y que será descrita con más detalle 
a continuación) con abundantes micas, muy parecida a la sucesión del Manto del Veleta en 
Sierra Nevada. El color predominante de estos materiales es el gris oscuro debido al grafito, si 
bien, también es frecuente el color marrón y rojizo debido a la presencia de óxidos de hierro 
entre los planos de esquistosidad de los niveles cuarzoesquistosos. A pesar de su gran pare-
cido a las series del Manto del Veleta en Sierra Nevada, su más bajo grado metamórfico hace 
que sea menor la presencia de minerales, como el granate y el cloritoide, que en las series de 
Sierra Nevada, lo que debió contribuir a su inclusión dentro del Alpujárride por otros autores 
ya citados.

La sucesión que se describe a continuación está afectada por numerosas superficies de cizalla 
que, en unos casos producen repeticiones tectónicas y, en otros omiten términos, por lo que 
las potencias que se puedan medir son tan solo orientativas. Además, otras superficies de 
cizalla casi verticales y de dirección aproximada Este-Oeste, separan en el Lomo de Bas un 
conjunto fundamentalmente cuarcítico que es el que ocupa la mayor parte de dicho relieve, 
de otro constituido fundamentalmente por esquistos grafitosos que ocupan la parte sep-
tentrional del Lomo de Bas y que constituye también los principales afloramientos del Valle 
del Río Amir y del Coto Fortuna, sin que se vea claramente la relación original entre ambos 
conjuntos, por lo que se describen por separado.

2.2.1.1.1.  Cuarzoesquistos, cuarcitas y micaesquistos de tonos marrones (1). Paleozoico

La formación, está constituida por una alternancia entre cuarzoesquistos marrones, esquistos 
grises y niveles cuarcíticos de color beige o gris (1), predominando los primeros sobre los 
esquistos y las cuarcitas. Se reconocen posibles cambios de facies laterales entre unas y otras 
litologías que en conjunto alcanzan varios miles de metros de espesor, como se observa en el 
Lomo de Bas, donde puede realizarse un corte detallado en la carretera que une El Ramonete 
con Cabo Cope, que atraviesa completamente el citado relieve. Los niveles de cuarcitas son 
los menos abundantes y su espesor es variable, desde pocos centímetros a unos pocos metros 
de espesor. Son frecuentes los óxidos de hierro entre los planos de esquistosidad, lo que le 
confiere al conjunto el tono marrón rojizo antes mencionado. 
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2.2.1.1.2.  Micaesquistos grafitosos, cuarcitas y micaesquistos (2). Calcoesquistos, calizas y 
mármoles grises (3). Paleozoico

La sucesión está constituida por esquistos de grano fino cuya gama de color va desde el gris 
plateado al gris oscuro o casi negro, además de tonos azulados. Entre los esquistos aparecen 
niveles más cuarcíticos de potencia decimétrica a métrica. Los niveles más cuarcíticos son 
menos ricos en grafito que el resto y son minoritarios respecto a los niveles grafitosos. Inter-
calados en estos materiales se observan pasos laterales a cuerpos carbonatos constituidos por 
calcoesquistos, calizas y mármoles grises a veces con entidad cartográfica (3). 

2.2.1.1.3.  Mármoles fajeados (4). Paleozoico

Intercalados en la parte superior de la sucesión aparecen niveles de mármoles oscuros micá-
ceos (4), de espesor decimetrito a métrico, en los que en ocasiones pueden encontrarse restos 
fósiles como los descritos por LAFUSTE Y PAVILLÓN (1976), entre los que reconocieron pólipos 
semejantes a Chaetetes salairicus, de edad devónica. El espesor de esta sucesión es como mí-
nimo superior a 500 metros, si bien y como ya se ha indicado anteriormente esta estimación 
de la potencia es tan solo orientativa.

2.2.1.2. Manto del Mulhacén

Tal y como ya se ha adelantado anteriormente dentro de este manto podemos diferenciar 
cartográficamente dos unidades, con tan solo ligeras diferencias en cuanto a las proporciones 
de unas u otras litologías dentro de cada unidad.

La dos unidades nevadofilábrides del Manto del Mulhacén, que denominaremos de abajo 
arriba Inferior y Superior respectivamente, presentan básicamente las mismas formaciones, 
que serán descritas a continuación, si bien, la unidad superior presenta una formación de es-
quistos grafitosos con granates, que son los que le dan (tan solo a visu) un aspecto de aparen-
te mayor grado metamórfico y que permite diferenciarla cartográficamente de la unidad in-
frayacente, en la que no hemos encontrado, al menos de manera evidente, esta formación. 

2.2.1.2.1.  Unidad Inferior

a. Micaesquistos con granates (5). Micaesquistos y esquistos anfibólicos (6)

Todos estos materiales constituyen una misma formación, la más baja de este manto. 
Apenas está representada en la unidad Inferior del manto del Mulhacén de este sector, ni 
en las Hojas adyacentes a la de Mazarrón, de modo que tan solo aparecen algunos aflora-
mientos de micaesquistos con granates que tienen tonos plateados (5) y que constituyen 
los tramos más bajos en la sucesión de la unidad inferior del Manto del Mulhacén (sector 
N de la Sierra del Algarrobo), por lo que se incluyen en la presente formación. Estos niveles 
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intercalan o se alternan en algunos puntos con esquistos anfibólicos con granates (6), en 
cuyo caso adquiere la formación tonos más oscuros.

b. Cuarzoesquistos y esquistos plateados (7). Paleozoico Formación de micaesquistos ver-
des-azulados con cloritoide. Miembro de cuarzoesquistos y cuarcitas beige

Esta formación se corresponde con la formación TAHAL descrita en otros sectores del 
Nevado-Filábride (GÓMEZ PUGNAIRE, etc.). Aflora ampliamente en la Hoja de Mazarrón y 
en otras adyacentes como la de Cartagena. Así, los materiales de esta formación son los 
que constituyen la mayor parte de las Sierras del Algarrobo en la parte Nororiental de la 
Hoja, Sierra Almenara en la parte Noroccidental y septentrional de la misma y Sierra de las 
Moreras en la parte Central, ocupando por tanto una gran extensión superficial.

Su sucesión está constituida por una alternancia de micaesquistos, cuarzoesquistos y cuar-
citas. Los micaesquistos tienen predominantemente tonos verdes azulados. Las tonalida-
des verdes 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 bandeado.

En los micaesquistos de la formación que se está describiendo el mineral más representa-
tivo es el cloritoide, mientras que el granate es raro en esta unidad.

c. Esquistos verdes-azulados con cloritoide (8). Paleozoico. Formación de micaesquistos ver-
des-azulados con cloritoide. Miembro de micaesquistos verdosos-azulados con cloritoide

Por encima del miembro anterior, fundamentalmente cuarcítico, y de manera gradual, 
aparece otro miembro más esquistoso, si bien, son frecuentes los despegues entre ambos 
debido a sus diferentes competencias. Su sucesión está constituida por una alternancia de 
micaesquistos, cuarzoesquistos y cuarcitas. Los micaesquistos tienen predominantemente 
tonos verdes azulados. Las tonalidades verdes 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 bandeado. 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 micaesquistos 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 sinsedi-
mentarias, 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 repre-
sentada por una potente formación carbonatada también descrita más adelante, que 
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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 representa-
tivo es el cloritoide, mientras que el granate es raro.

 
Por lo general la sucesión presenta una foliación bastante penetrativa, sobre todo en los 
términos más pelíticos, si bien, 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 fo-
liación principal está deformada por una crenulación bastante penetrativa.

El miembro que se acaba de describir es el constituyente principal de las sierras de Alme-
nara, Moreras y Algarrobo, así como de otras adyacentes fuera de la hoja de Mazarrón. 
Los mejores cortes que se pueden realizar los proporcionan los múltiples itinerarios de 
los caminos que suben a lo alto de Sierra Almenara, tanto desde su vertiente meridional 
como septentrional ya ofrecen la posibilidad de observar todos sus términos.

d. Anfibolitas y Rocas Básicas (9). Paleozoico-Triásico

Se puede considerar que en la Hoja de Mazarrón aparecen algunos de los mejores aflo-
ramientos de este tipo de rocas dentro del Complejo Nevado-Filábride, tanto por su gran 
extensión como por la potencia de los mismos, como por ejemplo, los afloramientos de 
los sectores del Lomachón, Oya de los Morenos o el sector de las Canteras Victoria al 
oeste de la Sierra del Algarrobo, así como los afloramientos de diferentes partes de Sierra 
Almenara. Estas rocas aparecen fundamentalmente en el contacto entre la formación 
que se acaba de describir y la Formación de Mármoles y Calcoesquistos. Las rocas básicas 
aparecen como relictas entre las anfibolitas y se pueden diferenciar gabros, de tonos muy 
oscuros, que aparecen como “bolos” dentro de las anfibolitas sin que se reconozcan bien 
las relaciones originales con las rocas encajantes. Algunos de estos “bolos” de gabros pre-
sentan 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 mineralogía 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 formación de micaesquistos ver-
des azulados y la base de la formación carbonatada.
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e. Metaevaporitas (10). Paleozoico. Formación de micaesquistos verdes-azulados con clori-
toide. Miembro de Metaevaporitas 

Este miembro aparece por encima del anterior y está constituido por una asociación lito-
lógica que comprende mármoles impuros, yesos, cuarcitas y metapelitas de tamaño de 
grano muy fino, que han sido interpretados como una secuencia rica en material evaporí-
tico (GÓMEZ PUGNAIRE y CÁMARA 1990). La presencia de yeso es característica de esta 
parte de la formación, 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. Aunque en ocasiones es difícil 
reconocer el contacto concordante con los términos infrayacentes descritos anteriormen-
te, debido nuevamente a los despegues consecuencia de las diferentes competencias, 
diferentes 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 sinse-
dimentaria entre ambos materiales, y la transición de medios siliciclásticos continentales o 
de transición hacia medios marinos someros, sometidos a una intensa evaporación, con la 
formación de minerales evaporíticos, que culminará con la sedimentación de la formación 
carbonatada suprayacente, que será descrita a continuación. Estos niveles son abundan-
tes en el Sector de los Izquierdos en la Sierra del Algarrobo, en el Sector de las Yeseras en 
la carretera que une Mazarrón y la Pinilla, en el sector de la Oya de los Morenos, etc. A 
los términos de este miembro de metaevaporitas están asociados cuerpos de metabasitas 
que intruyen cortando los contactos litológicos previos. 

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 porfi-
doblastos redondeados u ovalados de varios milímetros de diámetro. Los niveles de már-
moles suelen aparecer como niveles aislados de poco espesor, escasa continuidad lateral 
y frecuentemente brechificados. Dada la amplia representación y el fácil reconocimiento 
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 car-
bonatada suprayacente, constatándose el cambio definitivo a un ambiente sedimentario 
marino somero.

f. Mármoles (11). 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, micaesquis-
tos, cuarzoesquistos y anfibolitas. La deformación a la que están sometidos los materiales 



29

de esta formación hace muy difícil estimar su potencia, si bien, se puede decir que el es-
pesor de los paquetes carbonatados supera en muchas verticales los trescientos cincuenta 
metros, potencia que se reduce lateralmente hasta desaparecer, tanto por cuestiones estra-
tigráficas 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 con-
servan los términos más bajos, por niveles calcoesquistosos que intercalan micaesquistos 
verdosos y grises. Estos calcoesquistos representan por tanto el tránsito, en cierto modo 
gradual, entre los términos metapelíticos infrayacentes y los carbonatados. La sucesión se 
continúa con una alternancia de mármoles calcíticos blancos, mármoles grises-azulados 
bandeados (más o menos 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 mi-
caesquistos 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 con-
tinúa fundamentalmente con mármoles, que pueden ser grises, blancos o amarillos. 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 intercala-
ciones 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 ni-
veles 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 seguridad 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).
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2.2.1.2.2.  Unidad Superior

a. Esquistos oscuros con granates (12). Formación de esquistos oscuros con granates. Paleo-
zoico

Así, los esquistos oscuros con granates propiamente dichos (12) aparecen sistemática-
mente asociados a la unidad superior, siendo igualmente sus afloramientos reducidos 
y puntuales (sector del Coto Fortuna en Sierra de las Moreras, Sector de las Balsicas en 
Mazarrón; Sector Noreste del Lomachón, etc.). Su contraste de color, grisáceo oscuro 
sobre el verdoso de la Formación de micaesquistos verdes-azulados que se describe a 
continuación, facilita la diferenciación cartográfica de las dos unidades de este Manto. 
La formación de esquistos oscuros con granates está constituida por una alternancia de 
micaesquistos grafitosos con granate, cuarzoesquistos y cuarcitas con granates, de tonos 
marrones a grisáceos oscuros, entre los que se intercalan finos niveles de carbonatos y 
finos niveles cuarzofeldespáticos que posiblemente se corresponden con metagranitos. 
Esta formación aflora en la hoja de Mazarrón muy adelgazada, siendo las potencias máxi-
mas observadas de unos pocos metros, apareciendo el contacto con la formación supra-
yacente muy tectonizado. Se corresponde con los materiales más antiguos del Manto del 
Mulhacén, asignándosele una edad paleozoica. Se puede correlacionar con la Formación 
Montenegro descrita en otros sectores del Complejo Nevado-Filábride (VOET 1967; GÓ-
MEZ PUGNAIRE y FRANZ, 1988; etc.).

b. Cuarcitas beige y cuarzoesquistos plateados (13). Formación de micaesquistos verdes-azu-
lados con cloritoide. Miembro de cuarzoesquistos y cuarcitas beiges. Paleozoico

Como ya se ha descrito, esta formación se corresponde con la formación TAHAL descrita 
en otros sectores del Nevado-Filábride (GÓMEZ PUGNAIRE, etc.). 

Allí donde esta formación conserva bien los términos más bajos de la misma, puede obser-
varse que comienza por un potente miembro de hasta varios cientos de metros de espesor 
constituido predominantemente por cuarzoesquistos y esquistos plateados en la unidad 
inferior, además de cuarcitas beiges predominantemente en la unidad superior (13), que 
aparecen en bancos decimétricos a métricos, en los que parece reconocerse cierta ciclici-
dad entre los términos más y menos cuarcíticos, e incluso estructuras sedimentarias (gra-
daciones tanto de tamaño de grano como de espesor de los bancos, etc.). Este miembro 
aparece bien conservado dentro de la unidad superior en la parte occidental de la Sierra 
de las Moreras, apareciendo directamente sobre los esquistos grafitosos del manto del 
Veleta, así como en diferentes puntos de Sierra Almenara.

c. Esquistos y micaesquistos plateados (14). Paleozoico. Formación de micaesquistos verdes-
azulados con cloritoide. Miembro de micaesquistos verdosos-azulados con cloritoide
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Sobre el miembro anterior, fundamentalmente cuarcítico, y de manera gradual, aparece 
otro miembro más esquistoso, si bien, son frecuentes los despegues entre ambos debido 
a sus diferentes competencias. Su sucesión está constituida por una alternancia de mi-
caesquistos, cuarzoesquistos y cuarcitas. En esta unidad, los micaesquistos tienen predo-
minantemente tonos grises plateados, más o menos oscuros dependiendo del contenido 
en menas opacas, que pueden llegar a ser muy abundantes. Las menas opacas se suelen 
concentrar en capas de espesor milimétrico, por lo que las rocas tienen en ocasiones 
un aspecto bandeado. 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 micaesquistos 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 brechifi-
cados 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 me 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 sedi-
mentarios 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 represen-
tativo es el cloritoide, mientras que el granate es raro, si bien en esta unidad, pueden 
aparecen 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 
términos más pelíticos, si bien, 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.

El miembro que se acaba de describir es el constituyente principal de las sierras de Alme-
nara, Moreras y Algarrobo, así como de otras adyacentes fuera de la hoja de Mazarrón. 
Uno de los mejores cortes que se pueden realizar del mismo es el que va desde las inme-
diaciones del pueblo de Mazarrón hasta la Sierra de lo Alto y el Algarrobo, utilizando los 
caminos que parten de la zona del cementerio. 

d. Anfibolitas y Rocas Básicas (15). Paleozoico-Triásico

Se puede considerar que en la Hoja de Mazarrón aparecen algunos de los mejores aflora-
mientos de este tipo de rocas dentro del Complejo Nevado-Filábride. Dentro de esta uni-
dad destacan los numerosos afloramientos en la Sierra de las Moreras (sector del Cuco). 
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Su aspecto de visu, textura y composición es prácticamente idéntico a la que se describe 
en el apartado  2.2.1.2.1.d. por lo que nos remitimos a lo allí descrito.

e. Metaevaporitas (16). Formación de micaesquistos verdes-azulados con cloritoide. Miem-
bro de Metaevaporitas. Paleozoico

Tal como se describía para la Unidad Inferior (apartado  2.2.1.2.1.e. este miembro 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). Estos niveles son abundantes en el Sector del Cuco en la Sierra de las 
Moreras y dado que su arquitectura estratigráfica es muy casi idéntica a la que presenta 
este miembro en la Unidad Inferior, se remite a la descripción pormenorizada que ya se ha 
realizado en el apartado 2.2.1.2.1.e.

f. Yesos, anfibolitas, esquistos y mármoles (17). Paleozoico-Triásico?

En algunos afloramientos aparecen “mezclados” fundamentalmente por cuestiones tec-
tónicas litologías de los miembros y tramos anteriormente descritos, sin que se pueda 
diferenciar a la escala cartográfica utilizada los diferentes miembros, por lo que estos 
afloramientos se han englobado bajo este epígrafe.

g. Mármoles (18). Formación carbonatada. Paleozoico-Triásico?

Hay muy pocas características diferenciales entre los mármoles de las Unidades Inferior y 
Superior. De la misma manera esta formación, en esta unidad, está constituida fundamen-
talmente por mármoles entre los que se intercalan en sus tramos basales, 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 puede decir que el espesor de los paquetes carbonatados supera 
en muchas verticales los trescientos metros, potencia 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 esta Hoja como en las adyacentes, comienza allí donde se conservan los términos 
más bajos, por niveles calcoesquistosos que intercalan micaesquistos verdosos y grises. 
De igual forma, aparecen varios tipos de brechas carbonatadas, algunas de ellas posible-
mente 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. La 
sucesión se continúa con una alternancia de mármoles calcíticos blancos, mármoles gri-
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ses-azulados bandeados (más o menos 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. 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. 

Hacia arriba, y coincidiendo ya con la mitad superior de la formación, la sucesión se con-
tinúa fundamentalmente con mármoles, que pueden ser grises, blancos o amarillos. 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 intercala-
ciones de calcoesquistos y de micaesquistos, a veces con granates

En esta Unidad Superior del Manto del Mulhacén, los mármoles amarillos tienen una 
presencia muy importante. En estos mármoles amarillos, es característica la presencia de 
varios juegos de fracturas que aparecen cementadas y a partir de las cuales crecen den-
dritas de pirolusita. 

2.2.2.  Complejo Alpujárride

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

En los materiales del Complejo Alpujárride se reconoce un metamorfismo de presiones inter-
medias y bajas (e.g. WESTRA, 1969; ALDAYA, 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-
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.
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Los primeros estudios geológicos que se realizaron en la Hoja de Mazarrón en relación con 
los materiales que ahora atribuimos al Complejo Alpujárride se centraron, al igual que en 
las vecinas hojas de Cartagena y Llano del Beal, en las mineralizaciones que aparecen en la 
misma, motivo por el que se potenció su estudio. Entre otros, se pueden citar los trabajos de 
VILLASANTE (1892; 1899; 1913), PAVILLON (1965,1966 y 1969), etc. Además de los nume-
rosos trabajos que trataban sobre cuestiones mineras y otros trabajos ya citados en apartados 
anteriores, se pueden destacar los siguientes:

FALLOT (1945) reconoce varias unidades tectónicas alpujárrides con el Trías principalmente 
carbonatado, debajo de las cuales existen elementos del Bético de Sierra Nevada.

TEMPLADO et al. (1953) y NAVARRO et al. (1961) realizan la cartografía de la Hoja nº 976 
(Mazarrón).

FERNEX (1962, 1963 a, 1964 a, b y c, 1965 y 1968) indica la existencia de importantes ele-
mentos alóctonos y considera que parte de los materiales que estudia pertenecen a la unidad 
más alta de la Mischungszone. Pone de manifiesto que los materiales de la Mischungszone III, 
así como su metamorfismo, son muy parecidos a los de las secuencias triásicas alpujárrides y 
que quizás se podrían considerar pertenecientes a dicho complejo (FERNEX, 1964a).

CORBELLÁ-MARTÍ (1969) distingue varias unidades alóctonas que se situarían sobre dos subs-
tratos diferentes entre la Sierra de las Moreras en Mazarrón y la terminación oriental del 
Lomo de Bas: al sur los esquistos negros del Lomo de Bas que constituirían el substrato de 
los materiales alpujárrides y al norte las formaciones metapelíticas de la Sierra Almenara que 
representaría el substrato de los terrenos de la Mischungszone.

EGELER Y SIMÓN (1969) incluyen dentro del complejo Ballabona-Cucharón parte de la Sierra 
de la Moreras en Mazarrón.

ALDAYA et al. (1972) incluyen por primera vez los materiales estudiados por Corbellá-Martí 
(1969) dentro del complejo Alpujárride.

ESPINOSA GODOY et al. (1974) llaman unidad Intermedia a los materiales que Corbellá-Martí 
(1969) incluyó dentro de la Mischungszone III, la asignan al complejo Ballabona-Cucharón y 
describen dos unidades alpujárrides sobre ésta en el sector estudiado. 

ÁLVAREZ Y ALDAYA (1985) y posteriormente ÁLVAREZ (1987) describen las unidades alpu-
járrides del área entre Águilas y Mazarrón. Los materiales que afloran en la sierra de las Mo-
reras al sudoeste de Mazarrón, equivalentes a los que se habían incluido en los trabajos de 
CORBELLÁ-MARTÍ (1969) dentro de la Mischungszone III, los incluyen en una nueva unidad 
alpujárride que llaman unidad del Talayón. En la misma sierra, otros materiales que habían 
sido incluidos en la unidad “alpujárride inferior” por ESPINOSA GODOY et al. (1974), estos 
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autores los dividen en dos nuevas unidades, que serían la unidad de los Llanos y la unidad de 
los Pájaros. Al sur del Lomo de Bas. 

GARCÍA TORTOSA et al. (2000b) correlacionan las unidades de los Llanos y de los Pájaros, 
que para ellos es la misma unidad, con la unidad de Cabo Tiñoso en la hoja de Cartagena. 
La unidad del Talayón la correlacionan con la unidad de Peñas Blancas, de modo que en la 
hoja de Mazarrón afloran tres unidades alpujárrides, que de abajo arriba son las siguientes: 
Unidad de Peñas Blancas, Unidad de Cabo Tiñoso y Unidad de Ramonete, que podría corre-
lacionarse a su vez la con Unidad de San Julián de la Hoja de Cartagena, pues además de 
ocupar la misma posición tectónica (sobre la unidad de Cabo Tiñoso) es similar estratigráfica 
y petrográficamente. No obstante, al no existir continuidad lateral entre sus a afloramientos 
en una y otra hoja, se utilizarán ambos nombres para referirse a ellas.

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

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

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. 
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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 pue-
de dividir básicamente en dos miembros entre los que se dan cambios de facies laterales y 
verticales, quedando de manera general uno por encima del otro. El inferior aparece más 
recristalizado por el metamorfismo e intercalados entre las filitas aparecen abundantes ni-
veles 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 conglomerados, sobre todo hacia la base. Por encima del anterior, mediante un cambio 
oblicuo de facies, se distingue un miembro constituido principalmente por filitas, menos re-
cristalizadas 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 pre-
sente, un tramo caracterizado por la presencia de yesos, dolomías y calcoesquistos, entre los 
que se dan cambios de facies graduales. El techo del mismo, siempre está representado por 
filitas/pelitas y calcoesquistos amarillentos, a veces con intercalaciones de calizas, normalmen-
te recristalizadas. El aspecto cristalino de estos materiales disminuye siembre hacia techo en 
todas las sucesiones estudiadas.

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

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

La Formación Carbonatada inferior está constituida principalmente por dos miembros según 
la relación calizas-margas, a los que se les ha denominado miembro calizo y miembro calizo-
margoso. El primero está constituido por calizas en bancos de escala decimétrica intensa-
mente bioturbadas, separados por finos niveles pelíticos. El segundo está caracterizado por 
una marcada ciclicidad entre calizas y margas. Las calizas de ambos miembros se presentan 
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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 estratifi-
cadas en bancos 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 packestone, formados principalmente con 
restos muy recristalizados de algas dasycladáceas. La mitad superior del miem-
bro se caracteriza por presentar nódulos centimétricos de sílex y niveles ta-
bleados, 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 cam-
bios de facies laterales y oblicuas. Entre otras, las principales litofacies pre-
sentes en este miembro son dolomías grises masivas sin fósiles, con moldes 
de evaporitas; dolomías grises oscuras laminadas (laminación de tipo tractivo 
y laminación algal), en la que, aparece sílex en nódulos finos e irregulares, 
subparalelos a las superficies de estratificación; dolomías oolíticas oscuras y 
laminadas (“grainstones” 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 en-
tre pelitas y margas de colores amarillentos y/o rojizos, calcoesquistos, calizas 
margosas, margas, calizas, e intercalaciones de niveles decimétricos de dolo-
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mías, 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 interca-
lados 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 ta-
bleadas, en ocasiones con nódulos de sílex que dan paso hacia arriba a dolo-
mías 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. 

2.2.2.1.  Unidad del Cantal 

Sus afloramientos representan los únicos de la Formación Metapelítica paleozoica del Grupo 
Detrítico del Alpujárride en la presente hoja, formando parte íntegramente de esta formación 
toda la unidad. Fue considerada como una unidad Alpujárride alta, asimilable al grupo Almi-
jara (ALDAYA et al., 1979), que cabalgaba a las unidades de Águilas y de las Palomas, contac-
tando al norte con la Unidad del Lomo de Bas a través de una falla que separa los dominios 
Central y Meridional de ÁLVAREZ (1987). Sin embargo en esos trabajos previos se considera-
ron como de la unidad de las Palomas materiales inseparables cartográficamente de los del 
Cantal, mientras que el resto de afloramientos de la unidad de las Palomas es inseparable de 
la citada unidad de Águilas, la cual presenta en todo caso pequeñas imbricaciones de escala 
insuficiente como para conformar dos unidades diferentes. Así, se puede observar claramente 
a nivel regional que la unidad del Águilas se encuentra por encima tectónicamente de la uni-
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dad del Cantal, si bien, existen pequeñas inversiones de la posición tectónica en determinados 
sectores donde el contacto entre ambas unidades es una falla de salto en dirección con cierta 
componente inversa de carácter local. Por tanto, la unidad del Cantal no está por encima de 
ninguna otra unidad alpujárride, si no que por el contrario, tal y como se describe en la Hoja 
de Cope, estaría por debajo de la unidad alpujárride de Águilas. 

Esta unidad presenta un metamorfismo de grado alto y ha sido considerada también por 
algunos autores como una unidad Nevado-Filábride de tipo Mulhacén, situada por encima de 
los materiales del Manto del Veleta que conforman el Lomo de Bas (SANZ DE GALDEANO, 
1997), controversia o polémica que seguramente continuará durante mucho tiempo dadas 
las peculiares características petrográficas y estructurales de esta unidad.

La Formación Metapelítica de la Unidad del Cantal puede dividirse en dos miembros, cuyo 
contacto aparece por lo general verticalizado a causa de fallas de desgarre de dirección 
aproximada E-O. 

2.2.2.1.1.  Cuarcitas (19). Paleozoico. Formación Metapelítica 

El miembro más bajo está compuesto principalmente por cuarzoesquistos grisáceos y cuarci-
tas beiges-rojizas con granates, entre los que se intercalan niveles de esquistos grises oscuros. 
La potencia conservada en algunos sectores es de varios centenares de metros, sin que se 
pueda precisar más debido a la intensa deformación. 

2.2.2.1.2.  Esquistos con estaurolita (20). Paleozoico. Formación Metapelítica 

El miembro superior, menos potente que el anterior, está constituido por micaesquistos gra-
fitosos con estaurolita, granate y andalucita, cuarzoesquistos e intercalaciones de cuarcitas 
verdosas oscuras, así como de mármoles grises azulados que no superan los cuatro metros de 
espesor y que aparecen muy deformados (constituyendo almendras tectónicas o boudines) 
por lo que presentan poca continuidad lateral. A la base del miembro, cerca del contacto con 
las cuarcitas infrayacentes (entre las cuales suele haber un transito gradual no siempre conser-
vado por estar mecanizado) se han encontrado en diversos puntos bandas muy tectonizadas 
de gneises con turmalina. ÁLVAREZ (1987) encuentra en niveles de este miembro esquistos 
con distena y en ocasiones con sillimanita. La potencia del miembro supera los 300 metros. 

2.2.2.2.  Unidad de Peñas Blancas

La Unidad de Peñas Blancas aflora en una franja continua a lo largo de todo el borde sur 
de Sierra Almenara, desde su extremo occidental hasta la Sierra de las Moreras, en la parte 
más oriental de hoja de Mazarrón. Reposa directamente sobre materiales del complejo Ne-
vado-Filábride con los que limita al norte. Hacia el este desaparece en el extremo oriental de 
la Sierra de Las Moreras, a causa de una falla de salto en dirección que la desplaza hasta el 
sector de Peñas Blancas en la Hoja de Cartagena, donde aflora con las mismas características 
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estructurales y estratigráficas, aunque en la presente hoja conserva mejor algunos tramos de 
la Formación detrítica, como potentes paquetes de yesos bien estratificados entre la parte 
inferior metapelítica y los carbonatos suprayacentes (Fig. 2.1) 

2.2.2.2.1.  Filitas (21). Yesos y calcoesquistos (22). Formación Detrítica. Triásico Inferior-Medio

Los términos metapelíticos (21) pertenecientes a la formación detrítica aparecen bien repre-
sentados en diferentes puntos de la Hoja, si bien una de las sucesiones más representativas, 
por conservar litologías intercaladas entre las metapelitas, se encuentra en la en la falda norte 
del extremo más oriental de la Sierra de las Moreras. En el resto de afloramientos la sucesión 
metapelítica aparece muy adelgazada por cuestiones tectónicas, estando constituida por fili-
tas azuladas con intercalaciones de cuarcitas verdosas, amarillentas, etc., localmente de dece-
nas de metros de potencia. En zonas muy localizadas de la parte alta de las filitas se observan 
yesos y calcoesquistos intercalados dentro de las mismas (22). 

La sucesión observable en el extremo oriental de la Sierra de las Moreras comienza por filitas 
azuladas con niveles cuarcíticos. Por encima del anterior, aparece un tramo constituido por 
varios niveles de yesos que aparecen entre niveles tabulares de calizas y calcoesquistos ama-
rillentos. Hacia la parte superior de la formación, por encima de los niveles anteriores destaca 
también en este corte la presencia de filitas de tonos violáceos-rojos, difíciles de encontrar en 
otros afloramientos. La parte superior de la formación está constituida por calcoesquistos y 
calizas beiges que representan el tránsito desde las metapelitas hasta los carbonatos supra-
yacentes.

De manera sintética se puede decir de la Formación Detrítica de la unidad de Peñas Blancas 
que, aunque por lo general aparece muy tectonizada se reconocen sus dos miembros. El 
Miembro detrítico inferior presenta filitas de tonos grises y azulados, e intercalaciones de 
cuarcitas verdosas, amarillentas, etc., a veces de decenas de metros de potencia. El Miembro 
detrítico superior toma tonos más violáceos hacia el techo e intercala yesos y niveles carbo-
natados asociados a éstos y niveles calcoesquistosos a techo que hacen la transición hacia la 
formación suprayacente.

2.2.2.2.2.  Metabasitas (23). Triásico Inferior-Medio

Los afloramientos de rocas básicas mesozoicas son abundantes en la Hoja de Mazarrón, aun-
que netamente menos abundantes que en la vecina hoja de Cartagena. A estas rocas básicas 
se les conoce como metabasitas en la bibliografía del sector. Son rocas ígneas básicas de 
hábito masivo con bajo grado metamórfico, cuyos relictos texturales y metamórficos indican 
que las rocas originales eran diabasas, generalmente desarrolladas como sills. La naturaleza 
intrusiva de estas masas está evidenciada por la aparición de bordes enfriados y por el meta-
morfismo de contacto en los sedimentos en los que se encajan. Por lo general se encuentran 
ubicadas entre las formaciones detríticas y carbonatada inferior, así como cerca del miembro 
carbonatado con sílex de la formación superior.
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2.2.2.2.3.  Calizas y dolomías (24). Grupo Carbonatado. Triásico Medio-Superior

El grupo carbonatado en la unidad de Peñas Blancas aparece muy recristalizado, con aspecto 
marmóreo en muchos de sus tramos, tal y como puede observarse en prácticamente todos 
sus afloramientos, en especial en el sector de Pastrana, donde puede resultar difícil la dife-
renciación entre mármoles nevadofilábrides y mármoles de la unidad de Peñas Blancas. Este 
hecho hace que los carbonatos de la unidad aparezcan como un paquete aparentemente 
homogéneo que supera en muchos cortes los 250 metros de potencia en los que apenas se 
pueden diferenciar tramos u otros conjuntos litoestratigráficos. La recristalización ha hecho 
que no se conserven niveles fosilíferos a visu, ni microfósiles en lámina delgada. Tan sólo se 
han encontrado dos niveles predominantemente pelíticos en los que se pueden reconocer 
“fantasmas de bivalvos y braquiópodos” y, que por la posición estratigráfica que ocupan y sus 
facies se pueden correlacionar con niveles datados como ladinienses en otras unidades menos 
recristalizadas. Por encima de estos niveles no siempre reconocibles o conservados, aparecen 
calizas grises y dolomías oscuras en las que pueden aparecer nódulos de sílex, de edad pro-
bable Carniense. La parte superior del grupo carbonatado está constituida por dolomías con 
brechas sinsedimentarias y niveles de “debris flows” y, en algunas verticales, intercalaciones 
de un tramo metapelítico. A estos últimos tramos se les correlaciona con facies similares 
datadas como Carniense en otras unidades, si bien, no se puede descartar la presencia de 
niveles norienses.

A continuación se describe de manera sintética las características del Grupo Carbonatado en 
la unidad de Peñas Blancas.
 
Formación carbonatada inferior. Los miembros calizo y calizo-margoso aparecen muy re-
cristalizados, con aspecto marmóreo, reconociéndose en el segundo cierta ciclicidad entre 
carbonatos y niveles más calcoesquistosos. Los niveles carbonatados de toda la formación 
presentan una intensa bioturbación que aparece casi borrada por la recristalización, apare-
ciendo a modo de un moteado azul que les da un aspecto masivo. Los únicos restos fósiles 
encontrados han sido bivalvos y braquiópodos muy recristalizados en algunos niveles pelíticos 
de la parte alta del miembro calizo-margoso.

Formación carbonatada superior. El miembro carbonatado con sílex está representado por 
calizas tableadas recristalizadas, a veces con finos niveles de pelitas amarillas y rosas, y con 
nódulos de sílex de varios centímetros de diámetro. Es frecuente encontrar niveles de brechas 
sinsedimentarias a la base de este miembro. El miembro mixto carbonatado-siliciclástico en 
su parte inferior está constituido por dolomías, calizas, calcoesquistos y pelitas amarillentas. 
Hacia arriba estas dos últimas litologías se hacen más abundantes pueden pasar a filitas. En 
tránsito con el anterior, pero por encima de manera general, aparece un miembro calizo-
dolomítico margoso, constituido por calizas, dolomías masivas y brechas con intraclastos de 
dolomías, entre las son abundantes los “debris flows” y facies asociadas. Las intrusiones de 
diabasas en esta formación son por lo general escasas. 



42

Figura 2.1. Formaciones y principales miembros de la Unidad de Peñas Blancas

2.2.2.3. Unidad de Cabo Tiñoso

En la presente hoja la unidad de Cabo Tiñoso aparece sobre la unidad de Peñas Blancas en 
la parte más oriental de la misma, concretamente en el extremo oriental de la Sierra de las 
Moreras, donde anteriormente estaba dividida en dos unidades (la de los Llanos y los Pájaros 
de Álvarez, 1987) ahora unificadas en la que se está describiendo (GARCÍA TORTOSA et al., 
2000a). Hacia el Oeste no existe ninguna unidad directamente correlacionable con la de Cabo 
Tiñoso, de modo que sobre la unidad de Peñas Blancas se sitúa la de Ramonete, que será 
descrita más adelante y que aunque ocupa la misma posición tectónica que la de Cabo Tiñoso 
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en el extremo oriental de la hoja y en las hojas de Cartagena y Llano del Beal, no puede corre-
lacionarse directamente con ella debido a cuestiones estratigráficas y petrográficas.

Dado que los afloramientos de la unidad de Cabo Tiñoso se limitan tan solo al extremo orien-
tal de la sierra de las Moreras y que están bastante tectonizados, se describe a continuación 
la sucesión estratigráfica sintética elaborada para la misma. 

2.2.2.3.1.  Filitas (25). Formación Detrítica. Triásico Inferior-Medio

En la Hoja de Mazarrón esta formación viene representada fundamentalmente por términos 
asignables al miembro detrítico inferior, presentando filitas grises, azuladas y verdosas, junto 
con intercalaciones de cuarcitas blancas y amarillentas, quedando reducido el miembro detrí-
tico superior a pelitas y calcoesquistos al techo de la formación.

2.2.2.3.2.  Carbonatos (26). Metapelitas intercaladas (27). Grupo Carbonatado. Formación 
carbonatada inferior. Triásico Medio-Superior

Presenta la sucesión tipo descrita de forma general para el Alpujárride (apartado 2.2.2) con 
los miembros calizo y calizo-margoso. En este último es donde mejor está representada la 
ciclicidad entre margas, calcoesquistos y calizas. Las calizas de ambos miembros se presentan 
muy bioturbadas y la textura más abundante es la “mudstone” y “wackestone”, con nive-
les de textura “packestone” constituidos por restos de algas dasycladáceas, gasterópodos, 
foraminíferos, ostrácodos, bivalvos, radiolas de equinodermos, crinoides, etc. Es caracterís-
tico el aspecto noduloso originado por la bioturbación, cabe destacar algunos foraminíferos 
(Triadodiscus y Lamelliconus, etc.) y algas dasycladáceas (Teutloporella nodosa, Teutloporella 
hercúlea) que permiten datar el Ladiniense. Hacia el techo de la formación, dentro del miem-
bro calizo-margoso, aparecen varios niveles pelíticos/margosos, caracterizados por la acumu-
lación de conchas de bivalvos (como Bakevellia af. goldfuss, Bakevellia sp af. kiliani, Costatoria 
cf. Goldfussi, Lyriomyophoria cf. bética, etc.) y braquiópodos, que representan depósitos de 
tormentas (tempestitas) y que han permitido datar el Ladiniense – Carniense inferior.

Formación carbonatada superior. El miembro carbonatado con sílex se presenta básicamente 
como viene descrito el apartado dedicado a las unidades litoestratigráficas (2.2.2.1.), si bien 
se observan restos de algas dasycladáceas en mayor proporción que en otras unidades. En 
estos carbonatos con nódulos de sílex aparece el foraminífero Gsobergella sp, que data el 
Carniense. Hacia arriba, en el resto de la sucesión aparecen nuevamente niveles de bivalvos 
atribuibles al Carniense. Los miembros mixto carbonatado-siliciclástico en el que aparecen 
metapelitas (27), calizo-dolomítico margoso y dolomítico superior de la unidad de Cabo Ti-
ñoso, se corresponden también en buena medida con los ya descritos, teniendo que destacar 
el gran desarrollo de niveles dolomíticos constituidos por brechas sinsedimentarias y facies 
asociadas, en las que destaca la matriz de las mismas por sus tonos rojos intensos en la Sierra 
de las Moreras.
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Las dataciones de otros autores vienen a reforzar las asignaciones de edad anteriores. Así, en 
materiales de la unidad de Cabo Tiñoso KOZUR et al., (1985) datan con ostrácodos y escle-
ritos de holoturias el Ladiniense inferior justo por encima de las metapelitas de la base de la 
unidad y, el Carniense, en los carbonatos con nódulos de sílex y en los niveles margocalizos  
suprayacentes (donde también encuentran bivalvos).

2.2.2.4.  Unidad de Ramonete

La Unidad de Ramonete es la unidad Alpujárride más ampliamente representada en la Hoja 
de Mazarrón. Aparece sobre la Unidad de Peñas Blancas a lo largo de todo el borde sur de 
Sierra Almenara, mientras que en muchas verticales de la parte meridional de la Hoja lo hace 
directamente sobre materiales del complejo Nevado-Filábride.

Representa la unidad Alpujárride más alta de la Hoja y guarda gran similitud estratigráfica y 
petrográfica con la unidad de San Julián en las Hojas de Cartagena y Llano del Beal, con las 
que es correlacionable en gran medida.

Para elaborar la sucesión estratigráfica sintética de la unidad, en la zona de Ramonete se han 
levantado varios cortes estratigráficos. De ellos el más representativo, tiene su muro en la 
carretera Mazarrón-Águilas a la altura del Km 22, justo por debajo de la carretera, al noroeste 
de Los Urreas, mientras que el techo del corte es la parte más alta del relieve que queda al 
norte por encima de la carretera (Columna 1). La estratigrafía de la Unidad se completa con 
otros cortes parciales en los sectores próximos del Cabezo del Pozo Negro y El Coto. 

2.2.2.4.1.  Filitas (28). Yesos (29). Cuarcitas y metareniscas (30). Formación detrítica. Triásico 
Inferior-Medio 

El Miembro detrítico inferior está constituido por filitas de tonos grisáceos y azulados que 
intercalan niveles métricos de cuarcitas y niveles de conglomerados con intraclastos muy de-
formados. El Miembro detrítico superior se diferencia del anterior por la tonalidad más rojiza 
de sus filitas y su aspecto menos recristalizado, no existiendo un contacto neto entre ambos. 
En la parte alta aparecen areniscas y pelitas rojas, con intercalaciones de niveles lenticulares de 
yesos (29). A la misma altura estratigráfica que los niveles de yesos aparecen carbonatos muy 
recristalizados. Es de destacar, que en este miembro se han encontrado microconglomerados, 
con cantos de cuarcitas e intraclastos de areniscas (30).

2.2.2.4.2.  Carbonatos (dolomías) (31). Grupo Carbonatado. Triásico Medio-Superior

La Formación carbonatada inferior, presenta, hacia su mitad superior, ciertas diferencias res-
pecto a lo descrito al comienzo del apartado de estratigrafía. El miembro calizo tiene las 
características ya definidas en el Capítulo IV, si bien está poco bioturbado. El miembro calizo-
margoso está constituido por niveles margosos-pelíticos, calcoesquistos y calizas. Aunque la 
proporción margosa es baja se puede reconocer cierta ciclicidad. Presenta los niveles caracte-
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rísticos de la parte alta del miembro, constituidos por pelitas y margas con acumulaciones de 
conchas de bivalvos y braquiópodos.

En la Formación carbonatada superior, el Miembro carbonatado con sílex se presenta con fa-
cies diferentes a las de las unidades anteriores, siendo difícil distinguirlo de algunos miembros 
suprayacentes en afloramientos deformados, pues la parte alta de la sucesión de la Unidad de 
Ramonete contiene abundantes nódulos de sílex en facies similares a las de este miembro.

Fig. 2.2. Formaciones y principales miembros de la Unidad de Ramonete

La parte inferior del miembro, en algunos sectores está formada por un tramo de calizas de 
tonos oscuros, con abundantes restos de radiolas de erizo y sílex en nódulos de pequeñas 
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dimensiones. El miembro mixto carbonatado-siliciclástico se puede diferenciar a pesar de sus 
particularidades por las intercalaciones de tramos detríticos.

Entre otras diferencias, con respecto a las unidades alpujárrides descritas anteriormente, están 
los abundantes nódulos de sílex situados a diferentes alturas dentro del miembro, pudiéndose 
reconocer como en otras unidades una parte inferior donde existe un desarrollo importante 
de brechas sinsedimentarias. (Fig. 2.2)

Algunas de estas brechas tienen la particularidad de incluir cantos cuarcíticos milimétricos, 
redondeados, de tonos blancos y rosados que no se han encontrado en niveles equivalen-
tes a éste en otras unidades y que se correlacionan con el tramo detrítico intercalado de 
las mismas. En algunos puntos, a esta misma altura estratigráfica, se intercalan areniscas 
rojas que conservan sus estructuras sedimentarias y que a su vez intercalan niveles de mi-
croconglomerados y de dolomías. El miembro calizo-dolomítico margoso que constituye la 
parte media de la formación es mucho más carbonatado que en otras unidades, con apenas 
desarrollo de niveles margosos. En niveles calizos intercalados entre las dolomías, aparecen 
abundantes restos fósiles. El miembro carbonatado superior está formado por calizas grises 
azuladas bien estratificadas en bancos de escala métrica y con bandas de sílex paralelas a la 
estratificación, de varios centímetros de espesor y continuidad lateral. En algunos niveles se 
reconocen laminaciones cruzadas y onduladas (“ripples” de olas). Estas facies son similares a 
la parte alta de las Unidades de Cabo Tiñoso y de San Julián en la Hoja de Cartagena, donde 
también aparecen los niveles con sílex en bandas (aunque con mucho menos desarrollo) y las 
estratificaciones cruzadas.

2.2.3.  Complejo Maláguide

El término Maláguide proviene del nombre utilizado por DURAND DELGA (1966,1968) para 
el conjunto de unidades con un paleozoico no metamórfico y su cobertera, a las que llamó 
“unités malaguides” (o Complejo Maláguide). Previamente, BLUMENTHAL (1927) dio el nom-
bre de “Malagensiches Betikus” o Bético de Málaga, a los materiales del área de Málaga que 
presentaban sucesiones paleozoicas y una cobertera mesozoica y terciaria. Sin embargo, bue-
na parte de ellos se consideran actualmente pertenecientes al Alpujárride. DURAND DELGA y 
KORNPROBST (1963) introdujeron el término “Ghomarides” (o complejo Gomáride) para los 
materiales equivalentes que afloran en la Zona Interna Rifeña, que antes (DURAND DELGA et 
al., 1962) habían agrupado en la “zone paléozoïque interne”. 

El complejo Maláguide está formado por un zócalo paleozoico y una cobertera mesozoica 
y terciaria, generalmente muy fragmentada. Los materiales paleozoicos, al menos del Silúri-
co al Carbonífero, son fundamentalmente detríticos: arcillas, grauwacas, cuarcitas y a veces 
conglomerados, pero también aparecen calizas y liditas. Fueron afectados por la orogenia 
Hercínica, pero no presentan metamorfismo, salvo en los niveles más bajos (filitas paleozoicas 
que pueden estar afectadas por metamorfismo alpino). La cobertera está formada por sedi-
mentos triásicos detríticos, predominantemente rojos y encima aparecen dolomías y calizas, 
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en las que se hace el tránsito al Lías. El resto del Jurásico y del Cretácico es sobre todo calizo 
o margocalizo y, salvo en el sector de Sierra Espuña en Murcia, presenta numerosas lagunas 
estratigráficas y un reducido espesor. En el sector occidental de la Cordillera Bética, la cober-
tera jurásica y cretácica se conserva mal y suele aflorar resedimentada, en forma de masas 
caídas gravitatoriamente durante el Eoceno superior o el Oligoceno inferior (SERRANO et al., 
1995; MAATÉ et al., 2000).

2.2.3.1.  Unidad de Alcáibar

La Unidad de Alcáibar está formada por una sucesión de afloramientos que representan los 
materiales más altos, desde el punto de vista estratigráfico y estructural, de toda la parte 
central-septentrional del sector Mazarrón-Águilas. Aparecen sobre restos de la unidad de Ra-
monete, que a veces se llega a laminar por completo, quedando directamente los materiales 
de la unidad de Alcáibar sobre el Nevado-Filábride, si bien, en la hoja de Mazarrón no llega a 
producirse por completo este hecho. Aunque en este apartado se describe como una unidad 
independiente, su carácter individual y su asignación al complejo Alpujárride o al Maláguide 
no queda del todo clara, ni desde el punto de vista estructural, ni desde el punto de vista 
estratigráfico, sobre todo en la presente hoja de Mazarrón.

Los afloramientos de esta unidad se concentran en el Collado de Alcáibar, al que se llega 
por la carretera Águilas-Mazarrón. En este collado se han realizado varios cortes geológicos 
que permiten apreciar que la unidad aparece muy laminada, sin poder conocer las potencias 
de cada tramo. La inclusión de la unidad de Alcáibar al complejo Maláguide, o más bien, la 
asignación de sus materiales a una unidad diferente a la de Ramonete (ÁLVAREZ y ALDAYA, 
1985; ÁLVAREZ, 1987) es, cono se ha dicho anteriormente, complicada, y en parte puede ser 
artificial, pues no existen unos límites tectónicos claros que así lo indiquen, ni cambios bruscos 
en el grado de metamorfismo sino, más bien, cambios graduales y continuos, aunque limi-
tados a veces por despegues hacia las partes más altas de la misma, siendo imposible poner 
un límite evidente entre lo que es y no es metamórfico. Por otro lado, no se observa ninguna 
repetición tectónica, de manera que en los diferentes cortes que incluyen el contacto entre 
las supuestas dos unidades lo que se observa son laminaciones que omiten términos, pero 
nunca repeticiones.

No obstante, fue incluida en el complejo Maláguide por los autores que la definieron (ÁLVA-
REZ y ALDAYA, 1985) y, previamente, parte de los materiales que la componen también fue-
ron asignados al mismo complejo (DURAND-DELGA et al., 1964), por lo que en esta memoria 
se van a mantener tales asignaciones. Los materiales de esta unidad en la Hoja de Mazarrón 
representan una proporción muy pequeña de lo que sería la Unidad de Alcáibar, por lo que 
se describe a continuación también la sucesión de esta unidad en la adyacente hoja de Puer-
to Lumbreras, si bien, sus afloramientos más importantes están muy cercanos a la Hoja de 
Mazarrón.  
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En el corte estratigráfico levantado en el Collado de Alcáibar (Columna 1), desde la carretera 
Mazarrón – Águilas a la altura del km 31 hasta lo más alto del relieve que domina el collado 
se pueden diferenciar las siguientes unidades litoestratigráficas.  

2.2.3.1.1.  Metapelitas rojas (32). Triásico Superior

La sucesión estratigráfica sintética observada en este corte (sin precisar el espesor de los 
tramos pues como ya se ha dicho, lo normal es que falten tramos, o por lo menos parte de 
alguno) esta constituido por un primer tramo de metapelitas y areniscas de tonos rojos-rosa-
dos (sobre todo, color rojo vino), algo recristalizadas, en las que se observan micas detríticas. 
Aparecen algunos niveles de microconglomerados algo deformados. En las areniscas también 
se observan estructuras sedimentarias, como estratificaciones cruzadas y muros erosivos. En 
ocasiones dentro de las filitas y areniscas aparece cuarzo de exudación, lo que indica que el 
grado de recristalización en estos niveles es diferente de unos puntos a otros. Su potencia 
varía entre 10 y 30 m. 

En puntos muy localizados y sobre estas metapelitas, se sitúan niveles de dolomías grises y 
grises oscuras, claramente despegadas tanto a muro como a techo, formando en ocasiones 
“peces” tectónicos dentro de las metapelitas. Potencia máxima inferior a 15-20 m. 

Por encima de los carbonatos anteriores, pero por lo general directamente sobre las metape-
litas y areniscas rojas, aparecen areniscas anaranjadas, no recristalizadas, en las que también 
se observan estratificaciones cruzadas y micas detríticas. Estas areniscas, aun menos recristali-
zadas que las infrayacentes y sin cuarzos de exudación, intercalan por lo menos un nivel con-
glomerático, de unos 80 cm de espesor, formado por cantos cuarcíticos, cantos de areniscas 
y cantos carbonatados. Estos últimos son los de mayor tamaño, con diámetros entre 0,5 y 
cuatro centímetros. Este nivel conglomerático, al menos donde ha sido observado, no pre-
senta cantos de liditas, muy abundantes en niveles similares de otras unidades del Complejo 
Maláguide. Por encima del nivel conglomerático continúan las areniscas varios metros, inter-
calando también cuarcitas “blancas-amarillentas”. La potencia del tramo es inferior a 35 m.

