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PRESENTACION

La confeccion de un mapa de sintesis, sea cual sea la tematica expuesta en él, es un indicador evidente
de la capacidad de un grupo de expertos en la tarea de recopilar una enorme cantidad de informa-
cion, ordenandola y sistematizandola. Ni todos los paises acumulan una base geocientifica suficiente
ni la mayor parte de ellos cuenta con el conjunto de especialistas apropiado para llevar a cabo ese
reto, que sin duda es fruto de un esfuerzo intelectual a partir de un sélido acuerdo de partida en
cuanto a cdmo y qué debe quedar expuesto en el documento a elaborar.

El Mapa Geomorfolégico de Espafia a escala 1: 1.000.000 que aqui se presenta pone de manifiesto
la presencia en nuestro pais de todos los requisitos antes sefialados. Este mapa es, por supuesto, el
resultado de una pléyade de investigaciones locales y regionales y de sintesis de diversa amplitud a
cargo de numerosos autores individuales y equipos cientificos a lo largo de toda la historia moderna
del desarrollo de la Geomorfologia. Pero es también el resultado de una actualizacion de los concep-
tos emergentes en el devenir del conocimiento geomorfolégico, lo que supone la validaciéon de los
criterios con los que se ha planteado. Una complejidad afiadida a la confeccién del mapa es la gran
extension abarcada, coincidente con una notable variedad de los sustratos sobre los que se han mo-
delado los rasgos geomorfolégicos e incluso con una diversidad climatica que contribuye asi mismo a
su heterogeneidad.

A modo de vuelta de tuerca con respecto a la concepcién usual de los mapas geomorfoldgicos de
sintesis publicados en otros paises, el Mapa Geomorfoldgico de Espafia a escala 1: 1.000.000 integra
el area terrestre y el margen continental submarino, con las dificultades de armonizacién que ello
implica. Es una apuesta cuyos resultados positivos visibles serdn sin duda tenidos en cuenta por los
investigadores de los servicios geolégicos de nuestro entorno.

La realizacién de este mapa geomorfoldgico de sintesis es consecuencia del trabajo de un destacado
grupo de especialistas pertenecientes al Instituto Geoldgico y Minero de Espafia, en colaboracion con
cientificos de diversas Universidades y Organismos Publicos de Investigacion espafioles, durante mas
de seis afnos. La calidad del trabajo realizado esté a la vista y nos debe enorgullecer por el reflejo de
la capacidad de los equipos de investigacién que se generan en el seno de la comunidad cientifica
espafola. Me complace, en ese sentido, hacer patente mi orgullo y satisfaccién por todo lo que la
realizacién de este mapa representa, al tiempo que expreso mi sincera felicitacién a sus autores mas
directos.

José Pedro Calvo Sorando

Director General del Instituto Geoldgico y Minero de Espafia






RESUMEN

La publicacion de este mapa mural no es sino el testimonio del desarrollo experimentado por los estu-
dios de geologia superficial, y por tanto de geomorfologia, en Espafia en los ultimos afios. En el propio
Instituto Geolégico y Minero de Espafia, dicho desarrollo se constata sobre todo en referencia a proyectos
infraestructurales relacionados con geologia basica: los estudios sobre Cuaternario, Neotecténica, y parti-
cularmente sobre Geomorfologia, son numerosos y han merecido su inclusién en los planes de cartografia
sistematica.

El Mapa cubre todo el territorio espafiol e incluye el margen continental periférico. En su elaboracién
han colaborado, ademas del propio IGME, el IEO y varias universidades espafiolas. Con su realizacién,
se pretende dar una panoramica de la geomorfologia del pais como referencia inicial a demandas mas
concretas. Se trata de una sintesis cartografica cuyo desarrollo metodolégico se apoya en antecedentes
geoloégicos y geograficos realizados a distintas escalas. La base cartografica preparatoria se ha llevado
acabo a escala 1:400.000, con la referencia de una Leyenda general previa. Se puede considerar que el
contenido final del Mapa Geomorfolégico a escala 1:1.000.000 es convencional, puesto que esta organi-
zado genéticamente.

El area terrestre, apoyado sobre unas referencias planimétricas basicas, incluye:

e Unidades cartograficas de caracter regional basadas en el dominio geoldgico y la asociacion li-
tolégica dominante. Se trata de un fondo o soporte general, y estd expresado en tonos grises
apagados, correspondientes a la division en cuatro grandes dominios geoldgicos: Macizo Ibérico,
Cadenas de plegamiento alpino, Cuencas y cobertera cenozoicas y Complejos volcanicos recien-
tes. Cada uno queda a su vez subdividido en asociaciones litolégicas que se representan mediante
trama blanca.

¢ Elementos geomorfolégicos (formas) de origen endégeno, representados con simbolos y tramas
negras y rosas.

¢ Elementos geomorfoldgicos (formas) de origen exégeno, de erosién y de acumulacién. Se expresan
mediante simbolos, tramas y areas coloreadas (formas de acumulacién) en colores diferenciados
por su origen. Constituye la informacién principal del Mapa por lo que se destaca mediante la apli-
cacién de colores muy vivos.

e Datos cronoloégicos indicados mediante siglas asociadas a determinados elementos. Se trata de una
informacién adicional en aquellas formas fundamentales o de interés singular.

En el margen continental submarino, sobre la base batimétrica se representa:

e Unidades fisiograficas de caracter regional basadas en su caracter morfolégico, donde a su vez se
han representado los sedimentos superficiales marinos clasificAndolos segun un criterio textural
mediante una trama blanca. Las Unidades fisiograficas estan representadas en tonos azules, corres-
pondientes a la divisidon en cuatro grandes dominios geoldgicos: Infralitoral y Plataforma continen-
tal, Talud continental, Ascenso continental y Llanura abisal.

e Elementos geomorfolégicos (formas) de origen enddgeno, representados con simbolos y tramas
negras y rosas.



¢ Elementos geomorfoldgicos (formas) de origen exégeno, de erosién y de acumulacién. Se expresan
mediante simbolos y areas tramadas y coloreadas en funciéon de su origen y su génesis.

¢ Elementos geomorfolégicos (formas) de génesis mixta o por la superposiciéon de varios procesos
geodinamicos.

e Datos cronoldgicos absolutos y relativos en zonas en que esa informacion existe se han indicado
mediante siglas.

La Memoria del Mapa consta de dos partes. En la primera se da una explicacion preliminar sobre el
contenido del mismo, su disefio cartografico, y la finalidad perseguida con tal disefio y con el mapa en si
mismo. También, y en detalle, existe una explicacién de cada uno de los elementos cartograficos represen-
tados, simbolos, tramas y areas coloreadas; se pormenoriza el tipo de representacién, su significado y su
relacion con el resto del dibujo. La segunda parte pretende dar una vision geomorfoldgica regional. Esta
individualizada en once capitulos que se refieren, en el area emergida a los grandes dominios geolégicos o
morfoestructurales, y en el margen continental submarino a sectores geograficos diferenciados.



ABSTRACT

This map reflects the extent of recent developments in the field of surface geological studies and therefore
of geomorphology in Spain. Such development is evident at the Instituto Geolégico y Minero de Espaia
(IGME), as shown by ongoing infrastructure projects related to basic geology: many Quaternary, neotecto-
nic, and, particularly, geomorphology studies have been included in the institute’s systematic cartography
programming

The map includes all of Spain’s national territory and continental margin. Drawn up by the IGME, in colla-
boration with several Spanish universities and the IEO, it aims to provide a geomorphological overview of
Spain that can be used as an initial reference for more detailed future work. It is a cartographic synthesis of
previous geological and geographic maps at different scales. The initial cartographic base map was created
at a 1:400.000 scale, using a previous general legend. The Geomorphological Map's final cartographic scale
of 1:1.000.000 can be considered conventional, because it is organised genetically.

The terrestrial area has been represented based on planimetric references, including:

e Regional cartographic units defined on the basis of geological domain and dominant lithological
association. These units constitute the map’s background or general infrastructure, and are shaded
in light grey. They correspond to four major geological dominions: Iberian Massif, Alpine Fold Belts,
Cenozoic Basins, and Recent Volcanic Complexes. These dominions have been subdivided in litho-
logical associations mapped as white weave.

¢ Geomorphological elements (forms) of endogenetic origin which are represented with black and
pink symbols and weaves.

e Geomorphological elements (forms) of exogenetic origin (erosive and depositional morphologies).
These elements are reflected as coloured symbols, weaves and areas (accumulation forms), accor-
ding to their origin. They provide the most important information on the map, and are therefore
shown in bright colours.

e Chronological data is indicated with abbreviations associated with certain elements. These data
constitute additional information on basic or singular forms.

On the marine continental margin, the following are represented on the bathymetric background:

e Regional Physiographic Units defined by morphological characteristics and represented in
shades of blue, corresponding to four major dominions: Infralittoral and Continental Shelf,
Continental Slope, Continental Rise, and Abyssal Plane. Moreover, the marine superficial de-
posits have also been represented, classified on the basis of textural criteria and mapped with
white weaves.

e Geomorphological elements (forms) of endogenetic origin, which are represented with black and
pink symbols and weaves.

e Geomorphological elements (forms) of exogenetic origin (erosive and depositional morphologies).
These elements are represented with symbols and weave areas that are coloured according to their
origin and genesis.



e Geomorphological elements (forms) with a mixed genesis or originating from the superposition of
several geodynamic processes.

e Absolute and relative chronological data are indicated with abbreviations in areas where these
data have been determined.

The Geomorphological Map Report comprises two parts. The first is a preliminary explanation of the
map’s contents, cartographic design, and objectives. Moreover, there are also detailed descriptions of the
cartographic elements represented (including the reasoning behind the symbols, weaves, and coloured
areas used), as well as their meaning and relationship with the rest of the morphologies. The second part
shows a regional geomorphological overview. It is divided into eleven chapters, addressing the onshore
area’s major geological and morphostructural domains, and the submarine continental margin’s different
geographical sectors.
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Objetivo, disefio y contenido del mapa geomorfolégico de Espafia a escala 1:1.000.000

OBIJETIVO, DISENO Y CONTENIDO DEL MAPA GEOMORFOLOGICO DE
ESPANA A ESCALA 1:1.000.000

A. Martin-Serrano, A. Maestro y A. Salazar

Instituto Geoldgico y Minero de Espana. La Calera 1, 28760 Tres Cantos (Madrid).
E-mail: a.martinserrano@igme.es; a.maestro@igme.es; a.salazar@igme.es

La publicaciéon en 1989 del Mapa de Cuaternario de Espafa a escala 1:1.000.000 por el IGME (entonces
ITGE), fue en su momento un testimonio mas del desarrollo experimentado en esos afos por los estudios
de geologia de superficie en el pais. El desarrollo ha continuado, pero en el momento actual, hay que
reconocer que aquel mapa mural ha propiciado, en cierto modo, la realizacion de la otra gran referencia
general que faltaba en este campo de la Geologia epidérmica: el Mapa Geomorfoldgico de Espafia a es-
cala 1: 1.000.000.

El mapa que se presenta, pretende ser ante todo una referencia inicial para el usuario, de manera que
éste pueda disponer en un Unico documento de una perspectiva geomorfolégica global de todo el terri-
torio nacional, incluyendo su periferia submarina. Dicho mapa es el resultado de un trabajo de sintesis
apoyado en antecedentes geoldgicos y geograficos con punto de partida en dos mapas murales a la misma
escala: el ya referido Mapa del Cuaternario a escala 1:1.000.000y el Mapa Neotectdnico y Sismotectdnico
de Espafa a escala:1.000.000 (1991). Los esquemas geomorfoldgicos preparatorios a escala 1:200.000 con
que conto este Ultimo mapa han constituido la base documental sobre la que se ha asentado la elaboracién
de las cartografias intermedias que han dado lugar a la que aqui se presenta. Obviamente, esos trabajos
de sintesis se han actualizado, mejorado y completado con otros mapas. Sobre todo hay que referirse al
resto de informacion preparada para el citado Mapa Neotecténico, al Mapa Geomorfolégico de Espafia a
escala 1:50.000 (incluido en la serie MAGNA), al Mapa Geolégico de Espafia a escala 1:50.000 (MAGNA), al
Mapa Geoldgico de Espafia a escala 1:200.000 (sintesis antiguas y algunas hojas modernas) y a otros mapas
tematicos a escala 1:1.000.000 (Geoldgico, del Karst, de Lineamientos de las imagenes Landsat, de Arcillas
Expansivas, etc.). Por supuesto, también se ha recurrido a la cartografia aportada por las tesis doctorales
realizadas mas recientemente, a otros mapas tematicos o aplicados, e incluso a publicaciones o articulos sin
aportacién cartogréfica.

Las referencias de la zona submarina son mucho mas escasas y desiguales en cuanto a la densidad de los
datos relativos a las formas del fondo. Aunque los estudios centrados en el margen continental espafiol
han experimentado un considerable impulso en las dos ultimas décadas, sigue existiendo una importan-
te escasez de conocimientos en lo referente a la plataforma y talud del margen septentrional espafiol
(Galicia y Cantabrico), frente a la abundancia de datos existentes en el Mediterraneo, Golfo de Cadizy en
un amplio sector de las Islas Canarias. Gran parte de estos estudios se concentran en determinados tra-
bajos geolégicos de caracter sistematico, como son los Mapas Geoldgicos de la Plataforma Continental y
Zonas Adyacentes (cartografias FOMAR a escala 1:200.000 realizadas por el Instituto Geolégico y Minero
de Espafa del margen catalan y del sector sureste y meridional espafiol), la cartografia batimétrica de
la Zona Econémica Exclusiva Espafiola-ZEEE (Unicamente publicada la zona que comprende el Golfo
de Valencia y las Islas Baleares), las cartografias procedentes del Estudio de la Plataforma Continental
Espafiola (desarrolladas por el Instituto Espafol de Oceanografia y la Secretaria General de Pesca
Maritima y donde se ha publicado una serie de hojas de la plataforma continental de Almeriay Granada,
y la zona profunda del Mar de Alboran) y las cartas hidrograficas editadas por el Instituto Hidrografico
de la Marina y determinados mapas tematicos que contemplan zonas muy concretas de aguas someras.
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DESCRIPCION DEL MAPA

Por otro lado, es necesario constatar que la produccién cientifica escrita centrada exclusivamente en la
geomorfologia de la zona sumergida es mas bien escasa, siendo una materia que los autores discuten
como complemento al objetivo fundamental de cada trabajo. Es por ello, que la sintesis geomorfolégica
submarina es basicamente el resultado de la recopilacién de los trabajos geolégicos de caracter sistema-
tico realizados hasta el momento y de los diversos apartados que sobre la geomorfologia se incluyen en
la literatura existente.

La sintesis de toda la informacion terrestre ha sido realizada a escala 1:400.000 sobre bases topogra-
ficas convenientemente simplificadas y preparadas para la ocasion, a partir de topografias digitales
provinciales a escala 1:200.000 del Instituto Geografico Nacional. Para esta labor preparatoria e inter-
media se conté con la colaboracion de especialistas muy cualificados procedentes de distintas univer-
sidades espafolas y de otros centros de la Administraciéon Publica. La prevision inicial suponia que los
trabajos de preparacion del boceto y el consiguiente acoplamiento y homogenizacion de todos esos
planos parciales se hiciera a esa misma escala, es decir a 1:400.000. No pudo ser asi porque, aunque
la pretension de la normativa preliminar y su correspondiente leyenda era contar con una previa uni-
ficacion de los mapas, el resultado no fue todo lo satisfactorio que cabia esperar. Matices de criterio,
lagunas de informacién y también, dedicaciones desiguales, obligaron sobre la marcha ha establecer
otro hito intermedio, aunque en este caso, por su escala, practicamente definitivo: reelaboracion del
mapa a una dimensién muy proxima a la definitiva: concretamente a 1:800.000. Este filtro final ha sido
un acierto por que ha suavizado matices ha compensado informacion, ha igualado calidades, y en defi-
nitiva ha permitido la aplicacién de un Unico criterio cartografico. Fue una etapa de labor ardua, lenta
y complicada que obligé ha revisar, buscar, anadir, rehacer, sintetizar, y en definitiva volver a dibujar
todo el Mapa. Consecuentemente, este replanteamiento ha motivado un notable retraso, aunque
compensado por el resultado final.

Por otro lado, y siguiendo el criterio inicialmente marcado para el territorio emergido, la escala de par-
tida para el mapa original de sintesis del margen continental fue 1:400.000. El mapa batimétrico se realizé
a partir de las batimetrias mas actualizadas existentes y completado con otros datos de campafias oceano-
graficas inéditas. En la cartografia definitiva la batimetria ha sido simplificada y sélo se han representado
curvas de nivel que corresponden a los limites que definen de forma genérica la zona litoral (30 m), la
plataforma interna (50 m), la plataforma continental (100 y 200 m), el talud y ascenso continental (500 y
1000 m) y la llanura abisal (2000, 3000 y 4000 m).

Aungue en nuestro entorno mas préoximo pueden citarse los mapas geomorfolégicos de Portugal (Brum
Ferreira, 1981) y de Francia (Joly, 1986-1992), los mapas geomorfoldgicos de caracter nacional no son fre-
cuentes. Mas lejanos quedan, entre otros, los mapas geomorfoldgicos de Israel (Nir, 1978), de Mozambique
(Bondyrev, 1983), de Papua Nueva Guinea (Loffler, 1974) o el de China (Cartographic Publishing House,
1993). La escala de estos mapas es funcion de la superficie del territorio cartografiado, y varia entre
1:500.000 (Israel o Portugal) y 1:4.000.000 (China).

Las cartografias geomorfolégicas submarinas son poco frecuentes en la bibliografia mundial. Cabe
destacar por su proximidad geografica la “Carte Geomorphologique du Portugal” (De Brum Ferreira,
1981) a escala 1:500.000 y las cartografias parciales a diversas escalas del margen continental portu-
gués realizadas por Vanney y Mougenot (1981). Siguiendo el mismo formato de presentacién tam-
bién caben destacar el "Atlas of the Sea Floor around Japan: Aspects of Submarine Geomorphology”
realizado por Mogi (1979), también compuesto por varios mapas geomorfolégicos a diferentes esca-
las; y el "Atlas de Geoformas Submarinas de Colombia” realizado por el Centro de Investigaciones
Oceanogréficas e Hidrograficas de la Armada de la Republica de Colombia, y que contiene la descrip-
cion geomorfoloégica y vista tridimensional de cada uno de los accidentes submarinos de las aguas
juridiscionales de Colombia en el Mar Caribe y Océano Pacifico. Por ultimo, con un formato de mapa
mural caben destacar el “Geomorphological Map of the USSR Territory” realizado en 1987 y compues-
to por diversos mapas a escala 1:2.500.000 y el “Geomorphological Map of Mozambique"” publicado en
1983 a escala 1:1.000.000, ambos incorporando los caracteres morfolégicos tanto de la zona emergida
como sumergida.

La elaboracién de la leyenda general del Mapa se ha gestado paralelamente a la realizacién del mismo,
y ha contado con matizaciones y/o rectificaciones hasta el momento de su finalizacion. Obviamente su
punto de partida, la elaboracién de la informacion cartografica a escala 1:400.000, conté con una le-
yenda inicial con referentes en las de algunos de los mapas geomorfolégicos antes aludidos o de otros
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Objetivo, disefio y contenido del mapa geomorfolégico de Espaia a escala 1:1.000.000

de escalas similares y, también, en las de cartografias tematicas de Espafia ya citadas precedentemente.
Especial relevancia ha tenido la consulta de las normativas y leyendas para mapas geomorfolégicos del
CNRS (1976), de Verstappen y Zuidam (1991), de Herrero Matias et al. (1997), de Pefia Monné et al. (1997)
y la propia normativa y leyenda de mapas geomorfolégicos a escala 1:50.000 del IGME.

En el caso de la leyenda utilizada en el mapa geomorfolégico de la zona sumergida, han sido dos las fuen-
tes principales en las empleadas a la hora de definir la forma de representar las morfologias mas relevantes:
la leyenda de las cartografias de los Mapas Geoldgicos de la Plataforma Continental y Zonas Adyacentes
(cartografias FOMAR), y la propia normativa y leyenda para la confeccion de los mapas geomorfolégicos
a escala 1:50.000 del IGME. La razén de esta decision se justifica en el intento de mantener unos criterios
fijos de representacion de los rasgos morfolégicos submarinos que ya se comenzé a fraguar en la leyenda
de las cartografias FOMAR y mantener homogeneidad con la simbologia utilizada en la zona emergida
cuando los elementos representados sean lo mismos.

El contenido del mapa es convencional en el sentido que se ha organizado desde una perspectiva prin-
cipalmente genética, mientras que por el contrario, el caracter cronolégico juega un papel muy secunda-
rio, simplemente informativo. Se adoptd esta opcion ante la imposibilidad de representar a esta escala
un mapa regido por una leyenda que incluyera ese caracter bipolar. Por eso se trata de una cartografia
mas descriptiva que la elaborada por este mismo Centro a escalas de detalle. No podria ser de otra ma-
nera al referirse a un mapa mural.

En la zona emergida, el Mapa esta definido por areas coloreadas, simbolos y tramas, también colorea-
dos, organizados de la siguiente forma:

e un primer nivel o fondo que constituye el soporte sobre el que se representa la Geomorfologia
propiamente dicha, esta definido por unidades de caracter regional en funcién de los principales
dominios geolégicos o grandes unidades morfoestructurales expresadas en tonos de color apa-
gados, homogéneos y bien individualizados. Son Basamento o Macizo antiguo, Cadenas alpinas
y Formaciones tabulares mesozoicas, Cuencas cenozoicas y Complejos volcanicos recientes, y en
éstos, una diferenciacion especial para Canarias. Dichos dominios incluyen también sus asociacio-
nes litolégicas dominantes. Estas Ultimas, siete en total, estan definidas por tramas de linea fina
blanca.

e un segundo nivel principal con el que se definen los elementos constituyentes del relieve orga-
nizados en grupos genéticos. En él estan representadas tanto las formas erosivas como deposi-
cionales, ambas subdivididas en estructurales, volcanicas, fluviales y endorreicas, de gravedad,
glaciares, edlicas, litorales, de influencia litolégica y otras formas de dificil adscripcion. Dichos
elementos se encuentran individualizados mediante simbolos y recintos coloreados muy viva-
mente, lo que determina un contraste cromatico muy definido con la informacién recogida en el
nivel anterior.

e un tercer nivel adicional y orientativo es el cronolégico pues la edad esta sefialada para casos de
interés singular o como referente regional.

En la zona submarina, sobre la base batimétrica se representan los principales rasgos morfolégicos
acompafnados de datos litoldgicos. El mapa de depdsitos submarinos muestra la distribucién de los
principales tipos de sedimentos superficiales y las unidades aflorantes del margen continental. Los
depésitos sedimentarios han sido definidos sobre la base de la cartografia realizada para el Mapa del
Cuaternario a escala 1:1.000.000 (ITGE, 1989) actualizada con informacioén reciente. La clasificacion de
los depésitos se ha llevado a cabo siguiendo el criterio de la cartografia anteriormente citada, uni-
ficdndose por tanto los distintos materiales siguiendo pautas de tipo textural, lo que da lugar a que
los sedimentos se agrupen en tres tipos: grava, arena y fango. Por otro lado, todas las formaciones
aflorantes consolidadas en el fondo marino, sin distincion de origen, han sido consideradas en el mapa
como roca, discriminandose los afloramientos de rocas volcanicas en aquellos casos que su localizacién
y naturaleza es bien conocida.

La cartografia geomorfolégica, centrada en la representacion de los tipos morfolégicos de la superficie

del fondo marino, ha sido sistematizada usando, como criterio predominante, los caracteres genéticos. Las
entidades cartografiadas son de tres tipos:
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Figura 1. Los principales dominios geoldgicos de Espafia.

- Limites de las Provincias Fisiograficas (Plataforma, Talud, Ascenso continental y Llanura abisal);
- Morfologias Endégenas (formas de origen tecténico, halocinético y volcanico);

- Morfologias Exdégenas (formas deposicionales y erosivas, asociadas al régimen hidrodindmico impe-
rante y bioconstrucciones; y gravitacionales).

- Se ha definido un cuarto tipo de entidades denominadas Morfologias Poligénicas, que engloban
aquellas formas en las que no es posible discriminar su origen endégeno o exégeno o son el
resultado de la interaccién de ambos procesos.

Color y simbologia (especialmente el grosor de la linea) se han disefiado de manera que expresen prio-
ritariamente los principales volimenes o accidentes geograficos, montaias o depresiones, puesto que el
primer y mas inmediato objetivo es resaltar el aspecto morfoestructural. Las grandes unidades geomorfo-
l6gicas lito-estructurales de caracter regional quedan definidas en funcién de sus dos atributos basicos fun-
damentales: dominio geoldgico y asociacion litolégica dominante. Estaran representadas respectivamente,
mediante areas coloreadas en distintos matices de grises (terrestres) o azules (submarinos) y trama de color
blanco sobre el dominio correspondiente. El color por si solo selecciona las formas en funcién de su origen.
Las formas de origen enddgeno, excepto las de origen volcanico, se representan con simbolos y tramas de
color negro, mientras que las formas de origen exégeno (de erosiéon y de acumulacién) se expresan median-
te simbolos, tramas y areas vivamente coloreadas segun corresponda a su origen. Los datos cronolégicos se
indican mediante un cédigo alfabético en color negro.

De forma resumida se puede decir que el Mapa Geomorfoldgico de Espafia a escala 1:1.000.000 presenta
varios planos de lectura:
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Objetivo, diseiio y contenido del mapa geomorfoldgico de Espaiia a escala 1:1.000.000
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1. INTRODUCCION

En este capitulo se pretende ofrecer al lector del Mapa una guia explicativa de su contenido con el objeti-
vo principal de facilitar su lectura. Para ello se describen en los correspondientes apartados los principales
elementos que componen la leyenda del Mapa.

La elaboracién de un mapa geomorfolégico a pequeia escala es una tarea dificil, en la que siempre es
necesario simplificar y generalizar los elementos cartograficos. El Mapa Geomorfolégico de Espafia a escala
1:1.000.000 no ha sido una excepcion, ya que ha requerido innumerables rectificaciones, con la consecuen-
te sucesion de avances y retrocesos, resultando en definitiva un proceso mas arduo y complejo que lo es-
perado inicialmente. Por todo ello, se hace necesario este capitulo, en el que ademas de tratar de facilitar
la lectura del Mapa al lector poco experto en este tipo de cartografias, también se intenta aclarar a los
especialistas las decisiones y soluciones cartograficas adoptadas en cada caso, que de otro modo podrian
llegar a resultar en algunos casos un tanto chocantes por no ser modos de representacion habituales en los
mapas geomorfoldgicos a otras escalas.

2. EL FONDO MORFOESTRUCTURAL
2.1.  ELEMENTOS REPRESENTADOS

2.1.1. Dominios geoldgicos

El Mapa contiene una informacién morfoestructural basica e imprescindible para su lectura apropiada. Las
formaciones de los distintos ambitos geoldgicos del substrato es fundamental para la contextualizacién de
los elementos geomorfoldgicos representados. Se sefalan tres dominios geolégicos o morfoestructurales
principales donde quedan representados el Macizo Ibérico o Hespérico (1), las Cadenas de plegamiento
alpino ylo formaciones tabulares mesozoicas (ll) y las Cuencas cenozoicas (lll); se afiade otro, adicional
si se considera su modesta aparicién peninsular, constituido por Complejos volcanicos recientes (IV) que
incluye Canarias.