2.2.3.1.2.  Calizas oolíticas (33). Jurásico

Allí donde se conserva, este tramo comienza, con calizas margosas grisáceas que hacia arriba 
pasan a dolomías y calizas claras. Estas calizas que presentan texturas “mudstone”, “wac-
kestone” y “grainstone”, tratándose éstas últimas de calizas oolíticas, fueron datadas como 
jurásicas por Durand Delga et al. (1964). Las dolomías, aunque están bastante recristalizadas, 
muestran una textura original granuda y en algunos casos conservan enclaves de calizas oolí-
ticas, de modo que en parte pueden ser el resultado de la recristalización de calizas oolíticas, 
mientras que las de la parte más baja, en transición con calizas margosas, pueden ser aún 
dolomías triásicas. Su potencia es inferior a 15-20 m.
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2.2.3.1.3.  Areniscas calcáreas bioclásticas (34). Oligoceno- Burdigaliense Inferior

Sobre las calizas jurásicas, localmente afloran, de manera discordante, sedimentos terciarios 
detríticos, parte de los cuales, en concreto algunos niveles de calcarenitas, fueron datados 
como Oligoceno (DURAND DELGA et al., 1964). Por encima de los anteriores niveles y, a ve-
ces directamente sobre las calizas jurásicas, aparecen limos, areniscas, microconglomerados 
y conglomerados de tonos amarillentos, con cantos de calizas jurásicas, dolomías, areniscas 
triásicas, filitas y cantos cuarcíticos versicolores. En el sector de El Coto, por encima de las 
calizas jurásicas y de manera discordante, aparecen calcarenitas con nummulites, con textura 
“packestone”, color beige y cantos cuarcíticos con diámetros inferiores a cuatro milímetros 
que, a veces, se concentran en determinadas partes de este nivel. Se trata de los mismos 
sedimentos detríticos oligocenos descritos en el corte anterior, pero más erosionados y, por 
tanto, con menos extensión.

En los niveles más limosos he encontrado foraminíferos del Burdigaliense Inferior (SERRANO 
F., com. per.). Es de destacar que tanto las areniscas como los conglomerados, contienen 
granos y cantos metamórficos (cantos de filitas).

Por encima del tramo anterior, en algunos puntos aparecen otros sedimentos miocenos dis-
cordantes, de tonos amarillos, mientras que en otros lugares lo hacen brechas cuaternarias.

La potencia de los sedimentos terciarios varía desde menos de un metro hasta varias decenas 
de metros.

Parte de la sucesión que se acaba de describir (los dos primeros tramos) pueden pertenecer a 
la unidad de Ramonete, siendo indiferenciables de las partes altas de dicha unidad, quedando 
como ya se ha insistido, la posibilidad de que todo pertenezca a la misma unidad.

2.3.  CUENCAS NEÓGENAS 

El edificio bético formado en su parte oriental por mantos de corrimiento (EGELER Y SIMÓN, 
1969; EGELER Y FONTBOTÉ, 1976) se presenta muy troceado y ampliamente recubierto por los 
terrenos neógenos, principalmente de edad Mioceno Superior. OTT d’ESTEVOU et al.(1988). 
(Fig. 2.3). Esos depósitos se reparten en una sucesión de cuencas de dimensiones modestas, 
entre las cuales los fragmentos de unidades alóctonas (esencialmente terrenos paleozoicos y 
triásicos) constituyen umbrales emergidos durante el Neógeno. Este dispositivo, se sitúa sobre 
el trazado de un vasto corredor de desgarre, que atraviesa toda la parte oriental de la cadena 
bética, siguiendo una dirección general NE-SW. (N 45-65 E) Los juegos de las diferentes fami-
lias de fallas, asociadas a la zona de desgarre, han controlado la fragmentación del edificio de 
mantos y la formación de las cuencas sedimentarias. Los accidentes mayores de este corredor 
tectónico, actúan, por lo menos, desde el principio del Mioceno MARTÍN – ALGARRA et al., 
(1988), funcionando en régimen compresivo como consecuencia de la convergencia entre 
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África e Iberia, cuyos efectos se aprecian, asimismo, en las partes más occidentales de la 
cadena ESTÉVEZ et al., (1982, 1983); RODRÍGUEZ FERNÁNDEZ, (1982); SANZ DE GALDEANO 
(1983, 1996, 1997 y 2000).

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

Esos fenómenos de naturaleza variada (juegos de desgarre, implicaciones tectono-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.2.3.

OTT d’ESTEVOU et al.(1988), distinguen fundamentalmente dos tipos de cuencas: (I) los “sur-
cos” sobre desgarre; (II) los grabens.
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Figura 2.3. 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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I) Los surcos sobre desgarre. Se trata de cuencas subsidentes cuyo ancho inicial era siempre 
reducido (alrededor de 5 Km.), según el trazado de los principales desgarres (algunas decenas 
de Km. de largo), cualesquiera que sean las orientación y el sentido de desplazamiento de 
estos últimos (Fig. 2.4). Su perfil transverso es fuertemente asimétrico: la parte cercana del 
accidente, donde el relleno sedimentario es más espeso, ha experimentado, una estructura-
ción vigorosa y contemporánea de los depósitos. Ésta se traduce, bien sea por dispositivos en 
“flower structure” característicos de deformación en transpresión, o bien, por un pliegue sin-
clinal, acompañado a menudo por juegos de fallas inversas, cuando domina la deformación 
por compresión. Los dos tipos de deformación pueden coexistir en una misma cuenca, en 
función de las respectivas orientaciones de los diversos segmentos de accidentes que contro-
lan su desarrollo, así como de la variación de la dirección de acortamiento regional.

Figura 2.4. Evolución simultánea de las cuencas de Hinojar (compresión) Mazarrón (Distensión) en 
régimen de compresión N-S. Tomado de OTT d’ESTEVOU et al. (1988)

En el interior hay estructuras de mediana dimensión (métrica a decamétrica): pliegues de 
arrastre con eje subvertical, fallas inversas, fracturas de desgarre conjugadas, indican una 
deformación compresiva. Las discordancias observables en el interior del relleno sedimentario, 
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 rese-
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dimentación bajo la forma de derrames gravitatorios de amplitud variable (“debris flow” y 
“mud flow”, deslizamientos en masa de materiales turbidíticos más o menos desmembrados, 
despegues de bloques carbonatados, etc.).

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

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

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

La coexistencia en el interior de la banda de desgarre de áreas deformadas en compresión y 
en extensión, es un aspecto característico de dichos sistemas tectónicos, ya observados en 
otras partes. Esta coexistencia se traduce por la evolución simultánea de cuencas sedimenta-
rias 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 Mazarrón, se han diferenciado las siguientes Unidades Sedimentarias de Depó-
sito con rango de SD:

USD-I.- Burdigaliense-Serravaliense.- Unidad de Ramonete-Bolnuevo 
USD-II.-Tortoniense -Messiniense Inferior.- Unidad de la Cuenca del Hinojar
USD-III.- Messiniense Inferior-Plioceno Inferior.- Unidad de la Cuenca de Mazarrón
USD-IV.- Plioceno Inferior-Superior.- Unidad del Puerto de Mazarrón-Bolnuevo
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2.3.1.  USD-I. Burdigaliense-Serravaliense. Unidad de Ramonete-Bolnuevo

En el ámbito de esta Hoja los depósitos del Mioceno Medio solo afloran el sector meridional 
en una banda comprendida entre el Lomo de Bas al sur y las Sierras de Almenara y las Moreras 
al norte, y en general se encuentran discordantes sobre los materiales del Complejo Alpujá-
rride de la Unidad de Ramonete. Como se ha descrito en el apartado 2.2.2, en esta unidad 
se han localizado afloramientos de dimensiones muy reducidas, en los que se describen ma-
teriales atribuidos al Jurásico y al Terciario Inferior DURAN-DELGÁ et al.(1962), GRIVEAUD et 
al.(1990).

En discordancia sobre estos materiales se encuentran una serie de afloramientos atribuidos 
al Mioceno Medio, fuertemente estructurados. Los afloramientos de mayor calidad en los 
que pueden ser observado con cierta continuidad la mayor parte del registro sedimentario 
de estas cuencas son los que se encuentran en la N-322 desde Mazarrón a Águilas a la altura 
de la Venta de los Cazadores y el que se extiende a lo largo de la playa de Cueva de Lobos 
entre Punta Negra y Bolnuevo. En este último sector, además de los materiales atribuidos al 
Mioceno medio se encuentran los del Mioceno superior y Plioceno. 

Las series realizadas muestran una coincidencia bastante apreciable no solo en los tramos y 
su composición litológica sino en el desarrollo y espesor de los mismos. Se diferencian dos 
conjuntos litológicos; el basal constituido por conglomerados con espesores superiores al 
centenar de metros, sobre el que se encuentra una potente sucesión en la que se alternan  
conglomerados, areniscas, limos y margas de color ocre-amarillento y que, en general, mues-
tran caracteres de facies turbidíticas.  

2.3.1.1.  Conglomerados rojos (35). Burdigaliense 
 
Los afloramientos de mayor calidad de esta unidad se localizan en la Cresta del Gallo y Punta 
Negra en el sector de Ramonete y Bolnuevo respectivamente y en la playa de La Pava en 
Puerto de Mazarrón.

En general, estos conglomerados se estructuran en secuencias decamétricas a métricas con 
gradación positiva de poco definida en la base a muy clara hacia techo y la unidad cartográ-
fica se muestra como un ciclo de facies grano y estratodecreciente, tanto en la agradación 
vertical como en sus pasos laterales. De forma gradual en estas facies de conglomerados gra-
nosoportados se interdigitan con areniscas de grano grueso con cantos dispersos.

En todos los afloramientos observados se trata de conglomerados con heterometría muy 
marcada y redondeamiento variable según las fracciones, desde redondeados en la fracción 
modal a subangulosos en el centil. La característica más llamativa de estos conglomerados es 
su espectro composicional ya que son prácticamente monomícticos con cantos de dolomias, 
calizas y mármoles como fracción predominante cuando no única. Los cantos de cuarzo y 
metapelitas son muy escasos y están redondeados. La matriz es arcillosa y el cemento mixto, 
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carbonatado y ferruginoso, constituyendo una pasta de color rojo vinoso en los paquetes 
basales a rojo asalmonado hacia techo. 

Los espesores son muy variables aunque la tectonización, muy intensa en todos los aflora-
mientos, a menudo solo permite hacer cálculos estimativos. Los menores espesores se en-
cuentran en los sectores occidentales de la Unidad de Ramonete (Cresta del Gallo), donde 
tienen espesores entre 10 y 25 m, en tanto que en Punta Negra y Bolnuevo alcanzan el cen-
tenar de metros. GRIVEAUD et al.(1990) les atribuyen un origen continental por su coloración 
y supuesta ausencia de fósiles. Sin embargo en las observaciones realizadas ha sido Rocas vol-
cánicas posible encontrar restos de macrofauna en la práctica totalidad de los afloramientos 
citados. En general se trata de grandes lamelibranquios a menudo fragmentados en los tra-
mos basales pero enteros y bien conservados en los niveles de transito a la unidad superior. 

De esta forma, en el tránsito gradual a la unidad suprayacente, se observa un contenido 
progresivo de la fracción de tamaño arena en el intervalo de techo secuencial, en tanto que 
aparecen laminaciones paralelas marcadas por colores rojizos y amarillentos y esporádica la-
minación cruzada de ripples asimilables a facies B1 y B2 o F5 de MUTTI (1979, 1992).

Por posición estratigráfica y acotación de las dataciones realizadas en los sedimentos de techo 
se les atribuye una edad Burdigaliense s.l.

2.3.1.2.  Conglomerados, areniscas, limos y margas de color amarillento (36). Langhiense- 
Serravaliense

Los depósitos de esta unidad en todo el sector comprendido entre Cabo Tiñoso al este y 
Cabo de Palos son reconocibles con cierta facilidad, dado que mantienen tres características 
comunes en todos sus afloramientos: son depósitos originados por corrientes de turbidez; su 
fracción detrítica es monomíctica (calclitítica) y su color es amarillo albero. 
 
En detalle, las dos series más representativas (Cresta del Gallo y especialmente Punta Negra), 
muestran un primer tramo en transición con los conglomerados descritos, cuyo espesor oscila 
entre 3 y 5 m, constituido por conglomerados matriz-soportados con una moda en cantos 
de 5 a 7 cm y centil en 20 cm. Los bancos, de aspecto caótico, con base plana a levemente 
erosiva y geometría muy irregular. A techo muestran un intervalo arenoso centimétrico que 
finaliza con una delgada capa de marga amarillenta.

Estas fábricas matriz soportadas, con ausencia de organización, son atribuibles a “debris 
flow” cohesivos, LOWE (1982) en los que el soporte de los clastos se produce fundamental-
mente por cohesión de la matriz, flotabilidad de la matriz y/o presión de poros, LOWE (1982) 
y el depósito de la carga se efectúa cuando disminuye la pendiente y el esfuerzo de la base 
del flujo se hace menor que la resistencia cohesiva. Serían, pues, facies F1 de MUTTI (1992). El 
escape de agua lava los sedimentos de techo, dando lugar a los depósitos arenosos de techo 
(depósitos de tamiz).
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Sobre este paquete basal, se tiene un apilamiento de varias secuencias positivas de las cuales, 
las primeras, están constituidas por un intervalo de espesor métrico en conglomerados gra-
nosoportados, con base erosiva, cantos alineados y gradación positiva que finalizan con un 
intervalo decimétrico de litarenitas de grano grueso a fino con laminación paralela y cruzada 
de ripples, sobre las que se depositan los términos de decantación en limolitas amarillas. Se 
tratará de depósitos ligados a flujos turbulentos de alta densidad, y por tanto, asimilables a 
las facies A1 y C1 de MUTTI (op. cit.).

La geometría de las capas es canaliforme con amalgamaciones en la lateral y muestran abun-
dantes estructuras de carga e hidroplásticas. La moda de estos conglomerados se establece 
en 3 a 5 cm y el centil en 15 cm.

Sobre estas secuencias positivas en conglomerados granosoportados, se tiene una secuencia 
compleja con espesor decamétrico, constituida por areniscas de grano grueso a fino, en las 
que se intercalan cuerpos decimétricos con geometría canaliforme de conglomerados grano-
soportados con gradación positiva. En su conjunto, este paquete constituye una secuencia 
granodecreciente, con tramos métricos de margas a techo de color amarillo naranja.

Finalmente, el techo de tramo lo constituye una secuencia compleja con espesores entre 8 y 
15 m, constituida por conglomerados matriz soportados con gradación inversa, base erosiva, 
amalgamación de coladas y geometrías lenticulares. La composición de estos conglomerados 
sigue mostrando un gran predominio de los cantos de carbonatos, aunque ya son más fre-
cuentes los cantos de cuarzo, metaarenisca, metapelitas y metabasitas. En la matriz arenosa 
la composición es similar a la descrita para los cantos. 

Son depósitos originados por corrientes de turbidez de alta densidad cuya carga tiene una 
heterogeneidad de tamaños muy marcada con tamaños que varían desde un centil de 30 cm 
a fangos. Corresponden a facies F4 de MUTTI (1991). Sobre este tramo conglomerático, en 
el sector de Bolnuevo, se tienen de nuevo una secuencia decamétrica en la que de nuevo se 
tienen facies de areniscas de grano grueso a fino alternando con las margas limoso-micáceas 
con restos vegetales y de color amarillo grisáceo y que intercalan capas de gravas de cantos 
carbonatados, cuarzo y metabasitas, con geometría irregular. 
 
El conjunto de sedimentos descritos son atribuibles al relleno de canales de alimentación 
(“feeder channel”) con facies de “debris flow” a techo y muro, facies tractivas en los con-
glomerados con organización interna y facies de “levees” en las areniscas (calclititas) masivas 
con cuerpos de gravas canaliformes. Estos canales abastecen deltas de talud y/o abanicos 
turbidíticos de baja a media eficacia de transporte.

Las determinaciones de edad definen con bastante claridad que las primeras intercalaciones 
margosas de esta unidad son Langhiense inferior con Globigerinoides bisphaericus, G. Trilo-
bus, Globigerina bulloides, G. tripartita, Globorrotalia praescítula y Globoquadrina altispira. 
Solo el tramo descrito sobre el paquete de los conglomerados masivos con gradación inversa 
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proporciona una microfauna en la que se determina la presencia de Globorrotalia mayeri, 
G. praebulloides y Orbulina sp. Atribuibles al Serravaliense. Por tanto, en su conjunto esta 
unidad tiene una cronología Langhiense-Serravaliense, pero es destacable el poco espesor 
de los depósitos serravalienses y el cambio composicional que ocurre a partir del paquete de 
conglomerados masivos con la llegada a la cuenca de una fracción de siliciclásticos (cuarzo, 
micas, filarenitas, etc.), aunque minoritaria ya significativa.

2.3.2.  USD-II. Tortoniense Medio-Messiniense Inferior. Unidad de la Cuenca del Hinojar

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 afloramientos están 
restringidos a puntos localizados de los bordes de la cuenca de Mazarrón, y en escasas loca-
lidades dentro de los depósitos terciarios de la Unidad de Ramonete. La dispersión, fragmen-
tación y mala calidad de la mayoría de los afloramientos salvo los de la Cuenca del Hinojar, 
no permiten observar con detalle la arquitectura sedimentaria de esta unidad de depósito por 
lo que una parte de las características que se expondrán son datos aportados por los trabajos 
realizados en la Hojas colindantes. 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. 

En el ámbito de esta Hoja los depósitos de esta U.S.D tienen buenos y extensos afloramientos 
en el sector noroeste dentro de la Cuenca del Hinojar y otros mucho más dispersos, de escasa 
calidad, pero interesantes en cuanto a los datos que aportan para la reconstrucción paleo-
geográfica de la Cuenca de Mazarrón-Totana; cabe citarse los distribuidos a lo largo del borde 
occidental (Los Alamicos y Morata) en el borde meridional (Puerto de los Morales) y en el 
borde oriental los de Tobarro y los Navarros. En el sector de Mazarrón- Puerto de Mazarrón se 
tienen los afloramientos de La Cueva, Rambla de la Cruz del Muerto, San Telmo, Las Cumbres 
y Bolnuevo estos dos últimos de un extraordinario interés tectoestratigráfico.

2.3.2.1.  Conglomerados polimícticos y areniscas (37). Tortoniense Inferior

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

Un primer tramo de espesores decamétricos (20 a 60 m), constituido por conglomerados 
soportados por la matriz en la base a granosoportados hacia techo, polimíctico 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 Cuenca del Hinojar 
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(Corvillones) el predominio corresponde a los cantos de rocas metamórficas e ígneas de Sierra 
Almenara en tanto que en el Puerto de las Moreras, La Cueva o Tobarros y Los Navarros la 
fracción de cantos carbonatados es muy abundante cuando no prioritaria. A este primer tra-
mo de conglomerados le ha sido atribuida una edad Tortoniense inferior en base a las corre-
laciones regionales y por acotación de las determinaciones paleontológicas en los depósitos 
infra u suprayacentes.

Sobre este tramo de conglomerados rojos y en discordancia erosiva a paraconcordancia se tie-
ne un conglomerado bastante homométrico, polimíctico, con cemento carbonatado y espe-
sores de más de 70 m en Corvillones, vertiente septentrional de Sierra Almenara, y del orden 
de 20 a 30 m en el Barranco del Puntarrón (Gañuelas). Puerto de las Moreras y los Navarros. El 
color de estos conglomerados es ocre amarillento. Los cantos muestran un espectro en el las 
fracciones de cantos carbonatados y de cantos metamórficos tienden a estar bastante igua-
ladas. 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 clastosoportados 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 si-
milares en las que el término inferior son megacapas de conglomerados clastosoportados, 
polimícticos, con clastos de macrofauna y grosera granoclasificación positiva (debris flow). La 
superficie de techo de estas megacapas es ondulada, si bien la tendencia es a la convexidad. 
La capa intersecuencias, son areniscas bioclásticas de color crema oscuro, decimétricas, gra-
dadas 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. En los afloramientos 
donde puede observarse el transito a las margas suprayacentes, el tramo de conglomerados 
finaliza con un paleosuelo decimétrico en el que se mezclan depósitos condensados de hie-
rro, lateritas y macrofauna en paso a un tramo margoso con olistolitos de areniscas calcáreas 
bioclásticas y calizas bioclásticas, de tamaño desde grava a canto.

En algunos afloramientos el techo de este tramo lo constituyen parches de algas rojas y “gra-
instone” 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, espongiarios, 
melobesias, etc. 

El modelo sedimentario que se propone para esta unidad consiste en un margen de cuenca 
con una plataforma estrecha conectada con un talud de fuerte pendiente. La actividad sinse-
dimentaria de los sistemas de desgarre parecen indicar un movimiento sinestrorso que ocasio-
na 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 Almenara, Algarrobo y Las 
Moreras, se acumularon sedimentos que progradaban hacia la cuenca. 
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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. 

2.3.2.2.  Margas gris-azuladas, areniscas y yesos (38). Tortoniense Superior

Cuando el afloramiento es de calidad, el transito entre las unidades inferiores y estas margas, 
es un paso gradual con una alternancia de capas finas de areniscas y margas grises a margas 
con laminas y “linsen” de arena-limo. La facies extensiva de esta unidad la constituyen mar-
gas 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 sec-
tores occidentales de la Cuenca del Hinojar y hacia techo de la serie, intercalan capas a veces 
de espesor métrico de yesos blancos masivos o microlaminados. 

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 de capas finas de detríticos gradados, se corresponderían a la facies F9 
(Mutti 1992) interpretadas como un 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 pelagica (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 
af. alternan (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-Perez&Aguado, 1990., Cocolithus pelágicus (Wallich, 1877) Schiller, 1930., Cocoli-
thus miopelágicus (Wallich, 1877) Schiller, 1930., Calcidiscus leptoporus (Murria&Black,1898)  
Loeblich&Trappan, 1978., Discoaster quinqueramus, (Gatner, 1969), Discoaster calcaris, (Gat-
ner, 1969) Discoaster neorectus (Bukry, 1971), Discoaster variabilis (Martíni&Bramlette) 1963., 
Discoaster bollii (Martíni&Bramlette) 1963., Discoaster bellus (Burkry, 1971), Geminilithella 
jafari (Müller, 1974b) Backman, 1980., Geminilithella rotula (Kamptner, 1955) Backman, 
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1980., Pyrocyclus hermosus (Roth& Hay et al., 1976), Helicosphaera carteri (Wallich, 1877) 
Kamptner, 1954., Pontosphaera multipora (Kamptner, 1948) Burns 1973., Reticulofenes-
tra gelida (Geitzenauer, 1972) Backman, 1978., Reticulofenestra pseudoumbilicus (Gartner, 
1967) Gartner, 1969., Reticulofenestra productella (Bukry, 1975) Gallagher, 1989., Reticulo-
fenestra scrippsae (Bukry&Percival, 1971) Roth, 1973., Scyphosphaera apsteinii (Lohmann, 
1902), Lithostromation 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 microfósiles resedimentados no es 
mayor, o como en otros casos que se describirán a continuación, prácticamente único en los 
sedimentos del Mioceno terminal. 

2.3.2.3.  Areniscas y areniscas calcáreas bioclásticas (39). Tortoniense 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 a veces bioclásticas, con colores grisáceos y amarillentos posiblemente 
por alteración y/o decoloración. En esta facies, es normal observar una disminución del tama-
ño de los terrígenos en tanto que de forma progresiva se intercalan láminas y capas finas de 
limos carbonatados. La serie descrita varia entre los 20 a 25 m en el sector de Los Navarros a 
los 150-180 metros en la Cuenca del Hinojar, en la que constituyen cuerpos cuya geometría 
de abanico tiene su eje mayor (N40-50E), es subparalelo al borde septentrional de Sierra Al-
menara. Las observaciones realizadas en este sector, muestran que en las margas azules (38), 
se intercalan 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 
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 litarenitas y sublitarenitas de grano medio y en cuarzoarenitas de grano fino, 
sobre todo en el sector NE (Los Navarros). 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 simi-
lar a la descrita para las facies HCS de grano medio y fino (1/5), se tienen alternancias de 
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areniscas 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.). Estas facies turbidíticas son las predominantes en los 
afloramientos de la Cuenca del Hinojar. En este sector se han observado capas de areniscas  
de grano medio, gradadas, de color gris oscuro y en cuya constitución predominan los granos 
de roca volcánica muy alterados. Se trataría de litarenitas del tipo volcanoarenitas con matriz 
arcillosa cuya génesis podría estar en la erosión y retrabajamiento por tormentas de cuerpos 
volcánicos instalados en la plataforma. Su aspecto de capas de origen volcánico y con fuerte 
alteración ha llevado a considerarlas  como “cineritas” a otros autores.  

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”. 

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 37, 38 y 39 descritas, permite defi-
nir una SD delimitada por discordancias (limites de tipo 1) a muro y techo en la que la Unidad 
37 seria asimilable al LST, las Unidades 38 y 39, serian el TST y el SMST de esta secuencia 
deposicional del Tortoniense Superior.

2.3.2.4.  Rocas volcánicas

Atendiendo a criterios de afinidad geoquímica LÓPEZ RUIZ y RODRÍGUEZ BADIOLA (1980) 
han clasificado las manifestaciones ígneas del SE  de la Península en cuatro series cuya distri-
bución espacial refleja una cierta zonación regional, representativa de otros tantos episodios 
volcánicos que se sucedieron de más antiguo a más moderno: 
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a) Volcanismo calcoalcalino
b) Volcanismo calcoalcalino potásico y shoshonítico
c) Volcanismo lamproítico
d) Volcanismo basáltico alcalino
 
En esta Hoja aparecen dos grandes grupos de rocas volcánicas neógenas. La mayor parte de 
ellas corresponde a rocas dacíticas y andesíticas calcoalcalinas potásicas caracterizadas por la 
abundancia en enclaves de tipo restítico, cuyas características petrológicas y composicionales 
indican que proceden fundamentalmente de la fusión parcial de rocas metasedimentarias 
(e.g. MUNKSGAARD, 1984; CESARE y GÓMEZ-PUGNAIRE, 2001). Así, BELLÓN  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). 

Por otro lado, en la zona aparecen algunos ejemplos significativos de rocas de afinidad lam-
proítica (rocas ultrapotásicas), rocas de derivación mantélica pero con aspectos petrológicos 
que indican efectos de contaminación o mezcla con magmas corticales (dacíticos) (e.g. LA-
ROUZIÈRE et al. 1983; VENTURELLI et al., 1991). Dada esta evidencia, es preferible referirse a 
ella como rocas de afinidad lamproítica mejor que como auténticas lamproítas (VENTURELLI 
et al. 1984; VENTURELLI et al., 1994).

Estos tipos de rocas han sido estudiados en numerosos trabajos previos. Destacan los de 
CORBELLA (1969), RODRÍGUEZ BADIOLA (1973), LÓPEZ RUÍZ y RODRÍGUEZ BADIOLA (1980), 
MOLÍN (1980), LAROUZIÈRE (1985), BELLÓN  et al. (1983), LAROUZIERE et al.(1990), LÓPEZ  
RUÍZ  y WASSERMANN (1991), VENTURELLI et al. (1991), CESARE et al. (2003), TURNER et al. 
(1999) y BENITO et al. (1999).

2.3.2.4.1.  Dacitas y andesitas calcoalcalinas potásicas (40). Tortoniense Superior

En la Hoja de Mazarrón es, con gran diferencia, el más importante en volumen y extensión. 
Los afloramientos de estas rocas se encuentran en todo el borde de la cuenca neógena cons-
tituyendo una orla continua entre las Sierras de Almenara al oeste, Las Moreras al sur y la 
Sierra del Algarrobo al este. Los Cabezos de Las Pedreras, el Espinar, San Cristóbal, La Italia 
y Cabezo Negro, son localidades conocidas, dada la importancia que tuvieron en el ámbito 
minero. Los aparatos volcánicos más comunes corresponden a un número grande de edificios 
monogenéticos de tipo domo, que constituyen los puntos de emisión de productos volcáni-
cos. La posición de estos puntos de emisión reconocidos refleja claramente la relación con los 
accidentes tectónicos. 

Suelen ser casi circulares y de pequeño tamaño por lo general (100-200 m), aunque algunos 
alcanzan tamaños más importantes (e.g. Atalaya, Gañuelas). Los domos suelen mostrar un 
diaclasados prismáticos, foliaciones y disyunciones de flujo. Además, son frecuentes las alte-
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raciones a materiales arcilloso-arenosos que obliteran la textura original, así como alteracio-
nes hidrotermales que han dado lugar a las mineralizaciones de interés económico.

Asociados a los edificios tipo domo con lavas masivas columnares se distinguen otras facies 
volcánicas como brechas autoplásticas, niveles de materiales volcánicos retrabajados por los 
procesos sedimentarios (brechas poligénicas), cineritas y brechas piroclásticas.

En general son rocas peraluminosas de elevado contenido en K2O, cuya composición evolucio-
na en paralelo con la secuencia estratigráfica desde términos más ácidos, dacitas y riodacitas 
biotíticas con cordierita a términos más básicos de andesitas-dacitas piroxénicas-biotíticas.

BELLÓN 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 (Al-
mería) y La Unión. 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. (2003) 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. En todo caso, estos 
valores son concordantes con la posición bioestratigráfica de las rocas volcánicas, que apare-
cen claramente interestratificadas con sedimentos marinos con fauna del Tortoniense superior 
(BELLÓN et al., 1983; LAROUZIÉRE, 1985). 

2.3.2.4.2.  Rocas volcánicas de afinidad lamproítica (41). Tortoniense Superior

En el sector centro meridional de la Hoja, se han identificado dos afloramientos de estas rocas 
volcánicas que se localizan en: 

Por un lado, en las proximidades del Caserío de Fuente de la Meca, formado un pequeño 
afloramiento rodeado de dacitas biotíticas con cordierita.

Al NE de Mazarrón, formando varios cuerpos diferenciados, que cortan a las rocas del ba-
samento metamórfico, sedimentos neógenos y rocas volcánicas dacíticas, en las zonas del 
Cabezo Redondo y Collado de la Oliva.

Las volcanitas de la serie lamproítica conforman pequeños edificios aislados, diques, domos 
y coladas poco extensas.

Se diferencian dos tipos petrológicos: por un lado rocas oscuras de aspecto lamproítico, gene-
ralmente brechificadas, y por otro rocas foliadas y bandeadas, donde alternan capas rojas que 
pasan gradualmente a capas grisáceas, con aspecto muy fluidal (en algunos puntos incorpo-
rando zonas brechificadas con clastos de lamproitas oscuras).  

Recientemente, DUGGEN et al. (2005, in press) han determinado una edad de 8.17 Ma para 
las rocas del NE de Mazarrón (Cabezo Redondo).
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2.3.2.5.  Conglomerados polimícticos (42). “Conglomerado o Brecha del Hinojar”. Tortonien-
se Superior-Messiniense

En el vértice noroccidental de la Hoja, 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. Su matriz es abundante 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 rocas 
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 definirse secuencias granodecrecientes separadas por superficies erosivas y de 
acreción lateral en las que de manera progresiva se incorpora un termino de detríticos de gra-
no fino y de margas. 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 impor-
tante zona de fractura de dirección N40/45E, como en el techo de esta unidad se intercalan 
margas verdes alternando con capas milimétricas o láminas de arenisca y localmente yeso 
tanto laminar como en cristales dispersos. 

En los afloramientos de este sector que es el único, dentro del ámbito de esta Hoja, pueden 
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 
metamórficos, subredondeados y con una matriz  arenoso (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 medidas 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-
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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.

2.3.3.  USD-III. Messiniense Inferior-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 carácter somero  que localmente contienen 
biohermos a techo, un tramo intermedio con margas gris verdosas normalmente muy ricas en 
restos fósiles 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.

2.3.3.1.  Conglomerados, areniscas calcáreas bioclásticas y calizas de algas (43). Messiniense 
Inferior

En todo el ámbito de la Hoja se mantienen  de manera bastante uniforme los espesores tota-
les de la unidad cartográfica (15 a 35 m), las variaciones más evidentes se tienen en la granu-
lometría de las facies que la constituyen esencialmente en la presencia de los conglomerados. 
De manera genérica, puede establecerse que en el borde occidental de  la cuenca desde 
Gañuelas hasta La Atalaya, el predominio es para las calizas bioclásticas y las calizas de algas, 
en el borde meridional desde la Atalaya hasta Mazarrón y en todo el borde oriental son los 
carbonatos biconstruidos y oolíticos y las areniscas calcáreas bioclásticas de color amarillento, 
las facies más frecuentes. Bien es cierto que en la práctica totalidad de los afloramientos ob-
servados 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 
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. 
Como norma general los depósitos de esta unidad se encuentran sobre las rocas volcánicas 
que orlan esta cuenca.

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-
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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 bioconstruidas (bounds-
tone), con aspecto masivo y color blanco amarillento. Son muy abundantes los briozoarios 
con estructura concéntrica (balls) y las algas melobesias. Estos edificios no superan el espesor 
métrico y extensiones decamétricas. Esta calizas bioconstruidas se interpenetran con calcare-
nitas bioclásticas (grainstone), masivas, de grano medio a grueso. Este tramo es muy rico en 
macrofauna, aunque suele encontrarse fragmentada. Aun así, los ejemplares de equinoder-
mos, bivalvos y ostreidos, junto a los briozoarios y redolitos de algas confieren a este paquete 
unas características muy definidas desde el punto de vista composional Este paquete de cal-
carenitas muestra capas decimétricas con superficies de estratificación irregulares. 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.   

2.3.3.2.  Margas y limos gris-verdosos con yeso (44).“Margas 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 (20-40 cm), 
arenosos a veces de arena gruesa con grava dispersa, con cemento carbonatado y  de carácter 
bioclástico, a los que en ocasiones se asocian lumaquelas de lamelibranquios con gran abun-
dancia de pectínidos, indicándonos la proximidad de la línea de costa. En los sectores centrales 
de la cuenca, a lo largo de la C-3315, en los tramos superiores de esta unidad se intercalan 
margas de color asalmonado y de carácter azoico que posiblemente sean el indicador del inicio 
del episodio regresivo en esta cuenca. Esta unidad ha de correlacionarse necesariamente con 
el tramo más alto de la serie margosa Messiniense diferenciada por MONTENAT (1973) y LA-
ROUZIERE (1985). El techo de esta unidad libra abundante fauna de microforaminíferos, con 
relativa abundancia de las formas planctónicas sobre las bentónicas. Entre las formas planctó-
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nicas destacan como más abundantes Globigerinoides trilobus quadrilobatus, G. trilobus inma-
turus, G. Obliquus extremus, G. rubber parker y Orbulina universa, y de entre las bentónicas 
las formas someras litorales Heterolepa bellicioni, Ammonia beccari, Ammonia inflata, Nonium 
boumeamun, Bulimina pyrula y Textularia sagittula como más abundantes (SILVA, 1994, SILVA 
et al., en prensa). Esta asociación de taxones no permite una buena aproximación bioestrati-
gráfica dada su amplia distribución en el Neógeno superior. Sin embargo, la presencia carac-
terística y abundante del ostrácodo Peteraurila cf. musculus Aruta & Ruggieri, permite situar 
estos depósitos dentro del Messiniense, ya que esta especie únicamente ha sido descrita en 
este período, 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 ostrácodos 
Semicytherura, Cytheridea, Aurila, y Costa batey, géneros muy frecuentes en los depósitos mes-
sinienses 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” (Hojas Nos 934 y 935), 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 nannoplancton los especimenes son escasos y la resedimentación del cretá-
cico 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 
de Equínidos, espículas, Ostrácodos, etc. Esta asociación permite atribuir a estos depósitos 
una edad Messiniense. 

En el nanoplancton se identifican: 
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Calcidiscus macintyrei (Bukry&Bramlette, 1969) Loeblich&Trappan, 1978., Coccolithus pelági-
cus (Wallich, 1877) Schiller, 1930., Coccolithus miopelágicus (Wallich, 1877) Schiller, 1930., 
Discoaster berggrenii (Bukry, 1971)., 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

2.3.3.3.  Conglomerados de bloques (45). “Megabrecha de colapso de La Cumbre”. Messi-
niense Inferior

El talud meridional de la elevación sobre la que se asienta el Hotel la Cumbre en Puerto de 
Mazarrón, es un punto con un interés geológico singular y por ello se ha propuesto como 
PIG. En la Foto 2.1 se observa la panorámica de este escarpe en donde puede verse la serie 
turbidítica del Tortoniense anteriormente descrita, con un buzamiento subvertical, cortadas 
por un plano de deslizamiento subhorizontal sobre el que se encuentra la megabrecha de blo-
ques de las calizas de algas en paso lateral a margas verdes con ostreas “Margas de Ostreas”  
que incluyen olistolitos de dichas calizas con tamaño desde bloques a grava. Se trataría de 
un litosoma de origen tectosedimentario, ocurrido con posterioridad al plegamiento de los 
depósitos Tortonienses  e incluso Messinienses basales (Calizas de Algas y Margas de Ostreas) 
y sellado por los limos, arenas de grano muy fino y margas gris-verdosas del Plioceno.

2.3.4.  USD-IV. Plioceno Inferior-Superior. Unidad del Puerto de Mazarrón- Bolnuevo

Los depósitos marinos atribuibles a esta edad solo se han encontrado en el sector meridio-
nal de la Hoja entre Puerto de Mazarrón y Bolnuevo. Los afloramientos de mayor calidad 
se tienen en la vertiente septentrional de La Cumbre y especialmente en el acantilado de la 
Playa de Bolnuevo. En este punto la serie aflorante alcaza un espesor de 17 m y se encuentra 
directamente en discordancia sobre los conglomerado rojos y/o areniscas ocre-amarillentas y 
margas arenosas, cuyo conjunto se atribuye al Burdigaliense-Serravalliense.

2.3.4.1.  Arenas, limos y margas gris-amarillentas (46). Messiniense Superior -Plioceno Inferior

La serie que aflora en la Playa de Bolnuevo son arenas de grano fino, limos y margas limosas 
de colores grises a amarillentos. En este afloramiento, la arquitectura sedimentaria muestra 
secuencia de tipo C.U.S (coarsening upward sequence), en donde el tramo basal son limos y 
margas limosas con aspecto masivo y una bioturbación tan intensa que destruye la estratifica-
ción y mezcla los depósitos. En algún punto del escarpe playero aún se conservan fragmentos 
de capa con su estructura original y en este caso se corresponden con areniscas de grano 
medio y con estratificación “hummocky” o “swaley” El tramo con mayor espesor lo constitu-
yen las arenas finas gris-amarillentas y limos arenosos con estratificación cruzada en surco de 
media a gran escala en paso a cruzada de bajo ángulo y paralela. Aunque los restos vegetales 
son numerosos en toda la serie, es en el paquete de techo donde se ha encontrado una inten-
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sa bioturbación por raíces y numerosos restos vegetales carbonizados. La muestra recogida 
en esta serie ha liberado una microfauna muy escasa en la que se determina la presencia de :
G. trilobus trilobus y G. trilobus inmaturus. Entre las formas bentónicas las más abundantes son 
Ammonia beccarii, Nonium boueamun y Elphidium crispum, indicadores del carácter litoral de 
estos depósitos, ya que éstos representan asociaciones típicas de ambientes litorales (J. CIVIS 
en SILVA, 1994). Los 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 del Campo de Cartagena y Elche 
(ARKANI, 1987; CARBONELL, 1990).

Por su posición estratigráfica y contenido faunístico estos depósitos podrían correlacionarse 
con la Unidad de Calcarenitas de la Pinilla, con amplia distribución cartográfica en la Hoja 
colindante de Totana.

2.4.  CUATERNARIO

2.4.1.  Introducción

La distribución de materiales cuaternarios está condicionada por la distribución de relieves 
montañosos y cuencas sedimentarias, que en esta Hoja adquiere una notable expresión, ya 
que se encuentran cuatro de las más representativas Sierras del sur de la Región de Murcia: 
Sierras de Almenara, Algarrobo, Las Moreras y Lomo del Bas. Los materiales cuaternarios se 
desarrollan principalmente asociados a la Cuenca de Mazarrón s.s. (entre Sierra de Almenara 
y Sierra del Algarrobo) y su extensión en la pequeña Cuenca intramontañosa de Morata; La 
Cuenca de Ramonete (entre Lomo del Bas y Sierra de Las Moreras) y al sector litoral de Bol-
nuevo – Puerto de Mazarrón (entre Sierra de Las Moreras y Sierra del Algarrobo). El relleno 
sedimentario durante el Cuaternario de cada una de estas cuencas, va a estar a su vez condi-
cionado por el comportamiento geodinámico y funcionamiento de los frentes montañosos de 
falla que las delimitan. Así la Cuenca de Mazarrón, se caracteriza por una marcada asimetría 
en lo que se refiere a la actividad sedimentaria relacionada con un importante desarrollo 
de abanicos aluviales asociados al frente montañoso de Almenara y posteriormente por el 
vaciado erosivo ligado a la conexión de la Rambla de Las Moreras con el Mediterráneo (ver 
apartado de Geomorfología); la Cuenca del Ramonete se va a caracterizar por la alternancia 
de relieves internos de tendencia E-W, asociados al sistema de Fallas de Las Moreras entre los 
que se desarrollan depósitos tanto pliocenos como cuaternarios relacionados con el funcio-
namiento de las ramblas que la drenan y sus cambios de dirección (ver apartado de Geomor-
fología). El sector litoral presenta un relleno cuaternario caracterizado principalmente por la 
actividad litoral y de transición fluvio-litoral, ya que los depósitos de origen continental están 
restringidos espacial y temporalmente.

La evolución sedimentaria de la Cuenca de Mazarrón durante el Cuaternario está íntimamen-
te relacionada con la evolución pliocena del área de conexión entre la Depresión del Guada-
lentín y la Cuenca del Campo de Cartagena-Mar Menor, todo ello al Norte de esta Cuenca, en 
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la Hoja de Totana. A lo largo del Plioceno la Cuenca de Mazarrón estaba conectada con el mar 
por su extremo septentrional, donde se desarrolló un sistema de transición fluvio-litoral (SIL-
VA, 1994), evolucionando probablemente dentro de un contexto erosivo continental. A partir 
de este momento, toda esta depresión evoluciona dentro de un ambiente endorreico, carac-
terizado por el desarrollo de diferentes sistemas de abanicos aluviales, hasta que su conexión 
con el mediterráneo por el Sur a través de la Rambla de Las Moreras, condiciona su evolución 
ligada a un nivel de base mucho más cercano (BARDAJÍ, 1999; BARDAJÍ et al., 2003).

Como ya se ha apuntado, los depósitos cuaternarios se encuentran asociados a las diferentes 
cuencas sedimentarias que se desarrollan en esta Hoja, presentando un desarrollo tanto tem-
poral como espacial muy diferente en función del comportamiento y evolución geodinámicos 
de cada una. No obstante, se puede decir que en general el desarrollo de unidades morfose-
dimentarias en toda la Hoja de Mazarrón, se va a caracterizar por una tendencia de encaja-
miento más que de superposición, lo cual se refleja en la, por lo general, poca potencia de los 
depósitos cuaternarios. Paralelamente se observa una tendencia erosiva de estos depósitos 
sobre los materiales neógenos, lo cual es especialmente relevante en la Cuenca de Mazarrón, 
la cual, como ya veremos, ha experimentado diferentes fases de incisión y retrabajamiento de 
su propio relleno sedimentario.

2.4.2.  Conglomerados y arenas cementados, con desarrollo de calcretas en superficie (47, 49 
y 53) Abanicos aluviales. Pleistoceno Inferior a Medio

La Cuenca de Mazarrón s.s. es la que presenta una mejor representación de abanicos aluvia-
les, principalmente asociados al Frente Montañoso de Almenara. Se han diferenciado hasta 
cinco generaciones diferentes, cuyo dispositivo geomorfológico nos ha permitido establecer 
el comportamiento geodinámico de dicho frente. Las tres primeras generaciones se desarro-
llan según un dispositivo de encajamiento lo que evidencia un levantamiento moderado de la 
cuenca, con bajada relativa del nivel de base local (ver apartado de Geomorfología). Su espec-
tro litológico está dominado por cantos de litología Alpujárride (cuarcitas, esquistos, pizarras, 
etc) y de tipo riolítico que caracteriza al vulcanismo en esta cuenca, pudiéndose correlacionar en 
todos los casos con la litología de las cuencas de drenaje de las ramblas actuales.

Los afloramientos correspondientes a la primera generación presentan una extensión muy 
reducida, limitándose a los depósitos de carácter proximal desarrollados al pie del frente 
montañoso, donde se observa el marcado carácter erosivo que presentan sobre las margas 
messinienses. Los mejores afloramientos se localizan a la salida de la rambla del Cañete, 
donde se observa una secuencia predominante de facies de mayor energía, con depósitos 
mayoritariamente constituidos por gravas y conglomerados masivos, de cantos subangulosos 
y poco seleccionados, canalizados, con matriz arenosa, no muy cementados, alternando con 
niveles arenoso-limosos de color rojizo. La altura de estos depósitos con relación a la rambla 
actual es de aproximadamente 40 m., y sin superar los 10 m. de potencia.
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La segunda y tercera generación se observan también asociadas a la rambla del Cañete, aguas 
abajo de los afloramientos descritos más arriba. Estos abanicos presentan un ligero encaja-
miento distal con respecto a los de la primera generación, y se caracterizan igualmente por 
un marcado carácter erosivo sobre el sustrato margoso fácilmente removilizable, por lo que es 
común que incorporen materiales margosos retrabajados, adquiriendo un color blanquecino 
característico, que les homogeneiza visualmente con el sustrato mioceno. Esta es una carac-
terística propia de la Cuenca de Mazarrón, cuyo relleno neógeno margoso ha favorecido los 
procesos de erosión y retrabajamiento que se han repetido a lo largo del Pleistoceno eviden-
ciando el funcionamiento de tipo endorreico de la misma.

En la Cuenca de Morata, los afloramientos de los abanicos correspondientes a la primera ge-
neración presentan una reducida extensión, localizándose junto al frente montañoso donde 
se observa su relación con la zona de falla de Almenara (N60ºE). Estos abanicos están forma-
dos por una brecha masiva de cantos angulosos, muy cementada, y de color rojo muy intenso 
heredado del sustrato Tortoniense, que presentan también un marcado carácter erosivo sobre 
los materiales neógenos subyacente altamente tectonizados. Estos abanicos finalizan en unos 
relieves constituidos por calcirruditas miocenas con abundantes ostreidos, que actúan como 
lomas de obturación impidiendo el avance de estos materiales. La segunda generación por 
el contrario, es mucho más extensa, ya que rellena prácticamente en su totalidad la pequeña 
Cuenca de Morata, con una potencia de más de 15m, encontrándose en la actualidad to-
talmente disectada por la zona de cabecera de la Rambla de Pastrana, que desemboca en la 
Cuenca de Ramonete.

En la Cuenca de Ramonete, los abanicos correlacionables con la primera generación del frente 
de Almenara, están muy poco representados, habiéndose considerado únicamente unos sis-
temas asociados al frente de Las Moreras Sur, muy degradados y afectados por un importante 
encostramiento calcáreo. La segunda generación, del Pleistoceno inferior-medio, se desarrolla 
localmente en la zona de Los Cazadores, donde ha sido desmantelado, y principalmente en 
el sector meridional de la alineación Loma Negra – La Pinilla. Los depósitos correspondientes 
a estos abanicos están constituidos por unas gravas masivas de calizas, dolomías negras y 
cuarcitas, heterométricas y bastante angulosas, litologías compatibles con los afloramientos 
Nevado-Filábrides que conforman los relieves en esta zona, que están afectados por un en-
costramiento calcáreo superficial. En la zona de la Casa de Vivancos, estos abanicos se en-
cuentran deformados y basculados según una dirección N100ºE, congruente con la dirección 
del Sistema de Fallas de Las Moreras. Los abanicos correlacionables con la tercera generación 
de Almenara, tienen unas características similares a los que acabamos de describir, en cuanto 
a tipo de sedimentos y litología, aunque éstos no se encuentran deformados. Esta generación 
se caracteriza por ser la que mayor extensión cartográfica presenta, ya que se desarrolla tanto 
en la depresión de Pastrana, como en la de Ramonete s.s.

Por último, los abanicos que se desarrollan alrededor del tramo más oriental de la Sierra de 
Las Moreras, y que han sido correlacionados con la tercera generación de Almenara. Tanto 
en el frente Norte como en el sector de Bolnuevo, estos depósitos están constituidos por una 
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brecha heterométrica con cantos y gravas angulosos, en su mayoría de calizas y dolomías, 
matriz arcillo-arenosa rojiza y cementados. Su potencia puede llegar a alcanzar unos 8m, y 
presentan un carácter marcadamente erosivo sobre el sustrato, ya sea volcánico en el frente 
Norte o calcarenítico en el sector de Bolnuevo. Estos abanicos se encuentran a su vez incididos 
por los torrentes y arroyos actuales, quedando colgados a una altura de 20-30m sobre el nivel 
de base actual.

En lo que respecta al frente sur de la Sierra de Las Moreras, en la zona del Caraleño, que 
aunque hayan sido cartografiados como tales, en realidad constituyen una secuencia más 
compleja donde alternan episodios continentales, con niveles marinos, que serán descritos 
con mayor detalle en el apartado 1.1.2. No obstante, los depósitos superficiales que son 
los que dan la morfología externa de abanico, están constituidos por una brecha de cantos 
de calizas y dolomías dispersos en una abundante matriz arenosa (matrix supported) muy 
cementada, que conforman un relieve muy resistente. En concreto en la zona del Caraleño, 
estos materiales se encuentran afectados por una potente costar calcárea laminar, y presenta 
bandeados e interdigitaciones de óxidos de hierro, muy similares a las descritas en los traverti-
nos fisurales de Carraclaca por SILVA et al., en la Hoja de Lorca (en realización), y que ha sido 
relacionados con procesos hidrotermales asociados a fallas activas (HANCOCK et al., 1999; 
MARTÍNEZ DÍAZ y HERNÁNDEZ ENRILE, 2001), que en este caso se relaciona con la actividad 
reciente de la Falla de Las Moreras Sur.

Con respecto a la cronología de estas tres primeras generaciones de abanicos aluviales, y a 
falta de cualquier tipo de datación, se ha establecido por criterios de correlación regional, en 
función de su relación altimétrica con las ramblas actuales. Así se ha considerado una edad 
Pleistoceno inferior para la primera generación, Pleistoceno inferior-medio para la segunda, y 
Pleistoceno medio para la tercera generación. En concreto esta último asignación cronológica 
se ha hecho en función de la relación altitudinal que presentan con respecto a los depósitos 
con Strombus bubonius que se desarrollan a 0,5-1m sobre el nivel actual del mar, en Cova-
ticas, y cuya edad, a falta de dataciones absolutas, debe ser considerada Pleistoceno medio 
terminal o Pleistoceno superior (OIS 5), siendo más probable esta última.

2.4.3.  Conglomerados, arenas y arcillas aluviales cementadas y con desarrollo de calcretas en 
superficie (51). Techo de Piedemonte. Pleistoceno Inferior-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 (CCMM-Totana). Depen-
diendo de su situación geográfica se encuentra erosionando tanto a términos pertenecientes 
a las unidades marinas, como de transición o más característicamente fluviales. Posee poten-
cias que no superan 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, 
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constituida por el desarrollo de potentes encostramientos calcáreos que dan lugar a la forma-
ción de calcretas con rasgos muy evolucionados (SILVA, 1994; ALONSO ZARZA et al., 1999).

Está 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 ca-
racterísticos se encuentran situados, a techo del relieve residual de Loma Larga, situado ya 
en el sector Norte de la Cuenca de Mazarrón. 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 procedencia 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 
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 en 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”. Este 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 
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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 supe-
riores ligadas al desarrollo de suelos rojos (más características de periodos cálidos y húmedos 
interglaciares). Todo ello implica un importante cambio climático hacia unas condiciones más 
áridas desde 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 respecti-
vamente, 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 so-
bre 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 más complejos (multiepisódicas) y  
podrían venir desarrollándose desde el Pleistoceno inferior o incluso Plioceno superior engar-
zando 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).

2.4.4.  Bloques y gravas redondeados, heterométricos, cementados y con perforaciones de 
litófagos (48 y 56). Terrazas marinas: desembocaduras de rambla y playas de gravas. Pleisto-
ceno Inferior a Medio

La Hoja de Mazarrón presenta numerosos testigos de antiguas posiciones de la línea de cos-
ta, aunque cartográficamente sean difícilmente representables porque se encuentran bien 
muy degradados como consecuencia de los procesos erosivos posteriores, o bien porque se 
encuentran formando parte de secuencias sedimentarias progradantes, con dispositivos ge-
nerales en “offlap”, lo que hace muy difícil su representación cartográfica. Se han incluido en 
este apartado todos los depósitos de origen marino,  o relacionados con desembocaduras de 
rambla, que no conservan su relación evidente con la rambla a la que se asocian, como es el 
caso de los depósitos de la Cuenca del Ramonete.

Las terrazas marinas consideradas más antiguas de la Hoja de Mazarrón, se distribuyen a lo 
largo del sector más cercano al litoral de la Cuenca de Ramonete, coronando los relieves de 
tipo tabular en Casa Pastora y la Loma de los Percheles, así como en la zona de las Covaticas. 
También se desarrollan en el Frente Sur de la Sierra de las Moreras, alternando con depósitos 
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de carácter continental, aunque en este caso se han considerado un poco más recientes debi-
do a criterios de tipo geomorfológico. Este tipo de depósitos ha sido definido como depósitos 
de rambla delta, basándose en sus características sedimentológicas, que definen dos ambien-
tes un ambiente sublitoral y un ambiente subaéreo (BARDAJÍ, 1999; DABRIO et al, 1990).