El basamento o zonas pluténico-metamorficas de las cordilleras alpinas (11) se distingue del resto de esa

misma unidad mediante un tono de color algo mas oscuro. Dicha distincion obedece a que, por su condicién

de zocalo, ofrece rasgos morfolégicos netamente diferenciados del resto de la cadena que conviene resaltar.
La utilizacién de colores grisaceos en la definicion de los dominios, responde a su ubicacion en el tras-

fondo del Mapa, pues ocupa un plano secundario respecto a la geomorfologia propiamente dicha, permi-
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tiendo el resalte cromatico de los elementos geomorfolégicos. Por otro lado, se utilizan matices de color
(azul, amarillo y rosa) afadidos al componente principal (gris) para distinguir cada uno de los dominios,
distincion imprescindible para la lectura inicial al Mapa. Con el colorido suavemente decreciente de los
dominios, Macizo Ibérico, Cadenas de plegamiento alpino y/o formaciones tabulares mesozoicas y Cuencas
cenozoicas por este orden, en combinacién con los aludidos matices cromaticos, se define claramente esa
vision preliminar.

2.1.2. Litologia

El Mapa muestra también informacién litoldgica del substrato. Se trata de una importante aportacion, ya
que la litologia es uno de los factores que controla el modelado e incide directamente en numerosos pro-
cesos geomorfolégicos. Sobre los grandes dominios geoldgicos o morfoestructurales estan sefialadas las
principales asociaciones litolégicas. Se ha optado por siete unidades: rocas pl/utdnicas (a), rocas volcanicas
(b), rocas metamorficas (c), y, dentro de las rocas sedimentarias, las que presentan como constituyente
principal rocas detriticas de grano grueso (d), rocas detriticas de grano fino (e), rocas carbonatadas (f)
y rocas evaporiticas (g). Se trata de una simplificacién acorde con la escala y el objetivo del Mapa que ha
supuesto problemas de seleccion y unificacion debido casi siempre a la misma dificultad: el determinar cual
es laroca dominante en cada unidad. Generalmente este problema se ha intentado solventar contrastando
su respuesta morfoldgica, sin olvidar que dicha respuesta podria corresponder a rasgos mas relacionados
con su caracter textural o estructural que a la de su naturaleza petrolégica, es decir relativos a tamafio de
grano, tipos de cemento o matriz, espesor, grado de alteracion, consistencia, permeabilidad y, estructura
y geometria de capas o cuerpos. La simplificacién litolégica obedece también a criterios de expresion gra-
fica, pues como consecuencia de la superposicion de tramas de las unidades litologicas y de los elementos
geomorfoldgicos se estima procedente reducir en lo posible aquellas.

La variabilidad litolégica que presenta todo el territorio y que es el resultado de su compleja evolucién
geoldgica, de alguna forma puede resumirse en la vieja division territorial de Hernandez-Pacheco (1932):
silicea, calcarea y arcillosa. Constituyen tres grandes grupos litolégicos en cierto modo equiparables a su
vez con los tres grandes dominios geoldgicos peninsulares destacados en este Mapa.

2.2. CARACTERISTICAS MORFOESTRUCTURALES DE CADA DOMINIO GEOLOGICO

2.2.1. El Macizo Ibérico

ZONA CANTABRICA
a: Precambrico

Esta denominacién engloba

el territorio constituido por el ZONA ASTUROCCIDENTAL- LEONESA

a: Precambrico
b: Dominio del Manto de Mondofiedo

Macizo lbérico o Hespérico de
los autores antiguos, excluyen-
do los afloramientos de rocas
metamoérficas y pluténicas del
basamento de las cordilleras al-
pinas.

La subdivision tectono-sedi-
mentaria del Macizo Ibérico
establecida por Julivert et al
(1972), posteriormente modi-
ficadas entre otros por Pérez-
Estaun et al. (2004), expresa
igualmente unas diferencias
litologicas significativas impor-
tantes de destacar (Figura 1).

c: Dominio del Navia y Alto Sil

ZONA CENTROIBERICA

a: Formacion Ollo de Sapo

b: Dominio del Ollo de Sapo

c: Dominia del Complejo Esquisto-grauvaquico
d: Unidad aléctona meridional

a: Dominio de los Complejos Aldctonos
b: Dominio Esquistoso {Parautdctonos)

ZONA DE OSSA-MORENA
a: Precambrico

ZONA SUDPORTUGUESA
a: Faja Piritica

.j ZONA DE GALICIA-TRAS-08-MONTES

|

En el norte, el espectro lito- Figura 1. Division tectono-sedimentaria del Macizo Ibérico (Pérez Estaun et
l6gico de la Zona Cantabrica es  al., 2004)
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complejo, con series mondétonas pizarroso-
grauvaquicas del PrecAmbrico y alternancia
de formaciones carbonatadas y siliciclasticas
del Paleozoicoy sin metamorfismo regional,
mientras que en La zona Asturoccidental-
Leonesa es siliciclastico, fundamentalmen-
te esquistoso, con metamorfismo regional
y magmatismo importante en el sector
gallego. La Zona Centro-lbérica presenta
un Dominio de Pliegues Inclinados con los
gneises porfiroides de la Formacién Ollo
de Sapo y otro de Dominio de Pliegues
Verticales cuya litologia predominante son
las pizarras, grauvacas y cuarcitas con meta-
morfismo epizonal,. La cuarcita armoricana
tiene un papel preponderante puesto que
es la que dibuja la estructura regional. Al
mismo tiempo, existe una gran profusion
de rocas graniticas en sectores como el
Sistema Central y Los Pedroches.

En el noroeste ademas existe la Zona de
Galicia-Tras-os-Montes, una gran lamina
aloctona superpuesta sobre la zona ante-
rior, con dos dominios diferenciados: el Domino Esquistoso, para-autéctono con diferentes grados de
metamorfismo e intrusiones graniticas y el Dominio de los Complejos Aléctonos formado por rocas
maficas y ultramaficas, ademas de metasedimentos, ortoneises y metabasitas.

Figura 2. Las rocas plutdnicas del Macizo Ibérico

En el sur, el batolito de Los Pedroches marca el limite de las dos subdivisiones mas meridionales: la Zona
de Ossa Morena definida por amplias estructuras de materiales pizarrosos, cuarciticos y rocas plutoéni-
cas, limitada por el Cinturén metamoérfico de Aracena en su borde meridional, y la Zona Surportuguesa
con plutonismo en su limite septentrional, potentes y monétonos conjuntos de pizarras y areniscas y el
Complejo vulcano-sedimentario de la Faja Piritica.

La agrupacién de todas las rocas pluténicas, acidas y basicas, en una Unica unidad atiende basicamente
a la escasez de afloramientos de rocas basicas, presentes en muy pocos lugares, y a la relativa ambigue-
dad de su comportamiento erosivo (Figura 2). Los complejos basicos de Cabo Ortegal, Ordenes y Lalin
del norte de Galicia no ofrecen peculiaridades morfoldgicas destacables si se relacionan con resto de los
afloramientos del plutonismo acido del entorno regional. La reducida dimensién ofrecida por el resto de
los afloramientos aparecidos en esta misma Zona Centroibérica, no permite demasiadas interpretaciones
al respecto aunque como suelen presentar un alto grado de meteorizacién, su resistencia a la erosion es
menor. El efecto negativo de las diabasas del Dique de Plasencia es, por su tamafio, poco resaltable; el
caracter deprimido de muchos segmentos se debe mas a su condicion estructural, la del propio accidente,
gue a dicha litologia.

El granito es una de las rocas mas abundante del basamento. En el sector de Galicia occidental (oeste y
suroeste de Galicia), dentro de las Zonas Asturoccidental-Leonesa y Galicia-Tras-os-Montes, donde existe
una distribuciéon importante de rocas intrusivas, existen granitos biotiticos (calcoalcalinos) sincinematicos
gue constituyen macizos complejos con distribucion alargada, granitos de dos micas (peraluminicos) sin
a postcinematicos con formas subredondeadas o elipticas y, granitos biotiticos (calcoalcalinos) postci-
nematicos con morfologia esférica o alargada en direccion E-O. En el resto de la Zona Centroibérica es
importante destacar las rocas intrusivas del Sistema Central con predominio de granitoides y monzogra-
nitos. También aparecen rocas graniticas y granitoides en el sur del Macizo Ibérico tanto en la Zona de
Ossa-Morena como al noreste de la Zona Surportuguesa, aunque tienen menores dimensiones y suelen
estar dispuestas siguiendo alineaciones magmaticas. Existen granodioritas, tonalitas y dioritas de com-
posicién calco-alcalina, complejos de dioritas y gabros alcalinos y granitos calco-alcalinos. Su resistencia
a la erosioén es variable, generalmente alta aunque sin configurar relieves positivos importantes pero si
destacables con respecto al encajante, como el Complejo esquisto-grauwaquico extremeiio ( Batolito de
Trujillo).
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La poca significacién morfolégica de las rocas volcanicas en el Macizo Ibérico se debe a razones pa-
recidas a las expuestas para las rocas pluténicas basicas, pues su presencia es escasa, dispersa y poco
definida. Aparecen especialmente en el suroeste, en las zonas de Ossa Morena y Surportuguesa. En
ambos casos su incidencia morfolégica es poco significativa al pertenecer a dominios litolégicamente
complejos.

La unidad litolégica mas extensa y variada abarca toda la gama de rocas metamorficas, desde el mas
alto al mas bajo grado de metamorfismo, constituyendo aproximadamente el 75% del total del Macizo
Ibérico. Su comportamiento morfolégico, aunque puede ser diverso en detalle, se presenta relativamente
homogéneo a escala global y, lo que es mas importante, suficientemente diferenciado del &mbito pluté-
nico. De hecho, sobre uno de sus litosomas mas representativos, extensos y con una resistencia media a la
erosioén, el Complejo esquisto-grauwaquico extremerio, se asientan los mejores ejemplos de la superficie
fundamental de la Meseta. Sin embargo lo mas comun es que las rocas con mayor grado de metamorfismo
como los gneises y las migmatitas sean algo mas resistentes.

La homogeneidad morfoldégica mostrada en los territorios esquistosos de la region central, no se
manifiesta en el extremo sureste. En ese lugar, el Paleozoico que es esencialmente detritico esta do-
minado por alternancias de cuarcita y pizarras con material volcanico. Por el contrario, en la Zona de
Ossa Morena es mucho mas complejo ya que aparecen metapelitas, micaesquistos, gnises, migmatitas
y anfibolitas.

La excepcion mas destacable a esa relativa homogeneidad morfolégica del conjunto de rocas metamér-
ficas, estd determinada por la cuarcita armoricana, pues constituye a la vez que una magnifica guia estruc-
tural, un referente geomorfolégico fundamental. Esta singularidad, por resistente a la erosion, deberia
hacerla merecedora de su diferenciacién en el Mapa si no fuera por la complejidad grafica que acarrea su
representacion en el mismo, ya que al dar lugar a relieves muy definidos, estos estan expresados en el nivel
de simbologia estrictamente geomorfoldgica. Se trata de evitar una complicacién grafica mas, afadida
por la superposicion de dos tramas, la que hubiera correspondido al fondo litolégico y la dibujada por la
simbologia geomorfoldgica.

La presencia de cuarcita es morfolégicamente notoria en casi todas las zonas del Macizo Ibérico. Gran
parte de sus sierras mas conocidas son de esta naturaleza: Courel, Ancares, Teleno y La Cabrera en la Zona
Asturoccidental Leonesa y, La Culebra, Pefia de Francia, Cafaveral, Guadalupe, Montes de Toledo y las es-
tribaciones orientales de Sierra Morena en la Zona Centro-Ibérica.

Las rocas carbonatadas contenidas en el basamento tienen una representaciéon relativamente impor-
tante y, en casi todos los casos, estan karstificadas. Destaca muy especialmente el gran macizo calcareo
de los Picos de Europa, en el extremo oriental de la Cordillera Cantabrica. Por su dimensién y ausencia de
metamorfismo su incidencia morfolégica es muy notoria y semejante a la de cualquier otro macizo carbo-
natado del Mesozoico de una cadena alpina. Se trata de un relieve estructural fuertemente resaltado por
erosién diferencial con respecto a las areniscas y pizarras circundantes que corresponde a calizas carboni-
feras (Caliza de Montafia).

2.2.2. Las Cordilleras Alpinas y otras morfoestructuras mesozoicas
2.2.2.1. Rasgos Generales

La periferia del Macizo Ibérico estd formada por varias unidades montafiosas con desarrollo y significa-
ciéon diferente y que constituyen el extremo occidental de las cadenas alpinas europeas: Pirineos, Ibérica,
Costero Catalana y Béticas (Figura 3).

Los Pirineos son una importante cadena montafosa de direccion ONO-ESE a E-O entre el Golfo de Vizcaya
y el Cabo de Creus, con prolongacién occidental por los Montes Vasco Cantabricos. Consta de un basamen-
to de rocas pluténicas y metamorficas paleozoicas conocido como Zona Axial, bordeado al sur por una
banda de materiales mesozoicos y nedégenos (Prepirineo espaiol) estructurados en mantos de cobertera
muy desarrollados. En los Montes Vasco—Cantabricos, que constituyen la continuacién occidental de los
Pirineos, aparecen formaciones mesozoicas y paledgenas estructuradas en cabalgamientos de doble ver-
gencia dispuestos en forma de arco.
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La Cordillera Ibérica que con
directrices NO-SE se desarrolla
desde la Sierra de la Demanda
hasta el litoral Mediterraneo,
constituye una unidad de re-
lieve elevada con respecto a
tres de las grandes depresio-
nes peninsulares (Ebro, Duero
y Tajo) y al golfo de Valencia.
Presenta unas pautas de defor-
macién relativamente simples
y es caracteristica la presencia
de depresiones intramonta-
fAosas. Aunque predominan
los materiales mesozoicos vy
cenozoicos, también aparecen
sierras donde aflora un ba-
samento asimilado a la Zona
Astur-Occidental-Leonesa. De
acuerdo con sus caracteristicas
estratigraficas y estructurales,

en el conjunto de la Cordillera

/ Ibérica se distinguen tradicio-

nalmente seis zonas: Macizo

de Demanda-Cameros, Rama

Figura 3. Situacidn de las Cadenas de plegamiento alpino Aragonesa, Rama Castellana-

Sierra de Altomira, Maestrazgo

y Sector Levantino. Ademas, en

este caso se le anade la plataforma tabular del Campo de Montiel, entre la Llanura Manchega y el Arco
Prebético de Alcaraz.

I~

La Cadena Costero Catalana constituye una unidad de relieve bien definida que se extiende paralela a la
costa mediterranea entre los Pirineos y la Cordillera Ibérica participando de las caracteristicas de los maci-
zos hercinicos, sobre todo en su mitad norte, y de alguno de los rasgos de las cordilleras alpinas.

La Cordillera Bética recorre, este-noreste a oeste-suroeste, gran parte de la mitad meridional de la
Peninsula, quedando separada de la Meseta por la cuenca del Guadalquivir. Se trata de una cadena tipi-
camente alpina con tecténica tangencial compleja e intenso metamorfismo, en la que se diferencian tres
zonas geoldgicas: prebética, subbética y bética. La primera y mas externa, presenta un registro sedimen-
tario (triasico- mioceno) marino y continental fundamentalmente carbonatado que esta estructurado en
pliegues de cobertera con despegues a favor de la plasticidad del Keuper. La segunda, intermedia y cabal-
gante sobre la anterior, es lutitico-carbonatada (triasico-mioceno inferior y medio), con tecténica compleja
con corrimientos y cabalgamientos vergentes al norte, debido a la existencia de varios niveles de despegue
y fendmenos diapiricos acompanantes. La tercera que es la mas interna y compleja, presenta un nucleo
metamorfizado y una orla exterior terrigeno-carbonatada.

2.2.2.2. El Basamento

Las rocas graniticas aparecen diferenciadas en Pirineos y la Cordillera Costero Catalana. En esta ultima
(Macizo del Montseny, Guilleries y Cadiretes) los granitos, leucogranitos y granodioritas no suelen dar
formas resistentes debido a la facilidad de alteracién. Por el contrario, en el Pirineo dan lugar a fuertes
contrastes con otras unidades, constituyendo gran parte del sector central, el que presenta mayores alti-
tudes, con cotas por encima de los 3.000 m. Destacan los macizos graniticos de Balaitus, Eriste, Maladet-
Aneto, Andorra-Puigpedros, L'albera y el Cabo de Creus. En el extremo occidental de esta misma cordillera
(Montes Vasco Cantdabricos), el macizo paleozoico de Cinco Villas constituido por pizarras y esquistos con
una resistencia a la erosion moderada, presenta en su nucleo el pequefio pluton de Pefias de Aya.

La mayor parte del basamento de estas cadenas alpinas corresponde a rocas metamorficas, pizarras,
esquistos y cuarcitas (Figura 4). En la Zona Axial pirenaica y en la Cordillera Costera Catalana aparecen
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potentes series metamorficas plegadas

E-O y NO-SE respectivamente. En esta

Ultima, el basamento que aflora pro- -
fusamente en la mitad norte de la ali- 5
neacién Prelitoral y en la totalidad de

la Litoral, corresponde a un conjunto %{/
metamorfico e igneo compuesto por 4
pizarras, filitas nodulosas y esquistos

y, puntualmente, cuarcitas y corneanas
(Cordillera Litoral), siendo estas ulti- J
mas las que originan los relieves mas

sobresalientes. En Pirineos, gneises y

paraneises con series precambricas y N
paleozoicas de pizarras, esquistos y — ¢
cuarcitas también suelen dar lugar a

masas resistentes, que conjuntamen-

te, junto a los macizos graniticos, ori-

ginan los mayores relieves de la Zona w\
Axial (macizos de Picos de los Infiernos, E 0% e
Vignemal, Posets, etc.). T——

\_\\)‘/
/\/\ Racas metamérficas
El basamento de la Cordillera Ibérica, / I caroretes

constituido por la prolongacién de la
zona Asturleonesa del Macizo Ibérico,
aparece en la Sierra de la Demanda
y, distribuido en varios macizos, en su
zona central. Sin embargo, donde aflo-
ra mas profusamente es en la sierra anteriormente citada y en Rama Aragonesa de la cadena, flanqueando
la depresidon de Calatayud (Moncayo, La Virgen, Algairen, de Vicort, Cucalén y de Montalban, Ateca, de
Pardos-Santa Cruz y de Mureros-Daroca). También es importante en Sierra Menera y Sierra Carbonera, en
los macizos de Checa y del Tremedal (Rama Castellana) y en la Sierra del Espadan. Se reconocen conjuntos
pizarrosos y areniscosos o cuarciticos de aspecto masivo, sin control litolégico ni estructural claro en la
Sierra de la Demanda. En otros lugares las cuarcitas dan lugar a relieves residuales como en Sierra Menera-
Rédenas-San Ginés y discretos relieves apalachianos en el macizo del Tremedal.

Rocas plutonicas

Figura 4. Basamento de las Cadenas de plegamiento alpino con
tipos litoldgicos

Las zonas internas de la Cordillera Bética son fundamentalmente metamérficas, el denominado Dominio
de Alboran, a su vez constituido por tres complejos superpuestos estructuralmente, Alpujarride, Nevado-
Fildbride y Malaguide. El primero de ellos, representado por series metamorficas de alto grado (metape-
litas y cuarcitas), es altamente resistente dando lugar al Macizo de Sierra Nevada. En Malaga, va acompa-
fado por peridotitas, que son las responsables de Sierra Bermeja y de parte de la Serrania de Ronda. Los
otros dos complejos, constituidos también por metapelitas (esquistos y micaesquistos) y cuarcitas ofrecen
elevaciones mas moderadas.

Las rocas carbonatadas son importantes en las zonas internas de las Cordilleras Béticas. En el Complejo
Nevado-Fildbride, basicamente formado por micaesquistos, micacitas y cuarcitas, existen pequefas apari-
ciones de calizas dolomias y marmoles, pero es en el Complejo Alpujarride donde son mas abundantes,
pues son dominantes en varias de sus unidades, especialmente en la de Ojén compuesta fundamental-
mente por marmoles calcareos y dolomiticos (Sierra de Mijas y Sierra Blanca). El Trias perteneciente a este
basamento, excepto en el Maldguide que es siliciclastico, también es carbonatado. Excepto en el Pirineo
donde asociadas con el resto de los metasedimentos de la Zona Axial da lugar elevaciones importantes
(Marimanya, La Bonaigta y Pomeré en el Valle de Aran y en el Pirineo Oriental los macizos de Tossa d'Alp,
Puigmal, Arcabel y Sierra de Montgron), la incidencia las rocas carbonatadas del basamento en el modela-
do de las demas cadenas alpinas es insignificante.

2.2.2.3. Cobertera
La litologia de este gran dominio es en general, bastante variada, pero predominantemente carbonata-

da. Este hecho, obliga necesariamente a reagrupamientos y sintetizaciones mas o menos forzadas ante la
imposibilidad de representar un espectro litolégico tan variado y cambiante. Por esta razén, podria detec-
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tarse alguna situacién morfolégica equivoca que manifieste contrastes de modelado en casos de aparente
uniformidad litolégica.

Las rocas carbonatadas (Figura 5) no sélo dan lugar a relieves importantes sino que suelen llevar aso-
ciados importantes sistemas karsticos, muchos de ellos ligados a las areas de alta montafia como el macizo
de la Piedra de San Martin o de Larra en
el Pirineo occidental. Es precisamente en
esta cordillera donde se originan las ma-
yores altitudes: el macizo de Marboré y
Monte Perdido (3.355 m) en calizas del
Cretacico Superior y del Eoceno, y tam-
bién las sierras de Bernera, Tendefiera y
Cotiella. Mas al sur las formaciones cal-
careas constituyen importantes abrup-
tos sobre las depresiones circundantes;
la Sierra del Cadi y su prolongacién
Moixeré, la Sierra de Pedraforca, las
serranias del Port del Comte y Rasos de
Peguera son ejemplos destacados. Hacia
el borde meridional de la cordillera son
igualmente destacables las sierras exte-
riores oscenses como el macizo de Guara
(en calizas eocenas de gran potencia),
las sierras de Prada y Boumort y el maci-
zo del Montsec.

Las rocas carbonatadas originan
los relieves mas caracteristicos de los
Montes Vasco Cantabricos, y de hecho
es el frente del relieve en cuesta de las Figura 5. Las litofacies carbonatadas de las Cadenas de
calizas del Cretacico superior el que for- plegamiento alpino
man la divisoria atlantico - mediterranea
en su porcién central. En la vertiente at-
l[antica destacan los relieves constituidos por los carbonatos del Jurasico (en Ernio y Aralar) y, sobre todo,
del Cretacico inferior (facies Urgoniana). La estructura es de pliegues apretados cortados por fallas que
dan lugar a crestas calcareas discontinuas (pefias) que superan los 1.000 m de altura (Gorbea, Udala, Arno,
Aitzgorri, etc.) y a macizos calcareos muy carstificados (Ason, Jorrios, Aralar, etc.).

En la Cordillera Ibérica, los 300 m de dolomias y calizas de distintas formaciones del Cenomaniense-
Santoniense, destacan en el paisaje de la Serrania de Cuenca y de los Montes Universales. En el sector suro-
riental de esta misma cordillera, los materiales tridsicos y jurasicos son los que dan los relieves mas elevados
(sierras de Javalambre con 2.020 m y Espadan).

En la Costero Catalana las rocas carbonatadas también son abundantes y estan intensamente carstifica-
das (macizo de Garraf), y, aunque por el norte alcanzan el Tibidabo, predominan sobre todo en la termina-
cion meridional de la cordillera (Puertos de Beceite).

Un rasgo determinante de la Cordillera Subbética es su discontinuidad, la apariciéon alternante de
elevaciones y depresiones alineadas. En su sector prebético, debido al apilamiento tectonico de las uni-
dades, fundamentalmente carbonatadas, este rasgo se difumina, amontonandose las masas calcareas
en alineaciones montafosas de gran altitud (sierras de Cazorla, Alcaraz, Calar del Mundo, de la Sagra
y de Segura). Donde el estilo estructural es menos apretado las sierras también estan sefialadas calizas
mesozoicas (jurasicas sobre todo) presentes en sendos anticlinales (Sierra de los Castillones, Alto Coloma,
Orozco..), y, junto al Guadalquivir (sector subbético), en forma de macizos flotantes sobre un entorno
de colinas margosas (sierras del Tablén, de las Yeguas, de Estepa, etc.). Otras veces estas formaciones
carbonatadas se resuelven en abruptos montafiosos sobre la citada depresion como consecuencia de
la vergencia estructural en esa direccién (sierras de Jabalcuz, de Jaén y Magina). Parecida resolucion
tienen las potentes masas carbonatadas de la Dorsal Bética (sierras de Ubrique, Ronda, Prieta, Torcal de
Antequera, etc.).
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Las zonas mas elevadas de Islas Baleares (lbiza y Mallorca) que son la prolongacion hacia el noreste de
las zonas externas de la Cordillera Bética (Ibiza, Sierras Norte y de Levante de Mallorca, Cabrera) también
estan constituidas por afloramientos de rocas mesozoicas fundamentalmente carbonatadas.

Los materiales detriticos gruesos como areniscas y conglomerados también pueden originar sierras im-
portantes en este Dominio geolégico. Los conglomerados y las areniscas tridsicos constituyen muchos de
los relieves mas destacados en los Montes Vasco Cantdabricos: relieves diferenciales con respecto al paleo-
zoico (y al Keuper), fuertes cuestas de mas 2.000 m de altitud, adaptadas a la estructura del zécalo (Pefa
Sagra y Pefa Labra) en el extremo occidental, y también crestas verticales junto a la falla de Cabuérniga.
En la zona periférica del Macizo de Cinco Villas los conglomerados del transito Cretacico inferior—superior,
gue se apoyan sobre el Buntsandstein e incluso sobre el Paleozoico, refuerzan el modelado estructural del
propio Buntsandstein, pero con altitudes mucho mas modestas (Montes de Adarra y Mandoegi).

En la Sierra de Cameros, son las litofacies de conglomerados cementados jurasico-cretacicos (Purbeck-
Weald o Wealdense) las mas destacables pues dan lugar a las sierras de Neila, Urbién y Cebollera. También
son conglomerados con cemento calcareo del oligoceno superior asociado a las facies molasicas los que ori-
ginan las sierras de Sis, Lleras, Montsort y Hortoneda-Pessonada en el conjunto prepirenaico leridano y os-
cense oriental, y las Sierras Marginales Catalanas de Comiols, Al6s de Balaguer y Sant Llorenc de Morunys.
En el Campo de Gibraltar las Areniscas del Aljibe constituyen las maximas elevaciones de la regién (sierras
de Qjén, El Cabrito, Bujeo, Aljibe, etc).

En muchos lugares, especialmente en la Cordillera Ibérica, se resalta la presencia, las unidades no carbo-
natadas, de caracter detritico relativamente grueso, como las facies Purbeck, Weald o Utrillas que por su
dimensién dificilmente tendrian representacion en el Mapa. Son niveles de gran continuidad lateral defi-
nitorios de los principales rasgos morfoestructurales en este dominio alpino al romper la relativa uniformi-
dad rocosa de un contexto predominantemente carbonatado. Precisamente, la eleccion de una litologia
suficientemente representativa de estos niveles ha sido ocasionalmente una decisién dificil de tomar, ante
la disyuntiva de optar por detriticos gruesos o finos, aunque nos hemos decidido por esta ultima opcion
dada su condicion relativa de capa poco resistente o blanda. Se trata de una situacion contraria a la de las
areniscas y conglomerados de las facies Buntsandstein del Tridsico de esta cordillera, puesto que constitu-
yen un nivel duro y resistente que puede dar lugar a elevaciones significativas.