El ambiente sublitoral se caracteriza por dos tipos de depósitos que se desarrollan, por lo ge-
neral, superpuestos. En primer lugar los depósitos de playa s.s., formados por conglomerados 
y arenas gruesas, que conforman secuencias granodecrecientes, en las que, de muro a techo, 
se pueden distinguir los distintos sub-ambientes de playa: 1) parte baja del “shoreface”, carac-
terizado por laminación paralela y laminación cruzada de “ripples” de oscilación, en muchos 
casos con bioturbación; 2) parte alta del “shoreface”, con una mayor influencia del oleaje 
evidenciada por laminación cruzada tipo “through”; 3) parte baja del “foreshore”, que re-
presenta el punto de ruptura del oleaje y viene caracterizada por la acumulación de partículas 
de mayor tamaño, conformando secuencias en general granodecrecientes. Morfológicamente 
este punto se caracteriza por el desarrollo de un pequeño escalón (plunge step) al final de la 
zona de “swash”, que internamente se corresponde con un aumento brusco en la inclinación 
de la laminación paralela suavemente inclinada hacia el mar, que representa la parte baja del 
“foreshore” y zona de “swash-backwash”; 4) La secuencia termina con gravas de menor ta-
maño, bien seleccionadas, con laminación paralela suavemente inclinada hacia el mar, que 
representa la parte alta del “foreshore” o berma. El segundo tipo de depósitos identificables en 
este ambiente sublitoral, son los depósitos de “mass flow”, los cuales presentan por lo general 
un aspecto caótico y se desarrollan ocasionalmente interdigitados con los depósitos de playa 
previamente descritos. Este tipo de depósitos está constituido por cuerpos de conglomerados 
grano-soportados, heterométricos, de aspecto caótico, con potencias de hasta metros, secuen-
cias granocrecientes y base por lo general de carácter erosivo, que representan eventos caóticos 
de máximo flujo de las ramblas, ligados a ligeras bajadas del nivel del mar.

En lo que respecta al ambiente subaéreo, los depósitos de carácter continental se suelen de-
sarrollar de forma alternante con lo de carácter litoral formando secuencias progradantes. Los 
depósitos que se van a desarrollar principalmente dentro de este ambiente subaéreo, son depó-
sitos de abanicos aluviales, caracterizados por un predominio de conglomerados de color rojo 
con abundantes cantos planos de materiales alpujárrides, y colores rojizos oscuros. En general, 
constituyen cuerpos con base irregular erosiva, y potencia variable (5 a 2m), en los que ha 
podido diferenciarse puntualmente estratificación horizontal no muy marcada, con numerosos 
cantos imbricados hacia el mar, así como laminaciones cruzadas interpretadas como rellenos 
de canal. Hacia techo estas facies de conglomerados canalizados pueden pasar a facies más 
arenosas o bien a facies de lutitas rojas, siendo esto último lo más común.

Cada uno de las zonas donde se han cartografiado este tipo de depósitos responde a los 
diferentes ambientes definidos para una rambla-delta. En general en la Cuenca del Ramonete, 
y sobre todo en el sector de Covaticas dominan las granulometrías gruesas, con bolos de hasta 
20-30 cm de cuarcitas, calizas y dolomías negras, habitualmente con perforaciones de litófa-
gos, resultado de los aportes de alta energía característicos de las ramblas que alimentan este 
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sector litoral. Este tipo de facies se ha interpretado como correspondiente a la zona de tránsito 
entre el “foreshore” y el “shoreface”, representando la mayor acumulación de bolos el “plunge 
step” o escalón playero, ya que es en ese punto donde la llegada al mar frena el trasporte de 
alta energía de la rambla, siendo posteriormente retrabajados por el oleaje y afectados por los 
organismos litófagos. En el sector de Casas de Pastora-Los Percheles, los depósitos son muy 
similares aunque con una granulometría menor, y un mayor grado de redondez de los cantos. 
Estos depósitos representarían el “plunge step” o escalón playero y fundamentalmente la parte 
baja del “foreshore”, caracterizado por un menor tamaño de partículas.

A falta de otro tipo de criterio cronológico, la edad de estos depósitos ha sido establecida 
en función de criterios de tipo geomorfológico, por correlación con los sistemas de abanicos 
aluviales, y sobre todo por correlación con los depósitos con Strombus bubonius que se desa-
rrollan según un dispositivo de encajamiento en la Playa de Covaticas. Siguiendo este criterio, 
se ha asignado una edad Pleistoceno inferior a estos depósitos, lo que nos ayuda a interpretar 
la evolución geodinámica durante el Pleistoceno, en el sentido de que su presencia, en estos 
sectores de la Cuenca de Ramonete, y por otra parte, la ausencia de materiales continentales 
de esta edad, nos indica que la estructuración y emersión definitiva de esta cuenca no tiene 
lugar hasta el Pleistoceno medio.

Por último, a lo largo del litoral de la zona de Punta Negra – El Caraleño, se desarrolla la se-
cuencia más completa de la Hoja de Mazarrón, donde alternan depósitos correspondientes al 
ambiente subaéreo con depósitos representativos del ambiente sublitoral. El máximo trans-
gresivo del episodio marino más antiguo alcanza una altura de +50m en el Caraleño, donde 
se encuentra afectado por mineralizaciones ferruginosas, que se desarrolla bajo los materiales 
aluviales descritos más arriba. En ese punto está constituido por un conglomerado de gravas 
finas (ø1-2cm) de cuarzo y cuarcita, y dolomía negra en menor cantidad, características del 
“foreshore”, de poca potencia (1-1,5m) afectado por el paso de la falla de las Moreras, que 
le pone en contacto con las filitas del sustrato Nevado-Filábride. Hacia la costa, a lo largo de 
los acantilados entre Punta Negra y Rambla Villalba, se ha podido reconstruir una secuencia 
formada por hasta cinco episodios marinos, alternando con depósitos aluviales. Los depósitos 
marinos corresponden a playas y están constituidos por gravas de cuarzo blanco y cuarcita bien 
redondeadas y bien seleccionadas, aunque con tamaños variables en función del medio que 
representen. En ellos están por lo general representadas las facies correspondientes al “plunge 
step”, de mayor granulometría (ø10-15cm), y su tránsito al “foreshore”, con la laminación pa-
ralela planar de bajo ángulo característica de la progradación del mismo y tamaños de partícula 
de 1-2cm. En algunos casos la presencia de abundante matriz rosada, con cantos dispersos 
de menor tamaño, ha sido interpretada como el tránsito hacia el “backshore”. En algunos 
puntos, como es el caso de la Punta de La Grúa o la Cala Leño, estos materiales e encuentran 
afectados por ferruginizaciones que les dan un tinte rojo muy característico. Los depósitos co-
rrespondientes a los ambientes subaéreo, corresponden a depósitos de gravas heterométricas 
y angulosas de marcado color rojo, que por lo general se desarrollan erosivamente sobre los 
episodios marinos previos, y que han sido interpretados como depósitos de abanicos aluviales 
procedentes de la Sierra de Las Moreras. En Punta Negra la secuencia de carácter progradante 
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está compuesta por tres episodios marinos litorales alternando con depósitos aluviales de mar-
cado color rojo, que se disponen según un dispositivo en “offlap”. A lo largo de los acantilados 
que se distribuyen entre la Punta de La Grúa y la desembocadura de Rambla Villalba, la secuen-
cia sedimentaría comprende tres episodios marinos, sin depósitos continentales alternantes, 
cuyo dispositivo ha sido interpretado en función de las facies aflorantes, y que parecen indicar 
una superposición (onlap) o ligero solapamiento (offlap). 

Por último, mencionar los depósitos correspondientes a la terraza marina del Mojón. Estos 
depósitos están constituidos por un conglomerado de gravas heterométricas bastante redon-
deadas, de caliza, dolomía y cuarcita, fuertemente cementado, de difícil observación dado 
que sobre la se ha construido la urbanización del Mojón.

2.4.5.  Conglomerados y arenas muy cementados con ferruginizaciones y costra calcárea 
laminar en superficie (52) Abanicos 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 progre-
siva sobre las formaciones conglomeráticas anteriores, con un dispositivo general de agrada-
ción proximal en offlap. Se trata de una fase deposicional sintectónica en la que sus depósitos, 
ya netamente relacionados con las ramblas actuales. En esta unidad, el buzamiento se va 
haciendo progresivamente menor (desde 65° a 40°), registrando el desarrollo de una discor-
dancia progresiva interna. Sus depósitos están mayoritariamente constituidos por gravas y 
conglomerados, dominantemente en facies Gms y Gm, de cantos subangulosos y poco selec-
cionados. Su espectro litológico está dominado por cantos de litología Alpujárride (cuarcitas, 
esquistos, pizarras, 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 an-
terior y del posterior por discordancias erosivas y angulares de pequeña entidad, reflejando 
cada uno de ellos un episodio sedimentario individual ó un conjunto de ellos (BULL, 1977; 
HARVEY, 1990). 

Sin embargo, en conjunto, esta fase deposicional muestra tendencias evolutivas similares en 
diferentes sectores del área de estudio como reflejo de unos controles tectónicos y/o climáti-
cos 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 
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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-
tantes” debido a la continua elevación tectónica de los relieves marginales que los alimentan. 
En otras palabras, muestran la aceleración del episodio tectónico, que caracterizado por mo-
vimientos verticales importantes, dio lugar al drástico cambio de áreas fuente.

El desarrollo edáfico se ve fundamentalmente favorecido por el encajamiento de los canales 
alimentadores de los abanicos y las zonas más proximales adyacentes a estas 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 desa-
rrollados al SO de la Sierra de Las Moreras. Pueden desarrollar 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 poten-
cias algo superiores al metro (SILVA, 1994). Por contra, en las calcretas 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 MACHETTE 
(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 Pleistoceno 
medio avanzado (SILVA, 1994).

2.4.6.  Limos carbonatados blancos débilmente cementados (50 y 54). Depósitos de centro 
de cuenca. Pleistoceno Medio

El afloramiento de estos depósitos es muy puntual, ya que únicamente se localizan en el sec-
tor central de la Cuenca de Mazarrón, en lo que correspondería a las zonas más distales de los 
abanicos de la segunda y tercera generaciones de abanicos asociados al Frente de Almenara. 
Estos depósitos se observan bien coronando los relieves que se distribuyen entre las ramblas 
de Las Moreras (en este sector denominada Rambla del Canal) y la de La Majada, en el paraje 
conocido como La Coqueta o Casa de la Coqueta. En esta zona, se observan unos depósitos 
constituidos por cantos dispersos, algunos de naturaleza riolítica, en unos depósitos limosos 
blancos carbonatados, que han sido interpretados como depósitos de centro de cuenca. Las 
facies distales de los abanicos de la segunda y tercera generación estarían representadas por 
materiales finos con algún canto, que llegaban a una zona endorreica donde se depositaban 
los fangos carbonatados producto de la removilización y retrabajamiento de las facies margo-
sas messinienses que caracterizan el relleno neógeno de esta cuenca. Estos materiales se en-
cuentran afectados en superficie por un ligero encostramiento calcáreo que también afecta a 
las margas messinienses. La presencia de esta costra en superficie junto con las características 
propias de estos materiales, hacen que puedan ser erróneamente interpretados como costras 
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calcáreas de tipo edáfico, cuando en realidad representan uno de los momentos de erosión y 
relleno, con autodigestión, que presenta esta cuenca.

2.4.7.  Gravas bien redondeadas, con niveles arenosos y niveles de bloques redondeados (55). 
Rambla-delta de La Loma. Pleistoceno Medio

Coronando los relieves que se distribuyen a espaldas del Puerto de Mazarrón, y asociada a la 
salida de las ramblas de Los Lorentes y de Los Rincones, se desarrolla una secuencia sedimen-
taria cuyas características sedimentológicas nos permiten relacionarla con los depósitos de 
rambla delta descritos en el apartado 1.1.2, aunque en este caso no han sido cartografiadas 
como terrazas marinas, debido a que conservan la morfología del cuerpo sedimentario, y su 
relación con la rambla que las generó. 

A lo largo de la margen derecha de la Rambla de Los Lorentes, se observa como en discor-
dancia sobre las facies calcareníticas amarillas se desarrolla un primer término constituido 
por arenas gruesas y gravas redondeadas con laminación paralela planar de bajo ángulo 
característica de la progradación del “foreshore”. Estos depósitos se encuentran fuertemente 
erosionados por canales con bolos de hasta 25 cm de diámetro, algunos de ellos con perfo-
raciones de litófagos, conformando una secuencia granodecreciente que hacia techo además 
presenta algún nivel más arenosos con laminaciones cruzadas orientadas hacia tierra. Esto ha 
sido interpretado como momentos de máxima descarga de la rambla con carácter erosivo, 
y su posterior retrabajamiento dentro ya de un ambiente sublitoral, donde las laminaciones 
hacia tierra representan la migración de barras en el “shoreface”. Esta secuencia se repite 
hacia techo, aunque adquiriendo progresivamente unas características más continentales re-
presentadas fundamentalmente por una mayor heterometría y angulosidad en los cantos así 
como por una coloración progresivamente más rojiza todo ello propio de los depósitos de 
abanicos aluviales. 

A lo largo de la carretera que une el Puerto de Mazarrón con la propia localidad de Mazarrón, 
se pueden observar estas unidades de rambla deltas caracterizadas por unas gravas bastante 
redondeadas, que vistas en detalle según su sección longitudinal presentan las características 
mencionadas.

2.4.8.  Gravas, arenas y arcillas débilmente cementadas (57, 61 y 62). Abanicos aluviales. 
Pleistoceno Medio-Superior a Holoceno Inferior

En general estos abanicos se caracterizan por su débil cementación y bajo grado de encos-
tramiento superficial, corresponden a la cuarta (57) quinta (61) y sexta (62) generación de 
abanicos aluviales asociados al Frente montañosos de Almenara. En realidad los depósitos 
correspondientes a esa quinta generación (61) están muy poco y mal representados en esta 
cuenca, donde únicamente constituyen cuerpos encajados y aterrazados sobre todo en la 
Rambla del Cambrón, siendo en el frente montañoso del Algarrobo donde mejor represen-
tados están.
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Comenzando por los abanicos de la cuarta generación definida en el frente de Almenara 
(BARDAJÍ, 1999), ésta se desarrolla como consecuencia de procesos de agradación proximal 
y “backfilling” asociados a la salida de las ramblas del Cambrón y del Cañete en el Frente de 
Almenara. A lo largo del cauce actual de la Rambla del Cambrón, en su tramo más cercano al 
relieve, se puede observar la naturaleza y dispositivo general de esta generación de abanicos 
aluviales, donde su extensión longitudinal está limitada por el desarrollo de una serie de re-
lieves de obturación generados a favor del sistema de fallas de Almenara de dirección N60ºE.  
Tanto en las pequeñas depresiones que se desarrollan ya en el interior del relieve, como en las 
zonas marginales de la cuenca, se observa el dispositivo de estos abanicos, que pueden llegar 
a alcanzar hasta 10m de potencia. Esta generación (57) está constituida por diferentes cuer-
pos aluviales, en los que pueden diferenciarse niveles de gravas canaliformes alternando con 
depósitos más finos de limos rosados y rojizos con rizocreciones, interpretados como peque-
ñas charcas desarrolladas como consecuencia de la obturación generad por pequeños aflo-
ramientos volcánicos, que son sobrepasados por depósitos suprayacentes. En general estos 
depósitos están constituidos por diversos paquetes sedimentarios con secuencias granodecre-
cientes, poco cementadas, que comienzan con niveles de mayor energía, caracterizados por 
conglomerados canaliformes de marcado carácter erosivo sobre los materiales precedentes, 
con cantos de tamaño decimétrico y litologías congruentes con los materiales Nevado-Filábri-
des que conforman la Sierra de Almenara (calizas, dolomías, esquistos y filitas). Hacia techo 
pasan a sedimentos más finos con pequeños canales de gravas, interpretados como depósitos 
de “sheet flow”, y desarrollo de paleosuelos rojos como culminación de cada secuencia. En 
este mismo punto se desarrolla uno de los pocos ejemplos de la quinta generación (61) de 
abanicos asociada a este frente, que con una litología muy similar a la descrita, se encaja 
a partir de los relieves de obturación mencionados desarrollándose como consecuencia de 
agradación distal a partir del punto de intersección, que nos marca el final del encajamiento 
proximal del canal de alimentación. El desarrollo y depósito de esta fase deposicional, refleja 
un drástico cambio en la dinámica morfosedimentaria de los sistemas aluviales. Esta fase está 
caracterizada por disección proximal, encajamiento de los canales alimentadores en las superfi-
cies 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.

Esta fase también se desarrolla, con importante extensión y similar estilo sedimentario (agra-
dación distal en “offlap”) en los piedemontes del 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”.

La sexta y última generación de abanicos aluviales (61) asociados al Frente de Almenara, pre-
sentan unas características litológicas muy similares, con gravas y cantos de litología béticas, 
aunque las características sedimentológicas son en cierta manera diferentes. En general en 
toda la cuenca de Mazarrón, estos depósitos están muy bien representados, desarrollándose 
como consecuencia de procesos de agradación distal ligada a un amortiguamiento tectónico. 
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A lo largo de la Rambla de Baltasar se puede observar el carácter sedimentario de estos depó-
sitos, pudiéndose diferenciar un primer tramo con características fluviales de alta energía tipo 
“braided” asociado al funcionamiento de la rambla, que hacia techo pasa a unos depósitos 
de carácter masivo, sin estructuras sedimentarias también constituido por gravas y arenas, 
interpretado como depósitos de “sheet flow”.

2.4.9.  Limos carbonatados y arenas finas con niveles de gravas (58). Glacis. Pleistoceno 
Medio-Superior

Esta unidad únicamente se ha cartografiado en la zona del Albardinar, al Norte de la Cuenca 
de Mazarrón, ya que presenta unas características propias que no se repiten en otros puntos 
de la Hoja. Al pie del Alto del Albardinar y de los relieves de Cañada Honda – El Morote, y 
colgada a unos 30 metros sobre el fondo actual de la rambla del Reventón, se desarrolla una 
superficie irregular, ligeramente ondulada, cuyos depósitos se pueden observar aprovechando 
alguna pequeña excavación que se haya realizado. Estos depósitos están constituidos por are-
nas finas y limos carbonatados blancos, con algún nivel de gravas, de poca potencia ya que 
no llega a sobrepasar el 1,5 – 2m, interpretado como glacis de cobertera y que representa una 
etapa de bajada del nivel de base local, ya que se encuentra encajado en los depósitos de las 
tres primeras generaciones de abanicos asociados al frente de Almenara. La edad del más re-
ciente de ellos ha sido considerada como Pleistoceno medio, por lo que esta unidad de glacis 
de cobertera se ha interpretado como ligeramente posterior, ya que se encaja ligeramente en 
ella (3-5m), asumiendo por tanto una edad Pleistoceno medio terminal-Pleistoceno superior. 

2.4.10.  Cantos y bloques angulosos y heterométricos, con arenas y arcillas fuertemente ce-
mentados (59 y 68). Depósitos de piedemonte. Pleistoceno medio-superior

Los depósitos de piedemonte constituyen formaciones de carácter mixto, gravitacional y alu-
vial, que se disponen principalmente orlando la base de los relieves interiores de la Cuenca 
del Ramonete y en el frente Sur de la Sierra de las Moreras. Estos relieves caracterizados por el 
afloramiento de materiales Nevado-Filábrides, generan una importante cantidad de sedimen-
tos, que o bien son transportados por las ramblas, o bien se depositan al pie de los mismos, 
como consecuencia de una doble acción entre la gravedad y la arroyada.

Sus depósitos están constituidos por gravas y bloques de diferente tamaño empastados por 
una matriz areno-arcillosa. Los bloques pueden ser muy angulosos y alcanzar tamaños de 
hasta ∅ 1m en general con carácter muy masivo. Estos depósitos pueden presentar una 
estructuración interna muy grosera en bancos y un perfil longitudinal en general cóncavo, 
que va amortiguándose hacia la base donde son comunes las superficies deposicionales con 
pendiente 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. Se han 
distinguido dos generaciones diferentes, correspondientes al Pleistoceno medio-superior (59) 
la más antigua y al Pleistoceno superior-holoceno (68) la más reciente, por correlación con los 
abanicos aluviales con los que son parcialmente coetáneos. 
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El desarrollo de estos depósitos, en particular los del Pleistoceno medio-superior (59), es espe-
cialmente importante en la cuenca de Ramonete ya que representan una etapa sedimentaria 
caracterizada por la reactivación de los relieves internos de la Cuenca, que va adquiriendo la 
distribución y morfología actual. En general los depósitos de piedemonte correspondientes a 
esta edad, se encuentran afectados por un marcado encostramiento calcáreo superficial, que 
les diferencia de los más recientes. 

2.4.11.  Playas de gravas redondeadas; cantos y gravas con matriz arcillosa rojiza, con Strom-
bus bubonius (60). Terrazas marinas Tirrenienses. Pleistoceno Medio a Superior

Los episodios con Strombus bubonius están muy localizados en la Hoja de Mazarrón, habién-
dose distinguido únicamente en la Playa de las Covaticas, en la Cuenca de Ramonete. En 
otros puntos, como por ejemplo, las terrazas marinas en Isla Plana, no se ha encontrado fauna 
característica aunque la situación morfológica y relación con los episodios más antiguos y más 
modernos del Mojón, nos permiten correlacionarlos.

El Strombus bubonius es un gasterópodo fósil, principal representante de la denominada fauna 
cálida senegalesa, indicadora de aguas cálidas, y que ausente en el Mediterráneo actual, sobre-
vive en las costas tropicales de África, por lo que su presencia es indicadora de una temperatura 
superficial del agua del mar unos 6ºC por encima de la actual.

El Strombus bubonius y su fauna acompañante (Hyotissa hyotis, Cantharus viverratus, Conus 
testudinarius, Cymatium dolarium, Patella safinana, Brachidontes senegalensis etc.), aparecen 
por primera vez en el Mediterráneo en el Pleistoceno medio (OIS “Oxygen Isotopic Stage” 11- 
OIS 9) aunque su registro queda restringido a las Islas Baleares (ZAZO et al., 2003; 2004), sien-
do durante el siguiente interglacial (OIS 7a, 180 ka) cuando aparece de forma más generali-
zada en todo el litoral peninsular, aunque con escaso número de ejemplares y prácticamente 
ausente la fauna cálida acompañante (ZAZO et al., 2004). Esta primera unidad con Strombus 
bubonius, ha sido descrita y datada en los litorales de Almería, Murcia y Alicante (GOY et al., 
1986; HILLAIRE-MARCEL, et al., 1986; GOY et al., 1993; CAUSSE et al., 1993), siendo inicial-
mente denominada Tirreniense I, siguiendo la definición original de ISSEL (1914). No obstante 
la máxima expansión en todo el Mediterráneo tanto del Strombus bubonius como de su 
fauna cálida acompañante, tiene lugar ya en el Pleistoceno superior, durante el Último Inter-
glaciar (OIS 5), lo que indica la existencia de unas condiciones climáticas más cálidas que en 
la actualidad. En lo que respecta al litoral mediterráneo español, se han llegado a diferenciar 
hasta cinco niveles diferentes con S. bubonius, indicadores de sendas altas posiciones del nivel 
del mar (HILLAIRE MARCEL et al., 1996; GOY et al., 1997; ZAZO et al., 2003), tres de ellas 
correspondientes al OISS 5e (Campo de Tiro, Mallorca; y La Marina, Alicante) y las dos más 
recientes correspondientes bien al OISS (Oxygen Isotopic Sub Stage) 5c o bien al OISS5a. 

En la playa de las Covaticas, se registran tres episodios marinos encajados en un paleoacanti-
lado de unos 4-5 m, labrado sobre los depósitos de abanicos aluviales del Pleistoceno medio. 
El más antiguo de estos episodios presenta una altura máxima de 1,5 m, y está compuesto 
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por un conglomerado de cantos de 1-2 cm de diámetro, muy redondeados, mayoritariamente 
de cuarzo blanco. No se ha identificado ningún tipo de fauna que pueda ayudar a concretar 
su edad. No obstante, ligeramente encajado en él, rellenando oquedades, se desarrolla un 
segundo nivel marino, constituido por brecha con cantos heterométricos y matriz arcillosa de 
color rojo oscuro, que pasa lateralmente a facies más arenosas, interpretado como desembo-
cadura de rambla y playa adyacente, y cuyo máximo transgresivo se sitúa a aproximadamente 
1m. Este segundo episodio presenta una gran concentración de S. bubonius, así como Arca 
sp., principalmente en las facies más groseras, disminuyendo en los tramos más finos. El tercer 
episodio es muy similar al primero en cuanto a litología, aunque se encuentra encajado en 
los dos anteriores, además se han identificado fragmentos correspondientes dichos depósitos 
más antiguos lo que permite identificarlo como un tercer nivel. 

En la Hoja de Mazarrón, la ausencia de dataciones isotópicas en estas unidades hace que 
su correlación cronológica con los episodios datados en otros sectores del litoral español, se 
haya hecho mediante criterios geomorfológicos, sedimentológicos o petrológicos. Así, el epi-
sodio con Strombus debe corresponder bien al final del OIS5e, o bien al 5c, en cualquier caso 
Pleistoceno superior, ya que presenta unas características sedimentarias muy comunes en los 
episodios de esta edad registrados en otros puntos del litoral mediterráneo español.

Por último, solo mencionar que aunque no ha podido ser representado cartográficamente por 
su limitada extensión, y por su posición, en el extremo más occidental de la playa del Mojón, se 
ha localizado un depósito dunar de carácter oolítico, encajado en el acantilado labrado sobre 
los depósitos de abanicos aluviales del Pleistoceno medio-superior. Este tipo de unidades son 
muy comunes a lo largo del SE peninsular, asociados a las playas fósiles del último Interglacial 
(OISS 5e). En la actualidad los oolitos se desarrollan en plataformas someras de aguas cálidas, 
como son p.ej. las de Bahamas o Túnez, por lo que su presencia formando edificios dunares 
fósiles, tienen que relacionarse con unas condiciones de mayor temperatura superficial del agua 
del mar, también evidenciada por el registro de S. bubonius y la fauna cálida acompañante, en 
los niveles de playa asociadas a las mismas.  

2.4.12.  Limos y arenas con niveles de gravas y cantos (63). 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 ramblas del Reventón y de las Moreras, y sus 
superficies pueden llegar a encontrarse hasta 15 m de altura respecto a los “thalwegs” actua-
les de las ramblas. Se trata de depósitos arenosos medianamente seleccionados, con matriz 
limosa y niveles lenticulares de gravillas con estratificación cruzada planar a gran escala. 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 de-
pósitos responden a los 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 
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tipo glacis. Por tanto desde el punto de vista geomorfológico estas, superficies han de conside-
rarse como las “terrazas” más altas (+15-13 m) de las mencionadas ramblas. Estos 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, han de considerarse como Pleistoceno Superior, aunque 
no hay que descartar su posible incursión en el Holoceno.

2.4.13.  Gravas y arena sueltas (64, 66 y 69).Terrazas fluviales. Pleistoceno Superior a Holoceno

Aunque no forman parte de los elementos morfosedimentarios más característicos de la Hoja 
de Mazarrón, la secuencia más completa y representativa de terrazas fluviales se desarrolla en 
el tramo intermedio de la Rambla de Las Moreras, denominada ahí Rambla del Canal, entre 
las confluencias de las ramblas de La Majada y del Reventón, así como en esta última. 

A lo largo de todo este sector se registran tres niveles a +15-13m, +10-9m, +4-6 m, además 
de las terracillas, situadas a +1-2m, que se distribuyen en el fondo de las ramblas, muy ce-
mentadas que representan fondos de ramblas previos, con diferente gradiente, generados por 
erosión remontante actual de la rambla. 

Todos los niveles pueden describirse como terrazas colgadas que presentan sus respectivos 
escarpes de terraza, poseen poca potencia (2-3 m), excepto la de +10m que puede llegar a al-
canzar hasta 6m de espesor. Son depósitos asociados a inundaciones de tipo catastrófico ligado 
al funcionamiento de las ramblas, ya que en general ninguna de ellas presenta características 
de un curso fluvial de carácter permanente.

El nivel más alto, a +15-13 m, se desarrolla en las ramblas de Las Moreras y del Reventón, y muy 
a menudo se encuentra fosilizado por materiales más finos procedentes de los glacis que parten 
de los relieves circundantes. Los diferentes afloramientos de esta terraza muestran las facies ca-
racterísticas entre las que se pueden diferenciar en primer lugar niveles de gravas, canalizadas, 
con base erosiva, que a techo pasan a depósitos de arenas y arenas finas con estructuras de co-
rriente de alta energía como “ripples”, antidunas etc., y finalmente limos, representando todo 
ello depósitos de inundación. La litología de los cantos y gravas es por lo general de cuarcitas y 
calizas o dolomías, con tamaños variables, aunque en general de escala centimétrica, y un bajo 
grado de redondez. Son característicos los colores blanquecinos probablemente heredados del 
sustrato margoso neógeno al que erosionan. En la margen izquierda de la rambla, a espaldas 
de la Estación de Servicio que se sitúa en la nueva Carretera de circunvalación de Mazarrón,  
frente  a la Casa del Coqueta, se observan también las características de esta terraza cuya base 
se encuentra fuertemente cementada rellenando un paleorrelieve excavado sobre el material 
neógeno y fosilizado por un glacis de cobertera de poco espesor (aprox. 1-1,5m). Esta terraza 
ha sido considerada como el primer indicio del comportamiento exorreico de la cuenca de 
Mazarrón (BARDAJÍ, 1999; BARDAJÍ et al., 2003), ligada a la conexión con el Mediterráneo a 
través de esta rambla. Este proceso de exorreismo debió estar ligado a una marcada erosión 
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remontante pro parte de la rambla de las Moreras, asociada a la importante bajada del nivel del 
mar ocurrida durante el Pleistoceno superior, en el Último Máximo Glacial.

El nivel de +10-11m  constituye una terraza compleja, ya que en algunos puntos se observa 
como erosiona y fosiliza a otro depósito fluvial previo con paleosuelos en superficie. En esta 
zona de la Casa de la Coqueta, este nivel más antiguo presenta una secuencia de más de 3m de 
potencia, caracterizada por un marcado predominio de materiales finos frente a los de conglo-
merados canalizados, probablemente ligado a la existencia de un meandro donde se quedase 
retenida el agua. Hacia la base se han observado un nivel de limos laminados con abundantes 
yesos especulares, que conforman una superficie ondulada. Sobre estos limos se desarrolla un 
nivel caracterizado por el desarrollo de numerosas rizocreciones de yeso muy llamativo, que van 
disminuyendo en cantidad a techo. Finalmente este nivel más antiguo se encuentra afectado 
por un importante paleosuelo rojo de más de 1m de potencia. Este depósito más antiguo, se 
encuentra fuertemente erosionado con una incisión que alcanza los dos metros, y que luego 
conforma un relleno sedimentario de hasta 6m de potencia que conforma morfológicamente 
esta terraza de +10-11m. Esta segunda unidad que se superpone y fosiliza a la primera, pre-
senta un relleno inicial de los paleocanales con grandes bloques y pequeños deslizamientos o 
“slumpings” asociados a sus márgenes, lo que da idea de la rapidez del proceso de incisión, el 
relleno posterior hasta enrasar con el depósitos previo es fundamentalmente de granulometrías 
finas, limos y arenas finamente laminados, lo que representa un proceso de incisión y relleno 
ligado a la dinámica torrencial de las ramblas.  El resto de la secuencia se caracteriza bien por 
materiales limosos laminados con algún nivel de gravas masivas, o bien por facies canalizadas 
de mayor granulometría y carácter netamente erosivo. En esta unidad se han encontrado ni-
veles carbonizados muy limitados lateralmente que podrían interpretarse como fuegos o asen-
tamientos de la edad del Bronce por su similitud con otros de similares características descritos 
por CALMEL- ÁVILA  (2002), en la zona de Librilla-Guadalentín. Esta unidad podría por tanto 
correlacionarse con la etapa de intenso aluvionamiento, establecida por esta autora para la 
etapa final de la Edad del Bronce a inicio de la del Hierro (3.800-2.500 años BP), y relacionada 
con una intensificación de la torrencialidad a partir del Holoceno medio.

La terraza más reciente +4m, posee un amplio desarrollo también en la rambla de Las Moreras, 
en la zona de las Casas de la Coqueta, donde conforma una extensa superficie de marcada 
expresión morfológica, y características litológicas muy similares a las descritas previamente 
aunque de menor potencia.

En la Cuenca del Ramonete únicamente están representadas las terrazas más recientes, que se 
relacionan con la configuración definitiva de la red fluvial ya durante el Holoceno. Una excep-
ción lo constituyen los depósitos fluviales que rellenan el fondo de la vaguada situada entre 
las alineaciones de Cabezo del Pozo Negro – Loma Negra y la Loma de Las Lagunas, y que re-
presenta un momento evolutivo de esta cuenca caracterizado por el drenaje en dirección E-W. 
Estos depósitos, han sido interpretados (BARDAJÍ, 1999), como el antiguo cauce de la rambla 
de Pastrana, que fluía en dirección hacia el Este previamente a que adquiriese su configuración 
actual en dirección N120º-140º E.
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2.4.14.  Limos y arcillas con cantos y bloques angulosos y heterométricos (65). Coluviones. 
Pleistoceno Superior-Holoceno

Presentan una litología variable en función del sustrato a partir del cual se forman. Aparecen 
asociados a las vertientes de elevada pendiente que se forman por el marcado encajamiento 
de la red fluvial en el interior de la Sierra del Algarrobo, así como en los relieves intermedios 
de la Cuenca del Ramonete y en los bordes de las Sierras de Almenara y Las Moreras. En todos 
los casos representan formaciones formadas por cantos heterométricos, empastados en una 
matriz arcillosa de diferente desarrollo según las zonas y con grado de cementación también 
variable.

Por correlación con las superficies de los abanicos aluviales sobre las que reposan y/o pasan 
lateralmente, estas formaciones se han asignado al Pleistoceno Superior terminal – Holoceno, 
coincidentes con el paso del Último Máximo Glacial, y la correspondiente “deglaciación”, al 
presente Interglacial. Aunque en la zona de Murcia no se poseen datos, depósitos de grave-
dad acumulados en entradas de cavidades y abrigos kársticos de zonas cercanas (El Ramoné, 
Alicante) indican una importante fase de formación de derrubios durante la parte final “más 
fría” del Pleistoceno superior acompañada de un aparente deterioro climático en niveles con 
industria atribuible al musteriense y magdaleniense (MONTES, 1985; CARRIÓN, 1992; CA-
RRIÓN et al., 1995). En concreto tanto MACKLIN et al. (2002) como SCHULTE (2002) indican 
un importante crecimiento de la producción de sedimentos a partir de los ca 30 Ka BP durante 
los tres últimos Eventos Heinrich.

2.4.15.  Arenas y limos con cantos y bloques dispersos (67). Aluvial, fondo de valle colgado. 
Pleistoceno Superior-Holoceno

Se incluyen en este epígrafe los depósitos que se conservan rellenando el fondo de valles 
laterales colgados sobre las ramblas actuales en la Cuenca de Mazarrón, donde en general 
corresponden a la zona de cabecera de la Rambla de Las Moreras y constituyen auténticos 
valles colgados. Estos fondos de valle se encuentran 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, bien sobre las superficies de glacis de cobertera que descienden del relieve 
de Loma Larga o del Albardinar. Por lo general se encuentran poco retocados por la incisión 
posterior, y sus fondos planos (en artesa) culminan en importantes escarpes de erosión re-
montante. 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. La naturaleza litológica de estos varía según el área fuente, ero son 
comunes los materiales los bloques de Calcarenitas y fundamentalmente calcretas de geome-
tría rectangular. En los no cartografiables procedentes de Almenara, son además comunes 
los materiales metamórficos alpujárrides y volcánicos neógenos procedentes de este relieve. 
A veces, la superficie de estos fondos puede aparecer ligeramente encostrada, funcionando 
como elemento protector contra la erosión, que da lugar a resaltes en los escalones de ero-
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sión remontante donde terminan estos depósitos. Por correlación con los niveles de terraza 
equivalentes por cotas, se les atribuye una edad entre el Pleistoceno superior terminal y el 
Holoceno inicial, dado su carácter antecesor respecto a la red fluvial holocena.

2.4.16.  Gravas heterométricas, arenas y arcillas sin cementar (70). Abanicos de Ramblas. 
Holoceno

Se incluyen dentro de este apartado los abanicos asociados a los tramos finales de las Ramblas 
del Ramonete y de las Moreras. En ambos casos constituyen las fases activas de relleno de estos 
tramos finales de los valles, ya que son funcionales en momentos de crecidas de estas ramblas, 
tal y como se puso en evidencia durante la última riada importante registrada en la Rambla de 
Las Moreras, en 1989, con la inundación y aluvionamiento de la urbanización Bahía, situada 
ya en la zona de las antiguas salinas, (RODRÍGUEZ ESTRELLA et al., 1992). En la Rambla del Ra-
monete, las características morfológicas indican un funcionamiento muy similar, con un menor 
encajamiento de la rambla en estos tramos finales que preemiten el desbordamiento lateral, 
con le consiguiente aluvionamiento asociado. Los materiales que componen estos abanicos de 
rambla son muy similares a los propios depósitos de la rambla, con mayores granulometrías en 
los depósitos de alta energía, que pasan progresivamente a gravas y gravillas finas de litologías 
metamórficas fundamentalmente y arenas, sin cementar y finalmente materiales finos, limos y 
arcillas, correspondientes al momento de aguas altas.  

2.4.17.  Arenas finas, limos y arcillas negras (71). Antiguas salinas del Puerto de Mazarrón. 
Holoceno

En la actualidad las antiguas Salinas de Mazarrón se encuentran totalmente desecadas y reuti-
lizadas para la expansión urbanístico-turística del Puerto de Mazarrón. El desarrollo del cordón 
litoral que anexionó inicialmente el Cabezo de los Aviones o del Faro, y posteriormente todo 
los cabezos (de la Reyna, del Gavilán, del Castellar) que se encuentran hacia el oeste del mis-
mo, junto con el depósito de los materiales procedentes de la Rambla de las Moreras en su 
desembocadura, favoreció el progresivo asilamiento de una laguna litoral o lagoon, que fue 
explotado como salinas (40) hasta la segunda mitad del S. XX. Morfológicamente conforman 
una amplia explanada que se extiende entre el citado cordón litoral y los relieves neógenos 
de La Cumbre, que se encuentra rellena parcialmente de forma natural aunque también an-
trópicamente. Los materiales que la rellenan son limos y arcillas, con arenas finas, de colores 
oscuros o negruzcos, relacionados con la presencia de materia orgánica, y alto contenido 
en sales, que favorecen el desarrollo de pequeñas eflorescencias salinas en superficie en las 
épocas de mayor temperatura.

2.4.18.  Gravas, arenas y limos (72). Arenas, limos y arcillas negras con grava (73). Aluvial 
pre-litoral, lagoon. Holoceno

En realidad estos depósitos forman parte de los abanicos de rambla descritos en el apartado 
2.4.14 (70), de los que constituyen las facies distales. Estos depósitos además presentan un 
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cierto carácter de transición al encontrase afectados a su vez por un ambiente prelitoral. Estas 
características se ven reflejadas en la alternancia de niveles de mayor influencia de la rambla, 
con niveles de arenas finas características de la zona de “backshore” de la playa, según este 
sistema ha ido progradando y avanzando hacia el mar. En la Rambla de Las Moreras, además 
estos depósitos presentan interdigitaciones de materiales finos oscuros procedentes de la 
laguna litoral o antiguas Salinas del Puerto de Mazarrón.

2.4.19.  Arenas y limos con cantos dispersos (74). Fondo aluvial. Holoceno

Como fondos aluviales se han cartografiado únicamente aquéllos fondos de rambla, o re-
llenos de valle, que no parecen concentrar el flujo principal de la escorrentía, ya que en la 
actualidad su funcionamiento se encuentra restringido a los períodos de lluvias torrenciales 
extraordinarias. Muchos de ellos forman parte de la red de drenaje que alimenta las ramblas 
principales, a las cuales desembocan, pero en estos casos se encuentran ligeramente colgados 
respecto a su cauce. 

2.4.20.  Bloques, gravas y arenas (75). Fondo de rambla. Holoceno

Dentro de este epígrafe se han incluido todos los fondos de las ramblas que drenan la hoja de 
Mazarrón, caracterizados por su dinámica torrencial y potencialmente activos, independiente-
mente de que la dinámica de estos sistemas fluviales implique la inactividad total durante largos 
períodos de tiempo. En esta Hoja, son muy numerosas las ramblas cartografiadas así, siendo la 
más importante la Rambla de Las Moreras y todas las que constituyen su cuenca de drenaje que 
alcanzan una longitud total de 1.116 km (RODRÍGUEZ ESTRELLA et al., 1992). Además están las 
ramblas de Pastrana, Villalba y Ramonete en la cuenca de este nombre, así como las del Mojón 
y Los Lorentes, que bajan de la Sierra del Algarrobo hacia el Sur. En todos los casos sus fondos 
están cubiertos por una potente cubierta de bloques, gravas, gravilla y arenas en diferente 
estado de rodadura que tapiza homogéneamente los lechos de las ramblas. En muchos casos 
es posible observar una importante organización de estos rellenos en forma de barras longitu-
dinales, laterales y terracillas, que solo en los grandes sistemas aluviales son cartografiables a 
la escala de trabajo. 

En muchos caso se pueden observar fondos de rambla cementados, que representan estadios 
ligeramente más antiguos, con perfiles longitudinales de mayor gradiente como es el caso de 
la Rambla de Las Moreras, lo que parece evidenciar el progresivo retroceso de cabecera por 
erosión remontante, ligado al avance en el carácter exorreico de esta cuenca desde el Último 
Máximo Glacial (ver apartado de Geomorfología).

2.4.21.  Arenas, cantos y gravas bien redondeados (76). Cordón litoral. Playa actual

A lo largo de toda la costa representada en esta Hoja, se desarrollan numerosas playas, 
únicamente interrumpidas por la presencia de los acantilados correspondientes a la Sierra 
del Lomo del Bas, o a los afloramientos de materiales neógenos y cuaternarios en la costa 
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de Bolnuevo – Sierra de las Moreras o de la Cuenca del Ramonete. Las características de las 
playas están relacionadas con el entorno en el que se desarrollan, lo que condiciona granu-
lometría y litología. Así, las playas del tramo costero más oriental, hasta la desembocadura 
de la Rambla de los Lorentes, se caracterizan por ser de bolos, gravas y arenas, condicionado 
por el tipo de sustrato al que erosionan en este sector principalmente acantilados sobre 
materiales cementados, tanto aluviales como marino, en general pleistoceno. Por el contra-
rio, las playas del Puerto de Mazarrón propiamente dicho, y las que se desarrollan entre el 
Cabezo del Faro y Bolnuevo, son playas de arenas finas, asociadas al crecimiento del cordón 
litoral que une los diferentes cabezos e islotes y que dejó aislada del mar la zona de las Sa-
linas. Todo este sector se caracteriza así mismo por la extensión de las playas que llegan a 
los casi 2km de longitud como es la de Bolnuevo, que con sus 1.600 m y sus arenas doradas 
constituye la playa de mayor extensión de la Hoja.

A lo largo del litoral de la Sierra de las Moreras, la morfología de la costa cambia radicalmen-
te, ya que el afloramiento de materiales neógenos y cuaternarios a lo largo de los acantilados 
favorece el desarrollo de pequeñas calas aisladas, formadas por arenas doradas, cuando son 
producto de la removilización de materiales pliocenos en el extremo más oriental, o bien por 
bolos cuando estos acantilados están constituidos fundamentalmente por materiales aluviales 
y litorales pleistocenos, en el sector occidental de este tramo de la línea de costa. Por último, 
las playas de la Cuenca de Ramonete, se caracterizan así mismo, por su gran extensión lon-
gitudinal, aunque limitadas hacia el interior por el desarrollo en algún caso de un pequeño 
acantilado labrado sobre materiales pleistocenos, lo que condiciona de nuevo el que estén 
formadas por bolos, gravas y arenas.

2.4.22.  Gravas redondeadas y arenas sin cementar (77). Deltas actuales

Únicamente en dos casos, las playas se encuentran interrumpidas por el desarrollo de deltas 
en la desembocadura la desembocadura de sendas ramblas. Se trata de las Ramblas del los 
Lorentes, inmediatamente al norte del Puerto de Mazarrón, y la Rambla de Pastrana, inmedia-
tamente al norte del promontorio de los Percheles, en la Cuenca de Ramonete. Estos deltas 
están constituidos mayoritariamente por bolos, muy redondeados, producto del transporte 
de dichas ramblas en los momentos de máxima energía, y que luego han sido retrabajados 
por el oleaje, estando los momentos de inactividad de la rambla caracterizados por el retraba-
jamiento y la incorporación de materiales más finos como gravas y arenas, procedentes de la 
dinámica litoral. En ambos casos el tamaño de estas partículas, unido al hecho de la existencia 
de los obstáculos mencionados, que se sitúan aguas abajo de la deriva litoral dominante, ha 
impedido la removilización y traslado de estos materiales a lo largo de la línea de costa, favo-
reciéndose así el desarrollo de estos deltas. 

2.4.23.  Escombreras (78). Minas de Mazarrón

La actividad minera en el área de Mazarrón, ligada a los distritos de Cabezo de san Cristó-
bal-Los Perules, Pedreras Viejas y Coto Fortuna, presenta los primeros indicios de explotación 



90

sistemática en la época de los fenicios, aunque probablemente haya podido ser objeto de 
explotaciones anteriores, presentando en la época romana un notable impulso, no superado 
hasta mediados del siglo XIX. La explotación finalizó definitivamente en este distrito en el año 
1962 (ARANA CASTILLO et al., 1999). En general los yacimientos de mayor riqueza están 
ligados al vulcanismo neógeno de toda esta zona. Esta actividad minera tan intensa ha deja-
do como resultado el desarrollo de importantes escombreras donde se han ido acumulando 
todos los residuos de las explotaciones a lo largo del tiempo. 

Estas escombreras están compuestas por acumulaciones con carácter bastante inestable de 
materiales de diversas granulometrías y composición, y a pesar del papel importante que 
juegan en cuanto al registro histórico de la minería en esta zona, presentan una gran pro-
blemática ambiental, ligada en primer lugar a la complejidad mineralógica de estos vertidos, 
con sulfatos solubles e insolubles, sulfuros, silicatos etc., y en segundo lugar relacionada con 
la acidificación de las aguas por lixiviación de las escombreras, que presentan asimismo una 
elevada concentración de elementos de alta toxicidad para animales y plantas. A estos pro-
blemas ambientales hay que sumar el abandono de todo el distrito minero, lo que aumenta 
considerablemente el riesgo para los visitantes cada vez más frecuentes dado la expansión 
urbanística y turística de esta zona, (ARANA CASTILLO et al., 1999). 

2.4.24.  Bloques, gravas, arenas finas y limos negros (79). Cordón litoral y relleno de origen 
antrópico 

Este apartado se ha reservado a todos aquéllos depósitos que, aunque generados por pro-
cesos naturales, su génesis y desarrollo se han visto inducidos o acrecentados por aportes de 
origen antrópico. En concreto en esta Hoja se desarrollan en el extremo más oriental de la 
playa de la Isla, denominada Playa del Gachero, en el Puerto de Mazarrón. En el Cabezo del 
Faro se instaló a finales del s.XIX una fundición (Fundición Santa Elisa) que se dedicaba a la 
explotación metalúrgica de los minerales argentíferos de Mazarrón, y que debió funcionar 
hasta ya entrado el s. XX. Los residuos de esta fundición eran vertidos en la zona del Gache-
ro, donde se desarrollo una pequeña flecha litoral, favorecida por la deriva en sentido E-W y 
constituida por bloques de tamaño variable de escorias. El crecimiento de esta flecha favore-
ció la colmatación de todo este sector de la playa que en la actualidad se encuentra relleno 
por materiales finos limosos de colores pardo negruzcos.

3.  GEOMORFOLOGÍA

3.1.  DESCRIPCIÓN FISIOGRÁFICA

El SE peninsular presenta dos factores condicionantes que controlan el marco fisiográfico: el 
tipo de relieve y la climatología. Ambos factores van a condicionar el tipo y la intensidad de 
los procesos y consecuentemente de la geomorfología. 
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En primer lugar el relieve de esta zona se caracteriza por una sucesión de sierras con patrón 
arqueado que caracterizan al denominado Arco de Águilas (GRIVEAUD, 1989; COPPIER et al., 
1989), las cuales presentan una dirección NNE-SSW en su tramo más meridional (Sierra Alma-
grera, Sierra de la Carrasquilla), pasando a NE-SW en su tramo central (Sierra de Almenara), 
hasta orientarse prácticamente en dirección E-W, en su tramo más septentrional (Sierra de Las 
Moreras, Sierra del Algarrobo, Sierra de Cartagena). 

Este relieve característico se articula a favor de antiguos accidentes béticos y/o fallas con 
actividad neotectónica (≤ 11-12 M.a., BAENA et al., 1993), con direcciones que varían des-
de prácticamente N-S hasta E-W, las cuales no solo delimitan el Arco de Águilas, sino que 
también son responsables de la creación de las diferentes cuencas sedimentarias, neógenas y 
cuaternarias, que se crean y evolucionan dentro de este contexto geodinámico. 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 uno 
de los elementos geomorfológicos más característicos de esta zona de la Región de Murcia 
(SILVA et al., 2003). 

El segundo aspecto fisiográfico a tener en cuenta es el clima. Esta zona de la Región de 
Murcia se inscribe dentro de la zona climática semiárida del SE peninsular. Según de la cla-
sificación de Köppen, la hoja de Mazarrón se encuadra dentro de lo que se denomina clima 
desértico (Bwh), producto de la degradación del clima mediterráneo por la acusada falta de 
precipitaciones, (GEIGER, 1970; LÓPEZ GÓMEZ y LÓPEZ GÓMEZ , 1987). La zona presenta 
una acusada aridez con temperaturas medias anuales que se encuentran entre las más altas 
de la península (entre 18 y 20ºC), unas características pluviométricas marcadas por precipi-
taciones muy escasas, en torno a los 250 mm anuales, y tasas de evapotranspiración que 
casi alcanzan los 1.000 mm/año, lo cual imprime un fuerte déficit hídrico en la zona. Por 
lo general, el número de meses secos es casi siempre superior a nueve, concentrándose las 
precipitaciones en Abril y, sobre todo, en Octubre-Noviembre, meses en que se suele registrar 
la mayor intensidad de lluvias, asociadas en general a situaciones de “gota fría” (CASTILLO 
REQUENA, 1982; ALONSO SARRIÁ, et al., 2002). La formación de estas células frías está con-
dicionada 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 zona terrestre, lo que hace 
aumentar la intensidad de los vientos del este 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 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).

En conjunto, estos dos aspectos son los que nos van a determinar el comportamiento geomor-
fológico de la zona. Paralelamente, el carácter poco resistente de los materiales Alpujárrides 
y Nevado-Filábrides (ÁLVAREZ, 1987), mayoritariamente por filitas, esquistos y cuarcitas, y en 
menor medida calizas y dolomías, que conforman estos relieves, favorece la generación de 
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grandes cantidades de derrubios, susceptibles de ser removilizadas durante los episodios de 
lluvias torrenciales asociadas a este tipo de clima. Según estas características orográficas, litoló-
gicas y climáticas, a las que se suma la escasa cobertera vegetal existente, la erosión y transpor-
te de los materiales se realiza de una forma rápida. En los relieves metamórficos la mayoría de 
los materiales son removilizados por fenómenos gravitatorios y de deslizamiento en masa de la 
cobertera meteorizada hasta los barrancos y ramblas, donde posteriormente son transportados 
hacia el mar durante los escasos, pero intensos, episodios lluviosos característicos de la zona. De 
esta forma son las formas y procesos torrenciales (abanicos aluviales, depósitos rambla), los que 
dominan el modelado tanto en la Cuenca de Mazarrón, como en la de Ramonete. 

3.2.  ANÁLISIS GEOMORFOLÓGICO

El análisis geomorfológico de la Hoja de Mazarrón no puede emprenderse sin tener en cuenta 
en primer lugar el contexto geodinámico que condiciona todo el comportamiento de la zona, 
y en segundo lugar el contexto hidrológico como principal generador de procesos y formas.

La actividad tectónica a favor de las grandes fallas de desgarre sinestral NE-SW es la que 
controla la distribución general del relieve en la Región de Murcia. El paisaje actual está rela-
cionado con el proceso de inversión de las antiguas cuencas marinas neógenas provocado por 
la elevación tectónica e isostática promovida por el proceso de indentación tectónica del Arco 
de Águilas a partir del Plioceno Superior (LAROUZIÈRE et al., 1988; SILVA et al., 1993). 

Esta megaestructura tectónica, se genera a favor de dos de los sistemas de fracturas más 
importantes de las Béticas Orientales: el Sistema de Palomares, de dirección N10-20ºE, y 
el Sistema de Las Moreras - El Saladillo (ambos de dirección N90-100ºE). Estos sistemas de 
fracturas presentan un funcionamiento de desgarre sinestral y dextral, respectivamente, con 
componente inversa o normal, en función de su orientación con respecto al campo de esfuer-
zos regional (N-S), el cual a su vez ha sufrido diversas rotaciones desde el Tortoniense superior 
(LAROUZIERE, 1985; MONTENAT et al., 1987; GRIVEAUD, 1989; COPPIER et al., 1989; OTT 
D’ESTEVOU et al., 1990; SILVA et al., 1993; SILVA, 1994), lo que ha condicionado el diferente 
comportamiento cinemático de las mencionadas estructuras.

Desde el punto de vista de la actividad neotectónica y la respuesta geomorfológica y sedi-
mentaria, se han diferenciado tres dominios morfoestructurales (BARDAJÍ, 1999; BARDAJÍ et 
al., 1999) de patrón más o menos concéntrico relacionados con el Arco de Águilas que se 
describen a continuación.

El Arco Axial Montañoso. Constituye la zona axial elevada del Arco de Águilas, alrededor del 
cual se distribuyen las diferentes cuencas sedimentarias tanto neógenas como cuaternarias. 
Está limitado en su margen externo por las Fallas de Palomares (N10ºE) y del Saladillo (N90º-
100ºE), la cual constituye en realidad la prolongación deflectada de la primera. La estructura 
convexa del Arco Axial, se delinea claramente a través de la sucesión de las Sierras de Alma-
grera, Carrasquilla, Almenara y Algarrobo.
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Dominio Periférico. Corresponde a toda el área situada en la periferia del Arco Axial, y está 
constituido por todas las cuencas situadas en el exterior de esta estructura convexa: Cuenca 
de Vera, Corredor de Pulpí, Corredor del Guadalentín y Cuenca de Cartagena-Mar Menor.

Arco Interno. Definido por todas las cuencas que se desarrollan en el interior del Arco Axial 
Montañoso, la mayoría de las cuales alcanzan su patrón morfoestructural actual a inicios 
del Plioceno. El comportamiento y características geodinámicos de cada una de ellas vienen 
definidos por su posición con respecto al movimiento de indentación del Arco de Águilas, así 
como por su localización dentro de las diferentes bandas estructurales arqueadas que confor-
man dicha estructura.

En la Hoja de Mazarrón, se definen dos tipos de cuencas: una Cuenca Frontal (Cuenca de 
Mazarrón) denominada así por su posición con respecto al proceso de indentación y su situa-
ción en el frente del Arco Axial Montañoso; y una Cuenca Interna (Cuenca de Ramonete), 
denominada así por su situación entre dos de las principales estructuras compresivas del 
interior del Arco de Águilas: Lomo del Bas y Sierra de las Moreras, (BARDAJÍ, 1999; BARDAJÍ 
et al., 1999; 2003).

Respecto al drenaje también se pueden diferenciar dos patrones diferentes en ambas cuencas. 
La cuenca de Ramonete, se caracteriza porque las ramblas que la atraviesan (Rambla de los 
Miñarros, Rambla del Río Amir, Barranco de Ugejar), en su recorrido por el interior del Lomo 
del Bas, y Sierra de la Cresta del Gallo presentan en general una dirección N80ºE, congruente 
con la dirección de los diferentes accidentes béticos a los que se ajustan. En sus tramos medios, 
estas ramblas, pasan a tener una dirección N90º-100ºE, al ajustarse a las fallas que con dicha 
dirección nos van a marcar la evolución de esta cuenca. Finalmente, las ramblas pasan a tener 
una dirección N120º-140ºE al adaptarse al segundo sistema de fallas importante en la evolu-
ción reciente de esta Cuenca. El recorrido de estas ramblas, se caracteriza a su vez, porque la 
mayoría presenta unos marcados codos, interpretados como consecuencia de sucesivas captu-
ras (BARDAJÍ, 1999), entre los diferentes tramos descritos. El drenaje en la Cuenca de Mazarrón 
s.s., es muy distinto, ya que presenta un alto grado de jerarquización que se concentra en la 
Rambla de las Moreras (también llamada en sus diferentes tramos, Rambla del Canal, Rambla 
de Murcia o Rambla Salada), y en donde domina el modelado erosivo. La Cuenca de Mazarrón 
se caracteriza también por una marcada asimetría del drenaje, relacionada por una mayor acti-
vidad del Frente montañoso de Almenara (N60ºE) que del Frente del Algarrobo (N-S). 

Los valores de encajamiento fluvial son muy diferentes en el interior de relieves y depresiones. 
En los primeros, los sistemas fluviales han venido funcionando desde hace mucho tiempo 
(Plioceno Superior o Tortoniense Inferior) y pueden registrarse encajamientos de hasta 500m 
estando los valores medios alrededor de los 200-250m. En la Cuenca 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 valores superiores a los 100 m. Es importante señalar que estos valores de encaja-
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miento se producen a partir del Pleistoceno Medio en la Cuenca de Mazarrón, (SILVA et al., 
1996; Bardají et al., 2003).

3.2.1.  Estudio morfoestructural

Desde el punto de vista morfoestructural, la Hoja de Mazarrón presenta tres sectores marca-
damente diferentes: La Cuenca de Mazarrón s.s.; Sector litoral del Puerto de Mazarrón-Isla 
Plana; Cuenca de Ramonete. En la actualidad los dos primeros, se encuentran conectados a 
través de la rambla de Las Moreras, que se encaja en los relieves volcánicos de edad Torto-
niense-Messiniense de los alrededores de la ciudad de Mazarrón; mientras que la Cuenca de 
Ramonete presenta una evolución totalmente independiente desde el Tortoniense.

3.2.1.1.  La Cuenca de Mazarrón s.s.

El límite real de la actual Cuenca de Mazarrón está marcado por el establecimiento de la red 
de drenaje con carácter remontante de la Rambla de Las Moreras sobre la antigua cuenca 
neógena del mismo nombre. Ésta ha sido descrita como una extensa región de geometría 
cuadrangular y estructura característica de graben (LAROUZIERE et al., 1987; LAROUZIERE y 
OTT D’ESTEVOU, 1990) controlado por fallas normales de dirección N-S en sus borde oriental 
(Sierra del Algarrobo), y occidental (Sierra de Almenara). No obstante, el frente de Almenara, 
entre La Majada y la pequeña cuenca intramontañosa de Morata al SW, sigue una dirección 
N60ºE, condicionada por el paso de la Falla de Almenara, cuyo funcionamiento reciente ha 
condicionado la evolución de esta Cuenca a lo largo de todo el Pleistoceno (BARDAJÍ, 1999; 
BARDAJÍ et al., 2003). Su límite meridional viene marcado por la denominada Falla de Las 
Moreras Norte, que con dirección general N100-110E se presenta como un desgarre dextral al 
que se encuentra asociado el vulcanismo neógeno que orla el borde norte de la Sierra de Las 
Moreras, y que se ha visto desplazada y segmentada posteriormente por fallas de dirección 
N60º-70ºE.

La evolución reciente de esta cuenca, está ligada al proceso de convergencia e indentación 
final del denominado Arco de Águilas, dentro del cual ocupa una posición frontal, donde la 
convergencia N-S se resuelve a través de la creación de cuencas distensivas (grabens) a favor 
de fallas normales con la misma dirección (COPPIER et al., 1991). Por otro lado, aunque el 
borde Norte de la cuenca pleistocena (ya dentro de la Hoja de Totana) no posee carácter 
tectónico relevante sino netamente erosivo, correspondiendo al denominado Escarpe del Sa-
ladillo, la relación estratigráfica de las unidades miocenas y pliocenas en este sector ha sido 
interpretada como consecuencia del paso de la prolongación deflectada de la Falla de Palo-
mares, denominada Falla del Saladillo (SILVA, 1994; BARDAJÍ, 1999), de dirección aproximada 
E-W. El funcionamiento con carácter inverso de esta falla, ha condicionado de una manera 
determinante, la evolución de la Cuenca de Mazarrón desde el Plioceno.

En general se puede decir, que en la Cuenca de Mazarrón el modelado predominante es el 
erosivo, pudiéndose identificar diferentes etapas de “vaciado” de la cuenca. La acción del 
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drenaje es muy agresiva y en determinados sectores, como es por ejemplo el asociado a la 
Rambla del Reventón al norte de la Hoja, o a la propia Rambla de las Moreras, los procesos de 
encajamiento lineal llegan a ser muy intensos. 

Existe también una fuerte componente lito-estructural en esta Cuenca, que da lugar a relieves 
de tipo mesa y cerro testigo de gran contraste topográfico al norte de la misma, así como a 
la ocurrencia de relieves cónicos de carácter residual, en su borde meridional, condicionados 
por el afloramiento de materiales volcánicos neógenos.

3.2.1.2.  Sector Litoral del Puerto de Mazarrón

La conexión actual de la Cuenca de Mazarrón con el mar tiene lugar a través de la Rambla de 
Las Moreras, que, encajada en los materiales volcánicos neógenos, discurre por una depre-
sión de dirección WNW-ESE, limitada por las Sierras de Las Moreras (al Sur) y la del Algarrobo 
(al Norte). La dirección general de esta depresión está se ajusta al paso de las Fallas de las 
Moreras Norte y del Algarrobo (N100º-110ºE), cuyo funcionamiento diferencial a lo largo del 
Pleistoceno ha condicionado la asimetría observada, tanto en lo que se refiere al desarrollo 
espacial de unidades sedimentarias como a los procesos erosivos. 

El sector litoral s.s., se caracteriza en primer lugar por un escaso desarrollo de unidades mor-
fosedimentarias, tanto continentales como marinas, de edad pleistocena, así como por un 
marcado predominio de los procesos de agradación en el área actualmente ocupada por el 
Puerto de Mazarrón, desde el Pleistoceno superior terminal. La distribución de estas unidades 
morfosedimentarias, sugieren la independencia de este sector litoral con respecto a la Cuenca 
de Mazarrón, hasta probablemente el Último Máximo Glacial. 

3.2.1.3.  Cuenca del Ramonete

La Cuenca de Ramonete, se sitúa en el extremo oriental de la denominada Zona de Ra-
monete-Tébar, caracterizada por una importante desorganización y estructuración tanto de 
las unidades béticas, como de los materiales correspondientes al Mioceno inferior y medio 
(GRIVEAUD, 1989; COPPIER et al., 1989; GRIVEAUD et al., 1990), y que en cierta manera 
continúa hasta el Pleistoceno. 

Como ya hemos mencionado, la situación de esta cuenca con respecto al Arco de Águilas, 
hace que pueda ser considerada frontal con respecto al movimiento de indentación, y a la 
vez interna, por su posición entre dos de las principales estructuras compresivas del interior 
del Arco, como son el Lomo del Bas y la Sierra de las Moreras, lo que hace que presente una 
geometría bastante compleja.

El primer rasgo característico de esta cuenca, y que pone de manifiesto dicha complejidad, es 
la ausencia de límites de cuenca, ya que no pueden definirse, como en el resto de las cuencas 
sedimentarias de todo el SE peninsular, unos frentes montañosos, ya sean de tipo erosivo o de 
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falla, que marquen el límite entre el sustrato bético y la cuenca neógena.-cuaternaria s.s. Esta 
complejidad viene marcada por la presencia de alineaciones compresivas, de dirección E-W, 
que condicionan la alternancia de relieves donde aflora el sustrato bético, y depresiones, don-
de afloran tanto materiales marinos pliocenos también estructurados según esta dirección, 
como materiales pleistocenos, fundamentalmente continentales aunque también de origen 
marino o de transición en la zona más cercana al litoral.

La geometría de la Cuenca está controlada fundamentalmente por dos sistemas de fallas: el 
Sistema de las Moreras Sur (N80º-100ºE) y el Sistema de Ramonete (N120º-140ºE), y en me-
nor medida por un tercero, el de Bolnuevo (N60ºE). El primero de ellos controla la alternancia 
de elevaciones y depresiones en toda la cuneca, y el segundo controla la dirección del drenaje 
en su tramo final. El juego de estos tres sistemas de fracturas, ha provocado una importante 
compartimentación, responsable de la compleja estructura que presenta esta cuenca en la 
actualidad, caracterizada por la alternancia de alineaciones de cabezos y relieves y depresio-
nes, todo ello según una dirección aproximada E-W, (BARDAJÍ, 1999), así como sistemas de 
drenaje caracterizados por bruscos cambios en su recorrido.

3.2.2.  Estudio del modelado

3.2.2.1.  Formas estructurales

En la Hoja de Mazarrón existe un fuerte condicionamiento estructural en la compartimenta-
ción 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 geomorfológico son los frentes montañosos de falla, entre los que cabe destacar 
los frentes de Almenara, y el Algarrobo por su marcada linealidad. El primero de ellos se asocia 
a la Falla de Almenara de dirección N60ºE, y el segundo a la denominada Falla del Algarrobo 
de dirección N100ºE, ambas con funcionamiento cuaternario evidenciado por los sistemas de 
abanicos que a ellos se asocian. Por otro lado, los frentes montañosos de Las Moreras (Norte 
y Sur), se encuentran mucho más desdibujados debido a su mayor antigüedad que hace que 
se vean desplazados y segmentados por la existencia de pequeñas fallas de dirección N60ºE, 
y que condiciona una mayor incidencia de los procesos erosivos. 

El trazo de muchas de estas fallas presenta un marcado reflejo en superficie, no sólo a través 
de la creación de frentes montañosos, sino también a través de adaptaciones de la red de 
drenaje, o alineaciones de relieve. Todas ellas han sido cartografiadas como fallas o fallas 
supuestas sin indicación de ninguna dirección preferente de movimiento, debido a que en la 
mayoría de los casos, su cinemática ha cambiado como consecuencia de las sucesivas rotacio-
nes en la dirección del eje de esfuerzos (OTT d’ESTEVOU & MONTENAT, 1985; MONTENAT et 
al., 1987; SILVA et al., 1993), lo que es especialmente marcado en esta Hoja dado el carácter 
frontal con respecto al Arco de Águilas. 
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En cualquier caso, estos frentes de falla activos presentan facetas triangulares de buen desa-
rrollo, algunas de ellas cartografiables a la escala de trabajo. En algún caso, también se produ-
cen flexuras y basculamientos, los cuales son especialmente evidentes asociados a estructuras 
compresivas de dirección E-W en la Cuenca del Ramonete, en donde afectan a depósitos 
aluviales del Pleistoceno inferior-medio. 

Por otro lado, el condicionamiento estructural también es patente en su vertiente pasiva o 
lito-estructural promovida por los procesos de erosión diferencial, aunque en mucho menor 
grado. Los escarpes estructurales labrados en capas monoclinales solo están minoritariamente 
representados en el frente sur de la Sierra de las Moreras. Por otro lado las crestas constituyen 
el principal elemento morfológico asociado a los relieves principales, y están relacionadas con 
el afloramiento de materiales más resistentes, que delinean la línea de cumbres en muchos 
casos.

Por último, se han incluido una serie de Cerros cónicos, que se desarrollan en el frente de 
Almenara, entre la Cuenca de Mazarrón s.s., y la pequeña cuenca intramontañosa de Mora-
ta. Hay que mencionar que estas lomas llegan en algunos casos a superar los 50 metros de 
altura.

3.2.2.2.  Elementos y formas volcánicas

Aunque en su totalidad responden a manifestaciones volcánicas Tortonienses y Messinienses, 
se han querido incluir en este mapa lo que hemos denominado Chimenea (relieves volcánicos 
residuales) debido a su significativo reflejo morfológico. La mayor parte de estos elementos 
morfológicos se distribuyen en las márgenes de la Cuenca de Mazarrón, así como en el área 
de conexión entre esta Cuenca y el litoral. Corresponden a antiguas chimeneas o pitones vol-
cánicos que debido a procesos de erosión diferencial se han conservado como elementos po-
sitivos del relieve. Algunos de estos “volcanes Tortonienses”, se encuentran en la actualidad 
prácticamente desmantelados debido a la explotación de los yacimientos metálicos asociados 
a este vulcanismo, y que caracterizan el distrito minero de Mazarrón.

3.2.2.3.  Formas de ladera

Las formas de ladera mejor representadas en la Hoja de Mazarrón son los coluviones forma 
asociada a los depósitos gravitacionales adosados a vertientes de fuerte pendiente. Dadas 
las particulares características orográficas de esta Hoja, este tipo de depósitos se encuentra 
asociado a prácticamente todos los relieves, siendo especialmente llamativos los que se aso-
cian a los relieves de origen volcánico antes mencionados, o los que se distribuyen al pie de 
los relieves de tendencia E-W en la Cuenca de Ramonete, así como los que se asocian a los 
frentes irregulares del Algarrobo. En general conforman depósitos de pequeña extensión y 
elevada pendiente que orlan dichos relieves.
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Además de estos coluviones s.s., se han incluido en la cartografía depósitos de piedemonte  
de menor pendiente, donde los depósitos de gravedad se mezclan con formaciones de origen 
torrencial formados por coalescencia de conos de deyección. En algunos casos estos depósi-
tos de piedemonte constituyen la prolongación en la zona baja de las laderas de coluviones 
previos, de forma que ejercen un papel de conexión entre las laderas y la depresión, mientras 
que en otros casos se desarrollan como formas únicas asociadas a dichas vertientes.

Una distribución más limitada tienen otras formas no ligadas a depósitos, como las cicatri-
ces de deslizamientos y desplomes, características del Frente Montañoso de Las Moreras, así 
como algunos deslizamientos que no ha podido cartografiarse a la escala de trabajo, aunque 
perfectamente visibles. Los desplomes son importantes en el interior de las ramblas, espe-
cialmente en las del Reventón y las Moreras, 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. 

3.2.2.4.  Formas fluviales

Son las de mayor representación en la Hoja de Mazarrón, y responden a los sistemas de aba-
nicos aluviales que se desarrollan a lo largo de los piedemontes de Almenara, Algarrobo, Las 
Moreras así como a los relieves intermedios de la Cuenca de Ramonete. 

Aunque en la leyenda se hayan diferenciado tres tipos diferentes de depósitos aluviales (Aba-
nicos aluviales de alta pendiente; Abanicos aluviales de baja pendiente y Facies distales de 
abanicos aluviales), en algunos casos no se conserva la morfología que permite identificar 
dichos depósitos debido al encajamiento de unidades posteriores y retrabajamiento por ero-
sión diferencial. En esos casos se ha utilizado el color y la trama correspondiente al depósito 
aluvial, y el símbolo correspondiente a escarpes de carácter poligénico para delimitar los aflo-
ramientos. Por otro lado, la diferente evolución Geodinámica de los distintos sectores diferen-
ciados en esta Hoja, hace que no estén representadas todas las unidades homogéneamente, 
sino que varíe mucho en función de la localización concreta, por lo que se irán describiendo 
independientemente, (BARDAJÍ, 1999). Dentro de esta subdivisión, para la Región de Murcia, 
se han considerado abanicos aluviales de alta pendiente a partir del 3%, (SILVA et al. 1992;  
SILVA, 1994). 

Los Abanicos aluviales de alta pendiente se asocian fundamentalmente al Frente Montañoso 
de Almenara, habiéndose diferenciado dos fases deposicionales que responden a esta tipolo-
gía, ambas condicionadas por el comportamiento geodinámicos de dicho frente. Asociada a 
la salida de las Ramblas de La Majada y del Pino, la primera generación de abanicos descrita 
para este frente, se desarrolla como consecuencia de una reactivación del frente montaño-
so, iniciándose los procesos de agradación proximal responsables de estos abanicos de alta 
pendiente. Cronológicamente estos abanicos responden a los primeros estadios de evolución 
de la Cuenca de Mazarrón dentro de un ambiente netamente continental, durante el Pleisto-
ceno inferior. Esta primera generación se conserva únicamente en las zonas más proximales, 
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en los parajes conocidos como Los Alamicos y El Morote, en las cercanías de La Majada, y en 
general se encuentran variablemente afectados por una costra calcárea de escasa potencia. 
Así mismo, en su mayoría se encuentran disectados axialmente en toda su longitud por sus 
canales alimentadores dando lugar al desarrollo de trincheras de abanico que pueden distin-
guirse a la escala de trabajo y pueden alcanzar más de 10m de incisión lineal. También, en 
algunos casos, estos abanicos poseen importantes sistemas distales de canales de lavado que 
disectan su superficie siguiendo una geometría radial. Constituyen en definitiva, superficies 
relictas en las que los procesos sedimentarios ya no son activos y los procesos dominantes son 
los de erosión. 

La cuarta generación de abanicos aluviales asociados a este frente, también presenta abanicos 
de alta pendiente, aunque ya de edad Pleistoceno medio-superior. Esta generación responde 
a una nueva reactivación del frente de Almenara, que tiene como consecuencia el desarrollo 
de abanicos aluviales por “agradación proximal en onlap”. Estos abanicos de alta pendiente 
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). Sus superficies se encuen-
tran disectadas axialmente, pero los sistemas de canales de lavado distales son menos densos 
y se encuentran mucho menos encajados. En este sentido, las trincheras de abanico no llegan 
a alcanzar los cinco metros de incisión en estos cuerpos sedimentarios. Son característicos de 
las Ramblas del Cambrón y del Cañete.

Los abanicos de baja pendiente engloban todos los cuerpos deposicionales de la segunda, 
tercera y quinta fases deposicionales asociadas al frente de Almenara, así como los corres-
pondientes a los frentes del Algarrobo, Las Moreras, y relieves intermedios de la Cuenca del 
Ramonete. En el Frente de Almenara, la segunda y tercera fases deposicionales se desarrollan, 
durante el Pleistoceno inferior terminal y Pleistoceno medio, según un dispositivo de enca-
jamiento distal consecuencia de un progresivo levantamiento de la cuenca de carácter mo-
derado. Los abanicos correspondientes a la segunda fase, son los que presentan una mayor 
extensión, conservando su morfología a lo largo de todo el frente, tanto en la propia cuenca 
de Mazarrón, como en la pequeña cuenca intramontañosa de Morata. En todos los casos 
se encuentran totalmente disectados tanto por los propios canales alimentadores, dando 
lugar a importantes trincheras de cabecera, como por los canales distales, lo que tiene como 
consecuencia principal, la inactividad total de estos abanicos en la actualidad. Encajada en 
estos abanicos, se desarrolla la tercera fase deposicional asociada a este frente, de muchísimo 
menor desarrollo espacial que la generación previa. En este caso, sólo ha podido identificarse 
en las cercanías de La Majada, asociada a la Rambla del Cañete. En este sector se encuentra 
encajada entre los abanicos de la generación previa que se asociaban a la Rambla del Cañete 
(en El Morote) y a la Rambla del Pino (en Los Alamicos), probablemente como consecuencia 
de un proceso de adaptación al espacio disponible. La quinta generación de abanicos asocia-
dos a este frente, representa un encajamiento de mayor magnitud en esta cuenca. 

En la Cuenca del Ramonete, tan solo se conservan algunos depósitos aluviales correlacio-
nables con la segunda generación de abanicos del Frente de Almenara, en la zona de Los 
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Cazadores, y en la zona situada al sur de la alineación marcada por La Pinilla, Loma Negra 
y Cabezo del Pozo Negro. En todos los casos parecen responder a la salida de las antiguas 
ramblas de Ramonete, Pastrana y Villalba, que con dirección E-W representaban un estadio 
evolutivo con una distribución del relieve y del drenaje diferente a la actual durante el Pleis-
toceno inferior y medio. Estos depósitos, además s encuentran deformados y afectados por 
basculamientos a favor de las fracturas E-W que en esta zona se asocian a la presencia de im-
portantes mineralizaciones. En lo que respecta a los abanicos correlacionables con la tercera 
generación de Almenara en esta Cuenca de Ramonete, se desarrollan asociados ya a la salida 
de las ramblas con dirección N120º-140ºE hacia el mar, lo que indica una configuración tanto 
del relieve como del drenaje, muy parecida ya a la actual. Estos abanicos llegan a la costa ac-
tual, entre Rambla Pastrana y rambla Villalba, donde a espaldas de la Playa del Cabezo de La 
Pelea, forman un acantilado en el que se encajan depósitos marinos con Strombus bubonius 
correspondientes probablemente al último Interglacial. 

En el Frente de Las Moreras, tanto Norte como Sur, estos abanicos, considerados de edad 
Pleistoceno medio, son los que presentan una mayor distribución espacial, configurando un 
piedemonte aluvial muy característico que rodea de forma irregular la Sierra en su sector más 
oriental. Aunque muy similares, en cuanto a dispositivo geomorfológico, la evolución de estos 
sistemas difiere bastante en función de que se encuentren directamente conectados al nivel 
del mar, que ejerce un papel de nivel de base dinámico, como es el caso de los abanicos que 
se desarrollan en la vertiente sur, o que por el contrario la conexión no sea directa, como es 
el caso de los que se desarrollan en la vertiente norte. 

En la zona del Caraleño, esta generación de abanicos presenta unas características morfoló-
gicas y genéticas muy especiales. En primer lugar, se encuentran fuertemente cementados y 
afectados por una potente costra calcárea laminar, que presenta bandeados e interdigitacio-
nes de óxidos de hierro, muy similares a las descritas en los travertinos fisurales de Carraclaca 
por SILVA et al., en la Hoja de Lorca (en realización), y que ha sido relacionados con procesos 
hidrotermales asociados a fallas activas (HANCOCK et al., 1999; MARTÍNEZ DÍAZ y HER-
NÁNDEZ ENRILE, 2001). Esta potente cementación da como resultado un marcado resalte 
geomorfológico que presentan tanto estos materiales aluviales como los depósitos de piede-
monte que se desarrollan en continuidad lateral. 

Genéticamente, y en detalle, esta unidad está en realidad constituida por una secuencia de 
depósitos marinos y continentales (ver apartado de Geología), cuya alternancia registra las 
variaciones relativas del nivel del mar ocurridas en este sector, y que puede ser observados 
desde el Caraleño hasta Punta Negra. En este contexto los depósitos de abanicos aluviales 
se desarrollan durante los momentos de “lowstand” (nivel del mar más bajo que el actual), 
mientras que los “highstands” (altas posiciones del nivel del mar) quedarían registrados me-
diante los depósitos marinos mencionados. Los procesos de incisión y acreción de estos sis-
temas aluviales, deben por tanto inscribirse dentro de un modelo evolutivo con nivel de base 
dinámico caracterizado por las propias variaciones del nivel del mar. Según los modelos esta-
blecidos por HARVEY (2002) y HARVEY et al., (1999), para abanicos desarrollados en Almería, 
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durante los momentos de “lowstand” tiene lugar la agradación de los abanicos, mientras 
que los momentos de “highstand” se relacionan con fases de incisión y encajamiento de los 
canales alimentadores en la superficie del abanico. Durante épocas interglaciares la posición 
más alta del nivel del mar produce en primer lugar una erosión de las facies distales de estos 
abanicos, lo que unido a la formación de trincheras de cabecera por falta de aporte sedimen-
tario, desencadena las fases de incisión total en la superficie de los abanicos. De hecho en la 
actualidad se puede observar este proceso en la secuencia del Caraleño, la cual se encuentra 
disectada axialmente en toda su longitud por sus canales alimentadores dando lugar al desa-
rrollo de trincheras de abanico que pueden distinguirse a la escala de trabajo. Paralelamente 
se observa el proceso de incisión remontante que están llevando a cabo los canales distales, 
ya conectados con el nivel actual del mar. 

También en la vertiente sur de la Sierra de las Moreras, pero en el sector más oriental, ya en la 
playa de Bolnuevo, se desarrollan, unos depósitos correspondientes a esta generación a una 
altura similar a los descritos en el Caraleño, aunque con características sedimentarias muy 
diferentes, ya que en este caso no presentan el marcado encostramiento calcáreo de tipo la-
minar que describíamos antes. Estos abanicos responden también a una posición del nivel del 
mar más baja que la actual, probablemente correlacionable con el penúltimo período glaciar, 
y se encuentran colgados a una altura que llega a alcanzar los 20 m sobre la playa actual. El 
marcado escarpe erosivo que le separa de la misma, constituye un paleocantilado relacionado 
con sucesivas subidas del nivel del mar, siendo la del óptico climático holoceno, registrado en 
el litoral Mediterráneo en los 6.500 – 6.700 años BP (ZAZO et al., 1993), la que ha marcado 
el último momento de retroceso del mismo, quedando a partir de entonces desconectados de 
todo tipo de actividad de origen marino litoral.

Los abanicos de la vertiente norte, poseen una potencia variable, que en general aumenta 
hacia el Este llegando a alcanzar unos 10-15m de espesor. Son abanicos que conservan su 
morfología externa, se encuentran disectados totalmente por sus canales alimentadores, ya 
sea axial o lateralmente, y se caracterizan por presentar un marcado encajamiento distal del 
sistema aluvial activo, que en este caso es la rambla de Las Moreras. Constituyen en definiti-
va, superficies fósiles marcadas por la inactividad de los procesos sedimentarios y predominio 
de los procesos de erosión. Los depósitos de estos abanicos se encuentran afectados por un 
encostramiento calcáreo superficial, importante pero que no llega a formar potentes costras 
de tipo laminar. 

La cronología relativa de estos sistemas de abanicos asociados a la Sierra de las Moreras, se ha 
hecho en función de la existencia de un depósito con Strombus bunonius, a +1m en la playa 
de Covaticas (BARDAJÍ, 1999) fuertemente encajado en los depósitos de la vertiente Sur, y 
cuya edad, a falta de dataciones absolutas, ha sido asignada basándose en criterios geomor-
fológicos y sedimentológicos, como del Último Interglacial (OIS 5, en sentido amplio). 

La quinta generación de abanicos aluviales que se registran en esta Hoja, corresponde princi-
palmente a los sistemas desarrollados en la vertiente norte de la Sierra del Algarrobo, el cual 
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constituye un frente marcadamente erosivo, con morfología muy irregular. Estos sistemas 
de abanicos representan un momento en el que el drenaje general de todo este sector se 
realizaba hacia el Norte, estando la Cuenca de Mazarrón totalmente desconectada del Me-
diterráneo por el Sur. Estos abanicos se corresponden con el Sistema de La Murta descrito por 
SOMOZA, (1989) y SOMOZA et al., (1989) para el Campo de Cartagena, extendiéndose en 
realidad desde el final del Pleistoceno medio hasta el Pleistoceno superior, probablemente hasta 
el último Interglacial. A esta misma generación corresponden los abanicos cartografiados en 
el frente Sur de La Sierra del Algarrobo, aunque éstos responden a un momento ligeramente 
posterior, caracterizado por el inicio del drenaje hacia el sur. En general estos abanicos se carac-
terizan por una mayor extensión cartográfica, reducida potencia y por presentar en general., un 
dispositivo de agradación distal. Abanicos de esta misma generación se desarrollan asociados al 
tramo intramontañoso de la Rambla de los Arteros y del Ramonete. 

En la Cuenca de Mazarrón, no hay abanicos de esta generación, ya que este momento está 
marcado por un brusco encajamiento de la red fluvial probablemente ligado a una conexión del 
drenaje de esta cuenca con el nivel del mar a través de la rambla de las Moreras, con lo que los 
depósitos correspondientes constituyen terrazas fluviales asociadas a las ramblas de Baltasar, el 
Reventón y Las Moreras.

La sexta generación de abanicos aluviales cartografiada en esta Hoja, presenta su máximo 
desarrollo y mejor representación en la Cuenca de Mazarrón asociada al frente montañoso de 
Almenara, donde se desarrollan según un dispositivo de agradación distal tapizando el fondo 
de la misma entre las Ramblas del Cañete y de la Atalaya. Estos abanicos se caracterizan por 
su gran extensión lateral y escasa potencia, representando un momento de amortiguamien-
to tectónico, que resulta en el encajamiento de los canales alimentadores en las secuencias 
previas y desarrollo distal de ésta. Los diferentes cuerpos sedimentarios que componen esta 
unidad se ha asignado de manera relativa al Pleistoceno Superior – Holoceno que abarcaría 
desde el comienzo del periodo de la deglaciación hasta el Óptimo climático Holoceno.

Los últimos abanicos aluviales identificados en la Hoja, representan pequeños conos aluviales 
desarrollados distalmente con respecto a las generaciones más antiguas, y surgen en la salida 
de los pequeños arroyos que drenan los relieves, ya que en general la actividad fluvial en todo 
este sector en la actualidad es de tipo erosivo.

Las terrazas fluviales no tienen un gran desarrollo en la Hoja y la mejor secuencia se conserva 
asociada a la Rambla de Las Moreras, así como a la del Reventón, y en menor medida en las 
ramblas del Ramonete y Pastrana, ya en la cuenca del Ramonete. Se registran tres niveles a 
+15-13m, +10-9m, +4-6 m, además de las terracillas, situadas a +1-2m, que se distribuyen 
en el fondo de las ramblas, muy cementadas que representan fondos de ramblas previos, con 
diferente gradiente, generados por erosión remontante actual de la rambla. Estas terracillas, 
constituyen a su vez la llanura inundable periódicamente durante las crecidas ordinarias, por lo 
que podría considerarse como la llanura de inundación “encajada” de las mencionadas ram-
blas. Todos los niveles pueden describirse como terrazas colgadas que presentan sus respectivos 
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escarpes de terraza. Poseen poca potencia (2-3 m), excepto la de +10m que puede llegar a 
alcanzar hasta 6m de espesor. Están en general formadas por depósitos de gravas y arenas, y 
se presentan como pequeñas franjas alargadas a lo largo de los mencionados cauces y de poca 
anchura (<0.5 km). El nivel más alto, a +15-13 m, se desarrolla en las ramblas de Las Moreras 
y del Reventón, y muy a menudo se encuentra fosilizado por materiales más finos procedentes 
de los glacis que parten de los relieves circundantes. El nivel de +10-11m alcanza un buen 
desarrollo en la rambla de Las moreras, donde en realidad constituye una terraza compleja, ya 
que en algunos puntos se observa como erosiona y fosiliza a otro depósito fluvial previo con 
paleosuelos en superficie. La terraza más reciente +4m, posee un amplio desarrollo también en 
la rambla de Las Moreras, en la zona de las Casas de la Coqueta, donde conforma una extensa 
superficie de marcada expresión morfológica. 

En general estos niveles de terraza se desarrollan a partir del Pleistoceno Superior final (BARDAJÍ 
et al., 2003), habiéndose considerado esta edad para el nivel más antiguo, que representa una 
primera fase de encajamiento de la rambla de las Moreras y consecuentemente apertura de la 
cuenca de Mazarrón. Los más recientes deben ser considerados ya de edad tardiglacial – holo-
ceno, y representan hasta tres fases distintas de encajamiento y aluvionamiento asociadas con 
cambios climáticos ocurridos durante ese período de tiempo. 

En la Cuenca del Ramonete únicamente están representadas las terrazas más recientes, que se 
relacionan con la configuración definitiva de la red fluvial ya durante el Holoceno. Una excep-
ción lo constituyen los depósitos fluviales que rellenan el fondo de la vaguada situada entre 
las alineaciones de Cabezo del Pozo Negro – Loma Negra y la Loma de Las Lagunas, y que re-
presenta un momento evolutivo de esta cuenca caracterizado por el drenaje en dirección E-W. 
Estos depósitos, han sido interpretados (BARDAJÍ, 1999), como el antiguo cauce de la rambla 
de Pastrana, que fluía en dirección hacia el Este previamente a que adquiriese su configuración 
actual en dirección N120º-140º E.

Otras formas fluviales como fondos de valle colgado se desarrollan mayoritariamente entorno 
a la pequeña mesa de Loma Larga y Los Leones, en relación con el fuerte proceso de incisión 
lineal a que se han visto sometidas las Ramblas del Reventón y 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. 18.000 años BP (BARDAJÍ, 1999; BARDAJÍ et al., 
2003). Este conjunto de procesos tiene su incidencia en la generación de escarpes de terrraza 
solapada y sistemas de cárcavas que son especialmente importantes en las zonas de cabecera 
de las ramblas mencionadas, en la Hoja de Totana, y en general en todo el entorno del “Es-
carpe del Saladillo”. En esta Hoja estos procesos sólo tienen relativa importancia asociados al 
afloramiento de los materiales volcánicos altamente alterados en las márgenes de la Rambla 
de Las Moreras. 

Por último tanto los fondos de valle aluvial, 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 Mazarrón ningún cauce posee carácter permanente, ni 
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siquiera podrían catalogarse como sistemas temporales, sino como aparatos netamente to-
rrenciales 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 BERMÚDEZ, et al., 2002). Por lo general estas ramblas se encuentran en-
cajadas en los sistemas aluviales holocenos, formando escarpes que en muchos casos llegan 
a sobrepasar los 4-5m. 

En lo que se refiere a las formas de carácter netamente erosivo, solo destacar la situación anó-
mala que presenta la arista o divisoria montañosa que en ocasiones conforma una divisoria 
poco definida, en la Sierra del Algarrobo, debido a la captura generalizada de los cursos flu-
viales que se dirigían al Campo de Cartagena, al Norte, por parte de los sistemas que bajaban 
por su vertiente sur. Esta situación anómala viene reflejada mediante el desplazamiento hacia 
el norte de dicha divisoria, que genera cuencas de drenaje y cursos fluviales anómalamente 
reducidos en relación con la extensión de los abanicos aluviales asociados. Los procesos erosi-
vos y de incisión lineal, han borrado casi todas las evidencias de este fenómeno generalizado, 
aunque todavía puede observarse algún testigo de esta captura fluvial, con conservación del 
codo de captura, en el sector de la Sierra más cercano al Campo de Cartagena. Así mismo, en 
algunos casos los procesos de encajamiento de la red fluvial generan cursos fluviales anómala-
mente encajados que llegan a formar auténticas gargantas o cañones fluviales, (desfiladeros). 
No obstante, donde queda más patente este hecho es en el barranco del Reventón, que se 
encaja fuertemente en los relieves que lo rodean, circundando la Sierra de Almenara.

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, y se distribuyen principalmente en la zona norte de 
la Cuenca de Mazarrón, donde se han cartografiado como Techo de Piedemonte del campo 
de Cartagena. En la Hoja de Mazarrón, los afloramientos correspondientes a esta unidad 
coronan los relieves de tipo tabular de la Loma de los Leones, correlacionables lateralmente 
con los de Loma Larga y con los que se extienden por la zona de conexión entre el Campo de 
Cartagena y la Depresión del Guadalentín, todo ello ya en la Hoja de Totana. Estas 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 según 
las propuestas más recientes, 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 sedimentaria, ligados a procesos de arroyada laminar (ALONSO ZARZA et al., 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”, rodeados por importantes escarpes 
poligénicos o pequeños escarpes o rebordes del depósito encostrado. La génesis de este tipo 
de superficie está ligada al desarrollo de un extenso piedemonte aluvial, afectado por un im-
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portante desarrollo calcáreo durante su etapa de construcción terminal (ultimate planation) y 
con posterioridad. La fase activa de formación se extendería por lo tanto 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.

Dentro de los escarpes poligénicos, 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. 

El último tipo de formas poligénicas presentes en la hoja son los glacis de cobertera, compues-
tos por limos y arenas con pasadas de gravas, de poca potencia y pendientes muy suaves con 
perfiles cóncavos netos. Los más importantes se desarrollan en la cuenca de Mazarrón, donde 
evidencian diferentes momentos evolutivos de la misma. Los más antiguos se encajan en los 
abanicos aluviales de la tercera generación asociada el frente de Almenara, considerada del 
Pleistoceno medio, por lo que cronológicamente estos glacis de cobertera deben correspon-
der al Pleistoceno medio terminal o superior. Estos glacis conforman una superficie “colgada” 
bastante irregular, al pie del Alto del Albardinar, que está constituida por gravas de pequeño 
tamaño y limos blancos, que han sido interpretados como de relleno y centro de cuenca, y 
que representan la última fase evolutiva en condiciones endorreicas de la cuenca, previa a la 
diferenciación fluvial y conexión con el Mediterráneo a través del Puerto de Mazarrón.

Otro glacis de cobertera más recientes aparecen articulando las laderas del pequeño relieve 
tabular de Loma Larga con los primeros niveles de terraza (+15-13m) de la rambla del Reven-
tón, las cuales responden a antiguos fondos torrenciales de la rambla actual que al quedarse 
colgado por los procesos de incisión más recientes se han visto afectados por aportes laterales 
de tipo glacis. 

El último elemento de origen poligénico incluido en esta Hoja, es un elemento generado por 
procesos naturales pero cuyo crecimiento y desarrollo ha sido acrecentado por un exceso de 
sedimentos de origen antrópico. Es el caso del cordón litoral y relleno inducido de la Playa de 
la Isla en el Puerto de Mazarrón (DABRIO y POLO, 1987), conocido como El Gachero. El exceso 
de material de desecho procedente de la explotación minera en el Cabezo de los Aviones, 
retrabajado ligeramente por el oleaje, aunque no en su totalidad, desencadenó el desequili-
brio en el balance sedimentario de este sector lo que tuvo como consecuencia inmediata la 
formación de una pequeña flecha litoral a favor del oleaje del SE, y el progresivo crecimiento 
y relleno de ese sector de la playa en la zona de sombra de dicha flecha.
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3.2.2.6.  Formas litorales

La Hoja de Mazarrón constituye un tránsito entre la zona de Águilas y Cope, y la de Carta-
gena, en lo que se refiere a representación de antiguas posiciones de la línea de costa. En 
las primeras, la morfología de la llanura prelitoral junto con una ligera tendencia de levanta-
miento tectónico (BARDAJÍ et al., 1986; BARDAJÍ, 1999; BARDAJÍ et al., 2001; ZAZO et al., 
2003) ha permitido que se registren las variaciones del nivel del mar ocurridas a lo largo de 
prácticamente todo el Cuaternario. El carácter erosivo y acantilado de la costa en la zona 
de Cartagena, no ha permitido por el contrario este registro tan completo. En la Hoja de 
Mazarrón, la diferente evolución y comportamiento geodinámico de los distintos sectores, 
hace que el registro sea también diferente en cada zona, sobre todo en lo que se refiere a 
las variaciones del nivel del mar ocurridas a lo largo del Pleistoceno, ya que otros factores se 
pueden considerar comunes a todo el litoral.

La deriva litoral en todo este sector, está condicionada por los vientos dominantes (en gene-
ral del SE) y la orientación de la línea de costa (NE-SW a E-W), lo que promueve una deriva 
litoral en sentido E-W. Esto es importante porque va a determinar a su vez, el transporte 
sedimentario y la distribución de zonas de erosión/sedimentación, cuya repercusión en el 
mantenimiento de playas de uso público es especialmente llamativo en el entrono del Puerto 
de Mazarrón, donde se conjugan la propia tendencia natural con la actividad antrópica. Esta 
deriva litoral fue, por otro lado, la responsable de la creación del tómbolo que se desarrolla 
entre los relieves de La Cumbre y el Cabezo de Los Aviones, así como la posterior anexión de 
todos los islotes que emergen hacia el Oeste, mediante el desarrollo del cordón litoral que 
separaba el mar abierto de las antiguas salinas hoy en día colmatadas, cuya prolongación 
llega hasta la Playa de Bolnuevo.

La morfología de la costa, se caracteriza por la alternancia de sectores acantilados e irregula-
res y pequeñas calas, como es todo el frente de la Sierra de Las Moreras, el frente del Lomo 
del Bas e incluso el sector costero que se extiende entre la Rambla de Valdelentisco e Isla 
Plana. No obstante hay que diferenciar dos tipos de acantilados, los que se desarrollan sobre 
afloramientos del sustrato bético o mioceno, que constituyen acantilados en general de más 
de 25 m de desnivel, y los acantilados con desniveles inferiores a 25 m, que en general están 
labrados sobre materiales pliocenos y pleistocenos. Ejemplos de este tipo de formas, los en-
contramos en el Caraleño al pie de Las Moreras, entre las Ramblas de Pastrana y Villalba en 
la Cuenca del Ramonete, y hacia el Este del puerto de Mazarrón, en la Playa del Mojón e Isla 
Plana. Un tercer tipo de acantilado es el que todavía se puede observar a espaldas de Bolnue-
vo, gracias a la conservación y protección de lo que se ha venido a llamar la Ciudad Encantada 
de Mazarrón. En realidad se trata de un paleoacantilado o acantilado fósil excavado sobre los 
materiales neógenos, retrabajado por el viento, lo que ha dado como resultado las vistosas 
formas que todavía se conservan. Un paleoacantilado similar, pero totalmente arrasado en la 
actualidad por la especulación urbanística, se podía observar hasta la década de los ochenta 
a espaldas de la playa del Alamillo. Por otro lado, los relieves de La Cumbre y del Collado 
Blanco, ambos a espaldas de las antiguas salinas del Puerto de Mazarrón, y que se alinean con 



107

los ya mencionados, parecen así mismo responder a este mismo tipo de morfología. Todos 
estos paleoacantilados han sido interpretados (DABRIO y POLO, 1987; BARDAJÍ, 1999) como 
resultado de la ligera subida del nivel del mar ocurrida durante el Óptimo Climático (antes 
denominado máximo Flandriense) registrado en el litoral Mediterráneo en los 6.500 – 6.700 
años BP (ZAZO et al., 1993). El retroceso posterior del nivel del mar, dejó asociada al pie de 
este acantilado, una extensa llanura litoral tanto en Bolnuevo como en el Alamillo, mientras 
que en el Puerto el desarrollo del tómbolo y del cordón litoral antes mencionado, favoreció el 
desarrollo de las antiguas salinas.

En lo que respecta a las playas de arena su distribución y tipo está también condicionada 
por la morfología de la costa, aunque se puede decir que prácticamente todo el litoral de 
esta Hoja presenta playas de uno u otro tipo, aunque en general formadas por arenas más o 
menos gruesas y gravas. De Este a Oeste empezamos por las playas de Isla Plana y del Mo-
jón, ambas caracterizadas por estar limitadas por un acantilado de poca altura labrado sobre 
materiales aluviales pleistocenos. Entre medias, los afloramientos de depósitos litorales del 
Pleistoceno medio y superior, que se describirán más adelante, conforman un pequeño sector 
acantilado a favor del cual se desarrollan pequeñas calas, de longitud y anchura bastante 
limitadas, como son la Cala del Tabaco o la Playa del Corral. Todo el sector que viene a conti-
nuación, comprendido entre la Playa del Alamillo y la de Bolnuevo, presenta una continuidad 
prácticamente total de playas y cordones litorales, sólo interrumpida por los cabezos o aflora-
mientos de materiales béticos y neógenos del puerto de Mazarrón, o las desembocaduras de 
las ramblas de los Lorentes y de Las Moreras.

El desarrollo de este cordón litoral, anexionando primero a modo de tómbolo el Cabezo de 
los Aviones, y posteriormente todos los cabezos (de la Reyna, del Gavilán, del Castellar) que 
se encuentran hacia el oeste del mismo, favorecieron el progresivo asilamiento de una laguna 
litoral, creandose una zona de marisma. El crecimiento de este cordón junto con el depósito 
de los materiales procedentes de la Rambla de las Moreras en su desembocadura, propició el 
definitivo y total aislamiento de la marisma, que fue explotada como salinas, hasta la segunda 
mitad del s. XX. En la actualidad se encuentran totalmente colmatadas, y ocupadas por la 
expansión urbanística del Puerto de Mazarrón.

La alta presión urbanística a la que está sometido todo el sector, no sólo con un elevado índice 
de edificación muy cercano a la línea de costa, con paseos marítimos y carreteras invadiendo 
la zona trasera de las playas, sino también mediante la construcción de los puertos pesquero 
y deportivo, a alterado en gran medida la dinámica litoral, siendo necesaria la constante 
regeneración de las playas, así como la construcción de obras de defensa costera que favo-
rezcan la retención de sedimentos. Entre Bolnuevo y Puntas de Calnegre, el escenario cambia 
radicalmente. El sector litoral de la Sierra de Las Moreras, se caracteriza por la presencia de 
materiales tanto aluviales como litorales pleistocenos, que conforman una morfología acan-
tilada, caracterizada por tanto por el desarrollo de pequeñas calas, en general de arnas finas 
amarillas, heredadas de los afloramientos de materiales pliocenos. La dificultad de acceso de 
todo este sector ha hecho que por el momento se encuentre libre de la extremada presión ur-
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banística que ha afectado a la zona del Puerto de Mazarrón. Algo similar ocurre en la Cuenca 
del Ramonete, hasta ahora masivamente dedicada a usos agrícolas, lo que ha preservado al 
litoral de una masiva ocupación con fines turísticos. Esta costa se ha caracterizado hasta el 
momento por el desarrollo de extensas playas de arenas gruesas y gravas, que pueden llegar a 
alcanzar más de 1000 metros de longitud, como son las playas de Calnegre y de las Covaticas, 
separadas una de otra por el Alto de los Percheles. 

Otro elemento litoral que se desarrolla en esta Hoja, son las playas fósiles, aunque con ca-
rácter muy minoritario, ya que únicamente se han considerado playas fósiles aquéllas que 
conservan la morfología de playa, o que su situación con respecto a la playa actual, favorece 
su identificación. Este es el caso de la playa de las Covaticas, donde se localiza una secuencia 
formada por tres episodios marinos encajados en un acantilado labrado sobre los materiales 
aluviales del Pleistoceno medio y Pliocenos, y cuya altura es de unos 3-4m. El primer episodio 
se encuentra a +1,5m sobre el nivel medio del mar actual, y está constituido por unas gravas 
de cuarzo bien redondeadas, ligeramente encajado en éste se desarrolla a +1m, un segundo 
episodio conglomerático caracterizado por la presencia de cantos irregulares heterométricos, 
muy poco redondeados, con una matriz arenosa rojiza y que contiene abundantes Strombus 
bubonius, que ha sido correlacionado (BARDAJÍ, 1999) con el último interglacial (OIS 5) en 
sentido amplio, ya que la falta de dataciones absolutas no permite establecer una edad más 
precisa. El tercer episodio se encuentra ligeramente encajado en este último, a una altura 
prácticamente coincidente con el nivel actual del mar, y se caracteriza por su naturaleza con-
glomerática, fuertemente cementado como los anteriores, de los que posee algún fragmento 
retrabajado.

Aunque genéticamente representan lo mismo, hemos cartografiado como terrazas marinas a 
todos aquéllos depósitos de origen litoral pero que no conservan ni la posición ni la morfolo-
gía externa que permiten asociarlos a secuencias de playa. En general están constituidas por 
depósitos muy cementados de gravas bien redondeadas, heterométricas, de diferente litolo-
gía de función de su ubicación, con matriz arenosa. En ocasiones forman parte de secuencias  
complejas donde alternan depósitos marinos y continentales, registrando las variaciones del 
nivel del mar ocurridas a lo largo del Pleistoceno, y en otras ocasiones aparecen como unida-
des independientes y únicas. La cronología se ha establecido de una forma relativa en función 
de su relación con los episodios con Strombus bubonius, que en estos litorales se registran en 
el penúltimo e último interglaciales (ver apartado geología). 

En la Cuenca del Ramonete, coronando los relieves que se distribuyen entre las actuales Ram-
blas de Ramonete, Pastrana y Villalba, se desarrollan unos depósitos conglomeráticos que 
han sido cartografiados como terrazas marinas del Pleistoceno inferior por su relación con el 
resto de unidades morfosedimentarias desarrolladas en esta cuenca. Rodeando los cerros de 
La Atalaya y Morros Negros, que se encuentran entre las Ramblas de Ramonete y de Pastrana, 
se desarrollan unos depósitos conglomeráticos, sobre los relieves de aspecto tabular de Casa 
de Pastora y la Loma de los Percheles. Estos depósitos se caracterizan por el alto grado de 
redondez de sus cantos, y su débil cementación, y han sido considerados depósitos litorales 
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correspondientes a la desembocadura de las antiguas ramblas. En la actualidad conforman 
relieves residuales de carácter tabular, y no presentan ninguna relación directa con las ramblas 
actuales, ni conservan ningún tipo de morfología externa, por lo que han sido cartografiados 
como terrazas marinas s.l. Un poco más hacia el Norte, los relieves situados al interior de la 
playa de las Covaticas, presentan unas características similares. Estos relieves conforman en 
realidad relieves estructurales de carácter poligénico, aunque las características de los depósi-
tos que los coronan hacen que sea mucho más representativo su consideración como terrazas 
marinas, ya que nos dan información sobre l aposición relativa del nivel del mar. Con unas 
alturas que van desde 30 a 50 m, estos relieves se encuentran coronados por unos conglo-
merados de mucha mayor energía que los descritos previamente, con bolos decimétricos con 
perforaciones de litófagos, que representan el retrabajamiento por parte de los agentes de la 
dinámica litoral, de materiales transportados por ramblas. 