Respecto a la facies Keuper del propio Trias germanico, casi siempre se ha optado por dar mas considera-
Cién a su caracter yesifero dada su conocido comportamiento plastico, condicion también definitoria desde
la perspectiva morfolégica. En referencia a ese caracter evaporitico, es preciso citar dos de las mas destaca-
das manifestaciones del Trias salino considerado como tal, como los numerosos diapiros perforantes en los
Montes Vasco Cantabricos y el Olistostroma bético.

En toda la Cordillera Ibérica, el Keuper, por erosion diferencial siempre va a dar lugar a zonas depri-
midas, dando perfectas combes en los nucleos desmantelados de los relieves plegados como los de la
Rama Castellana, o a amplios corredores en el sector suroriental, como los de Arcos de Salinas, Chelva,
Bugarra, Yatova, Navarés y la importante depresion N-S de Cofrentes-Ayora. Otras combes que aparecen
por diseccién de las charnelas anticlinales a favor de materiales poco resistentes y franjas deprimidas como
Valdelinares y Cedrillas en la Sierra de Gudar, es consecuencia del afloramiento de facies arcillosas y areno-
sas del Purbeck-Weald y Utrillas.

En el Pirineo (contacto entre la Zona Axial y Prepirineo) las litologias blandas, fundamentalmente euti-
tas, dan lugar a morfologias deprimidas alargadas y alternantes con los relieves, originando depresiones
intermedias y corredores fluviales excavados en materiales fundamentalmente margosos o arcillosos de
las facies Keuper, Garum y de los flyschs santonienses y eocenos. El caracter diapirico del Keuper ha fa-
vorecido la extrusion del mismo a favor de los limites tecténicos de diferentes unidades, dando lugar a
ensanchamientos en los valles que los cortan (el corredor de Escurra y el valle de Baztan-Elizondo abierto
en materiales blandos del Trias y del Cretacico y la depresiéon de Gerri de la Sal y los corredores de Plan-
Sahun, Castejon de Sos-Laspaules, Pont de Suert y Senterada; también las depresiones de Alods, en las sierras
exteriores orientales del Prepirineo, Les Avellanes, Naval, Ubiergo-Puebla de Castro, Tolva, Alins-Calasanz
y Caserras-Estopifan).

Por el contrario, se da el caso que en el sector mas externo de las sierras marginales catalanas, las extru-
siones asociadas al borde de la Cuenca del Ebro como las de Artesa de Segre, Montmagastre y Bellfort, dan
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morfologias agrestes que destacan sobre los terciarios circundantes mas blandos, al incluir en su interior
ademas de margas y yesos del Keuper, calizas cretacicas y eocenas.

Otras litologias blandas de distinta edad y caracteristicas originan mediante un conjunto de valles y
depresiones paralelas (Depresion Media Pirenaica) el transito entre las sierras interiores y exteriores del
sector central pirenaico. Son las cuencas de Pamplona, de Aoiz-Lumbier y la Canal de Berdun, modelada
en las margas gris-azulades del Eoceno Medio y del Superior; Val Ancha, su prolongacion oriental; valle del
Ara; la Conca de La Pobla de Segur, en el flysch santoniense-maestrichtiense; y la de Tremp-Isona en facies
garum del Cretacico terminal-Paleoceno.

Entre las sierras subbeticas del sector central de la Cordillera Bética se alargan sendos corredores labrados
sobre margas blancas o abigarradas. La compresion tectonica determina su dilucién hacia el este, mientras
gue en el oeste por la aparicién de la gran unidad olistostrémica del Valle del Guadalquivir se produce el
efecto contrario, generalizandose a una depresion regionalizada en colinas suavemente onduladas.

2.2.3. Las Cuencas cenozoicas

El testimonio geoldgico mas cercano esta ubicado en el registro estratigrafico de las cuatro grandes cuen-
cas de sedimentacién cenozoica peninsulares (Tajo, Duero, Ebro y Guadalquivir) y en el resto de las peque-
fias y numerosas cubetas que aparecen tanto en el Macizo Ibérico como en las distintas cadenas alpinas. Si
exceptuamos a la cuenca del Guadalquivir, el origen y evolucién de las mas grandes tiene mucho en comun,
sobre todo en cuanto a su fecha de individualizacion, a las caracteristicas de su relleno sedimentario y al
modelo de erosién mas reciente. Salvo contadas excepciones, ese caracter comun facilita la separacién de
las unidades litoestratigraficas en este dominio. Abarcan toda la gama sedimentaria elegida en el Mapa:
rocas detriticas s.l, lutitas, carbonatos y evaporitas.

Desde un punto de vista litolégico, la Cuenca del Duero abarca tres grandes sectores de forma triangular
muy bien diferenciados: nororiental esencialmente detritico, centro-oriental mayoritariamente lutitico y
carbonatado, y meridional, nuevamente detritico.

En la Cuenca del Ebro se pueden considerar otros tres sectores, mas complejos que los de la cuenca anterior,
con caracteristicas geoldgicas contrastadas: el sector navarro-riojano, el sector aragonés y el sector catalan.

La subdivisién morfoestructural de la Cuenca del Tajo que responde a otros tantos ambitos deposiciona-
les, se concreta en dos grandes subdivisiones, las cuencas de Madrid y Occidental del Tajo por un lado, y
Llanura Manchega y del Cabriel y Jucar por otro. La primera constituida por una gran franja nordoccidental
detritica y arcosica junto con otra oriental carbonatada y evaporitica; la segunda, cartograficamente mas
simple por el hecho de aflorar casi exclusivamente su registro terminal, de naturaleza predominantemente
carbonatada (calizas lacustres y costras).

En la ultima de las grandes cuencas, la del Guadalquivir predominan los materiales lutiticos, aunque pre-
senta también materiales detriticos y carbonatados; los primeros basales y aflorantes de forma discontinua
en el borde del Macizo Ibérico, y los segundos, terminales, presentes en su tercio mas occidental.

Entre las numerosas cuencas interiores del Macizo Ibérico, todas predominantemente detriticas, des-
tacan por su dimensién, la del Bierzo y la del Guadiana. Los terrigenos relativamente finos y delez-
nables son bastante frecuentes en la mayoria de las cuencas del noroeste (Meirama, As Pontes, Terra
Cha, Sarria, etc., en Galicia, Oviedo), y en otras muchas o mejor en ciertos sectores de ellas como la
del Bierzo (formacion Toral), del Guadiana (Formacién Lobén), Coria, etc. Ninguna de estas cuencas
presenta litofacies evaporiticas pero si niveles carbonatados de escasa consideracién como calizas la-
custres, costras o calcimorfos (Sarria, Bierzo, Guadiana).

El Pale6geno de la Cordillera Ibérica que se localiza en las depresiones intramontafiosas y en el nu-
cleo de algunos de los grandes sinclinales de direccion NO-SE, es, litolégicamente, muy complejo; aflo-
ra en la cuenca de Loranca, en Montalban y en distintas cubetas en el norte de la provincia de Teruel
(Muniesa, Alloza, Berge..). El Nebdgeno, también muy variado (detriticos gruesos, lutitas,carbonatos y
evaporitas), aparece en todas las depresiones, pero sélo en las de Calatayud y Teruel presentan cierta
consideracion.
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La presencia de los materiales detriticos mas gruesos siempre suele estar localizada en la mayoria de
las cuencas mas pequeias y en sectores marginales de las mas grandes. Es este grupo litolégico el que,
por su disparidad conlleva mayores problemas de delimitacién. Es indudable que no tiene el mismo
comportamiento morfolégico una formaciéon conglomeratica fuertemente cementada por carbonatos
que otra terrigena arenosa y suelta. De hecho, la incidencia de la granulometria y el cemento es deter-
minante en la resistencia de la roca a ser erosionada. Esa es la razéon que motiva, en casos especificos,
la inclusion de algunos materiales areno-limosos como de litologia “predominantemente lutitica”, la
otra alternativa detritica.

En el sector navarro-riojano de la Cuenca del Ebro, los conglomerados forman importantes relieves
adosados a los frentes de cabalgamiento de los Montes Vasco-Cantabricos (Montejurra y Monjardin) vy,
sobre todo, de la Sierra de la Demanda (Serradero). Este tipo de depésitos origina aun elevaciones mas
espectaculares en el borde norte del sector aragonés de la cuenca, pues dan lugar a importantes relie-
ves en torreones (mallos de Riglos y Aglero). En el sector catalan, los conglomerados, también fuerte-
mente cementados, forman relieves muy importantes junto al borde de la Cordillera Costera Catalana
(Montserrat, Monsant) y a las Sierras Exteriores pirenaicas (Comiols, Sant Lloren¢ de Munt, Berga, etc.).

Aunque frecuentemente aparecen con cementaciones carbonatadas, los conglomerados en todo el
borde noroccidental de la Cuenca del Duero (formaciones de Vegaquemada, Cuevas, Candanedo y Grijalba-
Villadiego, Veguellina de Cepeda, Omanas, Ferreras, Benavides,Valduerna, Tapia de la Ribera, Ordas, etc.)
no originan relives destacables. La razén es estructural ya que carecen de deformacion; de hecho la tota-
lidad conserva su sediplano culminante original (La Robla, Cantoral y Guardo), circunstancia que queda
suficientemente sefalada en la expresién propiamente geomorfolégica del Mapa.

También se han incluido como rocas detriticas gruesas, litofacies predominantemente gruesas pero de
estratigrafia muy variada y compleja. Es el caso de parte del suroeste de la Cuenca del Duero donde aflo-
ran materiales paledgenos y prepaledégenos predominantemente detriticos(areniscas y gravas siliceas y
silicificadas y gravas y areniscas arcésicas) que pueden alternar con otras litofacies lutiticas y carbonatadas.
También se han incluido las series detriticas arcésicas mas o menos gruesas procedentes del Sistema Central
con problemas de intercalaciones similares a las anteriores, la mayor parte del borde septentrional de la
Cuenca del Tajo, también arcésico, casi toda la orla periférica de la Cuenca del Ebro, y en fin, la mayoria de
las cuencas intramontafiosas tanto en el Macizo Ibérico como en las cordilleras alpinas.

Las facies terrigenas de grano fino,
esencialmente lutitas, homogéneas
y poco coherentes, de la Cuenca del

Duero, facies como Tierra de Campos, e s
La Serna, y Villalpando, se asimilan a %7,
otras litofacies que aparecen en el cen- ki
tro de cuenca, mas margosas o margo- l(?{'i}:”ww

yesiferas o con niveles de yesos tales
como las facies Duefias y Cuestas. La
representacion lutitica en el Ebro esté
mas fragmentada, en la regién central
catalana (Llanos de Urgell y de Lleida,
Plana de Vic, Plana de Bages, Conca
d’Odena y Conca de Barbera, etc.) y
en los bordes centro-meridional y na-
varro-aragonés. Por otra parte, en casi
toda la Cuenca del Guadalquivir predo-
minan los materiales poco resistentes a
la erosion, de caracter fundamental-
mente lutitico que forman una extensa
campifia de relieve muy poco acusado.

En todas las cuencas, las rocas car-
bonatadas (Figura 6) estan represen-
tadas por paramos calcareos los cua-
les constituyen magnificas y extensas  Figura 6. Las litofacies carbonatadas en las Cuencas Cenoziocas
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plataformas definidas sobre niveles de calizas lacustres nedgenas. Probablemente se trata de la litologia
mas representativa pues tiene una incidencia directa en el modelado de las depresiones ya que aunque
no son formaciones potentes (rara vez superan la veintena de metros), el elevado grado de litificaciéon
gue presentan les confiere una gran competencia a la erosiéon con respecto al resto de las rocas acompa-
fAantes dando lugar a plataformas tabulares o mesas muy desarrolladas. En la del Duero, ocupan el tercio
centro-oriental de la misma, extendiendose desde el sureste de la diagonal Villadiego-Toro y al norte de
Tordesillas-Cuellar-Ayllén hasta su borde oriental, prolongandose hacia el sureste a lo largo de la depresion
de Almazan. En el Ebro es su eje central, en gran parte del sur de la provincia de Zaragoza y de Lérida, el
ocupado por estos relieves tabulares de calizas lacustres. Sin embargo las plataformas carbonatadas mas
extendidas se encuentran en la Cuenca del Tajo, pues a los paramos alcarrefios se afiade la gran llanura
manchega constituida por calizas lacustres y distintos materiales terrigenos fuertemente encostrados.

En la Cuenca del Guadalquivir la presencia de formaciones calcareas es muy escasa y dificilmente re-
presentable; destacables, las calcarenitas terminales que dominan las campifas sevillanas y cordobesas
(Los Alcores). Calcarenitas (Tortoniense marino) son también las que constituyen las extensas plataformas
subhorizontales en el dominio cenozoico de las Islas Baleares (Formentera, Llanura central de Mallorca y
el Migjorn de Menorca).

Tan solo las cuencas del Ebro y Tajo (Cuenca de Madrid) presentan, a esta escala, litofacies evaporiticas
dignas de consideracién, comunmente yesos. El centro del sector navarro-riojano de la Cuenca del Ebro esta
ocupado por una potente alternancia de materiales yesiferos y lutiticos del Paledégeno y el Nedgeno (yesos
de Falces, Lerin y los Arcos), lo mismo que en el aragonés, cuyo depocentro esta ocupado por una importante
serie de materiales evaporiticos subhorizontales (Yesos de Zaragoza) mientras que en la parte mas oriental
del sector aragonés y en el sector cataldn hay que destacar los yesos paledgenos situados junto al borde
septentrional (Yesos de Barbastro). Ocupan también una amplia zona del centro de la Cuenca de Madrid
(Unidad inferior del Rambliense-Aragoniense) y multitud de sectores de las numerosas cuencas de la zona
prebética levantina y de algunas de la Cordillera Ibérica como la de Montalban, Calatayud y Teruel.