Hacia el Este del Puerto de Mazarrón, en la margen izquierda de la rambla de Valdelentisco 
ya en su desembocadura, se desarrolla una terraza marina a unos 30m de altura sobre el 
nivel actual del mar. Esta terraza marina en la actualidad se encuentra muy degradada y 
urbanizada, ya que se desarrolla bajo la urbanización del Mojón por lo que es difícil observar 
sus depósitos. No obstante todavía es posible observar en algunos puntos las características 
de los depósitos que la conforman, constituidos por unos conglomerados, bien redondeados 
heterométricos, y bastante cementados. Morfológicamente dan una pequeña superficie o 
plataforma, donde se ubica la urbanización, adosada a los pequeños relieves del Mojón por 
su fachada hacia el mar, donde son cortados por el acantilado actual.

Por último, un poco más hacia el Este, en el tramo costero a lo largo del cual se encuentra 
Isla Plana se desarrolla un acantilado de altura máxima 10m, de morfología bastante irregular, 
donde se desarrolla en discordancia sobre las facies amarillas del plioceno, una secuencia 
constituida por un episodio marino sobre el que se superponen unos depósitos arcillosos rojos 
con una potente costra calcárea superficial, de carácter netamente continental. No obstante, 
dada la escasez de registro de antiguas posiciones del nivel del mar, se ha optado reflejar este 
depósito marino en la cartografía, frente a los materiales continentales que lo recubren. Por 
correlación con la terraza marina previamente descrita sobre la que se encaja, estos depósi-
tos se han considerado de edad Pleistoceno superior, aunque ciertamente esta adjudicación 
cronológica no se apoya en ningún otro tipo de criterio, ya sea datación absoluta o contenido 
faunístico.

Por último se desarrollan en esta Hoja, una serie de elementos que en realidad constituyen 
unidades de transición fluvio-litoral, más que unidades estrictamente litorales, se trata de los 
abanicos fluvio-deltaicos, que en las condiciones hídricas de esta Hoja, deben en realidad defi-
nirse como Rambla-deltas, los Deltas de las ramblas actuales y las llanuras deltaicas, asociadas 
a los rambla-deltas mencionados, consideradas aquí Llanuras fluvio-litorales. Las característi-
cas climáticas y, por lo tanto, hidrológicas propias de esta zona del SE peninsular, condicionan 
mucho la definición de este tipo de unidades morfosedimentarias, por lo que es necesario 
redefinir muchas de ellas. Este es el caso de abanicos fluvio-deltaicos o las llanuras deltaicas, 
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que en general se asocian a sistemas propiamente fluviales, con funcionamiento más o menos 
permanente, y no a los sistemas de ramblas caracterizados por un funcionamiento esporádico 
y torrencial. Para identificar mejor su carácter de transición se han cartografiado utilizando el 
azul propio de las formas litorales como color de fondo, y el verde correspondiente a las de 
origen fluvial, para el símbolo lineal superpuesto.

Los Rambla-deltas cartografiados en esta Hoja responden a dos momentos evolutivos diferen-
tes. Los más antiguos han sido considerados del Pleistoceno medio, y se limitan espacialmente 
al frente meridional de la Sierra del Algarrobo, asociados a las salidas de las Ramblas de Los 
Rincones (Este de Mazarrón) y de Los Lorentes (Norte del Puerto de Mazarrón). Ambos casos 
conservan la morfología, y sobre todo e identifica perfectamente el curso fluvial que los ge-
neró. En la actualidad constituyen relieves residuales elevados hasta 30 metros por encima de 
la superficie aluvial que les rodea, delimitados por un escarpe de carácter poligénico. Estos 
relieves están coronados por unos conglomerados de alta energía, con cantos y bolos que en 
algunos puntos llegan a tener dimensiones métricas, muy redondeados, poco cementados, y 
cuyas estructuras sedimentarias indican que se trata de materiales inicialmente transportados 
por ramblas durante los episodios de funcionamiento torrencial, que luego son retrabajados 
por el oleaje (ver apartado de Geología). La importancia de estos depósitos radica en que son 
los únicos testigos de ocupación marina durante el Pleistoceno de este sector del Puerto de 
Mazarrón, lo que ha contribuido a establecer la historia evolutiva. 

Las ramblas-deltas más recientes, se sitúan en la desembocadura de las principales ramblas 
de esta hoja, la rambla de Las Moreras, y la Rambla del Ramonete, ambos de edad holoce-
na. En los dos casos representan los momentos más recientes de agradación asociados al 
funcionamiento de dichas ramblas, ligados probablemente a momentos de máximo aporte 
sedimentario por incremento de erosión en las áreas de cabecera. Los tramos finales de estas 
unidades se caracterizan por presentar un tránsito hacia los materiales propiamente litorales 
que forman los cordones y playa que los separan del mar en la actualidad, lo que ha sido in-
terpretado como llanuras fluvio-litorales , que en realidad son las facies distales de estos aba-
nicos que pasan lateralmente a las facies internas de la playa. Litológicamente se caracterizan 
por gravas finas, arenas y limos, con mayor concentración de materia orgánica y sales en el 
caso de la Rambla de Las Moreras, debido a sus interdigitación con los depósitos del lagoon 
de las salinas del puerto de Mazarrón. Este relleno progresivo por agradación distal de la zona 
terminal de estas ramblas, es la principal causa de que ninguna de ellas presente en su des-
embocadura un delta, propiamente dicho, habida cuenta de la gran cantidad de sedimentos 
transportados por ambas en función del área total de drenaje. En concreto la Rambla de Las 
Moreras presenta una intensa erosión remontante en su cabecera, marcada por el retroceso 
activo del Escarpe del Saladillo (Hoja de Totana), lo que no es concordante con la falta de un 
importante aparato deltaico en su desembocadura. Esta ausencia sólo puede ser explicada si 
interpretamos que dicho delta es en realidad la rambla-delta cartografiada, cuya parte sumer-
gida queda patente por la curvatura de las líneas batimétricas observada frente a la desem-
bocadura de la rambla. Por el contrario, otras ramblas de menor entidad por su recorrido y 
área de la cuenca de drenaje, como son las de Pastrana y Los Lorentes, ambas situadas en las 
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inmediaciones de las ya mencionadas, sí presentan un pequeño delta en su desembocadura, 
lo que evidencia una cierta estabilidad en la disposición de la línea de costa. 

3.2.2.7.  Formas antrópicas

Buena parte de la superficie que cubre la Hoja de Mazarrón se encuentra intensamente antro-
pizada, aunque en el mapa se hayan señalado únicamente las que han sufrido una transfor-
mación física más importante (superficies fuertemente antropizadas). Toda la zona está sien-
do objeto de una intensa presión urbanística con fines turísticos y hortofrutícola. Al igual que 
en la mayor parte de la Región de Murcia, la construcción de invernaderos supone uno de los 
elementos más agresivos, a lo que hay que añadir la instalación de complejos turísticos en las 
áreas más cercanas al litoral. En especial son de destacar la Cuenca de Ramonete en su con-
junto, donde se han instalado las explotaciones de invernaderos de mayor impacto paisajístico 
ya que cubren superficies muy extensas; así como las que se extienden en el sector litoral a es-
paldas del Puerto de Mazarrón. Todas estas explotaciones llevan además aneja la construcción 
de embalses 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 al sector Norte de la Cuenca de Mazarrón, 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 de marcado impacto visual son las escombreras asociadas a la 
explotación minera de Mazarrón, aunque en este caso su importancia histórica y mineraló-
gica, hace que sean consideradas como un Lugar de Interés Geológico (ARANA CASTILLO et 
al., 1999). Aunque los primeros indicios de explotación sistemática son de época fenicia o 
cartaginesa, toda la zona debió ser objeto de explotaciones previas. Junto con la zona minera 
de la Unión, en Cartagena, esta zona de Mazarrón representa una de las más representativas 
de toda la región de Murcia, conservándose numerosas huellas de las diferentes etapas de 
explotación. No obstante el estado actual de abandono, puede desencadenar situaciones 
altamente peligrosas ligadas a la toxicidad y acidez de las aguas de lixiviación. 

3.3. FORMACIONES SUPERFICIALES

Las formaciones geológicas cuaternarias están fundamentalmente caracterizadas por los de-
pósitos aluviales relacionados con las distintas ramblas que drenan las diferentes Sierras que 
limitan las Cuencas de Mazarrón s.s y del Ramonete. 

Desde el punto de vista textural y composicional los depósitos aluviales responden a conglo-
merados (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 y dolomías 
negras. El calibre de los cantos puede ser a veces de gran tamaño, superando el metro de 
diámetro en zonas proximales o formaciones de coluviones y/o piedemonte, que a su vez son 
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más ricas en matriz arcillo-limosa. Su estado de rodadura, es variable pero por lo general al 
tratarse de depósitos asociados a ramblas de longitud considerable, son más abundantes los 
cantos redondeados y subredondeados, siendo esta característica especialmente notoria en 
los depósitos correspondientes a la desembocadura de ramblas (rambla-deltas) y depósitos 
litorales donde el retrabajamiento por parte del oleaje, aumenta el grado de redondez. En 
los depósitos asociados a cursos fluviales de corto recorrido, como son los abanicos aluviales 
que se desarrollan al pie de los frentes Montañosos del Algarrobo, o de las Moreras (Norte y 
Sur), y muchos de los que se asocian a los relieves intermedios de la Cuenca del Ramonete, el 
grado de redondez disminuye bastante, predominando los cantos angulosos y subangulosos, 
con una proporción variable de matriz arcillo arenosa. En el caso concreto de los abanicos 
asociados al frente Sur de la Sierra de las Moreras, estas formaciones superficiales presentan 
unas características muy especiales, ya que se trata de una brecha con abundante matriz are-
nosa (matrix supported) fuertemente cementada y afectada por un potente encostramiento 
calcáreo de tipo laminar, con interdigitaciones de laminas de óxidos de hierro, todo lo cual 
condiciona un marcado resalte geomorfológico. 

Otro tipo de formaciones superficiales propias y características de la Cuenca de Mazarrón 
s.s., son los depósitos interpretados como de centro de cuenca, que se conservan coronando 
algunos de los cerros testigos situados en las posiciones centrales de la misma, como son 
los de las Casas de la Coqueta, o en la zona del Albardinar. Estas formaciones se caracteri-
zan por un color blanco o ligeramente rosado muy característico, en algunas ocasiones con 
gravas dispersas bastante redondeadas, que a primera vista pueden confundirse con costras 
calcáreas, pero que en realidad constituyen depósitos distales de los abanicos aluviales que 
bajaban desde la Sierra de Almenara hasta una zona endorreica de centro de cuenca. Estos 
depósitos tan blanquecinos han sido interpretados como consecuencia del retrabajamiento 
de los materiales margosos messinienses, que rellenan la Cuenca. En este sentido la mayoría 
de los depósitos de abanicos aluviales antiguos asociados a este frente presentan a su vez este 
tipo de materiales retrabajados que le dan un característico color blanquecino.

En la zona septentrional de la Cuenca de Mazarrón, los cerros y lomas se encuentran coro-
nados por materiales correlacionables con los del Escarpe del Saladillo, y cuyas formaciones 
superficiales dominantes son las costras calizas (calcretas) que pueden llegar a alcanzar espe-
sores entorno a los dos metros. 

Por último, las formaciones superficiales 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, 
principalmente en el Sistema de Las Moreras el Reventón. Los depósitos de terraza son ca-
racterísticamente fluviales, dominando las gravas y arenas, en cualquier redondeadas y poco 
seleccionadas. Por el contrario los depósitos de glacis están caracterizados por una granulo-
metría más fina (limos y arenas) en la que se intercalan delgados niveles de gravas de pequeño 
tamaño. Las superficies de ambas formaciones pueden estar afectadas por un débil encostra-
miento, que en ningún caso es comparable al de las calcretas del Campo de Cartagena.
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Las formaciones superficiales de origen litoral y eólico presentan una reducida extensión, 
aunque en los puntos donde afloran están constituidas en general por conglomerados hete-
rométricos aunque bien redondeados, caracterizados por su alto grado de cementación. En 
muchos casos estos afloramientos no tienen representación cartográfica ya que se encuen-
tran formando parte de secuencias donde alternan depósitos marinos y continentales como 
es el caso del frente sur de las Sierra de las Moreras. Cuando estos materiales son predomi-
nantemente de origen continental, como es el caso de los depósitos de desembocadura de 
rambla asociados bien a la rambla del Ramonete o bien a la rambla de los Lorentes, el grado 
de cementación disminuye bastante. 

3.4.  EVOLUCIÓN E HISTORIA GEOMORFOLÓGICA

La evolución geomorfológica del área que abarca la Hoja de Mazarrón presenta un impor-
tante condicionante geodinámico, ya que el comportamiento de las cuencas tanto de Ma-
zarrón como de Ramonete está directamente relacionado con su posición con respecto a la 
estructura del Arco de Águilas (ver apartado 3.2 Análisis Geomorfológico). Este condicionante 
determina el que ambas cuencas presenten una evolución morfosedimentaria totalmente 
independiente, por lo que las describiremos por separado.

La evolución geomorfológica de la Cuenca de Mazarrón, está muy relacionada con la que ha 
experimentado la zona de conexión entre el valle del Guadalentín y el Campo de Cartagena. 
El análisis geológico (ver Hoja-954, Totana) 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. Dicha zona palustre responde a la instalación de una importante llanu-
ra costera arenosa alimentada por sistemas fluviales de envergadura procedentes antiguos 
relieves situados hacia el Oeste, que desembocaban en la zona del Mar Menor atravesando 
axialmente el Campo de Cartagena (SILVA, 1994). Este sistema fluvial, denominado Sistema 
Fluvial del Guadalentín, conformaba también el drenaje axial hacia el que se dirigían los dife-
rentes cursos fluviales que drenaban la Cuenca de Mazarrón, la cual a su vez se encontraba 
desconectada del Mediterráneo por los afloramientos volcánicos del entorno de Mazarrón. 
Esta situación se mantiene hasta que en el Pleistoceno medio la propagación hacia el Norte 
de fallas normales N-S del Graben de Mazarrón desconectan el antiguo Guadalentín de su 
desembocadura en el Mar Menor, produciéndose así mismo la elevación relativa de la Cuenca 
de Mazarrón, todo lo cual constituye el hito más relevante de la historia geomorfológica de 
la zona. Las consecuencias más importantes son el desarrollo de la zona endorreica que ac-
tualmente conocemos como Depresión del Guadalentín, y el predominio de la sedimentación 
lateral, en forma de abanicos aluviales, y los procesos de encostramiento calcáreo en la Zona 
de Conexión, Cuenca de Mazarrón y Campo de Cartagena. 

Correlativamente a este proceso comienza la estructuración morfotectónica del Frente de 
Almenara, cuyo movimiento diferencial con respecto a la propia Cuenca de Mazarrón, favo-
rece el desarrollo de las diferentes generaciones de abanicos aluviales. Durante el Pleistoceno 
inferior y medio, se desarrollan las tres primeras generaciones de abanicos asociadas a dicho 
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frente, cuyo dispositivo geomorfológico de encajamiento distal, responde a una continuidad 
en el levantamiento de la cuenca. Durante esta primera fase evolutiva, la cuenca presentaba 
unas condiciones endorreicas tal y como lo atestiguan los depósitos de centro de cuenca que 
coronan los relieves en las Casas de la Coqueta, y que realmente nos marcan la posición del 
nivel de base local de esta cuenca en ese momento. Una importante reactivación del frente de 
Almenara provoca el desarrollo de la cuarta generación de abanicos aluviales, que se encaja 
totalmente en las generaciones previas. La correlación de estos abanicos con los depósitos 
de limos blancos y gravas del Albardinar, interpretados como los depósitos distales de centro 
de de cuenca de esa cuarta generación, nos indica que hasta este momento la cuenca seguía 
presentando condiciones endorreicas. Paralelamente, esta reactivación de origen tectónico 
provoca el levantamiento de la Sierra del Algarrobo, comenzando los procesos de erosión 
remontante por parte de los torrentes que la drenan en dirección sur. Evidencias de esta ac-
tividad morfosedimentaria asociada al frente sur del Algarrobo, lo constituye el desarrollo de 
los abanicos de desembocadura de rambla o rambla-deltas asociados a las Ramblas de Los 
Lorentes y de los Rincones. Hasta este momento, la Sierra del Algarrobo presenta una acti-
vidad morfosedimentaria ligada prácticamente en exclusividad a su vertiente norte, hacia el 
Campo de Cartagena donde se desarrollan los abanicos que se corresponden con el Sistema 
de La Murta descrito por SOMOZA, 1989; SOMOZA et al., 1989).

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).

Al final del Pleistoceno superior, se produjo un hecho que modificó enormemente la historia 
evolutiva y la geomorfología de esta cuenca, desencadenándose dramáticos cambios geodi-
námicos que alteraron la configuración del paisaje, comenzando el auténtico “vaciado” de 
la Cuenca, que continúan en la actualidad. Como consecuencia de la bajada del nivel del 
mar durante el Último Máximo Glacial, comienza un intenso proceso de erosión remontante 
por parte de la antigua rambla de las Moreras desde el sector del Puerto de Mazarrón. Este 
retroceso en cabecera tiene como consecuencia final la captura del drenaje interno de la 
Cuenca de Mazarrón y su conexión definitiva con el Mediterráneo por el Sur, de manera 
que al comenzar su evolución conectada a un nivel de base dinámico y mucho más cercano 
que hasta este momento, se intensifican de gran manera los procesos de erosión e incisión 
de la red fluvial, lo que lleva a la situación actual en la que se está produciendo un auténtico 
vaciado de la Cuenca, siendo minoritarios los procesos de acreción o sedimentación. Éstos 
quedan representados en las terrazas fluviales asociadas a la Rambla de las Moreras, de edad 
ya holocena, cuya evolución está dirigida por la mayor o menor intensidad de los procesos 
de aluvionamiento, lo que a su vez presenta un condicionamiento puramente climático. Tras 
la subida del nivel del mar durante el presente interglacial, se produce la progresiva anexión 
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de los islotes donde hoy en día se ubica el Puerto de Mazarrón, dejando aislada una laguna 
litoral, explotada hasta hace unas décadas como Salinas. El relleno final de la Rambla de las 
Moreras, es por tanto muy reciente, sin que pueda precisarse su edad exacta aunque sin lugar 
a dudas esto se produjo en épocas ya históricas. Probablemente, el exceso de sedimentos 
generados durante la Pequeña Edad del Hielo, (BARDAJÍ et al., 2003), representó el último 
gran retroceso erosivo en cabecera de esta Rambla, con el consecuente avance sedimentario 
en la costa.

La situación de la Cuenca de Ramonete con respecto al movimiento de indentación del Arco 
de Águilas, hace que presente un condicionamiento estructural diferente y por lo tanto una 
evolución geomorfológica independiente. Esta evolución está dirigida por la actividad de las 
fracturas de dirección aproximada E-W, que condiciona la alternancia de relieves y depresio-
nes en toda la cuenca. Esta directriz es la que domina el drenaje hasta el Pleistoceno medio, 
momento en que como consecuencia de una reactivación de las fallas N120º-140ºE, se pro-
duce la captura progresiva de las diferentes ramblas por parte de los sistemas fluviales que 
se adaptan a dicha dirección, adquiriéndose paulatinamente la distribución actual del relieve. 
Este proceso tiene lugar de forma gradual de Norte a Sur, de manera que la rambla del Ramo-
nete es la última en adaptarse a esta directriz, como así lo atestigua la edad más reciente de 
los depósitos asociados a sus márgenes. Al igual que en la rambla de Las Moreras, el relleno 
final de esta rambla, es de edad bastante reciente.

Con respecto a la cronología de estas fases evolutivas más recientes, hay que mencionar el 
hecho de que la mayoría de los yacimientos arqueológicos descritos en este entrono, no se 
encuentran asociados a material sedimentario, sino que por lo general son asentamientos 
asociados a cuevas, abrigos o poblados sobre materiales béticos. 

3.5.  PROCESOS ACTIVOS Y MORFOLOGÍA ACTUAL-SUBACTUAL 

Los procesos geológicos activos dentro de la hoja de Mazarrón, son por orden de peligrosidad 
potencial los relacionados con los procesos de inundación (avenidas o riadas), erosión (y ari-
dificación) del territorio, gravedad, procesos litorales y por último neotectónica y sismicidad. 
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); existien-
do diferentes 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 Mazarrón presenta una serie rasgos neotectónicos, asociados a la actividad de 
fallas entre los que se incluyen frentes montañosos de falla como formas mayores; y como 
elementos geomorfológicos menores se incluye algún relieve tectónico, basculamientos y 
anomalías relacionadas con la red de drenaje. No obstante, la distribución de este tipo de 
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elementos geomorfológicos en la Hoja de Mazarrón, no es de las más representativas de 
la Región de Murcia, como es el caso del trazado de la Zona de Falla de Lorca-Alhama de 
Murcia, donde la actividad neotectónica viene reflejada por un extenso número de elementos 
geomorfológicos indicadores de actividad neotectónica. En la Hoja de Mazarrón, esta activi-
dad neotectónica se hace más evidente por otro tipo de criterios como son el dispositivo de 
unidades morfosedimentarias en relación con las tasas de elevación y/o subsidencia, lo que ha 
condicionado en gran medida la evolución de este sector.

Los principales frentes montañosos de esta Hoja son los de Almenara, Algarrobo (Norte y 
Sur) y Las Moreras (Norte y Sur). De todos ellos, únicamente el frente de Almenara y el del 
Algarrobo Sur, presentan una marcada linealidad relacionada con la actividad reciente de las 
fallas que los han generado, así como un gran desarrollo de abanicos aluviales asociados. Por 
el contrario, el frente Norte de La sierra del Algarrobo, se caracteriza por su marcada irregula-
ridad, siendo un frente netamente erosivo. Los frentes de la Sierra de las Moreras presentan a 
su vez unas características propias, ya que ambos están generados por sendas fallas (Fallas de 
Las Moreras Norte y Sur), ninguno presenta la marcada linealidad y continuidad en el desarro-
llo de abanicos aluviales asociados, aunque sí presentan otras características relacionadas con 
la actividad de estas fallas, fundamentalmente el frente sur.

El Frente de Almenara se genera a favor de un sistema de fallas N60ºE, que distorsionan el 
trazado N-S del borde occidental de la cuenca neógena. Esta Falla de Almenara no sólo de-
limita la actual Cuenca de Mazarrón, sino que su extensión hacia el SW es la responsable de 
la apertura de la pequeña Cuenca de Morata. Asociadas a este frente se concentran la mayor 
parte de las anomalías geomorfológicas asociadas a fallas en dirección, como son lomas de 
obturación e inflexiones de la red de drenaje. Además el dispositivo geomorfológico de los 
abanicos aluviales asociados nos permite establecer las diferentes fases de actividad de estas 
fallas. Así tenemos un levantamiento generalizado de la cuenca hasta el Pleistoceno medio, 
evidenciado por el encajamiento distal que presentan las primeras generaciones de abanicos, 
mucho más marcado al final de esta etapa con el consiguiente encajamiento total de los aba-
nicos del Pleistoceno medio final. A continuación, en el tránsito Pleistoceno medio al superior, 
el levantamiento del frente montañoso favorece el desarrollo de la siguiente generación de 
abanicos según un dispositivo de agradación proximal, para finalmente registrarse una fase 
de amortiguamiento tectónico que favorece el desarrollo de los abanicos más recientes me-
diante un proceso de agradación distal. 

Por otro lado, cerca de la Venta del Saladillo, unos 2 km al norte de la confluencia de la 
Rambla de Las Moreras y la del Reventón, ha sido descrita una surgencia termal (ARANA et 
al., 1999) cuyas aguas llegan a alcanzar temperaturas de salida de más de 51ºC y un alto 
contenido en hierro. 

En lo que respecta al Frente de Las Moreras Norte, su fase de mayor actividad fue durante el 
Tortoniense – Messiniense relacionada con las primeras etapas de formación y apertura, con 
desarrollo del vulcanismo asociado que se registra a lo largo de todo el frente. El hundimiento 
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de 150m que muestra la resistividad eléctrica en este frente (BAENA et al., 1993) debe estar 
relacionado con esta primera etapa genética de la Cuenca de Mazarrón. A partir de este 
momento no presenta muchos indicios de actividad neotectónica importante asociada al fun-
cionamiento de la Falla de la Moreras Norte, de hecho, no puede ni tan siquiera definirse en 
la actualidad como un frente rectilíneo, ya que se encuentra afectado a su vez por el paso de 
fallas N60º-70ºE que desplazan a la falla principal. No obstante en su trazado más oriental se 
conservan facetas triangulas de falla, registrándose así mismo adaptaciones e inflexiones de la 
red de drenaje que indican un funcionamiento más reciente al menos en este sector.

El frente Sur de la Sierra de las Moreras se desarrolla a favor de la falla del mismo nombre de 
dirección N100ºE, siendo una de las de mayor reflejo morfológico de esta Hoja, aunque se 
encuentra también afectada por fallas de dirección N60ºE. Una de estas fallas es la Falla de 
Bolnuevo, cuyo plano con unas espectaculares estrías horizontales puede verse en el camino 
costero de Bolnuevo hacia Punta Negra. En ese mismo punto se ve también la intersección 
con la Falla de Las Moreras de dirección N100ºE, que presenta un plano de falla exhumado 
con estrías horizontales muy bien conservado. No obstante, a pesar de la buena conservación 
de estas estrías, no hay evidencias en este punto de la actividad reciente de estas fallas, ya 
que no afectan a ningún depósito cuaternario, sino que éstos las recubren y fosilizan en el 
sector de Punta Negra – El Caraleño. No obstante es importante mencionar la existencia de 
importantes mineralizaciones de hierro asociadas a la falla de Las Moreras, que afectan tanto 
a los depósitos marinos como continentales que conforman la secuencia sedimentaria pleis-
tocena en todo este sector. Este hecho junto con la alta temperatura (hasta 40ºC) registrada 
en los sondeos realizados en esta zona, y que se han relacionado con la falla de Las Moreras 
Sur (BAENA, et al., 1993), nos indican la actividad de esta falla. 

Fallas también con dirección N60ºE afectan al sector litoral en la zona de Isla Plana, donde son 
responsables de la creación de un pequeño frente montañoso a espaldas de esta localidad 
así como de la elevación y basculamiento de los depósitos litorales correspondientes al último 
Interglacial, que se registran en la costa. 

Otros rasgos y anomalías de carácter neotectónico indicadores de la actividad de las fallas 
que con dirección N90-100ºE (Sistema Moreras), son los basculamientos que registran los 
depósitos de glacis y abanicos aluviales del Pleistoceno medio que se desarrollan en la Cuenca 
del Ramonete entre la Rambla del mismo nombre y la de Pastrana. En este sector también son 
características las mineralizaciones que tiñen e impregnan los materiales más recientes, y que 
de hecho han sido objeto de explotación. 

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 sísmica 
está relacionada con el proceso de convergencia y colisión de la placa Euroasiática y Africana 
ya mencionada. Dentro de la provincia sismotectónica del SE peninsular la distribución espa-
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cial de la sismicidad dibuja una importante alineación de dirección NE-SW que se extiende 
desde Almería hasta Alicante (MEZCUA y MARTÍNEZ SOLARES, 1983). Esta alineación sísmica, 
ya identificada por REY PASTOR (1951), puede correlacionarse con el denominado Corredor 
de Cizalla de las Béticas Orientales, el cual constituye una zona de cizalla de escala cortical 
(BANDA y ANSORGE, 1980; LAROUZIERE et al., 1991), donde se ha concentrado la actividad 
tectónica más importante de este sector de la Cordillera Bética durante el Neógeno superior y 
el Cuaternario (MONTENAT et al., 1987, SILVA et al., 1993). Por el contrario, toda la zona que 
abarca el denominado Arco de Águilas, se caracteriza por la baja actividad sísmica asociada 
que presenta. En la Hoja de Mazarrón en concreto, según el catálogo sísmico del IGN, solo 
se han localizado cuatro terremotos instrumentales, y todo ellos de magnitud inferior a 3,5. 
Dos de ellos (mb 2,4 y 3,0) en la cuenca de Ramonete, asociados a una falla del Sistema de 
Palomares (BAENA et al., 1993), otro en la Sierra de Almenara, relacionado con el funciona-
miento de la falla de igual nombre (mb 3,0) y el último en la Sierra del Algarrobo, (mb 3,4) en 
el extremo más oriental de la Hoja. 

La peligrosidad sísmica de la Región de Murcia puede catalogarse como media-alta compara-
da con el resto del territorio español, de hecho ha sido objeto de análisis de zonificación sís-
mica a diferentes escalas. Así la Macrozonación sísmica que realiza la Norma de Construcción 
Sismorresistente (NCSE-02), atribuye a la zona de Mazarrón aceleraciones horizontales bási-
cas (ab) entre los 0.08 y los 0.12 g. En concreto la NCSE-02 asigna al Municipio de Mazarrón 
un valor de 0.09 g, lo que se relaciona con intensidades ≤ VI MSK. Ensayos de mesozonación 
sísmica como el realizado en el Atlas Inventario de Riesgos Naturales de la Región de Murcia 
(ITGE-CARM, 1995) asignan a la zona de Mazarrón una aceleración sísmica variable entre 
0,12 y 0,11g, incluyendo todo el sector litoral de Mazarrón, Bolnuevo, Puerto de Mazarrón e 
Isla Plana, dentro de las áreas con aceleración sísmica básica superior a 0,13 g o con vibración 
incrementada por amplificación sísmica local

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 Cuencas de Mazarrón y Ramonete, así como de los relieves intermedios 
de esta última. Estas zonas son catalogadas como de peligrosidad media alcanzándose pen-
dientes medias (de 15º a 25º), y altas (>25º) donde existen deslizamientos y desprendimientos 
activos, en su mayoría no cartografiables. El Atlas Inventario de Riesgos Naturales de la Co-
munidad Autónoma de la Región de Murcia, (ITGE-CARM, 1995), cataloga tanto la Cuenca 
de Mazarrón como la de Ramonete y el Sector litoral del Puerto de Mazarrón – Isla Plana, 
como de riesgo nulo ligado a las bajas pendientes de estas zonas, mientras que considera las 
Sierras de Las Moreras y Lomo del Bas, como de riesgo medio y las Almenara y el Algarrobo de 
riesgo alto, con deslizamientos y desprendimientos activos y alta posibilidad de ocurrencia de 
nuevos movimientos. En estas Sierras la vegetación de tipo espartizal, matorral y pastizal no 
contribuye a disminuir el grado de peligrosidad. En cuanto a la peligrosidad en los principales 
cascos urbanos, la localidad de Mazarrón, situada entre las Sierras de las Moreras, y del Alga-
rrobo, con pendientes medias y altas, y con litología dominante de micaesquistos y gneises 
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con mármoles, y rocas volcánicas, ha sido considerada con un grado medio de peligrosidad 
(ITGE-CARM, 1995) principalmente ligado a la caída de bloques. 

Por otro lado, hay que tener también en cuenta el marcado encajamiento que presentan las 
ramblas, generando zonas de mayor peligrosidad por la verticalización de las paredes. Esta 
peligrosidad se ve aumentada por la diferencia litológica entre las arenas y margas sin ce-
mentar que conforman el sustrato neógeno y los conglomerados más o menos cementados 
o encostrados correspondientes a las formaciones cuaternarias superpuestas, lo que favorece 
el socave lateral de las ramblas durante épocas de crecida, desencadenándose desplomes y 
vuelcos. En concreto las Ramblas de Las Moreras, El Reventón o Baltasar en su confluencia con 
la primera, en la Cuenca de Mazarrón, y las de Pastrana, Villalba y Ramonete, en la cuenca de 
este mismo nombre, pueden llegar a presentar paredes subverticales de hasta 40m de altura 
coronadas por paquetes de conglomerados cementados por debajo de los cuales es común el 
desarrollo de surgencias que con el tiempo descalzan los conglomerados superiores. 

Otro peligro añadido se relaciona con las numerosas escombreras generadas por la actividad 
minera en la zona de Mazarrón, donde a unas elevadas pendientes, se le suma la naturales 
fina y disgregable de este tipo de material, y además el carácter tóxico en muchas ocasiones, 
que hace difícil su estabilización con vegetación. Por estas razones, todas las escombreras 
deben ser consideradas como de peligrosidad potencial alta.

3.5.4.  Procesos de inundación y sedimentación

Los riesgos de inundación constituyen uno de los más graves que periódicamente afectan a la 
Región de Murcia, siendo las inundaciones catastróficas una amenaza constante en esta zona 
de la Península Ibérica. ). De hecho, en la Historia del Clima de España (FONT TULLOT, 1988) y 
el Atlas inventario de Riesgos Naturales de la Región de Murcia (ITGE-CARM, 1995) se docu-
mentan más de 200 episodios de avenidas, riadas, crecidas o inundaciones desde el año 1.482 
DC, aunque existen referencias escritas desde el 1.258 DC. La mayoría de estas inundaciones 
están relacionadas con crecidas en los sistemas fluviales del río Segura y del Guadalentín, ambos 
con un sistema hidrológico prácticamente permanente, aunque con caudales sometidos a la 
lógica variación estacional o interanual característica de los ríos mediterráneos. No obstante, 
los sistemas de ramblas en toda la región, con un régimen episódico y torrencial, bastante 
irregular, constituyen un peligro potencial de mayor importancia en el análisis de la peligrosidad 
por inundaciones. Estos sistemas fluviales se caracterizan por una extrema irregularidad de sus 
regímenes, que alternan un cauce seco de manera casi permanente con súbitas y voluminosas 
crecidas de caudal, que suelen estar relacionadas con fenómenos de gota fría concentrados en 
general en los meses de Septiembre a Noviembre (CAMARASSA BELMONTE, 2002).

Son numerosas las ramblas que circulan a lo largo de las cuencas sedimentarias distribuidas 
en esta Hoja, con longitudes que varían entre los 10km de la Rambla de los Llorente, y los 25 
Km. de la Rambla de las Moreras; siendo esta última, la que presenta un mayor registro de 
crecidas de carácter catastrófico.
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La Rambla de las Moreras, constituye el drenaje axial de la Cuenca de Mazarrón, ya que en 
ella confluye todo el sistema hidrológico, muy jerarquizado, de esta cuenca, desde el Escarpe 
del Saladillo (auténtica cabecera torrencial de la misma) hasta el litoral en el sector de Bol-
nuevo 

- Puerto de Mazarrón. Esta cuenca presenta un área de drenaje total de más de 250 km2, con 
una longitud de cauces de 1.116 Km., y un número total de curso de agua de 2.079, lo que 
le confiere una densidad media de drenaje (4,31 km/km2), siendo su coeficiente de torren-
cialidad de 6,35 (RODRÍGUEZ ESTRELLA et al., 1992). Todas estas características confieren un 
grado de peligrosidad potencial máxima a esta rambla (ITGE-CARM, 1995), a lo que hay que 
añadir el papel que juega el Canal de derivación del Paretón, como desagüe de las crecidas 
del Guadalentín, que se ven así desviadas hacia la Rambla de las Moreras. El riesgo asociado 
al aluvionamiento y desbordamiento de la Rambla, se ve notablemente incrementado en los 
últimos 700 metros de la rambla, tal y como se ha puesto en evidencia en las inundaciones 
más recientes asociadas a esta rambla.

La última inundación catastrófica relacionada con esta Rambla, se produjo en Septiembre de 
1989 (RODRÍGUEZ ESTRELLA et al., 1992), después de unas fuertes lluvias torrenciales que 
afectaron a la casi totalidad de la Cuenca del Segura. En concreto en cuenca de la Rambla de 
Las Moreras cayeron más de 100 mm en una hora, lo que produjo un caudal de 1.300 m3/s, 
a casi 1 km aguas abajo del puente de la Carretera de Mazarrón – Águilas. Los efectos de 
esta crecida fueron especialmente catastróficos en el tramo final de la Rambla, ya cerca de 
su desembocadura, donde se desbordó y expandió invadiendo urbanizaciones y arrasando 
el camping de Bolnuevo, todo lo cual se sitúa en la zona cartografiada como rambla delta y 
depósitos fluvio-litorales.

En el resto de las ramblas que se sitúan en esta Hoja, coexisten referencias acerca de inun-
daciones catastróficas, aunque sus características morfológicas e hidrológicas hacen que de-
ban considerarse igualmente como de peligrosidad potencial alta. Además hay que tener en 
cuenta el efecto en barrancos, donde la acción torrencial se ve incrementada por la elevada 
pendiente que facilita la evacuación de grandes volúmenes de agua y carga sólida. Este riesgo 
potencial es especialmente notable en los abanicos aluviales cuyo canal alimentador no se 
encuentra encajado en su totalidad, siendo mayor a partir del punto de intersección.

3.5.5.  Procesos de erosión

Los más importantes son los ligados al desarrollo de sistemas de cárcavas en los materiales 
neógenos y volcánicos ya alterados, de la Cuenca de Mazarrón. De especial importancia son 
los que se dan en la zona más alta de cabecera del sistema de Las Moreras, parcialmente desa-
rrollado en esta Hoja. 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 resto de la Hoja 
los procesos de erosión, al igual que los gravitatorios, se encuentran espacialmente restrin-
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gidos a los afloramientos puntuales de materiales margosos o arenosos miocenos, 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 varios metros de diámetro. Hay que señalar que, 
aunque espacialmente muy restringidos, este tipo de procesos representa una mayor peligro-
sidad que los de formación de cárcavas, especialmente en puntos conflictivos, como puentes 
y caminos de servicio laterales.

3.5.6.  Procesos ligados a la dinámica litoral

La dinámica litoral en la Hoja de Mazarrón, y fundamentalmente los procesos asociados a 
dicha dinámica, están ligados a tres factores: Deriva litoral, aporte sedimentario de las ramblas 
principales y tipología de la costa. En primer lugar la deriva litoral está condicionada por los 
vientos dominantes, que en este sector como en todo el levante y SE peninsular, soplan fun-
damentalmente del Este (Levante) y del Sudeste; al llegar a la costa, estos vientos generan un 
oleaje dominante de igual dirección, promoviendo una corriente de deriva litoral hacia el SW.  
Esta deriva litoral es la responsable, en el Puerto de Mazarrón del desarrollo del tómbolo que 
anexionó el Cabezo del Faro y posteriormente los sucesivos cabezos de La Reyna, El Gavilán y 
Castellar, favoreciendo así la generación de un lagoon protegido, posteriormente explotado 
como salinas.

En lo que respecta al aporte sedimentario de las ramblas principales, como ya hemos visto, el 
régimen hídrico de estas cuencas se caracteriza por la inactividad de los cursos fluviales, no 
solo durante meses, sino también en la mayoría de los casos, durante años. Este hecho trae 
como consecuencia la falta continuada de sedimentos, ya que éstos sólo son aportados du-
rante crecidas extraordinarias de las ramblas. En concreto en esta Hoja, el funcionamiento de 
las principales ramblas, lleva diferentes procesos morfosedimentarios asociados, aunque to-
dos ellos ligados a procesos activos de acreción. En el caso de las Ramblas de los Lorentes y de 
Pastrana, esta actividad se ha reflejado mediante el desarrollo de un pequeño edifico deltaico 
en su desembocadura. En las Ramblas de Las Moreras y Ramonete, el aporte extraordinario 
de sedimentos ha sido empleado en la acreción activa con relleno de las zonas más distales 
de las Ramblas, de manera que el edificio deltaico en sí, no forma ninguna protuberancia en 
la línea de costa, sino que se encuentra confinado en tierra. 

Por otro lado, este aporte sedimentario a la línea costa, ha favorecido el desarrollo de extensas 
playas a lo largo de prácticamente toda la Hoja, únicamente interrumpidas en las zonas don-
de las Sierras de las Moreras o Lomo del Bas, llegan a la costa, favoreciéndose así el desarrollo 
de pequeñas calas relacionadas con el carácter resistente de los acantilados. En la Sierra de 
Las Moreras en concreto, el afloramiento de materiales neógenos condiciona la mayor o me-
nor tendencia de retroceso de estos acantilados, siendo mayor en donde afloran materiales 
arenosos o margosos pliocenos, y menor en donde lo hacen los materiales conglomeráticos 
más antiguos. 
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En general se puede decir que, en cuanto a la especial incidencia de los procesos ligados a 
la dinámica litoral en esta Hoja, se trata de una costa semi-estable, donde los mayores retro-
cesos de la línea de costa están ligados a la intervención humana (DABRIO y POLO, 1989), 
con alteraciones de la dinámica litoral mediante la construcción de obras de ingeniería civil. 
El ejemplo más llamativo de esta alteración inducida se observa en todo el entorno del Puerto 
de Mazarrón, donde la construcción primero del puerto pesquero, provocó la pérdida y retro-
ceso de la playa del Puerto, siendo necesaria la aplicación de obras de defensa costera para su 
regeneración y protección. El exceso de sedimentos provocado por los vertidos de escombros 
asociados a la explotación minera del Cabezo de los Aviones o del Faro a finales del s.XIX 
inicio del XX, provocó asimismo, el crecimiento anómalo del sector más oriental de la playa 
de la Isla a favor de la deriva litoral. Posteriormente la construcción del puerto deportivo en 
el Cabezo de la Reyna, ha vuelto a alterar la dinámica litoral redistribuyéndose las zonas de 
avance y retroceso de la línea de costa.

4.  TECTÓNICA

En la Hoja de Mazarrón, al igual que en las Hojas adyacentes (Cope, Cartagena, etc.), apa-
recen macro y microestructuras características de la Zona Interna Bética. En esta Hoja se en-
cuentra además la pila tectónica más completa del sector oriental de la Zona Interna Bética, 
aflorando tres unidades nevadofilábrides, de abajo arriba: Unidad del Lomo de Bas, perte-
neciente al Manto del Veleta; Unidad Inferior del Manto del Mulhacén y Unidad Superior de 
dicho manto, siendo estas dos últimas descritas para el Sector Oriental de la Zona Interna 
Bética por vez primera en la presente memoria; cuatro unidades alpujárrides, que de abajo 
arriba son las Unidades del Cantal, Peñas Blancas, Cabo Tiñoso y Ramonete, y, por último, un 
pequeño afloramiento en la parte superior de la pila tectónica que fue asignado por ÁLVAREZ 
(1987) al complejo Maláguide y que denominó junto con un afloramiento de mayor extensión 
areal aflorante en la adyacente hoja de Puerto Lumbreras, Unidad de Alcáibar. En relación 
con esta unidad hay que señalar que ÁLVAREZ op cit, incluyó en la misma dentro de la Hoja 
de Mazarrón varios afloramientos que nos parecen pertenecientes a la Unidad de Ramonete. 
Además de las unidades anteriores ÁLVAREZ (op cit.) describió una unidad más, la Unidad de 
Miñarros, de difícil atribución a uno u otro complejo y que nosotros la consideramos, más que 
una unidad, una banda de cizalla de carácter fundamentalmente milonítico, en la que pueden 
aparecer litologías de casi todas las unidades anteriores (excepto del Maláguide) y que repre-
senta el contacto entre los Complejos Nevado-Filábride y Alpujárride. Así, de las 12 unidades 
tectónicas diferenciadas por Álvarez (dos del Complejo Maláguide, Unidades de Alcáibar y 
Cabo Cope; siete del Complejo Alpujárride, Unidades del Cantal, Palomas, Águilas, Ramone-
te, Los Llanos, Los Pájaros y Talayón; dos unidades del Complejo Nevado-Filábride, Unidad del 
Lomo de Bas, y los materiales nevadofilábrides de Sierra Almenara; y por último, una unidad 
indiferenciada, la Unidad de Miñarros; en este proyecto, tal como ya se indicó parcialmente 
en GARCÍA TORTOSA et al. (2000), tan solo se reconocen en el sector, nueve unidades, a 
pesar de haberse diferenciado más unidades nevadofilábrides que en trabajos previos.
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Es importante señalar que, aunque en conjunto aflora en esta hoja una amplia representación 
de unidades pertenecientes a los tres complejos principales de la Zona Interna Bética, también 
se encuentran en la misma algunas de las verticales más adelgazadas de toda la Cordillera 
Bética, en las que faltarían gran parte de las unidades que conformarían la pila tectónica 
original en esta parte de la cordillera. Dicho de otro modo, los sectores correspondientes con 
las Hojas de Mazarrón y Cartagena, se presentan como algunos de los más adelgazados de 
toda la Zona Interna Bética.

4.1.  DISPOSICIÓN ACTUAL DE UNIDADES

En la parte más oriental de la hoja de Mazarrón, Sierra de las Moreras, aparece la Unidad 
de Cabo Tiñoso sobre la Unidad de Peñas Blancas, la cual a su vez se sitúa sobre materiales 
Nevado-Filábrides que corresponden al Manto del Mulhacén. Estos materiales nevadofilá-
brides asignables al manto del Mulhacén se continúan desde la Sierra del Algarrobo al este 
de la hoja hasta la parte más occidental de la misma, conformando la mayor parte de Sierra 
Almerara. Hacia el oeste de la Sierra de las Moreras, la Unidad de Peñas Blancas mantiene esa 
misma posición a lo largo de todo el borde sur de Sierra Almenara. A su vez, desaparece la 
Unidad de Cabo Tiñoso, situándose directamente sobre la Unidad de Peñas Blancas la Unidad 
alpujárride del Ramonete. Más al sur, ya en el borde norte del Lomo de Bas, la Unidad de 
Peñas Blancas desaparece y la Unidad de Ramonete se sitúa directamente sobre la materiales 
nevadofilábrides, pertenecientes en este caso al Manto del Veleta (Unidad del Lomo de Bas). 
No obstante, en algunos puntos quedan restos muy deformados de materiales que en parte 
pueden estar formados por restos del manto del Mulhacén junto con restos de otras unidades 
alpujárrides y que conforman la Banda de Cizalla de Miñarros, representada en la cartogra-
fía. A su vez, sobre la Unidad de Ramonete, aparecen restos de una unidad del complejo 
Maláguide, la Unidad de Alcáibar, la cual presenta afloramientos de poca extensión que se 
concentran sobre todo en la falda noreste del Collado de Alcáibar, en la adyacente Hoja de 
Puerto Lumbreras. Hay que señalar que parte de los afloramientos englobados en esta unidad 
por ÁLVAREZ (1987), como los de las Casas de los Urreas, pertenecen realmente a la Unidad 
de Ramonete.

Al sur del Lomo de Bas, ocupado por la unidad de su mismo nombre, afloran otras unidades 
Nevado-Filábrides, Alpujárrides y Maláguides dentro de la Hoja de Cope, de las cuales la 
Unidad del Cantal, formada por materiales paleozoicos similares a otras unidades alpujárri-
des occidentales, es compartida por ambas hojas. Esta unidad aflora mediante un contacto 
muy verticalizado al sur de la Unidad del Lomo de Bas. En este trabajo, la Unidad del Cantal, 
engloba no solo a los materiales incluidos en ella por ÁLVAREZ (1987), sino también a parte 
de los incluidos por dicho autor en la unidad de las Palomas, si bien, la mayoría de dichos 
afloramientos se sitúan ya en las Hojas de Águilas y Puerto Lumbreras, fuera de la Hoja de 
Mazarrón. 

Es de destacar el hecho de que al norte del Lomo de Bas, en lo que serían los dominios Central 
y Septentrional de Álvarez (1987), las unidades alpujárrides que aparecen no conservan su 
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zócalo paleozoico y, sí conservan su cobertera mesozoica bastante desarrollada, mientras que 
por el contrario, al sur del Lomo de Bas, las unidades alpujárrides que aparecen, las del Cantal 
y la de Águilas, conservan bien su zócalo paleozoico, mientras que apenas se conservan sus 
carbonatos triásicos.

4.2.  RASGOS GEOMÉTRICOS MÁS IMPORTANTES DE LA ESTRUCTURA 

A continuación se pretende describir de manera general la geometría de los contactos entre 
las unidades así como la geometría dentro de las unidades.

Los micaesquistos y mármoles del Manto del Mulhacén que se observan tanto en el sector 
de la Sierra del Algarrobo-Sierra de lo Alto, como en las Sierras de las Moreras y Almenara, 
presentan varias generaciones de pliegues de los que destacan pliegues isoclinales cuya folia-
ción de plano axial es la foliación principal 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 po-
tencias 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 nevadofilábrides (pero fundamentalmente en los últimos) plie-
gues más abiertos con ejes orientados hacia el NE, de vergencias tanto al Norte como al Sur, 
característica ésta observada también en el Alpujárride, sobre todo en la adyacente Hoja de 
Cartagena.

Sobre los materiales nevadofilábrides anteriores y a lo largo de prácticamente toda la Hoja 
de Mazarrón, aparece el Complejo Alpujárride representado por la Unidad de Peñas Blancas, 
cuyo contacto con los materiales infrayacentes es de falla normal de bajo ángulo y movimien-
to del bloque de techo hacia el SO.

En el Alpujárride de la parte oriental de la hoja se observa que dentro de la Unidad de Cabo 
Tiñoso existe un pliegue falla (estructura muy frecuente en todo el sector) que llevó a autores 
previos (ÁLVAREZ, 1987; etc.), a diferenciar dos unidades por encima de la de Peñas Blancas, 
pero no se llega a perder la continuidad entre las filitas del núcleo anticlinal, lo que implica 
que se trata de una sola unidad plegada y fallada. Las vergencias, al igual que ocurre de 
forma generalizada también en todo el sector desde Ramonete hasta Cabo de Palos, son pre-
dominantemente hacia el norte, si bien, se observan vergencias hacia el sur que generan de 
manera local una peculiar geometría en “seta”, característica sobre todo del sector oriental 
adyacente. 

Hacia el oeste y siguiendo dentro del Alpujárride en la parte central de la Hoja de Mazarrón, 
la unidad de Cabo Tiñoso desaparece, de manera que sobre la unidad la unidad de Peñas 
Blancas aparece una nueva unidad, la de Ramonete. El contacto entre ambas Unidades alpu-
járrides, Peñas Blancas y Ramonete, está afectado por un sistema de desgarre que lo vertica-
liza. En la parte meridional de la hoja, a excepción de la falda sur del Lomo de Bas, la unidad 
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de Ramonete reposa directamente sobre los micaesquistos de la Unidad Nevado-Filábride del 
Lomo de Bas, lo que implica que han desaparecido los materiales del Manto del Mulhacén,  
además de, al menos, dos unidades alpujárrides, si bien, existen algunos restos muy adelgaza-
dos y milonitizados que están dentro de la Banda de Cizalla de Miñarros y que podrían corres-
ponder a partes de las unidades que parecen faltar. Los materiales nevadofilábrides afloran 
en ventana tectónica en el núcleo de algunos anticlinales relacionados con la formación del 
Lomo de Bas. Al sur de este relieve aparece mediante un contacto muy verticalizado afectado 
por fallas de desgarre la Unidad alpujárride del Cantal.

Como geometría generalizada en toda la Hoja, muchos contactos aparecen verticalizados de-
bido a la actuación de fallas de desgarre, afectando estas fallas a los contactos entre unidades 
y en su caso, a los contactos entre formaciones de una misma unidad tectónica.

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. 

4.3.  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 



126

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 entre N60ºE y E-O, aunque a 
veces pueden estar afectados por estructuras posteriores como fallas de desgarre, etc., que 
modifican esta dirección). Estos pliegues son asimétricos, de abiertos a cerrados y de vergen-
cia norte. 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 ciza-
llamiento hacia el NNE, orientación predominante NE y vergencia hacia el NO, y también la 
tercera fase de deformación descrita por AZAÑÓN et al., op cit, SÁNCHEZ GÓMEZ op cit, etc. 
Los micropliegues se reconocen fundamentalmente dentro de las formaciones metapelíticas 
de las diferentes 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 quedan reflejados en la cartografía de manera que los contactos entre las 
diferentes unidades y complejos están orientados fundamentalmente según esa dirección, 
aunque esto 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 vergen-
cias hacia el sur, observados tanto en el Complejo Alpujárride como en el Nevado-Filábride 
podrían interpretarse como estructuras retrovergentes generadas durante esta misma fase de 
deformación.

4.4.  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 descritas 
hasta el momento en la Cordillera Bética. Gracias a la estratigrafía y sin olvidar los criterios es-
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tructurales 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 
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.

De la parte más oriental del sector que se está tratando cabe destacar el contacto entre el Al-
pujárride representado por la Unidad de Peñas Blancas y el Nevado-Filábride de las Sierras del 
Algarrobo – Lo Alto, de tipo Mulhacén. El contacto 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 de la Unidad de Peñas Blancas están muy adelgazadas y son práctica-
mente una cataclasita con abundantes estructuras de extensión, como almendras y falsas SC 
que indican un movimiento del bloque de techo (Alpujárride) 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 almen-
dras estructurales de diferentes escalas. En esta banda de cizalla se han encontrado tanto en 
uno como en otro complejo estructuras extensionales 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 exhuma-
ción de materiales más profundos que se deformaron en condiciones dúctiles. Este contacto 
extensional entre los materiales de la Unidad de Peñas Blancas y el Nevado-Filábride se conti-
nua varios kilómetros en la falda sur de la Sierra de Almenara, omitiendo en algunas verticales 
gran parte del Manto del Mulhacén, si bien, hacia la Hoja de Cartagena y ya dentro de ésta 
llega a omitir también prácticamente todo el complejo Alpujárride. En resumen, el contacto 
entre el Alpujárride representado por la Unidad de Peñas Blancas y el Nevado-Filábride repre-
sentado por el Manto del Mulhacén de las Sierras del Algarrobo, Almerara y Moreras, es una 
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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-ZALDIVAL, 1986; JABALOY op cit, etc.

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. 

Al norte del Lomo de Bas, el contacto entre la unidad con dicho nombre (Manto del Veleta) 
y los materiales suprayacentes viene caracterizado por una amplia zona de cizalla de varias 
decenas de metros de espesor, a la que ÁLVAREZ (1987), le dio entidad de unidad tectónica, 
pero que en nuestro caso, se considera, al igual que este mismo autor hiciera más tarde, como 
una importante zona de cizalla en la que se encuentran estructuras dúctiles que indican sen-
tido de movimiento del bloque de techo hacia el norte, afectadas a su vez por estructuras frá-
giles-dúctiles que indican sentidos de translación similares. Teniendo en cuenta que entre las 
filitas de la Unidad de Ramonete, que serían los materiales que aparecen justo por encima de 
la zona de cizalla de Miñarros, y los micaesquistos grafitosos del Manto del Veleta, que apare-
cen por debajo o formando parte de dicha zona de cizalla, falta todo el Manto del Mulhacén 
y las Unidades alpujárrides de Peñas Blancas y Cabo Tiñoso, se piensa que esta estructura es 
una importante zona de cizalla extensional en la que se puede reconocer el paso de condicio-
nes dúctiles, formadas en profundidad, hasta llegar por desmantelamiento de unidades hasta 
condiciones más frágiles que se superponen y afectan a las anteriores. 

Estructuras extensionales frágiles se observan además de en los contactos entre diferentes 
complejos o unidades tectónicas, en los contactos entre diferentes formaciones de una misma 
unidad, fundamentalmente entre los carbonatos y las metapelitas infrayacentes, formándose 
una banda cataclástica. Dentro del Alpujárride las metapelitas acaban presentado estas es-
tructuras desde el techo hasta el muro, ya que llegan a unirse ambas zonas de cizalla (entre 
unidades y entre formaciones de una misma unidad). 

Otros rasgos extensionales con movimiento hacia el este o en otras direcciones, se muestran 
como reajustes aparentemente de menor importancia.

4.5.  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:
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Fallas de desgarre dextrorsas 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 dextrorsa. Este juego de fracturas afecta y retoca gran parte de los 
contactos entre unidades descritos anteriormente, como por ejemplo entre las Unidades de 
Peñas Blancas y Ramonete; 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-Fi-
lábride del Manto del Veleta y el alpujárride de la Unidad de Ramonete al Norte del Lomo de 
Bas; formaciones micaesquistosas y cuarzoesquistosas del Manto del Veleta en la falda norte 
del Lomo de Bas; contacto entre la Unidad del Cantal y el Manto del Veleta en la falda sur del 
Lomo de Bas; 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 superposi-
ción de materiales mesozoicos sobre los sedimentos terciarios. 

Las fallas dextrorsas 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-traspresivo que ori-
ginaría antiformas o relieves tales como el propio Lomo de Bas o Sierra Almenara, así como 
suaves sinformas como la que comenzaría al norte del Lomo de Bas, 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.

5.  ROCAS ÍGNEAS Y METAMÓRFICAS. PETROLOGÍA Y GEOQUÍMICA

5.1.  ROCAS VOLCÁNICAS

5.1.1.  Antecedentes

En la Hoja aparecen dos grandes grupos de rocas volcánicas neógenas. La mayor parte de 
ellas corresponde a rocas dacíticas y andesíticas calcoalcalinas potásicas caracterizadas por la 
abundancia en enclaves de tipo restítico, cuyas características petrológicas y composicionales 
indican que proceden fundamentalmente de la fusión parcial de rocas metasedimentarias 
(e.g. MUNKSGAARD, 1984; CESARE y GÓMEZ-PUGNAIRE, 2001). Así, BELLÓN et al. (1983) 
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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). 

Figura 5.1. Vista del Cabezo de San Cristóbal tomada desde la zona de Cabezo Redondo (650700, 
4165000) 

Por otro lado, en la zona aparecen algunos ejemplos significativos de rocas de afinidad lam-
proítica (rocas ultrapotásicas), rocas de derivación mantélica pero con aspectos petrológicos 
que indican efectos de contaminación o mezcla con magmas corticales (dacíticos) (e.g. LA-
ROUZIÈRE et al. 1983; VENTURELLI et al., 1991). Dada esta evidencia, es preferible referirse a 
ella como rocas de afinidad lamproítica mejor que como auténticas lamproítas (VENTURELLI 
et al. 1984; VENTURELLI et al., 1994).

Estos tipos de rocas han sido estudiados en numerosos trabajos previos. Destacan los de 
CORBELLA (1969), RODRÍGUEZ BADIOLA (1973), LÓPEZ RUÍZ y RODRÍGUEZ BADIOLA (1980), 
MOLÍN (1980), LAROUZIÈRE (1985), BELLÓN et al. (1983), LAROUZIERE et al.(1990), LÓPEZ  
RUÍZ  y WASSERMANN (1991), VENTURELLI et al. (1991), CESARE et al. (2003), TURNER et al. 
(1999) y BENITO et al. (1999).
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5.1.2.  Rocas Dacíticas Potásicas

5.1.2.1.  Afloramientos y facies volcánicas

La mayor parte de los afloramientos de rocas volcánicas en la cuenca de Mazarrón están 
situados siguiendo la directriz de los accidentes tectónicos que constituyen los bordes Oeste 
(Sierra Almenara), Sur (falla de la Sierra de las Moreras) y Este (Sierra de Lo Alto) de la cuenca 
de Mazarrón. Al Oeste de la Sierra de las Moreras aparecen también con bastante potencia 
en la pequeña cuenca de Morata. También aparecen rocas volcánicas entre las secuencias 
sedimentarias que aparecen entre Mazarrón y el Puerto.

Los aparatos volcánicos más comunes corresponden a un número grande de edificios mo-
nogenéticos de tipo domo, que constituyen los puntos de emisión de productos volcánicos. 
La posición de estos puntos de emisión reconocidos refleja claramente la relación con los 
accidentes tectónicos. (Fig. 5.1)

Suelen ser casi circulares y de pequeño tamaño por lo general (100-200 m), aunque algu-
nos alcanzan tamaños más importantes (e.g. Atalaya, Gañuelas). Los domos suelen mostrar 
un diaclasados prismáticos, foliaciones y disyunciones de flujo. Además, son frecuentes las 
alteraciones a materiales arcilloso-arenosos que obliteran la textura original, así como alte-
raciones hidrotermales que dan lugar a mineralizaciones de interés económico (e.g. Cabezo 
de San Cristóbal, Pedreras Viejas, Coto Fortuna). En estos casos probablemente se trate de 
criptodomos intruidos en una cobertera sedimentaria (LAROUZIÈRE, 1985). Otros domos 
aparecen claramente intruidos en los sedimentos marinos de edad Tortoniense (domos sub-
marinos). 

Asociados a los edificios tipo domo con lavas masivas columnares se distinguen otras fa-
cies volcánicas Alrededor de los restos masivos de domos aparecen brechas autoclásticas 
(Fig.5.2), heterométricas y desorganizadas, producto de la autofracturación de la lava duran-
te el crecimiento del domo. Estas brechas de domo constituyen la mayoría de los afloramien-
tos. Otros tipos de brechas, difíciles de distinguir de las anteriores, forman niveles estrato 
idees entre sedimentos marinos. Carecen de estructuración interna y están compuestas por 
clastos muy heterométricos y sin granoclasificación, e incorporan a veces clastos margosos 
plásticos. Aparentemente constituyen depósitos de flujos volcanoclásticos masivos, produci-
dos por deslizamiento gravitacional sineruptivo de rocas volcánicas en el fondo marino, así 
como niveles de materiales volcánicos retrabajados por los procesos sedimentarios.
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Figura 5.2. Lavas masivas columnares rodeadas de una brecha autoclástica. Cuerpo de la Atalaya 
(639800, 4164150)

En posiciones más distales estos flujos masivos de brechas volcánicas pasan a niveles de ci-
neritas, de granos finos y muy alterados, y a productos arcillosos, que son especialmente 
abundantes entre los sedimentos margosos que afloran alrededor de Sierra Almenara (e.g. 
Rambla del Puntarrón). 

Otra facies está constituida por brechas piroclásticas, asociadas a procesos eruptivos de mayor 
explosividad. Estas brechas están formadas por cantos heterométricos y bastante soldados, de 
un material de aspecto pumíceo o muy vesicular, y dispersos en una matriz fina y compactada, 
muy alterable a productos arcillosos. Entre los clastos aparecen también fragmentos líticos 
producidos por la destrucción parcial de domos previos por procesos eruptivos. Estas brechas 
sería resultado de etapas eruptivas explosivas discretas, de tipo vulcaniano, durante el proceso 
de la construcción de los domos (LAROUZIÈRE, 1985).

En la cuenca de Hinojar (NW de Sierra Almenara) las rocas volcánicas forman el Cerro Galindo, 
donde constituyen varios aparatos volcánicos (domos y brechas de domo, con algunos niveles 
cineríticos), incluidos en las secuencias sedimentarias del Tortoniense superior. Las rocas son 
similares a las dacitas biotíticas con cordierita de la cuenca de Mazarrón.
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Diques y domos afectan a materiales del sustrato metamórfico en la Sierra de lo Alto, en la 
zona de las Ramblas de los Rincones y de la Perdiz (NE de Mazarrón), y también en la parte 
occidental de la Sierra de las Moreras (CORBELLÁ, 1969; MOLÍN, 1980; LA-ROUZIÈRE, 1985), 
donde están orientados en direcciones N-S, N90-110 y N130-140. Algunos de estos diques 
están próximos a las áreas mineralizadas de la zona de Coto Fortuna y presentan así mismo 
alteraciones importantes e incluso indicios sulfurados. (Fig.5.3).

Figura 5.3. Dique de rocas volcánicas dacíticas que corta los esquistos negros del basamento Nevado-
Filábride al S de Coto Fortuna (640315, 4162000)

Pequeños diques aparecen cortando a esquistos paleozoicos en la zona del Lomo de Bas, 
también asociados a mineralizaciones filonianas hidrotermales con Au, Ag y Sn (Castroviejo 
et al., 1991).

5.1.2.2.  Edades

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. BELLÓN 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. 
TURNER et al. (1999) obtuvieron valores de 8.8-8.9 Ma, ligeramente más modernos, en con-
centrados de biotita mediante técnicas Ar-Ar. CESARE et al. (2003) han encontrado edades de 
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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. En todo caso, estos valores son concordantes 
con la posición bioestratigráfica de las rocas volcánicas, que aparecen claramente interestra-
tificadas con sedimentos marinos con fauna del Tortoniense superior (BELLÓN et al., 1983; 
LAROUZIÉRE, 1985).

5.1.2.3.  Descripción Petrográfica

Se distinguen dos grupos litológicos: 1) dacitas y riodacitas biotíticas con cordierita (la litología 
más abundante), y 2) algunos cuerpos de andesitas-dacitas piroxénicas con biotita.

1) Dacitas y riodacitas biotíticas con cordierita

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 
abundancia de enclaves restíticos, gnéisicos, micáceos, grandes andalucitas, junto con me-
gacristales 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 (< 35%) de matriz vítrea, comúnmente 
perlítica, con escasos microlitos de plagioclasa dispersos con disposición fluidal. Los feno-
cristales tienen tamaños seriados desde algunos milímetros hasta microlitos menores de 1 
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 cristales de biotita, plagioclasa, cuarzo, apatito y vidrio.
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Figura 5.4. Fenocristal de plagioclasa con el núcleo rico en inclusiones de vidrio (Plg1) coexistiendo con 
otros sin inclusiones (Plg2). Biotita (Bio), cordierita (Crd) y piroxeno (Px) forman también fenocristales. Los 
microfenocristales de apatito (Ap) son bastante frecuentes

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 oscilatoria 
y zonas de reabsorción. Muchos de ellos contienen zonas ricas en inclusiones de vidrio (plagio-
clasas cribosas, Fig. 5.4, y esponjosas). También aparece como cristales de contornos ovoides, 
zonados, y con inclusiones de biotita y minerales fibrosos, aparentemente de ori-gen restítico.

La biotita (5-15%) forma grandes placas de hábitos subhédricos (0,2 - 3 mm) de color ma-
rrón intenso, con evidentes signos de reabsorción en sus bordes. Contienen inclusiones de 
ilmenita, apatito y circón. La flogopita suele estar presente, pero es poco abundante. Tiene 
menor tamaño que la biotita, hábitos euhédricos o subhédri-cos muy tabulares y, raramente, 
presenta inclusiones. A veces muestra una zonación hacia bordes oscuros, más ricos en hierro. 
En otros casos muestran una textura muy cribosa, con engolfamientos e inclusiones de vidrio 
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que ocupan el núcleo o incluso la mayor parte de los cristales. En algunos puntos, biotita y 
flogopita son extremadamente abundantes, llegando al 20 % de la roca.

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 
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:

Enclaves gneíssicos, compuestos por asociaciones variadas de plagioclasa, cuarzo, sillimanita, 
granate, espinela, cordierita, apatito, circón, y a veces sanidina. 

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

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.

Enclaves microgranulares, de grano muy fino y composición máfica, compuestos por plagio-
clasa, biotita y/o piroxeno, y vidrio.

2) Andesitas-dacitas piroxénicas-biotíticas

Los mejores afloramientos se encuentran en la zona de las Hermanillas, al N de Mazarrón. 
Son rocas de textura porfídica, poco vesicular, con fenocristales de plagioclasa y ortopiroxeno, 
poca biotita en una matriz microlítica seriada, compuesta por plagioclasa y vidrio incoloro o 
marrón, a veces con tendencias fluidales. 

Los fenocristales de plagioclasa, presentan tamaño seriado hasta la matriz, y están fuertemente 
zonados, con contornos subhédricos. Son abundantes las plagioclasas cribosas y los xenocrista-
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les restíticos anhédricos. El ortopiroxeno (hiperstena) forma cristales euhédricos y llegan a tener 
más de 1 mm, e incluso ocasionalmente grandes prismas de 1 cm. La biotita es mucho menos 
abundante y está parcialmente reabsorbida. La cordierita es escasa y presenta generalmente 
bordes de reacción. Circón, apatito y minerales opacos (ilmenita, grafito) son fases comunes. 

Los enclaves de tipo restítico son abundantes, semejantes a los descritos en las dacitas bio-
títicas con cordierita. Se encuentran también algunos enclaves microgranulares, es decir, in-
clusiones formadas por intercrecimientos de plagioclasa y piroxeno o hornblenda de grano 
muy fino, con vidrio intergranular, y que se interpretan como pequeñas bolsadas de magmas 
máficos inyectados en el magma dacítico. 

Se han encontrado escasos cristales de cuarzo y de hornblenda, probablemente restos de 
enclaves disgregados. 

Fenómenos hidrotermales y mineralizaciones.

La zona, especialmente el extremo sur de la cuenca de Mazarrón (norte de la Sierra de las 
Moreras), está afectada por procesos hidrotermales intensos, que afectan y transforman la 
mineralogía original de las rocas volcánicas y ha causado la formación de importantes yaci-
mientos de minerales metálicos. La zona más importante es la de Cabezo de San Cristóbal 
y Cabezo de los Perules, al oeste de Mazarrón, y de características parecidas son las zonas 
mineralizadas de Pedreras Viejas y Coto Fortuna. 

Según LAROUZIÈRE (1985), estas zonas mineralizadas corresponden a criptodomos intruidos 
en los sedimentos tortonienses y, parcialmente, encajados en rocas del basamento. Las zonas 
próximas a estos domos muestran una zonación de alteraciones hidrotermales con formación 
de alunitización, caolinitización, silicificación, carbonatación, propilitiazación y cloritización, y 
formación de siderita, y sulfatos (baritina, yeso, celestina). En algunas posiciones muy distales 
abundan las impregnaciones de óxidos de Mn-Fe. 

Las mineralizaciones corresponden a sistemas de filones o stockworks que llegan a alcanzar 
650 m de profundidad (generalmente menos de 400 m) en el Cabezo de San Cristóbal, e 
impregnaciones silíceas en Coto Fortuna. Los filones contienen paragénesis de galena, pirita, 
escalerita, calcopirita y sulfatos, y probablemente algo de estaño y cinabrio. Los efectos hidro-
termales y mineralizaciones han afectado también a las rocas del basamento y a los sedimen-
tos neógenos (LAROUZIÈRE, 1985). Al SW de la Sierra de las Moreras (Lomo de Bas) se han 
descrito también mineralizaciones filonianas asociadas también a diques dacíticos alterados, 
que contienen sulfuros junto Au-Ag y Sn (CASTROVIEJO et al., 1991).

5.1.2.4.  Composición

La Tabla 5.1 muestra los nuevos análisis realizados para esta descripción sobre dacitas biotíti-
cas con cordierita pertenecientes a este grupo (círculos rojos llenos en las figuras)
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ELEMENTOS MAYORES (XRF)
 

(% peso) CB LV MAZ-04 MAZ-12

SiO2 64.18 64.58 64.00 63.89

Al2O3 15.78 15.86 16.01 15.94

Fe2O3 4.67 4.68 4.92 4.68

MnO 0.05 0.07 0.08 0.07

MgO 2.31 2.03 2.34 2.21

CaO 2.77 2.41 2.86 2.44

Na2O 1.76 2.13 2.05 1.97

K2O 4.45 3.99 3.89 4.31

TiO2 0.62 0.60 0.59 0.62

P2O5 0.38 0.34 0.35 0.33

Zr 264.4 249.0 220.2 237.1

PC 1.72 3.35 2.63 2.94

SUMA 98.69 100.04 99.72 99.40

ELEMENTOS TRAZA (ICPMS + XRF)

(ppm) CB LV MAZ-04 MAZ-12 (ppm) CB LV MAZ-04 MAZ-12

Li 43.54 29.39 32.88 22.67 Sn 5.76 5.98 5.66 5.44

Rb 206.81 232.62 206.57 216.43 Tl 2.32 2.45 1.94 2.27

Cs 38.36 54.14 39.19 45.87 Pb 66.54 64.73 59.13 58.63

Be 5.01 5.07 4.49 5.16 U 13.07 15.39 13.58 14.08

Sr 514.30 473.16 392.65 471.00 Th 43.75 46.85 37.80 41.24

Ba 1079.80 1007.01 957.51 1016.57 La 49.75 50.25 46.68 46.87

Sc 14.52 13.03 15.31 14.09 Ce 106.57 106.32 98.98 99.71

V 92.06 85.64 96.55 88.24 Pr 12.55 12.44 11.30 11.73

Cr 98.08 90.69 103.74 103.96 Nd 48.88 49.80 44.54 45.53

Co 11.91 10.56 11.27 11.02 Sm 10.19 10.37 9.09 9.37

Ni 30.54 24.44 25.56 26.11 Eu 2.17 2.15 1.84 2.13

Cu 28.84 14.83 25.16 18.32 Gd 7.03 7.05 6.38 6.53

Zn 58.56 55.19 53.92 54.02 Tb 0.95 0.92 0.95 0.86

Ga 21.08 21.28 21.20 21.60 Dy 4.85 4.57 4.93 4.32

Y 23.29 22.45 23.32 22.26 Ho 0.83 0.78 0.91 0.80

Nb 22.76 21.83 19.48 20.98 Er 2.11 2.08 2.24 2.05

Ta 1.96 1.84 1.77 1.79 Tm 0.33 0.30 0.32 0.30

Zr 45.11 52.47 29.93 56.27 Yb 1.94 1.79 1.90 1.84

Hf 1.61 1.86 1.29 1.98 Lu 0.27 0.24 0.27 0.25

Mo 0.67 0.89 1.22 0.80      

Tabla 5.1. Composición química de algunas rocas volcánicas dacíticas del área de Mazarrón
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En las figuras 5.5 y 5.6 se han incluido además datos procedentes de LAROUZIÉRE (1985), 
MOLÍN (1980), LÓPEZ RUÍZ y RODRÍGUEZ 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 (círculos vacíos) se cla-
sifican como dacitas o traquidacitas, algunas latitas, y en una muestra como riolita. Las rocas 
piroxénicas con biotita se clasifican como dacitas y andesitas (cuadrados azules), con menor 
contenido en Na2O+K2O que las anteriores. 

Figura 5.5. Posición de muestras analizadas y procedentes de la literatura en el diagrama TAS (Le BAS et 
al., 1986).Explicación de los símbolos en el texto

En la clasificación de rocas volcánicas orogénicas (modificado de PECCERILLO y TAYLOR, 
1976) (Fig. 5.6A) las dacitas biotíticas se sitúan en la serie calcoalcalina rica en K2O o incluso 
shoshonítica (círculos rojos), mientras que las rocas piroxénicas pertenecen a una serie calcoa-
lcalina de medio a alto K2O (cuadrados azules). 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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Figura 5. 6. A) Situación en la clasificación (modificada) de PECCERILLO y TAYLOR (1976) de las rocas 
calcoalcalinas de Mazarrón. El campo en color verde muestra la variación composicional de las rocas de 
afinidad lamproítica. B) Patrones de Tierra Raras de las dacitas analizadas. Obsérvese la fuerte similitud 
química de todas las muestras
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Las rocas tienen contenidos altos en elementos incompatibles (Li, Rb, Th), y bajos valores de 
Nb, Ta, Ti, Sr y P. Los patrones de REE (Fig. 5. 6B) de las dacitas biotíticas muestran Tierras 
Raras Ligeras muy fraccionadas y enriquecidas, valores menos variables para las Tierras Raras 
Pesadas, y anomalía negativa de Eu. Este patrón es similar al de las rocas metapelíticas próxi-
mas (datos inéditos) y, en general, al de las rocas pelíticas comunes.

Los valores de δ18O de estas rocas (entre +13.8 y +20.3, MUNKSGAARD, 1984; LÓPEZ RUÍZ 
y WASSERMAN, 1991; BENITO et al., 1999), y la composición isotópica (87Sr/86Sr: 0.7136-
0.7178), reafirman la hipótesis de derivación por fusión parcial de un protolito meta-sedi-
mentario.

En resumen, el conjunto de datos petrológicos y geoquímicos indican claramente a una géne-
sis de este grupo de rocas por fusión parcial cortical a partir de un protolito metasedimentario. 
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).

5.1.3.  Rocas de afinidad lamproítica

Estas rocas han sido descritas principalmente por CORBELLÁ (1969), LAROUZIÈRE (1985), 
LAROUZIÈRE y BORDET (1983), y VENTURELLI et al. (1991). Afloran en dos áreas:

Por un lado, en las proximidades del Caserío de Fuente de la Meca, formado un pequeño 
afloramiento rodeado de dacitas biotíticas con cordierita. Fig. 5.7
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Figura 5.7. Cuerpo de lamproítas de Fuente de la Meca 

Al NE de Mazarrón, formando varios cuerpos diferenciados, que cortan a las rocas del ba-
samento metamórfico, sedimentos neógenos y rocas volcánicas dacíticas, en las zonas del 
Cabezo Redondo y Collado de la Oliva.

Volcánicamente se trata de materiales extrusivos, fundamentalmente diques y pequeños do-
mos, con zonas masivas foliadas asociadas a brechas auto-clásticas. Algunas zonas presentan 
esquemas de brechificación más complejos (posiblemente diatremas, LAROUZIÈRE, 1985). En 
otros puntos aparecen como coladas de lava de corto recorrido.
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Figura 5. 8. Brecha de lamproitas oscuras brechificadas de la Rambla de los Morenos 

Recientemente, DUGGEN et al. (2005, in press) han determinado una edad de 8.17 Ma para 
las rocas del NE de Mazarrón (Cabezo Redondo?).

Se diferencian dos tipos petrológicos: por un lado rocas oscuras de aspecto lamproítico, gene-
ralmente brechificadas, y por otro rocas foliadas y bandeadas, donde alternan capas rojas que 
pasan gradualmente a capas grisáceas, con aspecto muy fluidal (en algunos puntos incorpo-
rando zonas brechificadas con clastos de lamproitas oscuras).

A.- Brechas de rocas lamproíticas oscuras

Son rocas vitrofídicas muy oscuras, de color negro brillante en superficie fresca (Fig. 5.8), com-
puestas por un alta proporción de vidrio marrón, con micro-fenocristales (< 15%) de flogopi-
ta, diópsido, olivino, y apatito. Con-tienen además un cortejo muy irregular de xenocristales 
de plagioclasa, cuarzo, cordierita y biotita, probablemente como resultado de la hibridización 
de magmas lamproíticos con magmas dacíticos-biotíticos como los descritos anteriormente 
(VENTURELLI et al., 1991).
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La flogopita es la fase más abundante, es muy pleocroica y forma pequeños cristales auto-
morfos, como microfenocristal o como microlitos en la matriz. Los cristales subhédricos de 
biotita son mucho menos abundantes, muchas veces formando cristales con borde de reab-
sorción ricos en inclusiones de vidrio, y bordes zonados a flogopita (biotita esponjosa). El 
olivino (<8%) es muy rico en forsterita, euhédrico o subhédrico, y a veces se asocia a placas 
de flogopita orientadas fluidalmente Se reconocen dos tipos de olivinos: por un lado cristales 
automorfos, escasamente engolfados, y en ocasiones con núcleos huecos (cristales esque-
letales), y por otro, cristales mayores de olivino, frecuentemente alterado, y con contornos 
anhédricos con bordes aserrados (olivinos en “diente de perro”). El clinopiroxeno (diópsido) 
(3-10%), es bastante abundante en algunos puntos y aparece como pequeños prismas eu-
hédricos, dispersos en la matriz. Los contenidos en clinopiroxeno y olivino son muy variables. 
El primero predomina en las rocas del Cabezo Redondo (zona de los Morenos), mientras que 
el olivino es más abundante en las rocas de Fuente de la Meca. El aspecto de la matriz es 
variable, desde facies muy ricas en vidrio marrón a incoloro, pobre en microlitos de flogopita, 
a otras facies más vacuolares, muy ricas en microlitos de flogopita ordenados fluidalmente, 
con escaso vidrio recristalizado (esferulítico o criptocristalino). 

Figura 5.9. Fenocristales de olivino (Ol) y flogopita (Flog) en un clasto de lamrproita brechificada. Obsér-
vense los típicos cristales de apatito huecos (Ap) de estas rocas
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Figura 5.10. Roca de composición lamproítica bandeada. Los Morenos

En estas muestran se encuentran cantidades pequeñas pero significativas de los minerales 
comunes en las dacitas biotíticas de la cuenca de Mazarrón. Así, se aprecia una proporción 
importante de xenocristales de cuarzo, plagioclasa, sanidina, cordierita, claramente corroídos. 
Se han encontrado también escasos xenolitos restíticos de composición gneísica. Estos mine-
rales son más abundantes en las rocas de Fuente de la Meca (W Mazarrón) y Cabezo Redondo 
(NE Mazarrón), y más escasos en la zona del Collado de la Oliva.

B.- Rocas vítrofídicas bandeadas

Son rocas afaníticas muy ricas en vidrio pero por lo general desvitrificadas y alteradas por 
oxidación. Se caracterizan por un aspecto fluidal muy bandeado, con alternancias de capas 
grisáceas claras con capas rojizas muy oxidadas. Las rocas a veces presentan disposiciones 
contorneadas, o bien estructuras brechoides. En algunos puntos esta facies incluye clastos de 
lamproítas vítreas oscuras rodeados por vidrio rojizo.

La roca contiene vidrio fluidal, desestabilizado, con escasos (< 5-10%) microlitos tabulares de 
flogopita, y algo de biotita, parcial o totalmente transformados a óxidos de hierro, pseudo-
morfos de olivino o piroxeno totalmente alterados a óxidos, y pequeños cristales ovoides de 



146

cuarzo, inmersos en una matriz vítrea fluidal con recristalización microesferulítica. Las rocas 
son en ocasiones muy vesiculares, casi pumíceas. Los xenolitos restíticos son escasos pero 
están presentes.

5.1.3.1.  Composición

Datos analíticos para este grupo de rocas se pueden encontrar en los trabajos de CORBELLÁ 
(1969), LAROUZIÈRE (1985), LAROUZIÈRE et al. (1983) y VENTURELLI et al. (1991). Los da-
tos de rocas cuya descripción coincide con las de este grupo muestran variaciones bastante 
dispersas, probablemente resultado de la disparidad de métodos analíticos empleados. LA-
ROUZIÈRE (1985) las describe como “lamproitas”, mientras que VENTURELLI et al. (1991) las 
denomina “latitas traquíticas”.

Figura 5.11. Situación de las rocas de afinidad lamproítica (triángulos) de Mazarrón en la clasificación 
de PECCERILLO y TAYLOR (1976).La composición de las dacitas biotíticas está marcado en marrón. Las 
rocas se sitúan entre las dacitas y el área amarilla que representa la composición de las lamproítas típicas 
(peralcalinas) del SE peninsular

En la clasificación TAS (Fig. 5.11- triángulos verdes) los análisis se sitúan en el campo de las 
traquidacitas (>20% cuarzo) y traquitas (<20% cuarzo). Los contenidos en cuarzo en la nor-
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ma CIPW varían del 6 al 30%. Las rocas tienen contenidos en SiO2 (59-64%) comparables a 
los de las dacitas calcoalcalinas potásicas, pero inferiores a los de las lamproítas peralcalinas 
del SE de España (Fig. 5.11), reflejando la abundancia de xenocristales restíticos. Estos encla-
ves explican también contenidos de hasta un 5% de corindón en la norma CIPW en algunos 
análisis. Los valores de K2O son superiores a los de las dacitas, y comparables a los de las 
lamproítas. El Mg (MgO/MgO+FeO) presenta valores (33-78%) iguales o superiores a los de 
las dacitas, pero inferiores a los de las lamproitas típicas (70-88%). Otros parámetros geoquí-
micos sitúan a estas rocas también en posición intermedia entre las lamproítas y las dacitas 
calcoalcalinas, como valores altos de MgO (1-6%), TiO2 y P2O5. El CaO es más bajo que en las 
dacitas y en las lamproítas. Los altos contenidos en Cr, Ni, Zr, Th las relacionan claramente a 
las lamproitas típicas (VENTURELLI et al., 1991). 

El conjunto de datos mineralógicos y geoquímicos, así como la presencia de material “restí-
tico” indican que este grupo de rocas resulta de la interacción (mezcla o hibridación) entre 
magmas procedentes de fusión cortical (dacitas calcoalcalinas) y magmas ultrapotásicos de 
origen mantélico (VENTURELLI et al., 1991).

5.1.4.  Enclaves de rocas metamórficas en las lavas

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

a) Son fragmentos de rocas de alto grado de metamorfismo (facies de las granulitas) con 
bordes bien definidos (Fig. 5. 12) 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.
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Figura 5.12. Enclave de 15 cm de longitud con contactos netos con la lava que lo engloba (Zona de 
Coto Fortuna)

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, 1968, 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 vías de extracción del fundido (CESARE et al., 1997, CESARE 
y GÓMEZ PUGNAIRE, 2001).
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Figura 5. 13. Inclusiones de vidrio fresco mostrando la típica bola de retracción en un cristal de plagio-
clasa (150µm la mayor de ellas)

e) En todos los fragmentos se encuentra vidrio volcánico formando bandas más o menos con-
tinuas paralelas a la foliación o como inclusiones muy pequeñas y frescas (entre 50 y 200m) 
dentro de todos los minerales, incluidos los accesorios, como circón y monacita (Fig. 5.13). 
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.
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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. 
Esta 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 Níjar son muy frecuentes los enclaves con sillimanita + 
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 
común 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 permane-
ce mucho tiempo en la corteza antes de su salida a la superficie. El hecho de que en las rocas 
volcánicas 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 estu-
dio 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 ro-
cas, como demuestra el hecho del elevado número de publicaciones en los últimos años (ver 
referencias) y de la inclusión del estudio de estas rocas como objetivo de proyectos internacio-
nales multidisciplinares (p.e. EUROMARGIN promovido por la European Science Fundation).
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Figura 5. 14. Enclave de sil + gr + bio en las lavas de los diques de la zona de Coto Fortuna

5.1.4.1.  Descripción de los afloramientos 

En los diferentes cuerpos de rocas volcánicas se pueden diferenciar tres tipos de enclaves me-
tamórficos, semejantes a los descritos en el Hoyazo de Njar por ZECK (1967, 1972) y CESARE 
et al., (1995), aunque en el área de Mazarrón presentan algunas diferencias mineralógicas 
que se especifican a continuación:
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Figura 5.15. Enclave de tipo 2 formado esencialmente por cordierita (Crd), fibrolita (Fib) y espinela (Esp). 
Dacitas de Las Hermanilla al N de Mazarrón

1. Enclaves cuya composición mineralógica esencial está formada por granate + biotita + silli-
manita (esencialmente la variedad fibrolítica). Plagioclasa y cordierita están siempre presentes 
y, en ocasiones, también espinela (Fig. 5.14). 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 
estructura foliada, a veces microplegada, definida por bandas alternantes, o íntimamente in-
tercrecidas 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. 

2. Enclaves de espinela + cordierita (+andalucita) como minerales mayoritarios, acompañados 
por plagioclasa, biotita, sillimanita y, en ocasiones, granate y feldespato potásico (Fig. 5.15). 
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 en-
claves del tipo 1, llegando incluso a formar cristales transparentes de color azul (Fig. 5.15) y 
morfología idiomórfica de hasta 5 mm. Son muy abundantes en estos enclaves los cristales 
de andalucita de hasta 2 cm. La espinela, otro mineral mayoritario, es fácilmente reconocible 
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en muestra de mano por el tamaño (de entre 1-2 mm de media, Fig. 5.15), el idiomorfismo y 
el color negro de sus cristales

3. Enclaves constituidos casi exclusivamente por cordierita + cuarzo. Son de menor tamaño 
que los anteriores (5 cm como máximo) y mucho menos abundantes. Se reconocen fácilmen-
te en los afloramientos por el llamativo color azul de la cordierita y por la textura muy seme-
jante a las simplectíticas. Excepcionalmente se han reconocido en muestra de mano pequeños 
granates similares en color y forma a los descritos en los tipos anteriores.

Figura 5.16. Xenocristales de andalucita (rosa) y gra-nate (rojo) en las lavas de La Majada

La relación entre los dos primeros tipos de enclaves no está clara, debida esencialmente a que 
se trata de fragmentos dispersos en la lava sin conexión entre sí. Solo se ha encontrado un 
ejemplar de gran tamaño formado por ambos tipos enclaves con un contacto bien definido. 
ZECK (1972) y ÁLVAREZ VALERO (2005) proponen un origen común a partir del mismo proto-
lito. Las diferencias entre ambos se atribuyen al mayor grado de metamorfismo alcanzado por 
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los enclaves del tipo espinela + cordierita. No obstante, como en se observa en la Fig. 5.17, la 
superficie de contacto corresponde probablemente a una antigua superficie de estatificación 
entre dos litologías diferentes. 

Figura 5. 17. Enclave de gran tamaño (25 cm de longitud) formado por los dos primeros tipos descritos 
anteriormente. El contacto entre ambos es muy brusco

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 
(Fig.5.16) que se encuentra como porfiroblastos euhédricos de hasta 12 cm de longitud, 
frescos o transformados a sillimanita. En otros casos forma cristales anhédricos con un borde 
negro o verde muy oscuro de espinela. Son también muy abundantes los cristales euhédricos 
(de hasta 3 mm) de cordierita de color azul intenso y, menos frecuentemente, de granate (de 
hasta 1 cm, Fig.5.16). Excepcionalmente pueden ser reconocidos en el afloramiento xenocris-
tales de sillimanita, cuarzo y espinela.

La cantidad y tipo de fragmentos de restitas en las lavas es bastante variable. En general, son 
bastante más abundantes en las lavas de composición dacítica que en las de composición 
andesítica. Por otra parte, de los diferentes tipos de enclaves descritos anteriormente, los 
dos primeros tipos son aproximadamente igual de abundantes en las lavas de composición 
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dacítica mientras que en las andesitas son considerablemente más abundantes los del tipo 
cordierita-espinela. Solamente unos pocos se han encontrado de cordierita + cuarzo. 

5.1.4.2.  Descripción petrográfica

Los tipos de enclaves que se han diferenciado en el afloramiento corresponden a la com-
posición encontrada también en lámina delgada. Sin embargo, son también relativamente 
frecuentes términos intermedios entre los tipos 1 y 2.

A.- Enclaves de sillimanita + granate + biotita + plagioclasa (± cordierita)

La mayoría de ellos muestran una foliación, frecuentemente microplegada, definida por haces 
de fibrolita (+vidrio), biotita, ilmenita y grafito que normalmente se adapta a la forma de los 
porfiroblastos de mayor tamaño y de comportamiento más rígido (p. e. granate, andalucíta). 
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 cri-
stales discretos de varios milímetros de longitud, y con numerosas inclusiones de sillimanita, 
grafito, circón y apatito. En algunos enclaves muy ricos en biotita, ésta define la foliación de 
la roca o la mimetizan, mientras que en otros aparece como porfiroblastos con inclusiones de 
grafito que se orientan según una esquistosidad interna transversa a la externa (Fig. 5.18). La 
biotita es una inclusión frecuente dentro de cordierita, plagioclasa y granate. En ocasiones, 
los cristales de biotita están reemplazados por espinela, ilmenita y vidrio. Esta estructura ha 
sido minuciosamente descrita e interpretada por CESARE (2000) como producto de la fusión 
incongruente de la biotita. En otros casos sillimanita y biotita reaccionan para formar cordie-
rita, la cual se encuentra como una corona alrededor de los cristales de biotita adquiriendo 
esta última forma ameboidea (Fig. 5.19).
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Figura 5.18. Porfiroblastos de biotita con inclusiones de grafito que definen una foliación microplegada 
sin continuidad con la matriz
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Figura 5.19. Cristales de biotita (Bio) corroídos por una corona de cordierita (Crd) sin inclusiones de fi-
brolita. Obsérvese los pliegues isoclinales en los haces de fibrolita (Fib) y los cristales helicíticos de espinela 
(Esp) 

La plagioclasa se presenta en concentraciones muy variables, desde casi inexistente a consti-
tuir 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 deforma-
das. Contienen numerosas inclusiones de fibrolita, biotita y, sobre todo, grafito, las cuales 
definen una foliación interna que no se continúa con la foliación de la matriz (Fig.5.20). En la 
mayor parte de los casos también se encuentran pequeñas, pero muy abundantes, inclusiones 
de vítreas frescas (Fig. 5.13), como las descritas por CESARE et al. (2002). Estas inclusiones de 
vidrio, entre otros aspectos texturales del mismo, ponen en evidencia, (CESARE et al., 1997) 
el carácter sintectónico de la fusión parcial.

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. General-
mente se han desarrollado zonas de presión alrededor de ellos, pero en algunos raros ejem-
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plares el granate presenta una textura helicítica respecto a la foliación externa. No son raros 
los bordes de corrosión formados por una delgada capa de vidrio y espinela.

Figura 5.20. Porfiroblasto anhedral de plagioclasa (Plg) con abundantes inclusiones de grafito y algunas 
de biotita (Bio) que definen una foliación microplegada sin continuidad con la de la matriz marcada en 
este caso por el grafito contenido en los cristales de andalucita (And)

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 de sus cristales. Rara vez está 
deformada y contiene inclusiones de todos los minerales de la matriz. Cristales xenomorfos de 
feldespato potásico aparecen ocasionalmente intersticiales sustituyendo a la cordierita. 

La espinela forma pequeños cristales hipidiomorfos o xenomorfos, fracturados y dispersos 
entre las bandas de sillimanita y biotita. Contiene numerosas inclusiones de sillimanita y de 
opacos que definen una foliación idéntica a la de la matriz (Fig. 5.8). En ocasiones está rodea-
da por una delgada película de vidrio alterado.
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B.- Enclaves de cordierita+espinela+andalucita+sillimanita ± biotita ± granate

Estos enclaves presentan una variedad mineralógica y textural considerablemente. Las carac-
terísticas esenciales que los diferencian del tipo anterior son:

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 y también su grado de recristalización. Mucha de la mi-
neralogía 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.

No obstante, como se ha indicado anteriormente, entre este tipo de enclaves y los de silli-
manita + granate + biotita + plagioclasa existen términos intermedios en los que, o bien la 
biotita no ha desaparecido completamente, la espinela es muy escasa o la plagioclasa forma 
porfiroblastos muy semejantes a los enclaves anteriores. 
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Figura 5.21. Espinela (Esp) idiomorfa rodeada de una corona de feldespato K (FK), ambos incluidos 
dentro de un gran porfiroblasto de cordierita (Crd). La cordierita se ha formado por desestabilización de 
la andalucita como indican los fragmentos irregulares de la andalucita con la misma orientación óptica. 
incluídos (A) en la cordierita 

La variedad de enclave más común es el que está formado por grandes cristales ínterpene-
trados de cordierita que contienen inclusiones de todos los minerales de la roca, incluidos los 
grandes porfiroblastos de granate. Las inclusiones de sillimanita, grafito y la biotita, esta últi-
ma parcial o totalmente reabsorbida por cordierita, definen normalmente la foliación relicta 
de la roca. Ilmenita, circón, monacita y apatito son los minerales accesorios que se encuentran 
en todas las variedades de enclaves. La monacita, en concreto, alcanza dimensiones de hasta 
0.2 mm. El vidrio volcánico puede llegar a ser mucho más abundantes que en los enclaves 
anteriores (hasta un 20%). 

La cordierita es el mineral más abundante y característico de estos enclaves. Se forma a partir 
de los minerales esenciales de los enclaves del tipo 1 (gr + sil + bio) a los cuales engloba y 
reabsorbe. Nunca está deformada ni zonada pero si es frecuente encontrarla parcialmente 
corroída por feldespato K ± plagioclasa ± vidrio. Fragmentos redondeados o ameboideos 
de cordierita con la misma orientación óptica son frecuentes dentro de grandes cristales de 
feldespato K. En otros casos forma cristales euhédricos o subhédricos con maclas sectoriales y 
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cuyos bordes mantienen el idiomorfismo en contacto con el vidrio, por lo que estos agregados 
pueden representar cristalización a partir del fundido que da lugar a la lava.

La espinela es un constituyente mayoritario de muchos de estos enclaves. Su proporción mo-
dal 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. En los casos en los que 
la espinela está como inclusión en la cordierita, la corona es de feldespato K, plagioclasa y, 
localmente, de vidrio alterado (Fig. 5.21). Cristales de espinela xenomorfos asociados a vidrio 
son comunes en la matriz de los enclaves. 

Figura 5. 22. Porfiroblastos de granate (Gr) con una corona de reacción formada por cordierita (Crd) y 
espinela (Esp). La matriz está formada por fibrolita (Fib) y cordierita
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Figura 5.23. Sillimanita prismática desorientada (Sil1), topotáctica (Sil2) y fibrolita (Fib) reemplazando 
completamente a un gran porfiroblasto de andalucita

Los cristales de granate menos frecuentes forman porfiroblastos euhédricos semejantes a los 
descritos en los enclaves de sillimanita + granate+ biotita. Los más comunes, suelen presen-
tar una corona de reabsorción formada por cordierita o cordierita + espinela (Fig. 5.22) que 
conserva la forma del granate preexistente. Otro tipo de porfiroblastos de granate, contienen 
numerosas inclusiones de sillimanita, ilmenita, grafito, circón y menos frecuentemente, de 
biotita. En algunos casos tienen formas ovaladas, producidas por procesos de disolución-pre-
cipitación asistida por fundido (ÁLVAREZ-VALERO et al., 2005). 

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 (hasta 12 cm de 
longitud en los casos más espectaculares), completamente frescos o, lo que es más frecuente, 
en distintos estadios de transformación. Contiene numerosas inclusiones de espinela, biotita, 
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plagioclasa, feldespato K y grafito, estas últimas distribuidas en su estructura como en la va-
riedad conocida como chiastolito.

Figura 5.23-b. Porfiroblasto hipidiomorfo de estaurolita (Est) con un borde de reacción de cordierita 
(Crd). La matriz, muy grafitosa, se deforma alrededor del cristal de estaurolita 

Los cristales de andalucita están frecuentemente remplazados por silimanita (Fig. 5.23). En 
muchos casos la pseudomorfosis es completa conservando la sillimanita las inclusiones y la 
forma de los antiguos porfiroblastos de andalucita. La sillimanita se encuentra dentro de la 
andalucita con diferentes orientaciones: como prismas orientados de manera que el eje c 
de ambos minerales son aproximadamente paralelos, o sin orientación alguna (Fig. 5.22). 
El significado petrogenético de la transformación andalucita-sillimanita sido recientemente 
estudiada por CESARE et al. (2002). Como indican estos autores, el reemplazamiento de la 
andalucita ha tenido lugar en varias etapas y probablemente la mayor parte de ellas ha tenido 
lugar antes de la fragmentación de la roca y su incorporación como enclaves a la lava. 

Tanto los xenocristales como los porfiroblastos de andalucita en los enclaves suelen presentar 
varios bordes de reacción concéntricos, que a veces afecta al cristal completo, formado por 



164

un agregado de espinela + cordierita, generalmente simplectítico, cordierita y, por último, 
plagioclasa. Los agregados simplectíticos de espinela son también frecuentes en el interior 
de los cristales, aún cuando la andalucita no esté transformada en el borde (Fig. 5.12 b), 
definiendo contornos que sugieren las formas de minerales incluidos en la andalucita y de los 
que no quedan restos. Es probable que estas inclusiones fuesen de estaurolita, mineral que se 
encuentra, aunque raramente, en algunos de estos enclaves (Fig. 5. 23-b) aislado en la matriz 
o, con más frecuencia, englobado por andalucita en los enclaves del tipo 1

La biotita no es tan abundante como en los enclaves del tipo 1, hasta el punto de que en mu-
chos de ellos no se encuentra. Tanto ella como la sillimanita se han participado en las reaccio-
nes que dieron lugar a cordierita y espinela. En los cristales de cordierita se pueden observar 
pequeños cristalitos de biotita muy redondeados o con formas ameboideas.

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

5.1.4.3.  Química mineral y relaciones de fase

La composición química de los minerales que componen los enclaves de las rocas volcánicas 
de esta Hoja se muestra en la Tabla 5.2. 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%.
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Figura 5.24. Variación composicional de los minerales más significativos de los dos tipos de enclaves 
más abundantes en las dacitas de Mazarrón.

Figura 5.25. Posible trayectoria P-T deducida a partir de las relaciones de fases de los minerales de los 
enclaves. Se han representado además algunas de las reacciones principales de producción de fundido 
(CARRINGTON y HARLEY, 1995, CENKI et al., 2002, ALVAREZ-VALERO, 2005) identificadas en las restitas

La Figura 5.24 muestra las diferencias de composición entre las mismas fases minerales en los 
dos tipos de enclaves. En los enclaves de espinela + cordierita (tipo 2) se aprecia un aumento 
del contenido en MgO en todas las fases, lo cual no puede estar relacionado con un aumento 
del grado de metamorfismo, por lo que debe ser un control composicional. En los granates 
de ambos grupos el borde está empobrecido en MgO y FeO mientras que el MnO aumenta, 
probablemente por un enriquecimiento pasivo producido por su reabsorción. 
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La posible trayectoria P-T deducida a partir de las relaciones de fases se muestra en la Figura 
5.25. La reacción (1) se puede reconocer texturalmente por la formación de las coronas de 
cordierita y espinela alrededor de los cristales de granate (Fig. 5.22), mientras que la reacción 
(2) da lugar a la formación de los cristales de espinela idiomorfa con una corona de cordierita 
a expensas de la biotita y la fibrolita de la matriz. 

Las condiciones de metamorfismo deducidas por ÁLVAREZ VALERO (2005) son muy semejan-
tes para los dos tipos principales de enclaves. Muestran una evolución desde mayor presión 
y menor temperatura (780ºC-4 kb) a un incremento importante de la temperatura con una, 
más ligera, disminución de la presión (900ºC-3 kb).

5.2.  ROCAS METAMÓRFICAS 

5.2.1.  Materiales del complejo Nevado-Filábride

5.2.1.1.  Manto del Veleta.

5.2.1.1.1.  Micaesquistos grafitosos y cuarcitas (1 y 3)

Composición mineralógica

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

Descripción de las rocas

Se trata de micaesquistos grafitosos de grano fino constituidos mayoritariamente por una al-
ternancia de niveles más ricos en cuarzo con textura granoblástica y niveles más ricos en mica 
incolora, con textura lepidoblástica. El grafito se concentra principalmente en los niveles más 
ricos en mica incolora. Esta alternancia, y la orientación preferente de la mica incolora, defi-
nen la foliación principal de la roca. En las rocas más ricas en mica incolora se puede observar 
una crenulación muy penetrativa a pequeña escala, normalmente en forma de pliegues muy 
abiertos, pero que en ocasiones da lugar a pliegues isoclinales muy apretados (Fig. 5.26).
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Figura 5.26.- a)  Aspecto típico de un micasquisto grafitosodel Manto del Veleta. Nótose la 
desorientación de la oxiclorita con respecto a la crenulación. Ancho de la fotografía: 1,65 
mm. Nícoles paralelos, b) Pseudomorfo prismático (arriba) y granular (centro) en un micas-
quisto grafitoso del Manto del Veleta. Ancho de la fotografía: 2,05 mm. Nícoles paralelos

Los únicos porfiroblastos que se observan (Fig.5.26) corresponden a cristales completamente 
pseudomorfizados que, teniendo en cuenta su hábito, pudieron haber sido granate y cloritoi-
de. Los porfiroblastos del primer tipo (posible granate) aparecen como cristales xenomorfos 
redondeados (de hasta 1.5 mm) y textura poiquiloblástica, con numerosas inclusiones de 
cuarzo y, sólo muy raramente, de cristales prismáticos del segundo tipo de pseudomorfo. 
Están pseudomorfizados por oxicloritas. Las relaciones texturales con respecto a la foliación 
principal (sombras de presión, continuidad de la foliación dentro y fuera de los granos) indican 
su carácter pre- a sincinemático. El segundo tipo de pseudomorfos (posible cloritoide) se en-
cuentra como cristales subidiomorfos prismáticos totalmente reemplazados por un agregado 
de color muy oscuro y carácter translúcido. Su disposición es claramente precinemática con 
respecto a la foliación, tal y como lo indican las sombras de presión que han generado. En 
ocasiones aparecen rotados hasta disponerse con una orientación paralela a la de la foliación 
(Fig. 5.26).

La clorita aparece como un mineral tardío, de un tenue color verde y hábito tabular en las 
sombras de presión, que junto con cuarzo, aparecen en relación con los porfiroblastos antes 
descritos. También se encuentra clorita en los bordes de los cristales de mica incolora que 
constituyen mayoritariamente la matriz de la roca. La oxiclorita puede ser localmente abun-
dante en las muestras estudiadas. Se presenta como cristales tabulares o agregados radiales 
de color marrón intenso. Reemplaza a cristales previos probablemente de granate, o aparece 
en la matriz de la roca sustituyendo a la mica incolora y la clorita verde. Este reemplazamiento 
es posterior a la foliación principal y a la crenulación que afectó a la roca (Fig.5.26).
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Entre los minerales accesorios, destacan cristales prismáticos de mena opaca, probablemente 
ilmenita, orientados paralelamente a la foliación. En ocasiones aparecen mimetizando los 
pliegues definidos por la mica incolora de la matriz.

5.2.1.1.2.  Mármoles grises (4)

Composición mineralógica

Minerales principales: calcita, cuarzo, mica incolora, clorita
Minerales accesorios: grafito

Descripción de las rocas

Son mármoles calcíticos grafitosos con cantidades muy variables de silicatos incluso a la escala 
de una lámina delgada. La calcita aparece como cristales de tamaño variable con una textura 
granoblástica típica. La exsolución y oxidación tardía del poco hierro que puede contener la 
calcita le confiere al mármol una tonalidad parda en algunos sectores de las rocas. En cual-
quier caso el color predominante es el gris, que debe a la presencia de grafito. Este mineral 
presenta una distribución muy irregular en forma de filamentos desorientados en el borde 
y el interior de los granos de calcita y también como masas de mayor grosor concentradas 
también de forma muy heterogénea.