2.2.4. Complejos volcanicos recientes

El volcanismo reciente en Espaia se localiza en Canarias, Sureste peninsular e islotes mediterraneos, Campo
de Calatrava y Olot. Canarias, por su importancia tiene una consideracién especifica en el Mapa con cuatro
unidades litoestructurales identificadas (a,b,c,d,) mientras que el resto, peninsular o insular, se incluye en
la misma unidad cartografica (p).

Las Islas Canarias se asientan sobre corteza basaltica ocednica de edad jurasica en las cercanias al mar-
gen pasivo de la placa africana. Pertenecen a una asociacién magmatica alcalina tipica de islas ocednicas
constituida por basanitas, basaltos traquibasaltos-tefritas, traquitas y fonolitas. Explicado brevemente, la
construccion de las islas parte de unos edificios primitivos de lavas y brechas submarinas, correspondientes
a los estadios de guyot (aflorantes en Fuerteventura, La Gomera y la Palma), sobre los que se construyen
otros edificios subaéreos correspondientes al estado de escudo volcanico, con potentes apilamientos de
coladas y piroclastos basicos (las series 0 macizos antiguos) que son progresivamente mas jovenes hacia el
oeste. Posteriormente ocurre la implantacion de grandes edificios centrales (Tejeda, Roque Nublo, Cafladas
y Teide) debidos a erupciones sdlicas (traquitas, fonolitas y depdsitos ignimbriticos) que estan relacionadas
con la formacion de las calderas de Tejeda y Las Cafiadas.

En general, el caracter alcalino del volcanismo canario da lugar al predominio de apilamientos lavicos de
caracter tabular de rocas basalticas, pero también son relativamente abundantes otras rocas como traqui-
tas y fonolitas. Sin embargo, lo que se ha expresado en el Mapa son las distintas fases de edificacion del
archipiélago, a las que se ha hecho una breve alusion anterior, plasmadas a través de cuatro dominios o
complejos principales. De esta manera se mejora la lectura y se evita la complejidad litoldgica de este tipo
de contextos. Los macizos antiguos (IVa), de caracter basaltico, representan el final de la construccion de
los edificios submarinos y el inicio de los subaéreos (mesozoicos-miopliocenos). Forman parte de ellos el
complejo basal de Fuerteventura (submarino) y los de Teno y Anaga en Tenerife, Jandia y la parte oriental
de laisla, en Fuerteventura, y Los Ajaches en Lanzarote. Dada su antigliedad constituyen morfoestructuras
muy erosionadas, lo que origina notorios contrastes morfolégicos con el resto predominantemente cons-
tructivo. Las dorsales (IVb) son acumulaciones fundamentalmente basalticas dispuestas segun una directriz
dominante que origina cuerdas montafosas muy significativas en Hierro, La Palma y Tenerife. El conjunto
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Canadas (IVc), constituye un edificio multiple, el mas grande del archipiélago, de basaltos, traquitas y,
sobre todo fonolitas. El conjunto Teide-Pico Viejo (IVd) es un estrato volcan doble y reciente, en continui-
dad con el conjunto anterior.

El volcanismo del Campo de Calatrava (IVp) esta interestratificado con depésitos continentales neé-
genos de la cuenca manchega. Constituye el complejo peninsular mas extenso con centros de emisién
constituidos por edificios estrombolianos y freatomagmaticos. Son lavas, escorias, bombas, lapilli, cenizas
y depésitos freatomagmaticos (leucicitas, melilitas y nefelinitas olivinicas y, limburgitas y basaltos olivinicos
alcalinos) emplazados en el Mioceno Superior y Plioceno en relacién con la tecténica distensiva originaria
de las cuencas de sedimentacién de esa época.

La region volcanica del sureste de la Peninsula (IVp) se localiza en una franja costera entre el Cabo de
Gata y el Mar Menor. Son afloramientos dispersos de rocas calcoalcalinas, shoshoniticas, basalticas y ultra-
potasicas, relacionadas con la evolucién del orégeno bético afectado por un proceso de colapso extensio-
nal durante el Mioceno Medio y Superior.

El foco volcanico nororiental se emplaza en la provincia de Gerona. Los afloramientos representados
(IVp) principalmente por basanitas y basaltos alcalinos se encuentran asociados a sistemas de fracturas
SO-NE y NO-SE, formando parte de coladas y de escorias y lapillis en conos estrombolianos, algunos con
evidencias de actividad hidromagmatica. Su actividad abarca desde el Mioceno Superior al Pleistoceno.

Por ultimo, la isla de Alboran es un asomo volcanico de basaltos y andesitas toleiticas asociado con una
zona de rift extensional desarrollada los ultimos 30 Ma y los islotes de Columbretes corresponden a rocas
basalticas y fonoliticas de un campo volcanico sumergido frente a las costas de Castellén.

3. GEOMORFOLOGIA. ELEMENTOS Y FORMAS DEL RELIEVE

3.1. ESTRUCTURALES

En las latitudes medias los rasgos morfoestructurales constituyen, junto con la red de drenaje, las direc-
trices principales del relieve regional, es por ello por lo que a la escala del mapa (1:1.000.000) la relacion
de los simbolos estructurales resulta ser la mas numerosa de toda la Leyenda. Su representacion, en negro
(color utilizado igualmente en los mapas geomorfolégicos mas detallados del IGME) pretende establecer
una cierta concordancia cromatica con el substrato (fondo estructural del Mapa) representado en grises
mas o menos matizados con otro colory a la vez, contrastar con el resto de los elementos de una simbolo-
gia vivamente coloreada y representativa (excepto vulcanismo) del modelado exégeno.

La forma mas significativa, la superficie estructural se presenta de dos maneras: superficie estructural
propiamente dicha (01), es decir aquella referida a exhumaciones mas o menos parciales de planos de estra-
tificacién horizontales o inclinados, y superficie subestructural (02) que es la que suele definir los sediplanos
terminales del relleno sedimentario de las cuencas cenozoicas peninsulares. Las primeras abundan en las
cordilleras alpinas (Ibérica especialmente) y en esas mismas cuencas; las seqgundas en las cuencas del Duero
y Tajo. La significacion de estas ultimas es muy notoria, por su gran extensién superficial y por su posicion
morfodinamica en el ambito evolutivo peninsular; su predominio en el mapa esta recalcado por las especiales
caracteristicas de sus contornos, gran parte de él definido por una cornisa (04) convenientemente resaltada
en el dibujo cartografico. Pequefas o extensas, aisladas o adosadas a los bordes, estas superficies subestruc-
turales aparecen siempre incididas por la red fluvial dando lugar a valles con pronunciadas vertientes. Con
la conjuncién de estos tres simbolos se expresan en el Mapa muchos de los paisajes mas caracteristicos de
las grandes cuencas: muelas o planas de calizas (formacion Alcubierre), relieves en graderio (Los Monegros)
e importantes relieves en torreones en conglomerados (mallos de Riglos y Agliero) en la Cuenca del Ebro;
la region de los paramos en el tercio centro oriental de la del Duero que ofrece magnificas superficies es-
tructurales horizontales definidas sobre niveles de calizas lacustres miocenas; el PAramo de la Alcarria en el
tercio nordoriental de la del Tajo y casi todo el resto meridional de la misma (La Mancha). Estos elementos
son también frecuentes en determinados sectores de la Cordillera Ibérica puesto que se desarrollan relieves
tabulares sobre materiales cretacicos muy suavemente plegados (Dolomias de la Ciudad Encantada, Serrania
de Cuenca, etc.) o sobre cenozoico de sus cuencas internas (en materiales carbonatado-evaporiticos ligados
a sistemas lacustres de sus zonas centrales). Son igualmente destacables en las cuencas cenozoicas baleares
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(Formentera, Llanura central de Mallorca y el Migjorn de Menorca) en donde los carbonatos marinos del
Tortoniense dan lugar a extensas superficies estructurales subhorizontales y karstificadas. La degradacion
casi total de las mesas puede dar lugar a cerros testigos y aristas o crestas residuales (05) con cierto recorrido
longitudinal como ocurre en Alcubierre (Valle del Ebro).

El disefio del Mapa que conlleva una gran complejidad gréafica, no permite la expresion directa de ciertos
aspectos de indole regional. Ocurre con la representacion de territorios que han sido objeto de hundimien-
to o elevacion tecténica, pues la expresion de ésta necesitaria de una simbologia de caracter areal y ello
acarrearia problemas de delimitacién y superposicion con otros simbolos que estan definidos mediante
tramas o color. De forma indirecta, se ha optado por sefialar esa situacion morfoestructural mediante ele-
mentos lineales, es decir, a través de los accidentes que traducidos a escalones orograficos articulan y limi-
tan esas zonas deprimidas o elevadas. Es la forma como han quedado representadas las fosas y depresiones
internas o marginales, tan abundantes en el Sistema Central (Lozoya, Guadalix, Amblés, Campo Azalvaro,
Plasencia, Coria etc.). Es el principal argumento esgrimido para destacar con lineas relativamente gruesas
el escarpe de falla o de linea de falla (13) en todas sus manifestaciones, unas contempladas en este mapa
como las relativas al escarpe de falla normal (14), de falla inversa o cabalgamiento (15) o cualquier frente
montanoso de caracter tectonico (13, 14 y 15), y otras mas especificas como podrian ser los casos de escar-
pes exhumados, descubiertos, invertidos o directos.

Los domos o cubetas formadas por inversién de relieves de origen diapirico, se les ha otorgado una re-
solucién cartografica similar a la anterior, pues se destacan a través de sus contornos lineales, ya sean los
limites de relieves positivos o domos (17), localizados exclusivamente el prebético levantino, o los bordes o
escarpes de los negativos (18). La reducida dimensién de estas Ultimas morfoestructuras, es la razéon por la
que se ha optado por no reforzar el grosor de linea como en los casos anteriores. El Keuper, por su caracter
frecuentemente salino es el responsable de casi todas las extrusiones plasmadas en el Mapa, manifestan-
dose ensanchamientos en los valles que los cortan y, en la mayoria de los casos, esa es tan solo su reflejo en
el mismo; en el Pirineo, en la Ibérica y en las sierras prebéticas y subbéticas. Tratamiento especial ha tenido
en los Montes Vasco-Cantabricos dada su espectacularidad, pues constituyen diapiros perforantes que, por
erosion diferencial, constituyen depresiones de dimensiones reducidas pero muy netas (Ordufia, Pozas de
la Sal, Allo, Salinas de Oro, Maeztu, etc.).

Puntual y especialmente sobre superficies de erosién se indica direccion y sentido de la inclinacién de
la forma territorio afectado por alguna deformacién tecténica; obviamente se trata de modificaciones
recientes, en cualquier caso alpinas, relativamente bien identificadas sobre ciertos elementos cartograficos
del Macizo Ibérico.

A los elementos morfotectdnicos con significacion geografica o geomorfolégica exclusivamente lineal
como valle de fractura o alineacion morfoldgica por falla (10), valle o alineacion morfoldgica por falla en
direccion (11) y accidente tectdnico con significacion morfoldgica (12) se les otorga un grado de impor-
tancia mas reducido porque su incidencia morfostructural es menor, incluso en casos como los accidentes
de Plasencia o Ventaniella que tienen una gran significacion geolégica.

La representacién de las cordilleras alpinas esta articulada sobre todas aquellas formas elementales pre-
sentes en morfoestructuras plegadas: frente de cuesta, hog back (06) en terrenos poco o medianamente
plegados y, barras y crestas (07) en areas con estratificacion subvertical. Estos dos elementos, en cierto
modo por su condicidn de relieve estructural derivado, es decir, no directo sino resaltado por erosion dife-
rencial, y también, porque al tener un caracter lineal muy repetitivo, da lugar al enmascaramiento de otras
estructuras de mayor notoriedad morfolégica, se ha optado por diluir la intensidad del color (60%) de su
trazo. Es una manera de diferenciar las formas estructurales directas de las indirectas o derivadas.

En dichas cadenas alpinas, es el propio plegamiento el que define muchos de los principales elementos
morfoldgicos de un relieve adaptado a estructuras anticlinales (08) o sinclinales (09), pero en el Mapa,
no se especifica su caracter, que podra ser conforme (mont, val) o invertido (combe, sinclinal colgado). Se
opta por una representacién simplificada que, en la mayoria de los casos, combina el simbolo geolégico (en
trazo muy delgado) con los de frente de cuesta o barra y/o cresta estructural, de forma que esta asociacion
grafica permite el dibujo de la morfoestructura. A partir de las estructuras plegadas, y en funcién de la
inclinacién de las capas, se desarrollan toda una serie de relieves en cuesta, crestas, barras y resaltes en las
litologias mas resistentes, por destacar algunos: cuarcitas ordovicicas, areniscas y dolomias triasicas, calizas
y dolomias jurasicas y cretacicas e incluso conglomerados terciarios.
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Los elementos morfoestructurales destacan muy especialmente en los Montes Vasco-Cantabricos y en la
Cordillera Ibérica. En aquellos, se manifiesta muy notoriamente en el sector central de la divisoria atlantico-
mediterranea pues originan un espectacular relieve estructural en cuesta sobre calizas del Cretacico superior.
El apretado plegamiento de la estructura geoldgica, a su vez cortada por fallas da lugar a crestas calcareas
discontinuas (pefas) que superan los 1.000 m de altura (Gorbea, Udala, Arno, Aitzgorri, etc.) y a importantes
macizos calcareos. Las areniscas del Eoceno también forman cuestas estructurales en el extremo este del li-
toral guipuzcoano y, junto a las intercalaciones volcanicas cretacicas, originan el relieve del sinclinal colgado
de Vizcaya (Monte QOiz). Al sur, son las formaciones calcareas las que originan relieves de estilo jurasico, en el
que alternan grandes sinclinales colgados (Miranda-Treviio—Urbasa y La Lora) con relieves anticlinales estre-
chos y cortos (Gastiain y La Lastra—Sobrén), y en el extremo sur, el frente de cabalgamiento sobre las cuencas
cenozoicas origina un relieve de crestas calcareas bien definido (Sierra de Cantabria).