Los silicatos se concentran en bandas paralelas a la esquistosidad regional (Fig. 5.27). Los 
filosilicatos (mica incolora y clorita) están orientados paralelamente a la foliación y, en los 
sectores donde son más abundantes, definen también la crenulación posterior que ya ha sido 
descrita en las rocas pelítica
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5.27. Mármol grafitoso del Manto del Veleta con mica incolora orientada paralelamente a la 
esquistosidad, a) Nícoles paralelos, b) Nícoles cruzados, cal: calcita, gr: grafito, ms: moscovita. Ancho de 
las fotografías:2,66 mm

5.2.1.2.  Manto del Mulhacén

5.2.1.2.1.  Formación de esquistos oscuros con granates (5, 6 y 12)

Composición mineralógica

Minerales principales: cuarzo, mica incolora, granate, (clorita, biotita)
Minerales accesorios: grafito, minerales opacos, turmalina, apatito, rutilo

Descripción de las rocas

Los micaesquistos grafitosos con granate sólo se han encontrado en los afloramientos de la 
Unidad Superior. Su color oscuro en muestra de mano se debe tanto a la presencia de grafito 
como a la transformación parcial, en algunas muestras, de la mica incolora a oxiclorita. El 
grafito no es igual de abundante en todas las rocas estudiadas. En algunos niveles puede ser 
muy escaso o aparecer únicamente como inclusiones dentro de los porfiroblastos de granate. 
En los niveles en los que el grafito es más abundante se concentra preferentemente en la mica 
incolora y el granate.

Las rocas de esta formación presentan texturas granonoblástica a lepidoblástica debidas a la 
alternancia a escala microscópica de niveles más ricos en cuarzo con otros en los que predo-
mina la mica incolora. Se pueden distinguir dos generaciones de mica incolora. La primera 
aparece como agregados fusiformes de cristales de pequeño tamaño orientados paralela-
mente a la esquistosidad y, frecuentemente, crenulados. La segunda generación de mica inco-
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lora está constituida por cristales tabulares de mayor tamaño y sin una orientación preferente 
tan bien definida, que reemplazan parcialmente a los agregados de cristales de la primera 
generación. 

El rasgo más destacable de estas rocas es la abundancia de granate. Éste puede aparecer 
como pequeños cristales (< 0,25 mm) de xenomorfos a hipidiomorfos y hábito granular o 
hexagonal (Fig. 5.28). Los porfiroblastos de granate (hasta 2 mm de diámetro) son precinemá-
ticos con respecto a la foliación principal de la roca, como se deduce por los cristales de mica 
que rodean a los granos y las sombras de presión con cuarzo y, ocasionalmente, agregados 
tabulares desorientados de clorita. En algunas muestras los bordes de los cristales de granate 
pueden estar transformados de manera incipiente a pequeños cristales de biotita con una 
coloración parda-verdosa.

Figura 5.28. Micasquisto grafitoso del Manto del Mulhacén con pequeños granates, algunos de los 
cuales (flechas rojas en b) presentan textura en atolón, a) Nícoles paralelos, b) Nícoles cruzados, grt: 

granate, ms: moscovita, qtz: cuarzo. Ancho de las fotografias :1,66 mm

Los porfiroblastos de granate son muy heterogéneos y con patrones de variación muy diversos:

I) Cristales con un núcleo poiquiloblástico, con numerosas inclusiones de cuarzo y rutilo, que 
pueden definir una foliación relicta, y un borde idiomórfico limpio de inclusiones.
II) Cristales con un núcleo, xenomorfo o idiomorfo, homogéneo y sin inclusiones y un borde 
muy rico en grafito.
III) Cristales iguales que los anteriores, pero con un borde idiomorfo limpio de inclusiones. 

Además, algunos de los porfiroblastos de granate presentan texturas en atolón muy bien 
desarrolladas (Figs 5.28 a y 5.28 b). Un cristal tabular o, en ocasiones, agregados de varios 
cristales tabulares de mica incolora han sustituido completamente el núcleo de los cristales de 
granate quedando únicamente el borde de éstos. Esta textura en atolón se observa también 
en algunos de los granos pequeños de granate.
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Excepcionalmente, en porfiroblastos del tipo III) antes descrito, puede ocurrir que la corrosión 
de la mica sólo haya afectado, parcialmente, a la zona intermedia del granate más rica en 
grafito de manera que se puede observar una textura en atolón más compleja. Ésta presenta 
una secuencia concéntrica de zonas que comprende: un núcleo idiomorfo de granate, una 
corona de mica incolora con grafito, un borde de granate con grafito y algunas inclusiones de 
cuarzo, y un borde último de granate limpio de inclusiones (Fig. 5. 29.)

Figura 5.29. Textura compleja de un granate en atolón en el que se ha preservado el núcleo idiomorfo. 
Nícoles paralelos. grt: granate, ms: moscovita, qtz: cuarzo. Ancho de las fotografias: 1,52 mm 

5.2.1.2.2.  Formación de micaesquistos verdes-azulados con cloritoide

a. Cuarzoesquistos y esquistos plateados (7 y 13)

Composición mineralógica

Minerales principales: mica incolora, cuarzo, clorita, 
Minerales accesorios: minerales opacos (ilmenita, ¿magnetita?), turmalina, apatito, tita-
nita
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Descripción de las rocas

Los micaesquistos plateados de la Unidad Inferior (7) son rocas muy ricas en mica cons-
tituidas mayoritariamente por mica incolora con intercalaciones de niveles discontinuos, 
a veces con morfología lenticular, más ricos en cuarzo. La mica incolora aparece normal-
mente como agregados de cristales de pequeño tamaño de grano y textura lepidoblástica 
que definen la foliación principal de la roca. Algunos cristales de mica incolora, más recris-
talizados, tienen mayor tamaño y hábito tabular y pueden presentarse sin una orientación 
preferente. La foliación principal de la roca está afectada por una crenulación posterior 
que dio lugar a la formación de pliegues de charnela recta (Fig. 5.30). La clorita aparece 
como agregados sin orientación preferente de pequeños cristales muy incoloros, asocia-
dos normalmente a los niveles más ricos en cuarzo.

Entre los minerales accesorios, las menas opacas, fundamentalmente ilmenita, son espe-
cialmente abundantes (Fig. 5.30). La mayor parte de los granos, al igual que ocurre con la 
turmalina y el apatito, cuyo hábito también es mayoritariamente prismático, se disponen 
con una orientación preferente paralela a la foliación y, en su caso, a la crenulación de la 
roca.

Figura 5.30. Nivel muy rico en mica incolora y minerales opacos de un micasquisto claro afectado por 
pliegues de charnela recta. a) Nícoles paralelos, b) Nícoles cruzados. Ancho de las fotografias: 2,66 mm

Son también abundantes en estas rocas los cristales hipidiomorfos, frecuentemente con 
hábito hexagonal alargado (lo que induce a pensar que originalmente podrían haber sido 
de titanita), completamente pseudomorfizados por un mineral opaco oxidado de color 
rojizo y un agregado criptocristalino granular muy poco birrefringente. Sus relaciones 
texturales indican que son anteriores a la foliación principal de la roca.
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Las cuarcitas beiges y cuarzoesquistos plateados (13) de la Unidad Superior son muy 
similares desde el punto de vista petrográfico a los cuarzoesquistos y esquistos plateados 
de la Unidad inferior (7)

b. Esquistos verdes azulados con cloritoide (8)

Composición mineralógica

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

Descripción de las rocas

Estos micaesquistos 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 presen-
cia, siempre junto a niveles más ricos en cuarzo, de abundantes porfiroblastos xenomorfos 
a subidiomorfos y hábito prismático o lenticular, con un longitud que oscila entre 1.25 y 
2.75 mm (Fig. 5.31). 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 algunos pseudomorfos de mayor tamaño se encuentra también 
cuarzo granoblástico y cristales tabulares de mica incolora, parcialmente reemplazados 
por un agregado de minerales fuertemente pleocroicos y muy pequeño tamaño de grano 
(Fig. 5.31). Pseudomorfos similares a éstos han sido atribuidos en otros sectores del Com-
plejo Nevado-Filábride al reemplazamiento de cristales de cloritoide y/o distena.

Figura 5. 31. 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 fotografias: 2,17 mm
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c. Esquistos y micaesquistos plateados con cloritoide (14)

Composición mineralógica

Minerales principales: mica incolora, cuarzo, clorita, cloritoide, (albita, granate). 
Minerales accesorios: minerales opacos, turmalina, apatito

Descripción de las rocas

Son micaesquistos sin grafito caracterizados por una alternancia de niveles ricos en cuar-
zo y otros más ricos en mica incolora, total o parcialmente transformada a clorita, con 
una orientación preferente paralela a la esquistosidad de la roca. En los niveles más ricos 
en mica el cloritoide es muy abundante. Éste aparece como pequeños cristales aislados, 
idiomorfos a hipidiomorfos, con hábito columnar o acicular, orientados paralelamente a la 
foliación de la roca. Cristales de cloritoide con estas mismas características se encuentran 
también formando agregados fusiformes paralelos a la esquistosidad (Fig.5.32). La rela-
ción espacial con la mica indica que el cloritoide se formó a partir de ésta. 

Figura 5.32. Esquistos plateados, a) Agregado fusiforme de pequeños cristales de cloritoide. Ancho de la 
fotografía: 1,36 mm, b) Detalle de a mostrando el hábito prismático o acicular del cloritoide. Ancho de 
la fotografía: 0,61 mm. Nícoles paralelos, chl: clorita, cld: cloritoide, ms: moscovita, qtz: cuarzo 

Micaesquistos con albita y granate. En esta secuencia de la Unidad Superior se pueden 
encontrar algunos niveles sin cloritoide, con abundante albita, pequeñas cantidades de 
granate y dos generaciones de mica incolora: la primera como agregados orientados fusi-
formes de cristales de pequeño tamaño, frecuentemente crenulados, y la segunda como 
cristales tabulares o prismáticos de mayor tamaño, superpuestos sobre el primer tipo y 
con orientación muy variable. La abundancia relativa de uno y otro tipo es muy variable 
incluso a pequeña escala.
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Figura 5.33. Esquistos plateados. Restos de granate englobado por un porfiroblasto de albita superpuesto 
sobre la charnela de un pliegue de crenulación. a) Nícoles paralelos, b) Nícoles cruzados, ab: albita, chl: 
clorita, grt: granate, ms: moscovita. Ancho de las fotografias: 2,1 mm 

La albita aparece como porfiroblastos xenomorfos, tabulares o granulares, claramente 
postcinemáticos con respecto a la foliación principal, asociados con frecuencia a agrega-
dos desorientados de cristales tabulares de clorita verde. En el interior de los porfiroblastos 
de albita se encuentran en ocasiones restos de pequeños granos xenomorfos de granate 
(hasta 0,6 mm), asociados normalmente a clorita (Fig. 5.33). Estas relaciones texturales 
sugieren que la albita se formó como un mineral tardío, por desestabilización de la mica 
incolora, y englobando a los restos de los porfiroblastos de granate.

5.2.1.2.3.  Metaevaporitas (9, 15)

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 micas quisto 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. 5.34a). 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 
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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.

Figura 5.34. Metaevaporitas, a) Porfiroblasto idiomorfo de cuarzo y biotita en una matriz pelítica de gra-
no fino muy rica en minerales opacos. Ancho de la fotografía: 0,60 mm, b) Contacto entre una lente de 
color claro con restos de minerales de alto relieve (flechas rojas) y la matriz de la roca de color más oscuro 
(arriba izquierda). Ancho de la fotografía: 0,77 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. 5.34b), 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. 5.34b).
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5.2.1.2.4  Anfibolitas, rocas básicas y serpentinitas (10, 16)

a. Anfibolitas y rocas básicas

Las rocas básicas de los afloramientos de la Hoja de Mazarrón presentan una gran varie-
dad mineralógica y textural debido a los siguientes factores:
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 minera-
les metamórficas que pueden formarse.

A continuación, en cada apartado se describen en primer lugar las rocas correspondientes 
a la Unidad Inferior (10), que son las que muestran una mayor variedad de afloramientos, 
de asociaciones minerales y de texturas. Al final de cada apartado se mencionan las dife-
rencias encontradas en anfibolitas y rocas básicas de la Unidad Superior (16).

-  Anfibolitas

Composición mineralógica

Minerales principales: anfíbol, plagioclasa, clorita, epidota, (biotita, mica incolora, carbo-
nato)
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. 5.35).
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Figura 5.35.- 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 

La plagioclasa puede encontrarse como cristales xenomorfos y hábito muy variable: ta-
bular, granular o incluso masivo. Son comunes los intercrecimientos simplectíticos entre 
anfíbol y plagioclasa en proporciones muy variables de uno u otro mineral. En las anfibo-
litas 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 nema-
toblástica. 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 intercrecimiento simplectítico con anfíbol y también numerosas inclusiones 
de epidota pistacítica. Estas texturas son típicas de la descomposición de minerales pre-
vios, probablemente clinopiroxenos, formados en condiciones de más alta presión.

La epidota es un mineral muy abundante en todas las anfibolitas. Aparece como pe-
queños 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 forma de agregados masivos irregulares o con hábito tabular o prismático que 
han reemplazado total o parcialmente a cristales previos de plagioclasa (Fig. 5. 35a). 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 
agregados de cristales, con un tenue pleocroismo en tonos verdes, tabulares o con dispo-
sición 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 agre-
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gados y con una distribución muy irregular, incluso a la escala de una lámina delgada (Fig. 
5.35 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 
paralelas 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 
emplazamiento. A partir de este momento los carbonatos pasaron a intervenir en la evo-
lución metamórfica 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 
formaba 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 pla-
gioclasa. 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.

Las anfibolitas de la Unidad Superior (16) no muestran variaciones significativas con res-
pecto a las de la Unidad Inferior. Cabe destacar: la abundancia de anfibolitas de grano 
fino muy homogéneo, ricas en biotita; la intensidad de la transformación de la mayor 
parte de la plagioclasa metamórfica a epidota, o a un agregado microcristalino de mica 
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incolora y, en ocasiones, a pequeños cristales redondeados de albita que crecen reempla-
zando a los anteriores. 

-  Rocas básicas con restos ígneos

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

A continuación se describen la textura y la mineralogía ígneas originales y las transfor-
maciones metamórficas que se observan en las rocas. Éstas han sido agrupadas en dos 
tipos principales en función del tamaño de grano de la roca ígnea original. Ambos tipos 
de rocas pueden encontrarse en un mismo afloramiento, como ocurre fundamentalmente 
en la Rambla de los Morenos, la Cantera de Yesos abandonada cercana a Mazarrón y la 
Cantera de Áridos Victoria

Rocas básicas con textura ofítica de grano fino. Son las menos abundantes. Esto se debe 
probablemente a que son rocas más fáciles de deformar y recristalizar durante el meta-
morfismo 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. 5.36a). Estos minerales pueden estar totalmente transformados a asociaciones 
típicamente metamórficas (fundamentalmente anfíbol y epidota), aunque preservando la 
textura original ofítica.

Figura 5.36.- a) Roca básica con textura ofítica de grano fino. Ancho de la fotografía: 0,8 mm, 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 
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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 
abundantes restos de gabros de grano grueso poco o nada afectados por el metamorfis-
mo y la deformación. Las rocas del resto de los afloramientos estudiados que contienen 
esta litología están formadas mayoritariamente por asociaciones minerales de origen me-
tamórfico, bien en forma de coronas o bien como transformaciones pseudomórficas esen-
cialmente 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, incluidos en el clinopiroxeno poiquilítico (con cristales de 
hasta 4 mm de longitud), además de  cantidades menores de anfíbol, biotita y minerales 
opacos (Fig. 5.36.b). 

El clinopiroxeno ígneo (augita) aparece casi completamente pseudomorfizado por un 
agregado 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 par-
cialmente 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 sistemáticamen-
te por un agregado granoblástico de anfíbol y epidota. En otros casos, sólo se aprecia una 
transformación incipiente a pequeños cristales orientados de anfíbol, zoisita y probable-
mente distena, además de plagioclasa metamórfica mucho más rica en sodio. En algunos 
puntos se pueden observar cristales xenomorfos poiquiloblásticos de plagioclasa, que co-
rresponden a una fase tardía de recristalización metamórfica de plagioclasa albítica.

En las zonas en las que plagioclasa ígnea original se encontraba en contacto con olivi-
no, anfíbol o biotita ígneas se observan transformaciones coroníticas de las parejas de 
minerales en contacto. Algunos de los minerales producto de esta transformación son 
demasiado pequeños para poder ser identificados al microscopio o han sido reemplaza-
dos 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 minera-
lógica. Las plagioclasas de algunas 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. 



183

6.  HISTORIA GEOLÓGICA

En el registro sedimentario de la Hoja de Mazarrón, están representados materiales con eda-
des 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 
discutiéndose en la actualidad por numerosos investigadores de la Cordillera, por lo que des-
de la reducida extensión de una hoja y los datos que puedan aportarse, difícilmente se puede 
abordar la tarea de dicha reconstrucción, por lo se atenderá a las propuestas fundamentadas 
en estudios regionales y más coherentes con los datos obtenidos en esta Hoja.

Son muy escasos los datos que aportan los escasos afloramientos del registro sedimentario 
atribuible al Ciclo Hercínico. Las grauwacas con intercalación de rocas carbonatadas de la Uni-
dad 11 son depósitos de plataforma con dominio de tormentas y posiblemente puedan ser 
correlacionables con los depósitos de la Formación Almogía HERBIG, H. G., (1983), atribuidos 
regionalmente al Carbonífero Inferior, sobre los que se tienen los depósitos 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 más 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.

Aunque normalmente el contacto entre estos materiales y los depósitos permotriásicos 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.
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Figura 6.1. Esquema donde se muestra la posición a comienzos del Triásico de los futuros dominios 
paleogeográficos de las Z.I.B.R. Tomada de GARCÍA TORTOSA 2002. Modificada de Sanz de Galdeano 
et al., 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 Kabílide y Calábride. Estos dominios representaban un microcontinente 
que debió ser el área fuente de los sedimentos detríticos constitutivos de las series estudiadas 
en esta área. Tal como se refleja en dicha figura, el sector estudiado ocupaba un área poco 
subsidente y sin depósito a partir del Noriense, que a su vez separaba dos zonas subsidentes 
cual son la del Alpujárride central y algunos sectores de la Calabria con series similares a los 
Alpujárrides orientales pero con un registro sedimentario del Noriense bien desarrollado.

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

No fue hasta bien entrado el Ladiniense cuando se alcanzó el nivel de mar alto (HST), que 
inundó de manera generalizada los dominios, dando lugar a medios de plataforma carbona-
tada somera en la que pueden identificarse zonas de mayor subsidencia. (Unidades de Tres 
pacos, Morrón de Totana, etc.). De manera general puede indicarse que en los depósitos de 
esta edad, los ambientes más someros y los menores espesores se encuentran el Maláguide 
respecto al Alpujárride. Las facies representativas de los depósitos finales de este periodo, ya 
en el transito al Carniense, muestran una ralentización de la subsidencia, acompañada de la 
instalación de ambientes con depósitos más someros, en los que se intercalan capas de 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 un aconteció un nuevo episodio de nivel 
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 
fondos y los surcos. Dentro de esta individualización pueden identificarse al menos tres secto-
res 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 
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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 la 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 
continua la subsidencia y el depósito durante el Triásico superior y en periodos prolongados 
del Jurásico y Terciario.

Como ya se ha citado con anterioridad, estudios geofísicos recientes indican que la corteza 
continental, en este sector, es anómala en cuanto a su poco espesor (20 a 27 Km). Parte de 
esta atenuación cortical puede asociarse al rifting mesozoico durante el cual el área de la Z.E.B 
se encuadraba en un margen pasivo que rodeaba la Placa Ibérica por su borde meridional. 
VERA (1981), DE RUIG (1992). Este margen se individualizó tras la etapa de rifting intracon-
tinental iniciada en el Lías medio GARCÍA HERNÁNDEZ (1976, 1986a), y evolucionó a un 
margen convergente durante el Paleógeno, para deformarse en el Mioceno inferior y medio 
MARTÍN ALGARRA (1987). Sigue, por tanto, una secuencia de acontecimientos 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 Atlántico y no a un tipo transformante, se deducen de la distribución de fa-
cies litológicas, la reconstrucción palinpástica y la evolución paleogeográfica, comparada con 
márgenes sin deformación de otros dominios alpinos, considerados a su vez como antiguos 
márgenes pasivos, por comparación con los márgenes actuales sin deformar del Atlantico. 

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

En la evolución tectónica de este margen pueden identificarse todas las fases que definió 
BOILLOT (1984) en la evolución de los márgenes. La subsidencia se inició en el Triásico Me-
dio, inducida por la extensión cortical en los dominios más meridionales (Z.I.B), y condicionó 
el depósito de las potentes series de sedimentos evaporíticos y siliciclásticos triásicos; pero 
el primer gran evento sobrevino a comienzos del Jurásico, coincidiendo con la apertura del 
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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 más externas del margen, alcanzando su fase álgida entre el Oxfordiense 
Superior y el Valanginiense (150-125 Ma); el resultado fue la acentuación de la subsidencia  
y la formación de dominios sedimentarios, limitados por fracturas distensivas y alargados en 
dirección NO-SE, que condicionan la sedimentación desde el Jurásico terminal hasta el Oligo-
ceno: de ambientes poco profundos (depósitos continentales y carbonatos de plataforma) en 
el NO a ambientes cada vez más profundos hacia el SE, hasta facies de talud.

En los distintos modelos de evolución de márgenes pasivos que se han propuesto se admite 
una cierta contemporaneidad entre el final del rifting, el inicio de la subsidencia térmica del 
margen y la aparición de la primera corteza oceánica; en el caso del margen continental de 
las Codilleras Béticas los tres eventos ocurrieron en el tránsito Dogger-Malm. Y si bien no 
hay argumentos directos –afloramientos de la supuesta corteza oceánica, que deberían estar 
entre las Z.I.B. y las Z.E.B – a favor del modelo propuesto, sí los hay indirectos: la discontinui-
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dad Bathoniense Superior–Calloviense, que afecta a toda la Zona Sube ética, 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 marino someras y mareales. En 
el dominio Subbético los depósitos son de ritmitas carbonatadas con frecuentes estructuras 
de deslizamiento e intercalaciones de conglomerados y brechas (formaciones Miravetes y 
Carretero), secuencia característica de una cuenca inestable de pendientes acentuadas; las 
áreas más internas del Subbético funcionaron como umbral pelágico: emersiones y disconti-
nuidades frecuentes, diques neptúnicos, procesos kársticos.

El intervalo Barremense-Albense Inferior es un complejo ciclo expansivo hacia el borde de 
cuenca: potentes series en facies urgonianas se depositaron en las áreas externas del Prebéti-
co, mientras que en las internas lo hicieron secuencias de somerización progradantes hacia el 
interior de la cuenca; en las áreas internas del dominio Subbético hay muy poca (o ninguna) 
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).
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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 más conocido de mineralización sinsedimentaria de fosfatos en aquellos depósitos 
bioconstruidos].

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

Es difícil precisar el momento en el que margen sudibérico dejó de actuar como margen pasi-
vo para convertirse en margen activo o convergente, es decir, cuándo comenzó la subducción 
del fondo oceánico -muy probablemente acompañado de algún retazo de corteza continen-
tal- 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 quedó completa-
mente emergida- acompañado por una acentuación del talud continental y la subsiguiente 
aparición de turbiditas terrígenas y de olistostromas en las áreas de cuenca; estos primeros 
eventos datan 60 M.a (DE RUIG, 1992) y son el reflejo de los movimientos tectónicos vertica-
les de un flanco de la cuenca sujeto a compresión.

Como consecuencia del levantamiento tectónico de la plataforma, la sedimentación marina 
quedó bastante restringida durante el Eoceno y Oligoceno, de forma que la línea de costa 
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. 
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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.
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La fracturación distensiva subsiguiente 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 continúa la expulsión hacia el Oeste del “Bloque de Alborán” mediante acci-
dentes transformantes en medio continental, tales como el de Cádiz-Alicante o el Nor-Bético. 
Estos accidentes juegan como desgarres dextros arrastrando, no solo a las Z.I.B, sino también 
a gran parte de las Z.E.B hacia el Oeste.

Una transición rápida de distensión regional a compresión, ocurrida en el Aquitaniense Su-
perior-Burdigaliense basal, se asocia con el emplazamiento del Manto Bético sobre el margen 
meridional ibérico Fig. 6.2. El margen Mesozoico-Paleógeno se invirtió y se transformo en 
un cinturón de pliegues y cabalgamientos. Desde este momento, ambas zonas funcionaran 
como un único sólido en su evolución geodinámica posterior. Los paleoesfuerzos indican 
que la dirección de compresión máxima era N-S a NNO-SSE, al principio de plegamiento. La 
localización y orientación de los grandes pliegues, fue sin embargo controlada por las fallas 
normales preexistentes. Coincidiendo con este evento compresivo, se observan importantes 
engrosamientos corticales en los límites entre zonas, debido a la incrustación de ambos blo-
ques continentales. En 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 desarrollo secuencialmente entre 23,6 y 19 M.a. Este registro 
finalizó con un periodo de mar alto generalizado y un plegamiento coaxial subsecuente da-
tado entre 21,5 y 17,2 M.a. En el resto del Mioceno inferior y medio continuaron los movi-
mientos transcurrentes mediante fallas rumbo-deslizantes dextras con dirección N60/70E. En 
las Z.E.B continua el deslizamiento del Subbético sobre el Prebético así como la expulsión de 
materiales olistostrómicos al norte y suroeste hacia donde se ha trasladado el depocentro de 
la cuenca de antepaís, inducido por la carga en el margen ibérico de láminas cabalgantes 
procedentes del sur. En este periodo, comienza a formarse la parte principal de la cuenca o 
Mar de Alborán como consecuencia del adelgazamiento y estiramiento de las Z.I.B asociado 
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 esti-
ramiento 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.



193

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

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

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

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

Las grandes fallas de Bullas-Archena y de Calasparra-Cieza, aunque absorben parte de la 
deformación impuesta por el acercamiento de Afrecha a Iberia, tienden a quedar bloqueadas 
de manera que la deformación se concentra de manera preferente en los sectores de intersec-
ción de este sistema con el de dirección NO-SE del Corredor de Segura Medio que desplaza y 
oblitera al primer sistema. En estos sectores de intersección se localiza una notable actividad 
sísmica y numerosas surgencias termales.
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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

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.
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7.  GEOLOGÍA ECONÓMICA

Son numerosos los indicios mineros existentes en el ámbito de esta Hoja, tanto en lo que se 
refiere a minerales metálicos, no metálicos, energéticos y rocas industriales.

7.1.  RECURSOS MINERALES

7.1.1.  Minerales metálicos y no metálicos

Los indicios minerales, reconocidos dentro de la Hoja de Mazarrón son muy numerosos. En 
los Cuadros (I-II-III-IV) se resumen las principales características de los indicios catalogados en 
esta Hoja.

El análisis de este catálogo, permite sintetizar estos indicios en tres grupos mayoritarios: de 
hierro (Fe) con morfología filoniana (indicios Nºs 180, 182, 184, 185, 187, 188, 191, 192, 193, 
194, 195, 201, 204, 216, 221, 228 y 230). De hierro (Fe) con morfología estratiforme (indicios 
Nºs 174, 175, 176, 177, 178, 179, 181, 183, 186, 189, 190, 197, 198, 203, 206, 208, 210, 
212, 214, 215, 219, 220, 223, 226, 229, 232, 234, 236 y 238). De plomo-zinc-plata (Pb-Zn-
Ag) con morfología filoniana (indicios Nºs 199, 205, 207, 213, 217, 218 y 222). Aunque no 
tan importantes tanto por número como por su importancia minera, pero si interesantes por 
su mineralogénesis merecen citarse los indicios de cobre (Cu) con morfología filoniana de la 
Mina Casa de la Crisoleja (indicio Nº 191) y el indicio de plomo y mercurio con morfología 
estratiforme de las Minas del Bolete (indicio Nº 245).

Las mineralizaciones filonianas de hierro, en las que se integran el primer grupo de los 
indicios reseñados, a excepción de unas poco importantes labores de prospección ubicadas al 
Oeste del Cabo de Palos, se concentran en el arco que, condicionado por el accidente sinis-
trorso de Palomares, se extiende desde el Pilar de Jaravia (Hoja Nº 997) y la Punta de Calnegre 
(Hoja Nº 976) pasando por las estribaciones del Lomo de Bas donde afloran los materiales 
de las series paleozoicas de los Complejos Nevado-Filábride y Alpujárride. Los filones suelen 
estar mejor conformados cuando encajan en tramos con facies cuarcíticas o de cuarzoesquis-
tos siendo con frecuencia “filones en dirección” subparalelos a las capas y/o esquistosidad 
principal. En cualquier caso son bastante irregulares y discontinuos con potencias desde cen-
timétricas a métricas y longitudes desde métricas a hectométricas. En algunos indicios son 
verdaderos stockwork de venas centimétricas en zonas de fractura de hasta varios metros 
de potencia. El relleno filoniano es casi siempre brechoide en el que fragmentos de la roca 
de caja, se encuentran cementados por una mineralización en la que predominan minerales 
secundarios de hierro a los que acompañan escasos sulfuros, carbonatos de cobre, baritina 
ocasional y cuarzo.



196

IN
D

IC
IO

N
SU

ST
A

N
C

IA
H

O
JA

 
M

TN
1/

50
.0

00

C
O

O
RD

EN
A

D
A

S 
U

TM

D
EN

O
M

IN
A

C
IÓ

N
, P

A
RA

JE
TÉ

RM
IN

O
 M

U
N

IC
IP

A
L

(P
RO

V.
)

M
O

RF
O

LO
G

ÍA
M

IN
ER

A
LO

G
ÍA

RO
C

A
 E

N
C

A
JA

N
TE

O
TR

O
S 

D
A

TO
S

1
Fe

97
6

63
1.

10
41

63
.6

0

M
IN

A
 L

A
 D

IE
C

IS
IE

TE
 y

 o
tr

as
 

Sª
 A

lm
en

ar
a.

 C
or

tij
o 

de
l G

at
o.

Lo
rc

a
Es

tr
at

ifo
rm

e
H

em
at

ite
s

M
ár

m
ol

es
 f

aj
ea

do
s.

Tr
iá

si
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

2
Fe

97
6

63
1.

40
41

58
.0

0

M
IN

A
 S

A
TU

RN
O

C
ab

ec
er

a 
Ba

rr
an

co
 L

a 
C

añ
ad

a.
Lo

rc
a

Es
tr

at
ifo

rm
e

N
07

5-
08

0
H

em
at

ite
s 

pa
rd

a
C

al
iz

as
.

Tr
iá

si
co

. A
lp

uj
ár

rid
e

Es
tr

at
ol

ig
ad

o.
M

as
as

 ir
re

gu
la

re
s

3
Fe

-(
M

n)
97

6
63

1.
80

41
60

.9
0

M
IN

A
 P

O
SI

TI
VA

 y
 o

tr
as

Fu
en

te
 d

e 
La

 O
liv

a.
C

ab
ez

o 
de

l B
os

qu
e

Lo
rc

a

Irr
eg

ul
ar

H
em

at
ite

s-
go

et
ita

. Ó
xi

do
s 

de
 m

an
ga

ne
so

M
ár

m
ol

es
 f

aj
ea

do
s.

Tr
iá

sl
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

4
Fe

97
6

63
2.

60
41

62
.8

5

M
IN

A
 L

A
 O

C
A

SI
O

N
 y

 o
tr

as
SE

 C
ab

ez
o 

de
 lo

s 
Pi

no
s.

Lo
rc

a
Es

tr
at

ifo
rm

e
H

em
at

ite
s

M
ár

m
ol

es
 f

aj
ea

do
s.

Tr
i á

si
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

5
Fe

97
6

63
3.

55
41

58
.7

0
La

de
ra

 s
ur

 d
e 

C
ol

la
do

 E
ge

a.
Lo

rc
a

Es
tr

at
ifo

rm
e

H
em

at
ite

s 
ro

ja
, h

em
at

ite
s 

pa
rd

a
C

al
iz

as
.

Tr
iá

si
co

. A
lp

uj
ár

rid
e

Es
tr

at
ol

ig
ad

o.
St

oc
kw

or
k 

y 
di

se
m

in
ac

ió
n.

6
Fe

97
6

63
3.

85
41

59
.6

0
La

 Z
or

re
ra

.
Lo

rc
a

Es
tr

at
ifo

rm
e

N
02

0
H

em
at

ite
s.

 B
ar

iti
na

.
C

al
iz

as
 m

ar
m

ór
ea

s.
Tr

i á
si

co
. A

lp
uj

ár
rid

e
M

as
as

 ir
re

gu
la

re
s.

7
Fe

97
6

63
3.

90
41

53
.9

0
Ve

rt
ie

nt
e 

N
 d

e 
Lo

m
o 

de
 B

as
.

Lo
rc

a
Fi

lo
ni

an
a

N
11

0-
12

0
H

em
at

ite
s-

go
et

ita
. J

ar
os

ita
. 

C
ua

rz
o.

M
ic

as
qu

is
to

s,
 c

ua
rc

ita
s,

 c
ua

rz
oe

sq
ui

st
os

.
Pa

Ie
oz

oi
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Br

ec
ho

id
e.

8
Fe

97
6

63
4.

00
41

60
.6

0
Es

te
 d

e 
C

ab
ez

o 
de

 la
 R

el
la

na
.

Lo
rc

a
Es

tr
at

ifo
rm

e
H

em
at

ite
s

M
ár

m
ol

es
 f

aj
ea

do
s

Tr
iá

si
co

. N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

9
Fe

97
6

63
4.

20
41

53
.0

0

N
E 

de
 E

l C
an

ta
l

Ve
rt

ie
nt

e 
S 

de
l l

om
o 

de
 B

as
Lo

rc
a

Fi
lo

ni
an

a 
N

06
0-

11
0/

40
-6

0N
N

15
0-

17
0/

su
bv

.

G
oe

tit
a-

he
m

at
ite

s.
 J

ar
os

ita
. 

C
ua

rz
o.

M
ic

as
qu

is
to

s,
 E

sq
ui

st
os

  c
ua

rz
os

os
, C

ua
rc

ita
s

Pa
Ie

oz
oi

co
 N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e

Br
ec

ho
id

e.

10
Fe

97
6

63
4.

40
41

63
.6

5

M
IN

A
 V

U
lC

A
N

O
 y

 o
tr

as
C

ab
ez

os
 N

eg
ro

 y
 B

er
m

ej
o.

Lo
rc

a
Es

tr
at

ifo
rm

e
H

em
at

ite
s-

go
et

ita
. Ó

xi
do

s 
de

 m
an

ga
ne

so
.

M
ár

m
ol

es
 f

aj
ea

do
s.

Tr
iá

si
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

11
Fe

97
6

63
4.

80
41

53
.6

0
Lo

m
o 

de
 B

as
Lo

rc
a

Fi
lo

ni
an

a
G

oe
tit

a-
he

m
at

ite
s,

 s
id

er
ita

.
A

lu
ni

ta
.

C
ua

rc
ita

s,
 m

ic
as

qu
is

to
s.

 P
al

eo
zo

ic
o.

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
ld

e
St

oc
kw

or
k 

de
 v

ar
io

s 
m

et
ro

s 
de

 p
ot

en
ci

a.

12
Fe

97
6

63
4.

95
41

54
.7

5
N

or
te

 d
e 

Lo
m

o 
de

 B
as

Lo
rc

a
Fi

lo
ni

an
a

N
06

0
G

oe
tit

a-
he

m
at

ite
s.

C
ua

rz
o.

C
ua

rc
ita

s 
m

ic
as

qu
is

to
s.

 P
al

eo
zo

ic
o 

N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
ld

e
St

oc
kw

or
k 

en
 c

ua
rc

ita
s

13
Fe

97
6

63
5.

45
41

56
.1

0
La

s 
lib

ril
le

ra
s.

Lo
rc

a
Es

tr
at

ifo
rm

e
H

em
at

ite
s 

pa
rd

a
C

al
iz

as
. M

al
ág

ui
de

D
is

em
in

ac
io

ne
s 

irr
eg

ul
ar

es

14
C

u-
Fe

97
6

63
5.

60
41

53
.9

0

Lo
m

o 
de

 B
as

 .
C

am
in

o 
G

ar
ro

bl
llo

s-
M

az
ar

ró
n

Lo
rc

a

Fi
lo

ni
an

a
N

07
0-

10
0/

su
bv

G
oe

tit
as

-h
em

at
ite

s,
 

lim
on

ita
, j

ar
os

ita
, m

al
aq

ui
ta

.
Pi

rit
a.

 C
ua

rz
o

M
ic

as
qu

is
to

s,
 e

sq
ui

st
os

 c
ua

rz
os

os
, c

ua
rc

ita
s.

 
Pa

le
oz

oi
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
ld

e
Br

ec
ho

id
e.

15
Fe

-(
C

u)
97

6
63

6.
00

41
52

.0
0

Lo
m

o 
de

 B
as

 E
l C

an
ta

l
Lo

rc
a

Fi
lo

ni
an

a
N

15
0-

16
0/

60
N

E 
N

11
0/

su
bv

H
em

at
ite

s-
go

et
ita

. A
zu

rit
a,

 
m

al
aq

ui
ta

. C
ua

rz
o.

C
ua

rc
ita

s,
 m

ic
as

qu
is

to
s.

 P
al

eo
zo

ic
o.

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Br

ec
ho

id
e.

16
Fe

97
6

63
6.

65
41

60
.7

5
M

IN
A

 L
A

 D
O

S 
y 

ot
ra

s
C

ab
ez

o 
de

 P
as

tr
an

aL
or

ca
Es

tr
at

ifo
rm

e
H

em
at

ite
s.

 G
al

en
a,

 
ca

lc
op

iri
ta

M
ár

m
ol

es
 f

aj
ea

do
s.

Tr
iá

si
co

. N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

17
Fe

97
6

63
6.

80
41

62
.1

5
M

IN
A

 L
A

S 
A

N
IM

A
S 

y 
ot

ra
s.

 C
ab

ez
o 

de
l C

uc
o.

 M
az

ar
ró

n.
 L

or
ca

Es
tr

at
ifo

rm
e

H
em

at
ite

s 
ro

ja
.B

ar
iti

na
M

ár
m

ol
es

. T
riá

si
co

. N
ev

ad
o-

 F
ilá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

 M
as

as
 

irr
eg

ul
ar

es



197

IN
D

IC
IO

N
SU

ST
A

N
C

IA
H

O
JA

 
M

TN
1/

50
.0

00

C
O

O
RD

EN
A

D
A

S 
U

TM

D
EN

O
M

IN
A

C
IÓ

N
, P

A
RA

JE
TÉ

RM
IN

O
 M

U
N

IC
IP

A
L

(P
RO

V.
)

M
O

RF
O

LO
G

ÍA
M

IN
ER

A
LO

G
ÍA

RO
C

A
 E

N
C

A
JA

N
TE

O
TR

O
S 

D
A

TO
S

18
C

u
97

6
63

6.
80

0
41

65
.5

00
Si

er
ra

 A
lm

en
ar

a 
La

 C
ris

ol
ej

a.
 

M
az

ar
ró

n
Fi

lo
ni

an
a 

(?
)

N
06

0-
07

5
M

al
aq

ui
ta

, a
zu

rit
a.

C
al

iz
as

, e
sq

ui
st

os
. C

ua
rc

ita
s.

Pe
rm

ot
riá

si
co

. N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Po

te
nc

ia
 2

-5
 m

;
co

rr
id

a 
10

0m
; d

is
em

in
ac

ió
n

19
C

u-
Fe

97
6

63
7.

15
41

53
.8

5

Lo
m

o 
de

 B
as

.
SW

 C
as

a 
de

l M
or

o.
Lo

rc
a

Fi
lo

ni
an

a
N

09
0/

su
bv

G
oe

tit
a-

he
m

at
ite

s,
 

m
al

aq
ui

ta
. A

zu
rit

a,
 

ba
rit

in
a 

(?
)

M
ic

as
qu

is
to

s 
y 

cu
ar

zo
es

qu
is

to
s.

Pa
le

oz
oi

co
. N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e

Va
ria

s 
ve

na
s 

pa
ra

le
la

s 
de

 v
ar

io
s 

cm
 d

e 
es

pe
so

r. 
Br

ec
ho

id
e

20
Fe

97
6

63
7.

30
41

52
.6

0
Es

te
 d

e 
Lo

m
o 

da
 B

as
.

Lo
rc

a
Fi

lo
ni

an
a

N
09

0-
13

0/
su

bv
H

em
at

ite
s-

go
et

ita
. C

ua
rz

o
M

ic
as

qu
is

to
s 

y 
cu

ar
zo

es
qu

is
to

s,
 c

ua
rc

ita
s.

 
Pa

le
oz

oi
co

. N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Pe

qu
eñ

as
 v

en
as

21
Fe

97
6

63
7.

70
41

51
.9

0
Lo

m
o 

de
 B

as
.

Lo
rc

a
Fi

lo
ni

an
a

N
06

0/
su

bv
H

em
at

ite
s-

go
et

ita
.J

ar
os

ita
. 

C
ua

rz
o

C
ua

rz
oe

sq
ui

st
os

. c
ua

rc
ita

s.
 M

ic
as

qu
is

to
s.

Pa
le

oz
oi

co
. N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e.

Fi
ló

n 
su

bc
on

co
rd

an
te

<
 d

e 
1m

 d
e 

po
te

nc
ia

 y
 =

 1
00

m
 

de
 c

or
rid

a

22
Fe

-(
C

u)
97

6
63

8.
05

41
54

.1
5

Su
re

st
e 

C
as

er
ío

 L
os

 C
ur

as
.

Lo
rc

a
Fi

lo
ni

an
a

N
03

0/
60

W
H

em
at

ite
s.

 M
al

aq
ui

ta
.

M
ic

as
qu

is
to

s,
 c

ua
rc

ita
s.

Pa
le

oz
oi

co
. N

ev
ad

o-
Fi

Iá
br

id
e

Br
ec

ho
id

e.

23
C

u
97

6
63

8.
20

41
67

.0
5

Si
er

ra
 A

lm
en

ar
a.

Su
r 

Pi
co

 d
el

 A
gu

ila
.

M
az

ar
ró

n
Es

tr
at

ifo
rm

e 
(?

)
M

al
aq

ui
ta

, a
zu

rit
a.

Es
qu

is
to

s,
 c

ua
rc

ita
s

Pe
rm

ot
riá

si
co

. N
ev

ad
o-

Fi
Iá

br
id

e
D

is
em

in
ac

ió
n

24
Fe

-P
b

97
6

63
8.

40
41

60
.9

0
C

ab
ez

o 
de

 M
on

te
jú

M
az

ar
ró

n
Es

tr
at

ifo
rm

e 
(?

)
H

em
at

ite
s-

go
et

ita
,g

al
en

a,
 

es
fa

re
lit

a
M

ár
m

ol
es

 (T
riá

si
co

 N
ev

ad
o-

Fi
la

br
id

e)
Ro

ca
s 

vo
lc

án
ic

as
 n

eó
ge

na
s

Es
tr

at
ol

ig
ad

o(
?)

. 
M

as
as

 ir
re

gu
la

re
s 

de
 

re
em

pl
az

am
ie

nt
o.

25
Fe

97
6

63
8.

50
41

56
.1

0

M
IN

A
 F

RA
N

C
O

.H
IS

PA
N

A
 y

 o
tr

as
 

C
as

as
 P

as
to

ra
Lo

rc
a-

 M
az

ar
ró

n
Es

tr
at

ifo
rm

e
H

em
at

ite
s-

go
et

ita
. Ó

xi
do

s 
de

 m
an

ga
ne

so
C

al
iz

as
 

Tr
iá

si
co

 A
lp

uj
ar

rid
e

Es
tr

at
ol

ig
ad

o.
 M

as
as

 
irr

eg
ul

ar
es

26
Pb

-(
C

u)
97

6
63

8.
60

41
61

.9
0

O
es

te
 d

el
 C

uc
o

M
az

ar
ró

n
Fi

lo
ni

an
a

G
al

en
a,

 a
zu

rit
a,

 m
al

aq
ui

ta
.

Es
qu

is
to

s.
 C

ua
rc

ita
s.

 (N
ev

ad
o.

Fi
la

br
id

e)
D

ac
ita

s 
(V

ul
ca

ni
sm

o 
ne

óg
en

o)
St

oc
kw

or
k

27
Fe

-(
C

u?
)

97
6

63
9.

10
41

52
.3

0
Es

te
 d

e 
ca

sa
 T

or
rij

a
Lo

rc
a

D
es

co
no

ci
da

H
em

at
ite

s
M

ic
as

qu
is

to
s 

 P
al

eo
zo

ic
o.

 N
ev

ad
o-

Fi
la

br
id

e

28
Fe

-(
C

u)
97

6
63

9.
30

41
53

.3
5

Lo
m

o 
de

 B
as

 (E
xt

re
m

o 
SE

)
Lo

rc
a

Fi
lo

ni
an

a
N

00
0-

02
0/

65
E

H
em

at
ite

s.
M

al
aq

ui
ta

.
M

ic
as

qu
is

to
s,

 c
ua

rc
ita

s.
 P

al
eo

zo
ic

o.
 N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e

Po
te

nc
ia

: 5
0-

80
 c

m

29
C

u
97

6
63

9.
45

41
60

.5
5

M
IN

A
 D

O
LO

RE
S

Si
er

ra
 M

or
er

as
M

az
ar

ró
n

D
es

co
no

ci
da

M
al

aq
ui

ta
, a

zu
rit

a.
Es

qu
is

to
s,

 c
ua

rc
ita

s.
Pa

le
oz

oi
co

. N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Br

ec
ho

id
e

30
Fe

97
6

63
9.

50
41

56
.1

5
M

IN
A

 S
U

SA
N

A
 y

 o
tr

a.
M

az
ar

ró
n

Es
tr

at
ifo

rm
e

H
em

at
ite

s.
Ba

rit
in

a.
C

al
iz

as
Tr

ia
si

co
 A

lp
uj

ár
rid

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

31
Fe

-(
C

u)
97

6
64

0.
15

41
53

.0
0

O
as

te
 d

e 
C

ai
ne

gr
e

Lo
rc

a

Fi
lo

ni
an

a
N

06
0-

11
0/

60
S;

N
00

0-
03

0/
60

E
H

em
at

ite
s.

M
al

aq
ui

ta
M

ic
as

qu
is

to
s,

 c
ua

rc
ita

s.
Pa

le
oz

oi
co

. N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
D

os
 s

is
te

m
as

 d
e 

fil
on

es
.

Po
te

nc
ia

s 
de

 h
as

ta
 1

m
.

32
Pb

-(
Zn

-
A

g)
  

(a
lu

ni
ta

)
97

6
64

0.
30

41
62

.0
0

C
O

TO
 F

O
RT

U
N

A
M

az
ar

ró
n

Fi
lo

ni
an

a
N

16
0-

18
0;

 N
09

0-
11

0

G
al

en
a 

ar
ge

nt
ife

ra
,  

es
fa

re
lit

a.
 A

lu
ni

ta
, b

ar
iti

na
, 

pi
rit

a,
 c

er
us

ita
, m

al
aq

ui
ta

, 
az

ur
ita

. Y
es

o

D
ac

ita
s,

 r
io

da
ci

ta
s,

 t
ob

as
 (V

. n
eó

ge
no

) 
Es

qu
is

to
s 

(P
al

eo
zo

ic
o 

N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e)
St

oc
kw

or
k

33
Fe

97
6

64
0.

75
41

55
.5

0

M
IN

A
 E

L 
SU

ST
O

 y
 o

tr
a

Ra
m

bl
a 

de
 P

as
tr

an
a

M
az

ar
ró

n
Es

tr
at

ifo
rm

e
H

em
at

ite
s

C
al

iz
as

Tr
iá

si
co

. A
lp

uj
ár

rid
e

Es
tr

at
ol

ig
ad

o.
 M

as
as

 
irr

eg
ul

ar
es



198

IN
D

IC
IO

N
SU

ST
A

N
C

IA
H

O
JA

 
M

TN
1/

50
.0

00

C
O

O
RD

EN
A

D
A

S 
U

TM

D
EN

O
M

IN
A

C
IÓ

N
, P

A
RA

JE
TÉ

RM
IN

O
 M

U
N

IC
IP

A
L

(P
RO

V.
)

M
O

RF
O

LO
G

ÍA
M

IN
ER

A
LO

G
ÍA

RO
C

A
 E

N
C

A
JA

N
TE

O
TR

O
S 

D
A

TO
S

34
Pb

-Z
n-

(A
g)

97
6

64
0.

90
41

61
.7

0

C
O

TO
 F

O
RT

U
N

A
 (S

E)
.

SE
 d

e 
H

er
re

ria
s.

M
az

ar
ró

n

Fi
lo

ni
an

a 
N

16
0-

18
0;

 
N

09
0-

11
0

G
al

en
a 

ar
ge

nt
in

ífe
ra

, 
es

fa
re

rit
a.

 B
ar

iti
na

, p
iri

ta
, 

ce
ru

si
ta

, m
al

aq
ui

ta
, a

zu
rit

a.
 

Ye
so

Es
qu

is
to

s,
 c

ua
rc

ita
s

Pe
rm

ot
ria

si
co

, N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

es
St

oc
kw

or
k

35
Fe

97
6

64
2.

40
41

55
.1

5

M
IN

A
 P

A
Q

U
IT

A
 y

 o
tr

as
.

A
lto

 d
e 

Pe
rc

he
le

s.
M

az
ar

ró
n

Es
tr

at
ifo

rm
e

H
em

at
ite

s
C

al
iz

as
 T

riá
si

co
. A

lp
uj

ar
rid

e 
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

36
Pb

 (?
)

97
6

64
2.

50
41

60
.9

5
M

IN
A

 L
A

 A
G

Ü
IL

LA
.

M
az

ar
ró

n
D

es
co

no
ci

da
G

al
en

a 
(?

)
M

ár
m

ol
es

, m
ic

as
qu

is
to

Pe
rm

ot
riá

si
co

. N
ev

ad
o.

 F
ilá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

(?
)

37
Fe

-(
M

n)
97

6
64

3.
10

41
59

.8
0

M
IN

A
 F

A
RR

U
C

A
 y

 o
tr

as
.

M
az

ar
ró

n
Es

tr
at

ifo
rm

e
H

em
at

ite
s-

go
et

ita
. Ó

xi
do

s 
de

 m
an

ga
ne

so
M

ár
m

ol
es

Tr
iá

sl
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

38
Fe

-(
C

u)
97

6
64

3.
90

41
60

.7
0

M
IN

A
 A

BU
N

D
A

N
C

IA
Si

er
ra

 M
or

er
as

.
M

az
ar

ró
n

Le
nt

ej
on

ar
H

em
at

ite
s 

ro
ja

. C
al

co
pi

rit
a.

M
ár

m
ol

es
Tr

iá
si

co
.  

N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

Le
nt

ej
on

es

39
Fe

97
6

64
4.

35
41

59
.4

5
El

 R
os

ar
io

.
M

az
ar

ró
n

Es
tr

at
ifo

rm
e

H
em

at
ite

s 
ro

ja
..

M
ár

m
ol

es
Tr

iá
si

co
.  

N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

40
Pb

-Z
n-

(A
g)

97
6

64
5.

15
41

62
.0

0

M
IN

A
S 

PE
D

RE
RA

S 
V

IE
JA

S.
Pe

dr
er

as
 v

ie
ja

s.
 

M
az

ar
ró

n

Fi
lo

ni
an

a
N

02
0-

05
0 

N
07

0
G

al
en

a,
es

fa
re

lit
a,

 p
iri

ta
.

D
ac

ita
s,

 r
io

da
ci

ta
s 

(V
. N

e ó
ge

no
)

M
ár

m
ol

es
 ( 

Tr
iá

si
co

.  
N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e 

)

Fi
lo

ne
s 

en
 r

oc
as

 v
ol

cá
ni

ca
s.

 
M

as
as

 ir
re

gu
la

re
s 

(r
ee

m
pl

az
am

ie
nt

o)
 e

n 
lo

s 
m

ar
m

ol
es

.

41
Fe

97
6

64
5.

25
41

59
.9

5

M
IN

A
S 

D
EL

 V
EL

ET
A

.
Pi

co
 L

a 
Ve

le
ta

.( 
Fa

ld
a 

Su
r)

M
az

ar
ró

n

Es
tr

at
ifo

rm
e

N
04

0-
05

0
H

em
at

ite
s-

go
et

ita
M

ár
m

ol
es

 (T
riá

si
co

.  
N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e 

) C
al

iz
as

 
(T

riá
si

co
 A

lp
uj

ár
rid

e)
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

42
Fe

97
6

64
6.

70
41

60
.9

0
N

W
 M

or
ro

 B
la

nc
o.