La Cordillera lbérica presenta un modelado estructural muy acusado; puede ser relativamente masivo
(Javalambre), en relieves enérgicos con cuestas y hogbacks espectaculares (El Espadan y Portaceli) o relie-
ves tabulares como en la Ciudad Encantada, la Serrania de Cuenca o los que se asocian a pliegues de gran
radio en el borde suroccidental y en el area septentrional. En general podemos considerar gran parte de
la morfologia de la Cordillera Ibérica como un relieve estructural plegado de tipo jurasico en el que los
contrastes litologicos, por erosion diferencial, van a originar todo un muestrario de formas derivadas, y en
algunos casos, a relieves invertidos en los que los sinclinales colgados, con escarpadas cornisas calcareas,
reciben la denominacién de “muelas”, especialmente frecuentes en la mitad suroriental (Mujer, Monchen,
de San Juan, Frias, Moscardoén, Javalén, Camarillas, Sierra de Sta. Maria, Aras de Alpuente). Las combes
aparecen por diseccion de las charnelas anticlinales a favor de materiales menos resistentes (arcillas tria-
sicas y facies arcillosas y arenosas del Purbeck-Weald y Utrillas). Es fundamentalmente la Facies Keuper la
que por erosion diferencial va a dar lugar a zonas deprimidas y consecuentemente a combes en los nucleos
desmantelados de los relieves plegados como los de la Rama Castellana, o a amplios corredores en el sector
suroriental, los de Arcos de Salinas, Chelva, Bugarra, Yatova, Navarés y la importante depresion N-S de
Cofrentes-Ayora.

En las otras cadenas alpinas se podrian destacar los relieves de tipo jurasico en los Ports de Beceit, de
la Costero Catalanay las crestas y cuestas de las zonas mas elevadas de Baleares (lbiza, Sierras Norte y de
Levante de Mallorca, Cabrera y Sierra de la Tramuntana de Menorca).

El modelado morfoestructural también suele estar presente sobre los bordes deformados de las grandes
cuencas cenozoicas. Destacan sobre todo en la Cuenca del Ebro los ejemplos en yesos, los plegados de Falces,
Lerin y los Arcos en estructuras anticlinales de gran longitud que dan lugar a relieves diferenciales (cuestas y
crestas) en la Ribera de Navarra, los paleégenos de la Formacién Barbastro que originan el relieve anticlinal
del mismo nombre, las crestas y cuestas de la formacién Peraltilla y los importantes relieves de conglome-
rados adosados al borde de la Cordillera Costera Catalana (Montserrat, Monsant) y a las Sierras Exteriores
pirenaicas (Comiols, Sant Lloren¢ de Munt, Berga, etc.). En la Cuenca del Guadalquivir los materiales detriti-
cos y carbonatados basales forman algunos relieves en cuesta con respecto al zécalo del Macizo Ibérico, y lo
mismo ocurre mas al sur con los que constituyen el techo sedimentario de la cuenca (arenas y carbonatos) que
muestran una estructura monoclinal muy suave (cuestas de los Alcores, Aljarafe, etc.).

El término relieve aislado (19) se utiliza para indicar la presencia de sierras de reducidas dimensiones
pero magnificamente destacadas de su entorno regional. Todas ellas suelen tener unas connotaciones,
estructurales que no tienen nada que ver con el concepto de relieve residual o inselberg utilizado en otros
dominios. Se trata de una situacién muy comun en el dominio subbético, en la periferia meridional de
la Depresién del Guadalquivir, donde potentes masas calcareas muy competentes ( sierras de Estepa, del
Humilladero, de Mollina, de los Caballos, de los AlImadenes, de Montellano, etc.) sobresalen a modo de
islas en un &mbito alomado predominantemente margoso.

3.2. VOLCANICAS

La escala del Mapa no permite la representacion detallada de gran parte de los elementos constitutivos
de la geomorfologia volcanica. Se han reflejado con dificultad las coladas mas desarrolladas (en Olot, en el
Campo de Calatravay, sobre todo, en Canarias) y excepcionalmente los conos, calderas o crateres. La mayor
parte de la representacion suele ser una referencia puntual: pitén o nek (25), domo volcanico (26) y cono
de piroclastos (21). En este Ultimo caso, esa simbologia localizada tiene un tratamiento especial en Canarias,
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pues todos los edificios o centros de emisidn se han separado siguiendo criterios de diferenciaciéon cronolé-
gica: cono o acumulacion de piroclastos pleistoceno (22), cono o acumulacion de piroclastos reciente (23) y
cono o acumulacion de piroclastos histdrico (24). El cono de piroclastos (21) sin referencia de edad se utiliza
como Unica simbologia en los tres campos volcanicos peninsulares e insulares mediterraneos, es decir en la
Regién de Olot, en el Cabo de Gata y en el Campo de Calatrava, y en Columbretes y Alboran.

Aunque pueda parecer lo contrario, el expresion grafica con que se plasma la extraordinaria profusion
de crateres de explosion de naturaleza hidromagmadtica (28) en el Campo de Calatrava no tiene consi-
deracién puntual; se trata de una representacién ligeramente exagerada, muy préxima al tamafo que
corresponderia correctamente escalada.

Otros elementos de gran significacion morfoldgica como los crateres (27), las calderas (29) y los propios
edificios volcanicos mas importantes como el estrato-volcan (20) apenas han podido ser representados en
el Mapa. En Tenerife (Las Cafadas, y el propio Teide), en la Palma (Taburiente) y en un caso en la regién de
Olot. El simbolo superficie estructural o de apilamiento ldvico (32) que es visible en algunas islas como
en La Gomera, Fuerteventura, Lanzarote y Gran Canaria, se refiere a territorios allanados como conse-
cuencia de la acumulacion de materiales. No se han separado las coladas del resto del material volcanico.
En Canarias, la separacién, de caracter cronolégico afecta a todo el producto emitido sin ningun tipo de
diferenciacion, aunque hay que admitir que la mayor parte del mismo esta constituido por coladas. Dichos
grupos de edad se refieren a manifestaciones recientes (30) e historicas (31).

3.3. GRAVEDAD

La mayor parte de las formas directamente ligadas a procesos de gravedad no tienen, por razones de esca-
la, representacion en este mapa. Cuando aparecen (depésitos de ladera) es indudable que se ha exagerado
su representacion. Sin embargo, la pauta marcada al elaborar el Mapa ha sido la supeditacién de dichos
elementos a otras formas con mayor significacién morfogenética. Por ejemplo, los coluviones adosados a
muchas sierras cuarciticas del Macizo Hespérico han sido suprimidos para dar cumplida representacion a su
caracter de relieves residuales o inselbergs lineales circunscritos a los grandes aplanamientos de su pasado
mesozoico y cenozoico. Los pocos coluviones que permanecen en el Mapa tan solo constituyen una mini-
ma representacion testimonial. La eliminacién de estos mismos depositos en las grandes cordilleras obe-
dece a razones parecidas: otorgar preponderancia a elementos peculiares o mas definitorios del contexto
regional (formas glaciares, estructurales, etc.).

Se sefialan dos tipos de formas de acumulacién en vertientes: depdsitos o formaciones de ladera (34), es
decir coluviones sensu lato, con lineas subparalelas y divergentes acompafantes para indicar el sentido de
la pendiente, y deslizamientos (35).

La representacién de formas erosivas se reduce a escarpes relacionados con grandes desplomes por gra-
vedad, cicatrices originadas por colapso gravitacional (36). Excepto algun caso aislado en territorio penin-
sular, a esta escala solo presentan una notoria significacion morfolégica las que afectan a la mayoria de los
mas importantes edificios volcanicos de las Islas Canarias, que estan especialmente sefialados en Tenerife
(GUimar, La Orotava e Icod) y en Hierro.

3.4. FLUVIALES Y ENDORREICAS

Agrupa todos los elementos morfoldgicos derivados de la escorrentia superficial, exorreica y endorrei-
ca. La situacion morfodindmica de la etapa geoldgica mas reciente que en la mayor parte del territorio
peninsular se encuentra en estado de diseccion general, determina que este grupo morfogenético sea el
mas importante y también el mas visible del Mapa, particularmente por el hecho de que muchos de los
elementos representados son formas deposicionales. Dichas formas ocupan una gran extension superficial,
especialmente en el interior de las grandes cuencas de sedimentacion cenozoica donde aparecen sistemas
de terrazas muy desarrollados.

En otros lugares como en las cordilleras, el modelado fluvial se sefiala a través de distintos signos de na-

turaleza erosiva. El propio caracter montanoso, al tratarse de un mapa que carece de fondo hipsométrico,
estd marcado por el trazado lineal, muy grueso y en color verde, de las grandes aristas o cuerdas monta-
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Aosas (41). Sin embargo, se dan dos circunstancias en las que el color de esas aristas varia: morado cuando
presentan signos de glaciarismo asociado (50), y naranja cuando se muestran aplanadas, es decir afectadas
por antiguos arrasamientos (76). En ambos casos ese caracter culminante del elemento morfolégico conlle-
va asi mismo otra connotacion afiadida: glaciarismo y superficie de erosion respectivamente.

La incision fluvial, tan absolutamente primordial como dificil de representar en este tipo de mapa, se
plasma mediante unos pocos rasgos significativos. Los grandes desniveles que forman cornisas o escarpes
(40) (no confundir con aristas montafosas) son escasos en el mapa puesto que solo se ha considerado pro-
cedente seleccionar aquellos de mayor significacién o espectacularidad. A los cafiones o gargantas fluvia-
les (41) se les concede una importancia capital pues constituyen el mejor indicador regional de su pasado
geodinamico (exégeno y enddégeno) y también de su tendencia futura. Su representaciéon grafica puede
llegar a ser, por razones de escala, dificultosa. Ese es el motivo por el que en determinadas situaciones
(cafiones muy pequeiios o estrechos) la separacion de las lineas es tan limitada que no admite el dibujo de
los trazos interiores del simbolo.

La erosién en barrancos o carcavas (43) que no goza a esta escala de representacion lineal, se resuelve
mediante areas tramadas e indicaciones puntuales, ambas con idéntico motivo grafico. Este simbolo se
repite con cierta frecuencia en todo el este peninsular. Merecen mencién los relieves acarcavados y cars-
tificados singulares que aparecen afectando a los materiales lutiticos de las Bardenas (Cuenca del Ebro),
algunas laderas bajo el paramo de Villarroya y Armantes (Fosa de Calatayud) o los pdramos de Barrachina
y Celadas (Fosa de Alfambra-Teruel) y la periferia meridional de la Cuenca de Guadix-Baza.

El fondo aluvionar, genéricamente de valle o llanura de inundacion (37) en los rios mas desarrollados,
ocasionalmente, también estd formado por las terrazas mas bajas. Tiene una representacién exagerada,
con una dimensién generalmente mayor de la que escalarmente le corresponde. Esta se justifica porque
es una forma de sefalar, junto a las escasas lineas hidrograficas de la base topografica del Mapa, el dibujo
arborescente de la red fluvial, la verdadera referencia lineal de los fenémenos morfodindmicos. Este fondo
de valle (36), junto con los sistemas de terrazas (38) a él asociado, definen conjuntamente el grupo de
formas de acumulacién mas numeroso, extenso y repetido del Mapa. Todas las grandes arterias fluviales
manifiestan, en al menos un segmento de su recorrido, secuencias de terrazas bien desarrollados durante
decenas o centenas de kildbmetros que pueden superar la veintena de escalones y mas de 200 metros de
desnivel. Se trata de una situacién repetida siempre y cuando el trazado del rio en cuestién discurre por
una cuenca de sedimentacion cenozoica: el Sil en el Bierzo; el Pisuerga, Esla, Tormes y Duero en la cuenca
del mismo nombre; Ebro y sus afluentes pirenaicos, en la suya; Tajo, Alberche y Jarama en la de Madrid;
Guadiana a su paso por su depresion extremefia; y el Guadalquivir en la segunda mitad de su recorrido.

La identificacion de los diferentes niveles de terrazas y su sentido de migracién se realiza, puesto que
estan representadas por el mismo color, a través de sus respectivos rebordes o escarpes de terraza (38),
definiéndolas y delimitandolas como escalones dirigidos hacia la posicion actual del rio. Obviamente los
niveles o los pequefios escalonamientos que se sefialan a escalas mas detalladas, no tienen cabida en
este mapa. Solo estan dibujados los mas importantes o significativos, y aun asi existen dificultades para
representarlos. También se da el caso de que por los inevitables problemas de escala que limitan la repre-
sentacion de unidades de pequefo tamano, hay terrazas que pueden aparecer aisladas o por el contrario
ocupando la totalidad del valle fluvial.

Abanicos, conos y glacis son formas de acumulacién muy abundantes que también estan ligadas a los
sistemas fluviales. El cono o abanico aluvial (45) excluye, por razones de tamafio, a gran parte de los conos
de deyeccién tan frecuentes en cartografias mas detalladas. Su dimension tan solo permite su representa-
cién, y muy dificultosamente, en ciertos lugares de las regiones montafiosas. Los abanicos se repiten con
frecuencia en muchas depresiones o valles que atraviesan esas regiones, pero son extraordinariamente
abundantes en todo el litoral mediterraneo, especialmente en el sureste. Las circunstancias geodinamicas
de esa region, con una importante actividad neotectoénica, origina la aparicién de varias secuencias de
abanicos aluviales. Como ocurre con los sistemas de terrazas, todas las secuencias mantienen idéntico color,
pero permanece la delimitacion entre ellas, mediante linea de contacto en negro o simbolo lineal (reborde
de terraza) cuando el escalonamiento entre unasy otras es manifiesto.