M
az

ar
ró

n
Es

tr
at

ifo
rm

e
N

03
0-

04
0

H
em

at
ite

s 
ro

ja
C

al
iz

as
, m

ar
m

or
ea

s
Tr

iá
si

co
. A

lp
uj

ár
rid

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

 
Im

pr
eg

na
ci

on
es

 ir
re

gu
la

re
s

43
Fe

97
6

64
7.

10
41

63
.5

0
N

W
 C

ab
ez

o 
Pe

ru
le

s.
M

az
ar

ró
n

Fi
lo

ni
an

a
N

04
5/

45
W

H
em

at
ite

s-
go

et
ita

M
ár

m
ol

es
Tr

iá
si

co
. N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e

C
or

rid
a 

12
0-

15
0 

m
; 

po
te

nc
ia

 0
.5

-1
m

Br
ec

ho
id

e

44
Pb

-(
Zn

-
A

g)
97

6
64

7.
50

41
63

.3
0

M
IN

A
S 

D
E 

M
A

ZA
RR

Ó
N

 (N
W

).
C

ab
ez

o 
Pe

ru
le

s.
M

az
ar

ró
n

Fi
lo

ni
an

a
N

03
0-

06
0

N
00

0-
02

0
N

06
5-

07
0

G
al

en
a,

es
fa

re
lit

a,
 p

iri
ta

, 
m

ar
ca

si
ta

, h
em

at
ite

s-
go

et
ita

. M
ag

ne
tit

a,
 

ca
lc

op
iri

ta
, c

ob
re

s 
gr

is
es

, 
es

tib
in

a,
 b

er
tie

rit
a.

Vu
lc

an
ls

m
o 

ne
og

en
o:

 d
ac

ita
s 

rio
da

ci
ta

s.
 

Pa
le

oz
oi

co
 N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e:

 e
sq

ui
st

os
, 

C
ua

rc
ita

s
Fi

lo
ne

s 
y 

st
oc

kw
or

k

45
Pb

-(
Zn

-
A

g)
97

6
64

8.
10

41
62

.8
0

M
IN

A
S 

D
E 

M
A

ZA
RR

Ó
N

 (W
).

C
ab

ez
o 

de
 S

an
 C

ris
to

ba
l.

M
az

ar
ró

n

Fi
lo

ni
an

a
N

03
0-

05
0 

G
al

en
a,

 e
sf

ar
el

ita
, p

iri
ta

, 
m

ar
ca

si
ta

. M
ag

ne
tit

a,
 

si
de

rit
a,

 c
al

co
pi

rit
a,

 
ar

se
no

pi
rit

a,
 e

st
ib

in
a,

 
be

rt
ie

rit
a,

 ja
ro

si
ta

, b
ar

iti
na

, 
al

un
ita

, h
al

lo
ys

ita
.C

al
ci

ta
, 

cu
ar

zo
, y

es
o,

 m
ic

a.

D
ac

ita
s,

 R
io

da
ci

ta
s 

(V
. n

eó
ge

no
)

Es
qu

is
to

s 
(P

al
eo

zo
ic

o 
N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e)

St
oc

kw
or

k

46
Fe

97
6

64
8.

25
41

63
.7

0

M
IN

A
S 

C
A

BE
ZO

 D
EL

 H
IE

RR
O

. 
C

ab
ez

o 
de

l H
ie

rr
o.

M
az

ar
ró

n
Es

tr
at

ifo
rm

e
H

em
at

ite
s-

go
et

ita
M

ár
m

ol
es

.
Tr

iá
si

co
 N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e

Es
tr

at
ol

ig
ad

o.
M

as
as

 ir
re

gu
la

re
s

47
Fe

97
6

64
8.

70
41

64
.6

5
Lo

s 
Se

rr
an

os
. M

az
ar

ró
n.

Es
tr

at
ifo

rm
e

H
em

at
ite

s-
go

et
ita

M
ár

m
ol

es
.

Tr
iá

si
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s



199

IN
D

IC
IO

N
SU

ST
A

N
C

IA
H

O
JA

 
M

TN
1/

50
.0

00

C
O

O
RD

EN
A

D
A

S 
U

TM

D
EN

O
M

IN
A

C
IÓ

N
, P

A
RA

JE
TÉ

RM
IN

O
 M

U
N

IC
IP

A
L

(P
RO

V.
)

M
O

RF
O

LO
G

ÍA
M

IN
ER

A
LO

G
ÍA

RO
C

A
 E

N
C

A
JA

N
TE

O
TR

O
S 

D
A

TO
S

48
Fe

-(
M

n)
97

6
64

8.
90

41
62

.2
0

M
IN

A
 V

U
LC

A
N

O
.

M
az

ar
ró

n

Fi
lo

ni
an

a
N

06
0-

07
0 

(E
st

ra
tif

or
m

e)

H
em

at
ite

s,
 p

iro
lu

si
ta

. 
G

al
en

a.

M
ár

m
ol

es
.

(T
riá

si
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e)
 D

ac
ita

s,
 r

io
da

ci
ta

s.
 

(V
. n

eó
ge

no
)

Fi
lo

ne
s 

en
 r

oc
as

 v
ol

cá
ni

ca
s.

 
M

as
as

 (e
st

ra
to

lig
ad

o)
 e

n 
m

ár
m

ol
es

.

49
Pb

 (?
), 

Fe
(?

)
97

6
64

9.
10

41
59

.4
5

M
IN

A
 P

EP
IT

A
C

ab
ez

o 
y 

 B
ar

ra
nc

o 
de

l C
as

til
lo

.
M

az
ar

ró
n

D
es

co
no

ci
da

H
em

at
ite

s-
go

et
ita

C
al

iz
as

.
Tr

iá
si

co
. A

lp
uj

ár
rid

e

50
Fe

97
6

64
9.

15
41

64
.0

5

O
es

te
 C

ab
ez

o.
Lo

s 
A

ta
jo

s.
M

az
ar

ró
n

Es
tr

at
ifo

rm
e

H
em

at
ite

s-
go

et
ita

M
ár

m
ol

es
.

(T
riá

si
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e)
 D

ac
ita

s,
 r

io
da

ci
ta

s.
 

(V
. n

eó
ge

no
)

Es
tr

at
ol

ig
ad

o.
M

as
as

 ir
re

gu
la

re
s

51
Fe

 (?
)

97
6

65
0.

00
41

67
.8

5
A

lto
 d

e 
La

s 
Ye

se
ra

s
M

az
ar

ró
n

D
es

co
no

ci
da

H
em

at
ite

s
M

ár
m

ol
es

.
Tr

iá
si

co
 N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e.

Es
tr

at
ol

ig
ad

o.
(?

)

52
Pb

97
6

65
0.

20
41

59
.6

5

M
IN

A
 J

O
RG

E
C

ab
ez

o 
le

on
er

a
M

az
ar

ró
n

Fi
lo

ni
an

a 
N

07
5/

45
E

G
al

en
a

C
al

iz
as

.
Tr

iá
si

co
. A

lp
uj

ár
rid

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

(?
)

Ve
til

la
s 

de
 g

al
en

a.

53
Fe

97
6

65
0.

40
41

64
.1

0

M
IN

A
 T

U
BA

LC
A

IN
 S

W
C

ab
ez

o 
Ri

nc
on

es
M

az
ar

ró
n

Es
tr

at
ifo

rm
e

H
em

at
ite

s 
pa

rd
a.

M
ár

m
ol

es
.

(T
riá

si
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e)
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

54
Fe

97
6

65
1.

30
41

64
.1

0
C

ab
ez

o 
Ri

nc
on

es
 (F

al
da

 S
)

M
az

ar
ró

n
D

es
co

no
ci

da
H

em
at

ite
s

M
ár

m
ol

es
.

Tr
iá

si
co

 N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e.
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

(?
)

55
Fe

97
6

65
3.

55
41

66
.0

0
Si

er
ra

 d
e 

Lo
 A

lto
 (S

ur
).

M
az

ar
ró

n
Fi

lo
ni

an
a 

(?
) 

N
16

0-
17

0
H

em
at

ite
s

M
ár

m
ol

es
.

Tr
iá

si
co

, N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e.

56
Fe

97
6

65
3.

90
41

68
.6

5
Pi

co
 E

l A
ga

rr
ob

o 
(f

al
da

 N
E)

M
az

ar
ró

n
Es

tr
at

ifo
rm

e 
N

05
0

H
em

at
ite

s
M

ár
m

ol
es

.
Tr

iá
si

co
, N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e.

Es
tr

at
ol

ig
ad

o.
M

as
as

 ir
re

gu
la

re
s

57
Fe

-C
u-

(H
g)

97
6

65
4.

70
41

63
.3

5

M
IN

A
S 

D
EL

 C
O

LL
A

TE
RO

La
s 

ba
ls

ic
as

.
M

az
ar

ró
n

Fi
lo

ni
an

a
N

04
5-

06
0/

75
N

H
em

at
ite

s 
ro

ja
. C

in
ab

rio
, 

m
al

aq
ui

ta
, a

zu
rit

a.
 A

lu
ni

ta
.

M
ár

m
ol

es
.

Tr
iá

si
co

, N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e.
Br

ec
ho

id
e

58
Fe

97
6

65
4.

90
41

64
.5

5
La

 A
la

m
ed

a
M

az
ar

ró
n

D
es

co
no

ci
da

H
em

at
ite

s
M

ár
m

ol
es

. G
ne

is
es

, a
nf

ib
ol

ita
s.

Pe
rm

ot
riá

si
co

, N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e.

59
Fe

97
6

65
5.

00
41

67
.6

0

M
IN

A
 S

A
N

 J
U

LI
A

N
 y

 o
tr

as
.

El
 M

ar
ga

jó
n.

M
az

ar
ró

n
Es

tr
at

ifo
rm

e
H

em
at

ite
s

M
ár

m
ol

es
.

Tr
iá

si
co

, N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e.
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

M
as

as
 ir

re
gu

la
re

s

60
Fe

97
6

65
6.

85
41

64
.9

0
La

 R
at

a.
M

az
ar

ró
n

Fi
lo

ni
an

a(
?)

N
18

0
H

em
at

ite
s.

 A
lu

ni
ta

M
ár

m
ol

es
.

Tr
iá

si
co

, N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e.
Br

ec
ho

id
e

61
Fe

97
6

65
8.

20
41

68
.0

0
El

 M
in

gr
an

o.
Fu

en
te

 A
la

m
o

Es
tr

at
ifo

rm
e

H
em

at
ite

s
M

ár
m

ol
es

.
Tr

iá
si

co
, N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e.

Es
tr

at
ol

ig
ad

o.
M

as
as

 ir
re

gu
la

re
s

62
Fe

97
6

65
8.

40
41

63
.9

5
C

as
a 

de
 la

 V
ue

lta
.

C
ar

ta
ge

na
D

es
co

no
ci

da
H

em
at

ite
s

D
ol

om
ía

s,
 C

al
iz

as
.

Tr
iá

si
co

 A
lp

uj
ár

rid
e

Es
tr

at
ol

ig
ad

o.
(?

)

63
Fe

97
6

65
9.

00
41

68
.8

5
La

s 
Le

ga
ce

s
Fu

en
te

 A
la

m
o

Es
tr

at
ifo

rm
e

H
em

at
ite

s 
pa

rd
a.

 H
em

at
ite

s 
es

pe
cu

la
r.

M
ár

m
ol

es
. c

al
iz

o-
do

lo
m

íti
co

s.
Tr

iá
si

co
. N

ev
ad

o-
Fi

lá
br

id
e

Es
tr

at
ol

ig
ad

o.
M

as
as

 ir
re

gu
la

re
s

64
Fe

97
6

65
9.

65
41

67
.1

5
Lo

s 
Ru

ic
es

.
Fu

en
te

 A
la

m
o

Fi
lo

ni
an

a(
?)

N
04

0
H

em
at

ite
s

M
ár

m
ol

es
. T

riá
si

co
.

N
ev

ad
o-

Fi
lá

br
id

e
Es

tr
at

ol
ig

ad
o.

(?
)

65
Fe

-(
H

g)
97

6
65

9.
80

41
62

.9
0

C
ol

la
do

 d
el

 C
ab

añ
il.

C
ar

ta
ge

na
Es

tr
at

ifo
rm

e-
le

nt
ej

on
ar

N
06

0/
30

-5
0N

W

H
em

at
ite

s,
 g

oe
tit

a.
H

em
at

ite
s 

es
pe

cu
la

r.S
id

er
ita

, 
flu

or
ita

, c
in

ab
rio

. C
ua

rz
o.

C
al

co
es

qu
is

to
s,

 c
al

iz
as

.
Tr

iá
si

co
 A

lp
uj

ár
rid

e
Po

te
nc

ia
 m

áx
im

a:
 5

0 
cm

. 
C

or
rid

a:
 2

50
 m



200

MOLINA y RUIZ MONTES 1993, los interpretan como productos de relleno epitermal de frac-
turas distensivas tardías, invocando incluso mecanismos per descensum y apuntando que las 
variaciones paragenéticas son reflejo de ciertas peculiaridades (litológicas, geoquímicas, etc.) 
del entorno geológico y de la conexión más o menos estrecha con otros procesos como, por 
ejemplo, el volcanismo terciario tan bien desarrollado en el sector oriental de la Cordillera. 
Según estos autores, estos yacimientos pueden ser homologados al tipo SIEGERLAND, am-
pliamente representado en la Europa Hercínica y alpina. Dichos autores definen dos subtipos: 
Filabres para hacer referencia al grupo genérico de mineralizaciones de hierro con sulfuros y 
el Gergal para aquellos con muy escasa proporción de sulfuros.

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

En el área de estudio pueden distinguirse dos subgrupos: uno estaría integrado por los indi-
cios en cuya génesis es difícil detectar la huella del volcanismo neógeno; otro lo formarían 
aquellos en cuya génesis han desempeñado un papel protagonista los procesos hidrotermales 
emparentados con el volcanismo neógeno. 

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.), pusieron 
en evidencia que allí el primero y principal proceso metalogenético fue sinsedimentario o 
sindiagenético temprano y, en él, el volcanismo permotriásico o triásico (metabasitas) habría 
desempeñado un papel no desdeñable como portador de elementos al medio sedimentario. 
Diagénesis tardía, metamorfismo alpino y procesos epigenéticos y epitermales habrían condu-
cido a producir removilizaciones de la mineralización primaria, sustituciones en niveles reacti-
vos y rellenos de fracturas. Disolución y rellenos kársticos, a veces y meteorización, siempre, 
son los últimos procesos responsables de la conformación actual de estos yacimientos.
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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. En este apartado hay que destacar las Minas del Rincón 
de Morales y las Minas de Perín, a mitad de camino entre Mazarrón y Cartagena, que fueron 
las más importantes minas de hierro de Murcia y alguna de ellas (Aqueronte del Grupo Rincón 
de Morales), aún se laboreaba hasta 1964. Las Minas del Collado Cabañil (indicio Nº 238), son 
un caso peculiar en este subgrupo, por cuanto a los minerales de hierro acompañan como 
accesorios fluorita y cinabrio en lentejones dentro de los calcosquisto alpujárrides. En realidad 
se trataría de una variedad morfogenética de otro tipo más general de mineralizaciones las de 
Pb-Zn, que se describirán a continuación, que según ARRIBAS y ARRIBAS (1995), se presentan 
entre otras formas como “filones en rocas carbonatadas y filitas de los Complejos Nevado-Fi-
lábride y Alpujárride; mantos de reemplazamiento, peniconcordantes, en rocas carbonatadas 
de estos mismos Complejos en el distrito minero de La Unión y filones en rocas volcánicas de 
los distritos mineros de Mazarrón y Cartagena-La Unión”. Con frecuencia las masas minerales 
de hierro y de manganeso explotadas, no son sino la parte oxidada de yacimientos de este 
tipo. 

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

Las mineralizaciones de Plomo-Zinc son las más variadas y numerosas en los sectores cen-
trales y orientales de las Cordilleras Béticas y han alcanzado una relevancia económica mun-
dial, en determinados momentos de su historia minera, a lo cual no ha sido ajena la Región 
de Murcia con sus distritos mineros de la Sierra de Cartagena, Mazarrón y Águilas.

Aunque en los sectores centrales y occidentales de la Cordillera las mineralizaciones de Pb-
Zinc del tipo estratoligadas y sin relación aparente con el volcanismo son sin duda las más 
frecuentes, en la Región de Murcia ocurre todo lo contrario. Excepto un grupo de indicios 
muy poco relevante, en el origen de todos los demás parece estar, de forma más o menos 
directa, el volcanismo neógeno, particularmente bien desarrollado en esta área y cuyos efec-
tos se han visto favorecidos por una intensa tectónica de fractura que ha proporcionado las 
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vías necesarias para la circulación de soluciones hidrotermales y los espacios vacíos para el 
depósito de minerales.

En esta Hoja el único indicio que posiblemente pueda encuadrarse el grupo de mineraliza-
ciones de Pb-Zinc del tipo estratoligadas sea la Mina La Agüilla (indicio Nº 209).

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

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

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

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

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

Las mineralizaciones de Pb-Zn relacionadas con el volcanismo neógeno, agruparían 
no solo a las de esta paragénesis, sino también a otras sustancias o indicios ya descritos con 
anterioridad (hierro, cobre, mercurio, etc) de esta región del sureste peninsular, cuyo trata-
miento debe abordarse conjuntamente y ello dejando a un lado las controversias que durante 
años han mantenido los dos grupos de investigadores a los que se hacía referencia con an-
terioridad. Considerando la síntesis de ARRIBAS Y ARRIBAS (op cit), como la más sincrética 
y actualizada, el modelo propuesto en la Fig. 7.1, para explicar la génesis de los yacimientos 
de este sector.
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Como puede observarse, supone la presencia en profundidad de varios centros ígneos los 
cuales se manifiestan en superficie de forma más o menos ostensible: muy extensamente 
en el campo volcánico del Cabo de Gata, menos, pero de forma notoria, en Mazarrón, de 
forma más dispersa en Cartagena y casi ausentes en Lomo de Bas y las Sierras de Almenara, 
Aguilón y Almagrera. Los sistemas ígneos aportan sus propias soluciones hidrotermales, con 
elementos propios, que se suman al régimen hidrotermal general; unas y otras soluciones 
lixivian otros elementos de todos aquellos materiales a través de los cuales circulan y los 
transportan hasta depositarlos en fracturas, vía relleno hidrotermal, o hasta determinados 
horizontes reactivos, vía sustitución metasomática. La primera vía conduce a la formación 
de mineralizaciones filonianas, encajadas en cualquier tipo de materiales, en tanto que por 
la segunda se llega a las mineralizaciones estratoligadas o de tipo manto. No es por tanto 
infrecuente, dado el contexto geológico del área, encontrar asociados ambos tipos asociados: 
relleno filoniano de las fracturas por las que ascienden los fluidos mineralizadores y masas de 
sustitución inducidas por estos cuando alcanzan niveles favorables (carbonatos u otros).

En el arco que se dibuja desde el oeste de Águilas, por la Sierra del Lomo de Bas hasta la Punta 
de Calnegre, casi todas las mineralizaciones son filones de Pb-Fe (Cu-Zn-Sn-Ba-Ag) encajados 
en cuarcitas, micasquistos y gneises nevadofilábrides y alpujárrides: es decir yacimientos des-
critos en esta memoria, unos como yacimientos de hierro ( y sulfuros), otros como yacimientos 
de cobre, Mina Casa de la Crisoleja (indicio Nº 191), algunos como yacimientos de estaño y 
el resto como yacimientos de Pb-Zn.

En otro arco que se extiende más externo al precedente y desde la Sierra de la Carrasquilla, 
por Sierra Almenara hasta la Sierra de las Moreras y la Rambla de Pastrana, la inmensa ma-
yoría de las mineralizaciones son de hierro, estratoligadas en rocas carbonatadas sobre todo 
del Complejo Nevado-Filábride y en menor medida del Alpujárride e incluso Maláguide. Son 
masas de sustitución (irregulares, lentejonares y tabulares), diseminaciones y stockworks. La 
Mina Franco Hispana (indicio Nº 198) fue quizás una de la más importante de este tipo en 
rocas carbonatadas alpujárrides y La Mina Positiva lo fue en mármoles nevadofilábrides muy 
próximos a las masas de rocas volcánicas de la fosa de Mazarrón. 

A estas masas volcánicas están ligados los más importantes yacimientos de Pb-Zn-Ag del dis-
trito. Son los del Cerro San Cristóbal y el Cabezo de Los Perules (indicios Nºs 216,217 y 218). 
Consisten en una red de filones más o menos paralelos, a veces muy ramificados, que dan 
lugar a stockworks centrados en el filón San José. Las rocas encajantes (tobas, lavas, dacitas 
y riodacitas conteniendo grandes enclaves de las rocas nevadofilábrides), están afectadas por 
una fuerte alteración hidrotermal. La mineralización está formada por galena argentífera, 
esfalerita, pirita, marcasita, barita y siderita; como accesorios magnetita, tetraedrita, estibina 
y bertierita y como ganga calcita, barita, dolomita y cuarzo. Entre los minerales producidos 
por la alteración hidrotermal la alunita, jarosita y alumbre son los más abundantes y entre los 
de oxidación se encuentran yeso, anglesita, malaquita azurita y numerosos sulfatos solubles. 
Los yacimientos de Pedreras Viejas y Coto Fortuna (indicios Nºs 213, 205 y 207), son del mismo 
tipo, aunque en detalle muestran ciertas peculiaridades en sus paragénesis.
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Al este de Mazarrón, por las Sierras del Algarrobo y de Lo Alto, tal como se ha descrito con 
anterioridad, sigue habiendo yacimientos de hierro en rocas carbonatadas, algunos son filo-
nes, la mayoría masas irregulares de sustitución a veces tabulares subconcordantes o neta-
mente discordantes respecto a las rocas carbonatadas en las que encajan. El mejor ejemplo 
son las Minas de Morales y de Perín, de las más importantes minas de hierro de La Región de 
Murcia. 

La Sierra de Cartagena puede considerarse globalmente como un único yacimiento y, gracias 
a él, el distrito minero de Cartagena-La Unión ha sido quizás el más importante yacimiento de 
Pb-Zn-Fe (y otros elementos subordinados: Mn, Cu, Sn) de España, e incluso del mundo, en 
algún momento de su historia. La Sierra de Cartagena se ha edificado por el empilamiento de 
varias unidades de los Complejos Maláguide, Alpujárride y Nevado-Filábride. Bajo este edificio 
se supone la presencia de un centro ígneo del cortejo del volcanismo neógeno calcoalcalino 
potásico y shoshonítico (Fig. 7.1) que se manifiesta en superficie por varias pequeñas masas 
de dacitas/riodacitas. Los procesos hidrotermales han conducido a la alteración de los mate-
riales, según el esquema definido por OEN (1975a) Fig. 7.2, y, en este contexto, a diversos 
tipos de mineralizaciones polimetálicas.
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Las mineralizaciones de la Sierra de Cartagena se presentan en forma de filones de relleno y 
sustitución, reemplazamientos metasomáticos (mantos), impregnaciones hidrotermales (blan-
quetes) y rellenos de cavidades, tanto en la rocas metasedimentarias de las series Nevado-Fi-
lábrides y Alpujárrides como en las sedimentarias y volcánicas del Mioceno. A este último per-
tenecen dos mineralizaciones muy características de la Sierra de Cartagena. Una es la que se 
Explotó en la Mina San Rafael lII, situada al SE de Brunita, en donde la mineralización estaba 
rellenando fracturas y huecos de un carst, de posible origen hidrotermal, que se desarrollo en 
el contacto de las filitas y mármoles de la serie filábride. La otra mineralización se encuentra 
en las margas y conglomerados miocenos de las Minas de Cartes OEN et al. (1980), ARRIBAS 
(1980), donde forma respectivamente filones de relleno y un manto de reemplazamiento de 
características singulares ya que los sulfuros se hallan en los huecos que dejaron, al ser disuel-
tos por los soluciones hidrotermales, los cantos de rocas carbonatadas del Trisa que forman 
parte del conglomerado llamado el “almendrolón”

En conjunto los minerales que aparecen en los diferentes yacimientos de la Sierra de Carta-
gena son: greenalita, clorita, talco, minnesoaita, magnetita, hematites, pirrotina, arsenopirita, 
estannina, pirita, marcasita, calcopirita, tetraedrita-tennantita, galena, esfalerita, boulangeri-
ta, bournonita, samseyita, y casiterita xiloide. Los minerales más frecuentas de la ganga son: 
cuarzo, (ocasionalmente jasperoideo y calcedonioso, a veces de la variedad amatista), siderita, 
calcita y baritina. Los minerales de alteración, tanto los producidos por procesos hidrotermales 
como por meteorización son: jarosita, alunita, nontronita, calcosina, covellina, anglesita, yeso, 
beudandita, cerusita, smithsonita, goethita, delafossita, driptomelana, pirolusita, polianita, 
psilomelana, calcofanita, heterolita y coronadita.

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

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

7.1.2.  Minerales energéticos

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

Los recursos de productos de cantera, en gran parte del área comprendida esta Hoja, no han 
tenido un gran aprovechamiento como materiales de construcción. Aunque existen distintos 
tipos de litologías explotables (arcillas, arenas, gravas, calizas, mármoles, rocas básicas, yesos, 
etc.), son relativamente escasas las explotaciones industriales a gran escala, salvo unos pocos 
ejemplos que se detallan a continuación.

Se han observado canteras de dimensiones muy reducidas en la vertiente septentrional de Sie-
rra Almenara, en la Sierra de los Cucos (terminación occidental de la Sierra de las Moreras) y al 
norte del Collado Cabañil, en las que beneficiaba el yeso del las unidades del Complejo Neva-
do-Filábride en caleras para abastecimiento local. De mayor importancia son las instalaciones 
asociadas a las canteras de yeso que se encuentran a lo largo de la carretera de Mazarrón 
a La Pinilla (649.500; 4167.950), aún de mayor envergadura parece la cantera situada en el 
Cortijo de los Vivancos (652,850; 4169, 650). Ambas canteras explotan los yesos del Manto 
del Mulhacén. Cuadro 7.5.

En el capítulo de los áridos, al contrario de lo que ocurre en áreas próximas, la actividad 
dentro de esta Hoja es muy escasa. Solo se han localizado dos canteras que explotan las 
anfibolitas de la Unidad Inferior del Manto del Mulhacén. Se encuentran en las cercanías de 
la carretera de Mazarrón a la Pinilla (651,150; 4169,150 y 651,600; 4169,300), la segunda 
citada mantiene, de manera temporal, un frente activo. En este caso son áridos ígneos, inclui-
bles en la categoría de áridos de machaqueo. Los áridos ígneos se emplean mayoritariamente 
en construcción de carreteras.

MINERALES ENERGÉTICOS Y ROCAS INDUSTRIALES 

INDICIO Nº
COORDENADAS

SUSTANCIA
PROVINCIA/TÉRMINO 

MUNICIPAL
Observaciones 

X Y

66 649500 4167950 Yes Mazarrón

67 652850 4169650 Yes Mazarrón

68 651150 4169150 Arm Mazarrón

69 651600 4169300 Arm Mazarrón

Cuadro 7.5.

Finalmente, en la vertiente occidental de la Sierra de Lo Alto, se encuentra una pequeña 
cantera abandonada en la que se explotaron los mármoles fajeados y blancos de la Unidad 
Inferior del Manto del Mulhacén.  
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7.2.  HIDROGEOLOGÍA

7.2.1.  Caracteristicas climáticas e hidrológicas

La Hoja de Mazarrón 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 río 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 Me-
dia y Baja del Segura y 10ºC o incluso menos, en la cabecera del río Segura.

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

De acuerdo con la clasificación de Papadakis, la cuenca del río Segura se identifica con el 
denominado tipo climático mediterráneo y, según las zonas, con los subtipos templados, 
continentales, subtropicales y semiáridos subtropicales.

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 río 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. 

En la Hoja de Mazarrón, las características del clima, de acuerdo con la clasificación de Köp-
pen, serían las correspondientes al estepario seco, próximo al desértico (Geiger, 1970; López 
Gómez, 1987). Las temperaturas medias anuales en torno a 17º-18ºC, junto con la escasez de 
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lluvias, del orden de 250 mm/año, y las tasas de evapotranspiración de 850-900 mm/año, im-
primen 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).

Desde el punto de vista fluvial, el ámbito territorial de esta Hoja está caracterizado por cauces 
con desagüe directo al mar que son ramblas efímeras de respuesta hidrológica muy irregular y 
condicionada directamente a los aguaceros sobre sus cuencas vertientes; entre ellas destacan 
por su importancia la rambla de Las Moreras, en Mazarrón, y la de Ramonete, en Calnegre. 
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 Cordille-
ras Béticas, y en ellas se distinguen dos grandes zonas en las que, a su vez, se encuentran com-
prendidas las tres unidades geológicas definidas por Fallot: Zonas Internas, correspondientes a 
la Unidad Bética s.str. y Zonas Externas, correspondientes a las Unidades Subbética y Prebética. 

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

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

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

Con la entrada en vigor, el 22 de diciembre de 2000, de la Directiva 2000/60/CE, por la que 
se establece un marco comunitario de actuación en el ámbito de la política de aguas, cono-
cida como Directiva Marco del Agua (DMA), se ha introducido el concepto “masas de agua 
subterránea” definido como “un volumen claramente diferenciado de aguas subterráneas 
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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 hidrogeológicas, a excep-
ción 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 apor-
taciones 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 correspon-
den 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 río Segura, el Valle del Guadalentín, la cuenca de Mula-Fortuna-Alcantarilla-Alhama, el 
Campo de Cartagena y la zona de Mazarrón-Águilas. En la actualidad, también es importante el 
incremento de la demanda de agua como consecuencia del desarrollo urbanístico y turístico.

Son numerosos los puntos de agua existentes en el ámbito de esta Hoja, especialmente los 
que se encuentran relacionados con los pozos mineros del sector SE. En el Cuadro 7.6. se 
recogen una selección de los puntos que se han considerado más representativos.

Cuadro 7.6. Selección de Puntos de Agua
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HOJA OCT PUNTO HUSO COORXUTM COORYUTM COTA NOMBRE_MUN DES_NAT PROF
DESCRIPCION
UTILIZACION

VOL.

2639 1 0009 30 635416 4162095 310 LORCA SONDEO 150 AGRICULTURA 120

2639 1 0018 30 636377 4165058 350 MAZARRON SONDEO AGRICULTURA 63

2639 1 0036 30 635863 4161692 308 LORCA
SONDEO/

PIEZOMETRO
110 AGRICULTURA 34

2639 1 0037 30 633935 4161358 305 LORCA
SONDEO/

PIEZOMETRO
108 AGRICULTURA 18

2639 1 0047 30 632700 4161375 344 LORCA MANANTIAL AGRICULTURA 9

2639 2 0018 30 640130 4166531 215 MAZARRON SONDEO 350 AGRICULTURA 553

2639 2 0029 30 640443 4162202 245 MAZARRON
POZO CON 
SONDEO

200 AGRICULTURA 324

2639 2 0036 30 640129 4169257 250 MAZARRON SONDEO AGRICULTURA 1450

2639 2 0046 30 639914 4169859 266 MAZARRON SONDEO 400 AGRICULTURA 756

2639 2 0055 30 640702 4169042 220 PRADO DEL REY SONDEO 300 AGRICULTURA 1450

2639 2 0056 30 641903 4162715 160 MAZARRON SONDEO 100 AGRICULTURA 18

2639 2 0069 30 638150 4166625 312 MAZARRON
SONDEO/

PIEZOMETRO
140 AGRICULTURA 242

2639 3 0006 30 647639 4161540 80 MAZARRON SONDEO 190 AGRICULTURA 311

2639 3 0008 30 647888 4161438 68 MAZARRON SONDEO 210 AGRICULTURA 184

2639 3 0026 30 648012 4161287 75 MAZARRON SONDEO AGRICULTURA 202

2639 3 0027 30 651132 4163560 105 MAZARRON SONDEO AGRICULTURA 190

2639 3 0030 30 648964 4161478 35 MAZARRON SONDEO 200 AGRICULTURA 474

2639 3 0032 30 649564 4161473 30 MAZARRON SONDEO 200 AGRICULTURA 406

2639 3 0044 30 652950 4163700 160 MAZARRON SONDEO 270 AGRICULTURA 258

2639 4 0004 30 656489 4161363 40 MAZARRON SONDEO 140 NO SE UTILIZA

2639 4 0005 30 656489 4161363 40 MAZARRON SONDEO 140 AGRICULTURA 571

2639 4 0020 30 655321 4162173 75,19 MAZARRON SONDEO 251 AGRICULTURA 324

2639 4 0021 30 655020 4162026 76 MAZARRON SONDEO AGRICULTURA 952

2639 4 0035 30 654144 4161934 100 MAZARRON SONDEO 180 AGRICULTURA 1031

2639 4 0036 30 654142 4161733 80 MAZARRON SONDEO AGRICULTURA 714

2639 4 0037 30 654778 4161808 85 MAZARRON SONDEO 335 AGRICULTURA 532

2639 4 0043 30 653598 4161818 75 MAZARRON SONDEO 220 AGRICULTURA 331

2639 5 0012 30 636914 4155982 115 LORCA SONDEO 115 AGRICULTURA 84

2639 5 0029 30 636340 4159037 240 MAZARRON SONDEO 300 AGRICULTURA 109

2639 5 0031 30 635040 4158998 255 LORCA SONDEO AGRICULTURA 129

2639 5 0034 30 635089 4158948 250 LORCA SONDEO AGRICULTURA 166

2639 5 0041 30 635160 4156097 180 MAZARRON SONDEO 250 AGRICULTURA 82

2639 5 0054 30 632973 4157055 280 LORCA MANANTIAL AGRICULTURA 110

2639 6 0001 30 643433 4158076 48,41 MAZARRON SONDEO 250 AGRICULTURA 724

2639 6 0007 30 642360 4155484 20 MAZARRON SONDEO 105 NO SE UTILIZA

2639 6 0015 30 638594 4159468 172,29 MAZARRON SONDEO 270 AGRICULTURA 446

2639 6 0048 30 640392 4159127 143 MAZARRON SONDEO 250 AGRICULTURA 468

2639 6 0050 30 639739 4158808 135 MAZARRON SONDEO 302 AGRICULTURA 892

2639 6 0053 30 640690 4158949 130 MAZARRON SONDEO 400 AGRICULTURA 669

2639 6 0067 30 642083 4159212 80 MAZARRON SONDEO AGRICULTURA 472

2639 6 0110 30 641658 4159859 115 MAZARRON SONDEO 280 AGRICULTURA 465

2639 7 0006 30 648760 4161080 49 MAZARRON SONDEO 260 AGRICULTURA 860

2639 7 0012 30 649747 4159756 60 MAZARRON SONDEO AGRICULTURA
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Figura 7.3. Masas de Agua Subterránea en la Cuenca del Segura. MMA (2005)

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

Atendiendo a esta identificación, la única Masa de Agua Subterránea presente en el ámbito 
de la Hoja es la 070.058.- Mazarrón, prácticamente coincidente con la Unidad Hidrogeológica 
del mismo nombre 07.32.

070.058.-Mazarrón (U. H. 07.32).

La masa de agua subterránea denominada Mazarrón, coincidente conceptualmente con la 
unidad hidrogeológica homónima aunque con unos límites geográficos algo diferentes para 
adaptarse mejor a los de los acuíferos que la componen, tiene una superficie de 284 km2, 
pertenecientes a la Región de Murcia. Se sitúa en su práctica totalidad dentro de la Hoja de 
Mazarrón, en la que, a su vez, ocupa todo su ámbito.

En el año 2000 el 49% del suelo era agrícola (con reparto similar entre regadío y secano), el 
48% forestal y solo el 3% era suelo urbano. En este ámbito geográfico se ubican los Espacios 
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naturales protegidos del Parque Regional de Calnegre, el Paisaje Protegido de la Sierra de Las 
Moreras y La Muela-Cabo Tiñoso.

La elevada complejidad tectónica y estratigráfica de esta zona ha provocado la existencia de 
un gran número de acuíferos en general de complicada geometría y pequeñas dimensiones, 
desconectados entre sí, que están constituidos principalmente por calizas, dolomías y már-
moles del Paleozoico y Triásico, con potencias entre 50 y 100 m. También aparecen algunos 
acuíferos formados por rocas volcánicas, calcarenitas y arenas del Neógeno, con espesores 
que no superan por lo general 50 m, así como por gravas y arenas del Cuaternario.

Los límites están definidos por los afloramientos de materiales paleozoicos y permotriásicos 
de baja permeabilidad de los Complejos Nevado-Filábride y Alpujárride. El límite sureste se 
localiza en el mar Mediterráneo. 

En la actualidad, la masa de agua subterránea y unidad hidrogeológica de Mazarrón se en-
cuentra constituida por 20 acuíferos, de los que sólo 5 superan los 10 km2 de extensión: Los 
Molares-Lorente (15 km2), Los Vaqueros (53 km2), La Majada-Leiva (39 km2), Ermita de Sala-
dillo (45 km2) y Lo Alto-La Pinilla (21 km2). En la tabla 7.1 se indica la litología predominante, 
edad y extensión aproximada de los mismos y en la figura 7.4 se representa su delimitación.

Con respecto al funcionamiento hidrogeológico general de la unidad, la lluvia constituye la 
fuente de recarga, habiendo sido evaluada en estudios anteriores entre 2,45 y 4,77 hm3/año 
(ITGE, 1989; ITGE, 1990; DGOH, 1996; DGOH-ITGE, 1997; CHS, 1997). Las salidas vienen da-
das principalmente por la explotación mediante bombeo, evaluada para el periodo compren-
dido entre 1980 y 1988 entre 16,5 y 26,7 hm3/año (ITGE, 1989; ITGE, 1990; DGOH, 1996;
DGOH-ITGE, 1997; CHS, 1997). En los acuíferos costeros (Cabezo de Los Pájaros, Los Vaquer-
os, Vértice Horno y La Azohía) habría que tener en cuenta, además, la descarga en régimen 
natural por las salidas al mar y, en el caso del primero, las surgencias. Como puede observarse, 
a escala de unidad hidrogeológica la extracción por bombeo fue en el periodo considerado 
del orden de cinco a siete veces mayor que las entradas, por lo que fue declarada sobreexplo-
tada por acuerdo de la Junta de Gobierno de CHS de 6/04/2004.
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COD ACUÍFERO LITOLOGÍA Y EDAD EXTENSIÓN (km2)

101 Águila Mármoles triásicos (Complejo Nevado-Filábride) 1

102 Cabezo de Los Pájaros Calizas y Dolomías del Triásico 8

103 Collado de Egea Dolomías y calizas del Triásico Alpujárride 4

104 Ermita del Saladillo Mármoles triásicos (Complejo Nevado-Filábride) 45

105 Gañuelas Mármoles triásicos (Complejo Nevado-Filábride) 2

106 La Crisoleja Mármoles triásicos (Complejo Nevado-Filábride) 1

107 La Majada Mármoles triásicos (Complejo Nevado-Filábride) 2

108 La Majada-Leiva Rocas volcánicas y calcarenitas (Tortoniense) 39

109 Las Moreras Calizas recristalizadas del Triásico 7

110 Lo Alto-La Pinilla Mármoles triásicos (Complejo Nevado-Filábride) 21

111 Los Molares-Lorente Mármoles triásicos (Complejo Nevado-Filábride), 

calizas y dolomías del Triásico Alpujárride

15

112 Los Vaqueros Dolomías y calizas del Triásico Alpujárride, calca-

renitas (Mioceno y Plioceno), conglomerados y 

arenas (Cuaternario)

53

113 Morata-Cucos Mármoles triásicos (Complejo Nevado-Filábride), 

rocas volcánicas y calcarenitas del Plioceno

7

114 Rambla de Agua Dulce Mármoles triásicos (Complejo Nevado-Filábride) 2

115 Rincones Mármoles triásicos (Complejo Nevado-Filábride) 4

116 Saltador Mármoles triásicos (Complejo Nevado-Filábride) 1

117 Ugéjar Calizas y Dolomías del Triásico Alpujárride 5

118 Vértice Horno Calizas recristalizadas del Triásico 7

190 Bocaoria Conglomerados y arenas (Cuaternario) 3,6

191 La Azohía Dolomías y calizas del Triásico Alpujárride 5,2

Tabla 7.1. Acuíferos diferenciados en la Unidad Hidrogeológica de Mazarrón: litología, edad y extensión 
aproximada
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Prácticamente la totalidad del agua subterránea extraída es utilizada para riego, siendo mino-
ritario el abastecimiento urbano (población de Gañuelas), turístico e industrial. Los acuíferos 
más importantes se describen a continuación.

Acuífero Los Vaqueros 

Se encuentra situado en la zona costera comprendida entre el Cerro Panadera y Punta Negra. 
Se trata de un sistema acuífero multicapa constituido por tres niveles o formaciones acuíferas 
superpuestas: calizas y dolomías triásicas, calcarenitas y conglomerados del Mioceno-Plioceno 
y conglomerados, gravas y arenas del Cuaternario (Rambla de Pastrana y de Ramonete). Estas 
formaciones, especialmente las dos primeras, se encuentran conectadas hidrodinámicamente 
tanto vertical como lateralmente. Las calizas y dolomías triásicas constituyen la formación acuí-
fera más importante y por tanto donde tradicionalmente se realiza una mayor explotación.

La recarga del acuífero se produce por infiltración del agua de lluvia, estimada entre 0,75 y 
1,5 hm3/año (ITGE, 1989; ITGE, 1990; DGOH, 1996; CHS, 1997; DGOH-ITGE, 1997). Las sali-
das del acuífero son la descarga al mar a través de las calcarenitas de Calnegre y los bombeos, 
evaluados en 5,1 hm3/año para 1980 y en 8,3 hm3/año para 1986 (ITGE, 1989; ITGE, 1990; 
DGOH, 1996; DGOH-ITGE, 1997). Los últimos datos sobre extracciones son los aportados 
por el Plan Hidrológico de la cuenca del Segura (4,7 hm3/año), aunque no se especifica la 
referencia temporal. Se observan importantes descensos piezométricos, aunque de magnitud 
variable espacialmente.

Las aguas son termales en los sectores centro y norte, con temperaturas comprendidas entre 
36 y 44ºC, y de deficiente calidad química, con salinidades entre 2.000 y 3.000 mg/l de resi-
duo seco. Las facies son sulfatadas, sulfatada-cloruradas y mixtas mixtas.

Acuífero La Majada-Leiva

Se sitúa en la depresión entre la Sierra de la Almenara, al O, Sierras de Algarrobo y de lo 
Alto, al E, y Sierra de Las Moreras, al S. Está constituido por rocas volcánicas y calcarenitas 
del Tortoniense, con potencia de hasta 500 m (IGME, 1981; ITGE, 1989); las rocas volcánicas 
son dacitas, riodacitas y brechas autoclásticas, con estructura de una gran colada o de cola-
das superpuestas depositadas durante o inmediatamente después a la sedimentación de las 
calcarenitas. 

La recarga del acuífero se produce por infiltración tanto de lluvia como de la escorrentía de las 
estribaciones montañosas que lo rodean (Sierras de Almenara, Algarrobo, de Lo Alto y de Las 
Moreras), cuya infiltración se ve favorecida por la localización preferente de los afloramientos 
de rocas volcánicas en los bordes de la depresión. La recarga media se estima entre 0,15 y 
1,26 hm3/año (IGME, 1981; ITGE, 1990; DGOH, 1996; CHS, 1997; DGOH-ITGE, 1997). Las 
principales salidas del acuífero se producen por bombeo, aunque no se descarta una pequeña 
descarga hacia los mármoles del Nevado-Filábride constituyentes del substrato bético (IGME, 
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1981). La extracción por bombeo se ha evaluado en 2,5 hm3/año para 1980 (IGME, 1981) y 
en 1,5 hm3/año para 1986 (ITGE, 1990). Los últimos datos de extracciones disponibles son 
los aportados por el Plan Hidrológico de la cuenca del Segura (1,75 hm3/año), aunque sin 
especificar el año de referencia. 

La evolución piezométrica no refleja oscilaciones importantes del nivel, sino más bien una 
acusada estabilidad. La evolución química del agua subterránea parece indicar una tendencia 
descendente en la salinidad a partir de 1993, siendo la calidad mediocre (entre 1.000 y 2.000 
mg/l de residuo seco) y la facies clorurada-sulfatada mixta.

Acuífero Lo Alto-La Pinilla

Se sitúa en la Sierra de lo Alto, prolongándose hacia el N por la llanura situada al E de La Pinilla 
y SO de Fuente Álamo. El acuífero se encuentra constituido por los mármoles paleozoicos del 
Complejo Nevado-Filábride (IGME, 1981; ITGE, 1989). Hacia el N y E, el acuífero se hunde 
bajo el Cuaternario de la depresión de Fuente Álamo (Campo de Cartagena).

La recarga del acuífero tiene lugar exclusivamente por la infiltración de agua de lluvia y se 
estima entre 0,2 y 0,4 hm3/año (IGME, 1981; ITGE, 1990; DGOH, 1996; CHS, 1997; DGOH-
ITGE, 1997). La salida del acuífero se produce por bombeos, evaluados en 0,94 hm3/año para 
1980 (IGME, 1981; ITGE 1990) y en 0,74 hm3/año para 1986 (ITGE, 1990). Los últimos datos 
de extracciones disponibles son los aportados por el Plan Hidrológico de la cuenca del Segura 
(0,35 hm3/año), aunque no se especifica a qué año corresponde dicha cifra de explotación. 

Se dispone de datos piezométricos en un único punto de control, sólo para el periodo 1990-
1995, durante el que se observa un descenso acusado del nivel. A partir de este momento el 
punto de control probablemente se quedó en seco dado que la profundidad inicial del mismo 
era de 175 m y la profundidad de agua alcanzó los 150 m en la última medida realizada. La 
evolución química en el único punto de control disponible durante el periodo 1990-2002, 
permite observar un aumento en la conductividad eléctrica y el contenido en cloruros durante 
los últimos años.

Acuífero Los Molares-Lorente

Situado al E de Mazarrón, se extiende desde los cortijos de Los Lorentes y Balsicas hacia el NO 
(montes de La Alameda, Lomachon, Morra de la Pernera y Barranco de Pinto) y por la zona 
del Cabezo y Rambla de los Molares. El acuífero está constituido por mármoles paleozoicos 
del Nevado-Filábride (cerros de las vertientes occidentales de la Rambla de Los Lorentes) y do-
lomías y calizas del Triásico Alpujárride (Cabezo y Rambla de los Molares), de unos 80 metros 
de potencia.
 
La recarga se produce por la infiltración de agua de lluvia, estimada entre 0,1 y 0,3 hm3/año 
(ITGE, 1990; DGOH, 1996; CHS, 1997; DGOH-ITGE, 1997). La salida del acuífero se produce 
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exclusivamente por bombeo, evaluado en 1,29 hm3/año (sector Lorente) más 2,76 hm3/año 
(sector Molares) para 1980 y en 8 hm3/año para 1986 (ITGE, 1990). Las últimas evaluaciones 
de las extracciones son de 7,95 hm3/año (DGOH, 1996; DGOH-ITGE, 1997) y de 4,86 hm3/año 
(CHS, 1997), aunque no se especifica a qué años corresponden dichas cifras de explotación.

La evolución piezométrica del acuífero durante el periodo 1980-2002 refleja un descenso de 
los niveles hasta principio de los años 90, y a partir de entonces una tendencia a la estabiliza-
ción sólo interrumpida en los 2 últimos años, en que vuelven a registrarse notables descensos. 
El descenso acumulado durante el periodo de control es de 86 m. A partir de 2003 se aprecia 
un ascenso de los niveles, que totalizan 25 metros hasta mayo de 2007.

El agua subterránea es de alta salinidad, entre 2.000 y 3.000 mg/l y facies de tipo clorura-
da-sulfatada mixta. La tendencia temporal es de aumento de la salinidad (cloruro y sodio 
fundamentalmente).

Resto de acuíferos

En general se trata de acuíferos de reducidas extensiones, es decir, con recursos prácticamen-
te nulos o muy pequeños, así como con pequeñas reservas de agua subterránea, parcialmente 
agotadas como consecuencia de una explotación intensiva (ITGE, 1990). En la tabla 7.2 se 
presenta un resumen del balance aproximado para cada acuífero, indicando la fuente de pro-
cedencia (DGOH, 1996; DGOH-ITGE, 1997; CHS, 1997). Como puede observarse, según las 
cifras presentadas la mayoría de los acuíferos se encontraban en aquellas fechas en equilibrio, 
con algún caso de desequilibrio por predominio de las extracciones (Gañuelas y Las Moreras, 
principalmente). 

El acuífero de La Ermita del Saladillo presenta interés por la elevada temperatura de sus aguas 
(50ºC), habiendo sido objeto de investigaciones hidrogeológicas por el Instituto Geológico y 
Minero de España y la Comunidad Autónoma de Murcia (1985; 2000; 2003) para el posible 
aprovechamiento hidrotermal y geotérmico de sus recursos y reservas. Se trata de aguas de 
elevada mineralización (hasta 15.000 mg/l de total de sólidos disueltos y concentraciones de 
cloruros superiores a 1.000 mg/l) y facies clorurada sódica.
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ACUÍFERO SUPERFICIE

km2

ENTRADAS

hm3/año

SALIDAS

hm3/año

OBSERVACIONES (BOMBEOS)

Águila 1 0,05 0,05

Cabezo de Los Pájaros 8 0,1 0,1

Collado de Egea 4 0,01 0,21

Gañuelas 2 0,1 de 0.4 a 4.5 4.5 en 1980, 2.1 en 1986 y 3.4 en 1997

La Crisoleja 1 0,01 0,11

La Majada 2 0,05 0,15

Las Moreras 7 0,23 2,03 2.5 en 1980 y 1.9 en 1986 

Morata-Cucos 7 0,07 0,37 0.5 en 1980 y 0.25 en 1986

Rambla de Agua Dulce 2 0,01 0,11 0.1 en 1980 y 0.04 en 1986

Rincones 4 0,1 0,6 0.11 en 1980 y 0.6 en 1986

Saltador 1 0,05 0,05

Ugéjar 5 0,02 0,12 0.3 en 1986

Vértice Horno 7 0,1 0,1

Bocaoria 3,6 0,05 0,12

La Azohía 5,2 0,1 0,1

Tabla 7.2. Balance de los acuíferos secundarios (DGOH, 1996; DGOH-ITGE, 1997; CHS, 1997)

Sobre algunos de los pequeños acuíferos mencionados, se dispone de datos piezométricos, 
pero solamente en el periodo 1978-91 (Cabezo Los Pájaros, Collado de Egea, Gañuelas, La 
Majada, Las Moreras, Morata-Cucos, Rambla de Agua Dulce, Rincones y Ugejar). La evolución 
piezométrica de estos acuíferos para el periodo mencionado pone de manifiesto que los des-
censos más importantes se producen en los acuíferos Gañuelas y Las Moreras, en coherencia 
con los datos de balance anteriormente presentados; en otros acuíferos, como Rambla de 
Agua Dulce y La Majada, se observa también una tendencia descendente, aunque menos 
acusada; los acuíferos Rincones y Ugéjar presentan descensos puntuales muy fuertes (de has-
ta 75 m), aunque en el caso de Rincones parece ponerse de manifiesto una recuperación ha-
cia el final del periodo; en acuíferos como Collado de Egea y Cabezo de Los Pájaros se observa 
una estabilización e incluso un ascenso considerable de niveles (unos 20 m) hacia finales del 
periodo, aunque en el segundo de ellos se ha producido con posterioridad una extracción 
intensiva de agua subterránea para su desalación y aplicación en los cultivos de la zona que 
ha provocado un fuerte incremento de la salinidad y la anulación de las surgencias. 

En general se trata de aguas sulfatadas-cloruradas sódico-magnésicas, con una salinidad va-
riable, dependiendo del acuífero en cuestión, aunque para el conjunto es elevada, con va-
lores entre 2.000 y 7.700 µS/cm; de forma puntual u ocasional se alcanzan concentraciones 
mayores.
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8.  PUNTOS DE INTERÉS GEOLÓGICO

En el área de la Hoja de Mazarrón, se propone como Punto de Interés Geológico el que se 
denomina Mármoles del Manto del Mulhacén (Complejo Nevado- Filábride) en la Sierra del 
Algarrobo (PIG 1).

Los afloramientos de las Formaciones Metapelítica y Carbonatada (mármoles) del Manto del 
Mulhacén en la Sierra del Algarrobo (N y NE de la población de Mazarrón) son, con toda 
probabilidad, tanto por su accesibilidad como por su calidad, una de los sectores, de las Béti-
cas Orientales en los que pueden realizarse los mejores observaciones tectoestratigráficas de 
dichas formaciones. Además de poder observar grandes pliegues, el considerable espesor de 
estos mármoles, junto a la existencia de masas importantes de mármoles amarillos, tan carac-
terísticos de esta sierra, induce a pensar que puede tratarse de un sector con gran proyección  
en cuanto a la posibilidad de futuras explotaciones.
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