Respecto al g/acis (46) existe una problematica parecida, ya que articulan muchas laderas de la regién

mediterranea. Las distintas unidades de la secuencia permanecen también en idéntico color pero quedan
separadas entre si mediante una linea de contacto en negro o, cuando entre ellas existe, un escalén per-
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ceptible, el correspondiente reborde de terraza. Abanicos y glacis, son extraordinariamente frecuentes en
Levante. La mayor o menor abundancia de unos o de otros en los mapas suele ser cuestion de criterio del
autor. Si prevalecen las argumentaciones morfosedimentarias, el resultado cartografico es una vertiente
constituida por techos de abanicos coalescentes procedentes del entorno montafoso. Un criterio con en-
foque puramente morfografico sustituiria abanicos por glacis; sin duda esas vertientes se modelan a pos-
teriori con procesos de erosion/sedimentacion (encostramietos) y dan como resultado glacis que retocan, a
veces significativamente, la superficie original de los abanicos. Esta circunstancia aunque se ha tratado de
evitar mediante un minucioso proceso de homogeneizacion, se detecta en algunas zonas del Mapa.

Las altas superficies aluviales (47) colgadas sobre los cauces de los rios actuales, denominadas rafias en el
entorno de la Meseta, son referencia obligada en cualquier mapa geomorfoldgico. En éste, se representan
como forma de acumulacién, bien sea abanico aluvial o simple superficie aluvionar. Se destacan porque su
posicion morfoldgica tiene una gran significacién morfodindmica, con paralelismo equiparable al Paramo,
clave en la historia geolégica y geomorfolégica reciente del interior peninsular. Son frecuentes en toda la
Meseta norte, en el espectacular piedemonte del limite meridional de la Cordillera Cantabrica donde se
originan grandes abanicos aluviales muy planos como el de Guardo (Palencia), los del &ngulo noroeste de
ese mismo borde, al norte de Ledn, y los de los valles del borde zamorano-leonés (Omanias, Valduerna, Eria,
Tera y Aliste); también estan sefialadas a ambos lados del Sistema Central en Tamajén, Riaza, en Ojos Albos
y en la depresion de Ciudad Rodrigo. Destacan sobre todo en la Meseta meridional, pues alli las rafias son
uno de sus elementos paisajisticos mas representativos, como ocurre en Extremadura y Montes de Toledo;
en este Ultimo lugar originan extensas llanuras intramontafiosas (Los Yébenes, Retuerta, El Robledo) que
por el oeste, al quedar transformadas en espectaculares mesetas colgadas a mas de un centenar de me-
tros sobre los cauces de los rios de la cuenca hidrogréafica del Guadiana, alcanzan su maxima expresion
(Anchuras, Puerto del Rey, Dos Hermanas y Caflamero); su presencia en Extremadura es mas exigua y
siempre relacionada con las sierras cuarciticas que aparecen sobre la penillanura cacerefiay con el rio Tajo
(Jaraicejo, Deleitosa). Conviene destacar que el criterio selectivo para su representacién ha sido desigual
debido que la raia, entendida como tal, falta fuera de la Meseta, y aun no se ha establecido claramente
ninguna formacion equiparable o equivalente. Esta ausencia, en gran parte justificada por su ubicacién
geodinamica, es manifiesta en Levante y Andalucia, especialmente en el Sureste donde la representaciéon
de sus espectaculares secuencias de abanicos aluviales omite la referencia inicial de un nivel superior de
piedemonte equiparable a la Rafia de la regién central.

Los distintos elementos morfolégicos utilizados para representar al endorreismo estan incluidos en este
mismo grupo. Las lagunas (50), permanentes (muy escasas) y temporales tienen, por su escasa dimensién,
muy dificil representacion. Se ha optado por emplear un tipo de representacion muy parecido al utiliza-
do en los mapas topograficos: azul muy claro y linea de contorno verde. Para las lagunas ligadas a otros
sistemas (glaciar o karstico) se utiliza el mismo fondo de color pero con la linea de contorno del color co-
rrespondiente a su origen (simbolos incluidos en su grupo correspondiente). También se han delimitado
aquellas dreas con drenaje endorreico o semiendorreico (49), y de manera mas concreta los lugares con
mal drenaje y / o encharcamiento temporal (sin desarrollo lagunar) donde es frecuente la presencia de
sedimentos de decantacion con caracter mas o menos salino (48). Estas zonas que se presentan conjunta-
mente o asociadas a lagunas temporales, son muy importantes en la mitad occidental de la depresion del
Guadalquivir y especialmente en La Mancha, cuyo drenaje todavia indefinido entre el Guadiana y el Jucar
(Atlantico y Mediterraneo) son el testimonio relicto del pasado endorreismo terciario en la Meseta.

También es muy comun que sobre el material granitico alterado (arenizado), muy vulnerable a la erosiéon
pluvial y fluvial, se originen depresiones (navas).

3.5. GLACIARES

El pasado glaciarismo cuaternario es facilmente reconocible en las cumbres de las principales cordilleras
peninsulares. Esta testimoniado por distintas formas y depositos, la mayoria de ellos, dada su dimensién,
irrepresentables en este Mapa. Esa es la razon por la que tan sélo se detallan los elementos mas grandes.

El circo glaciar (52), que es la forma principal del tipo de glaciarismo que afecté al sur de Europa, tiene
incluso una representacion bastante limitada, por tamafo, pero también por problemas de convergencia
con otra forma de rango igual o superior: la arista montafiosa (42). Para evitar la yuxtaposicion de ambas,
se elimina el simbolo circo glaciar y la arista que permanece, se representa en color morado para testi-
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moniar la presencia de glaciarismo en su entorno (50). El circo glaciar tan solo se refleja en los casos mas
significativos y en aquellos lugares donde esa coincidencia no se produce. Los valles en artesa, de evidente
origen glaciar (53), en los que se indica el sentido del flujo, estan restringidos al Pirineo Central y a deter-
minados lugares del Noroeste (Segundera-Sanabria, Ancares, Somiedo, Babia).

Es indudable que las formas de acumulacion glaciar, las morrenas (54) y otros depdsitos menores, estan
exageradas en el Mapa. El no hacerlo asi, hubiese supuesto la eliminacién de la mayoria de ellas, con lo que
un fenémeno tan importante y significativo de nuestras montafas pasaria desapercibido en esta referencia
mural. La alternativa a esta solucion que podria haber sido la definiciéon de un contorno lineal indicativo de
las zonas glaciadas durante el Cuaternario se deseché por evitar una mayor complejidad grafica.

Los ibonesy lagunas y lagos de origen glaciar (55) son abundantes en las montafias septentrionales, pero
demasiado pequefios para encontrar representacion en un mapa de esta escala. Tan sélo uno de ellos, el
lago de Villachica en Sanabria, tiene cabida sin necesidad de exagerar su tamaiio real. Se reconocen por su
representacion en color azul claro como cualquier otra laguna, limitada por una linea de contorno morada
en alusion a su origen.

3.6. EOLICAS

Se trata de acumulaciones relativamente reducidas pero muy significativas, en el interior y en la costa
peninsular e insular. Ocupa franjas estrechas y discontinuas del litoral, muy importantes en las islas orien-
tales de Canarias, favorecidas por la aridez y los vientos alisios. Las Islas Baleares contienen también im-
portantes areas eolizadas, especialmente en Mallorca, donde constituyen varios sistemas litorales fosiles
con morfologias generalmente parabdlicas que se encuentran recubriendo gran parte de las plataformas
carbonatadas que alli aparecen. También en Catalufia y en la costa gaditana existen acumulaciones muy
destacables como consecuencia de la abundancia de sedimento fino proporcionado por rios tan impor-
tantes como el Ebro y el Guadalquivir. Muchas de las formas que aparecen en el interior de la Peninsula
son fosiles. Pertenecen a antiguos aventamientos de aluviones pliocenos o pleistocenos controlados por
los vientos del oeste en las cuencas del Duero (Tierras de Medina y de Pinares) y Guadiana y en La
Mancha.

Se establecen dos clases de simbolos con caracter acumulativo, uno de ellos, manto edlico (56), para dar
cabida a acumulaciones de poca entidad superficial, y otra, campo de dunas (57), para las mas importan-
tes. Cuando estas Ultimas originan un modelado perfectamente visible (médanos o barjanes), al color se
aflade una trama orientada en el sentido de los vientos dominantes.

3.7. LITORALES

La costa se representa mediante una simbologia lineal muy simple: p/aya (60), costa acantilada (58) y
el resto que se sefiala con la linea de la propia base topografica. La flecha o el cordon litoral (61), otro
elemento costero fundamental, en la leyenda se muestra con representacion areal, la determinada por su
caracter acumulativo. Sin embargo, dada su geometria, marcadamente longitudinal, lo mas frecuente es
que aparezca de forma lineal, lo que quiere decir, al tratarse de una trama de puntos, que es basicamente
similar a la utilizada para representar las playas. Se trata de una convergencia grafica y morfogenética (por
definicién, los cordones litorales incluyen en su rompiente una playa) sin graves complicaciones para su lec-
tura correcta en el Mapa. En el Mediterraneo destacan los sistemas de flechas antiguos de Almeria (limitan-
do las marismas de Cabo de Gata y Guardias Viejas), Murcia (La Manga) y Alicante (lagunas de Torrevieja 'y
La Mata); en el Atlantico junto con los lagoons y las marismas, son los elementos mas importantes del Golfo
de Cadiz pues cierran los estuarios de los rios que alli vierten.

La presencia de formaciones dunares, en casi todo el litoral pero muy especialmente en la costa gadita-
na, puede minimizar o incluso enmascarar la representacién cartografica de algunas formas litorales: es el
caso de las playas y los cordones o flechas litorales. Apenas afecta a las primeras debido al caracter lineal
que se les ha atribuido en el mapa, pero si a las segundas, ya que la zona modelada por el viento puede
involucrar a su totalidad. Por desarrollo, por definicién (consecuentemente, el cordén se eoliza), y porque
la presencia del cordén suele estar implicita en el propio dibujo cartografico, lo mas frecuente es que se
represente la formacién dunar ( dunas de el Saler en la Albufera de Valencia, dunas de Guardamar, Alcudia
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y Campos de Mallorca, Mazagoén y Matalascaias en Huelva, Punta Paloma en Tarifa, Corralejo y Jandia en
Fuerteventura, etc.).

La manera de representar las terrazas marinas (65) depende de su desarrollo. Existen representaciones
areales, como forma deposicional o acumulativa, en casos muy contados debido a su dimensién. Sin em-
bargo, lo mas frecuente es que las terrazas se indiquen con referencias puntuales mediante uno o varios
circulos de color. En ambos casos esta informacién cartografica suele estar acompafada por unas indicacio-
nes numéricas (positivas o negativas dependiendo de su localizacién emergida o sumergida) que sefialan
su cota actual relacionada con el nivel del mar. Se observan en todo el litoral, peninsular e insular, a cotas
gue pueden alcanzar los 150 m y edades determinadas desde el Plioceno superior. Las secuencias mas com-
pletas se encuentran en las costas del sureste (Almeria, Murcia y Alicante). En Canarias existen importantes
secuencias (bien datadas) en las islas orientales, Lanzarote y Fuerteventura. En la cornisa cantabrica y en
Galicia estas referencias a la antigua linea de costa estdn monopolizadas por las rasas que constituyen
una estrecha franja de rellanos discontinuos paralela a la misma e interpretados como viejas p/ataformas
de abrasidon (66), razén por la que el resalte orografico que delimita meridionalmente esa franja, ha sido
seflalado en el Mapa como un paleoacantilado (59). Esta unidad de edad y génesis problematica que apa-
rece entre los 260 y 100 m colgada sobre el mar, presenta otros replanos encajados, algunos representados
puntualmente en este Mapa.

Las costas bajas estan representadas por tres Unicos elementos o formas de acumulacién: marismas (62),
albuferas (63)y deltas (64). El estuario o la ria, como ocurre con otros elementos costeros (calas y estuarios
fundamentalmente) no tienen una representacion especifica; el contorno de la linea de costa, el trazo flu-
vial y la marisma bastan para su definicién. Los estuarios son muy frecuentes tanto en el Cantabrico como
en el Mediterraneo, mientras que la ria esta limitada a Galicia. Lagunas y albuferas proliferan a lo largo
de las costas bajas mediterraneas (Valencia, Torrevieja, Santa Pola, Mar Menor) y del litoral del golfo de
Cadiz aunque también se ha sefialado en Galicia. Entre los deltas solo son destacables los de los rios Ebro,
Llobregat y Adra.

3.8. INFLUENCIA LITOLOGICA

Aunque el desarrollo de las formas depende de la concurrencia de diversas circunstancias, se entiende por
modelado o formas de influencia litoldgica, la incidencia de manera determinante de una litologia espe-
cifica. Afecta especialmente a formas generadas por meteorizacion quimica en dos grupos de rocas muy
distintas: carbonatos, yesos y sales por un lado, y rocas cristalinas y siliceas por otro. El desarrollo a diversas
escalas de modelados tan peculiares da lugar a parajes de singular belleza paisajistica que son foco de
atencién turistica como la Ciudad Encantada (Cuenca), el Torcal de Antequera (Malaga) o la Pedriza del
Manzanares.

Como consecuencia de la gran extension superficial ocupada por las rocas carbonatadas o salinas, las
areas karstificadas son bastante abundantes: Pirineos, Montes Vasco Cantabricos, Cordillera Ibérica, Picos
de Europa, distintas zonas de la Cordillera Bética, Cordillera Costero Catalana, Campo de Montiel, y los
paramos terminales del endorreismo cenozoico en la Meseta. La indicacion de esas regiones o paisajes
karsticos (67), se realiza tanto areal como puntualmente. Dolinas (68) y poljes (69), los elementos indivi-
duales mas representativos del modelado karstico, tienen una gran relevancia en el Mapa. Se ha procurado
destacarlos, incluso exagerando su verdadera dimensién. Ambos constituyen elementos lineales simples
(diferenciados entre si por el grosor de linea) que cierran total o parcialmente, un recinto interior mas o
menos rocoso (litologia del substrato o formacion superficial), un area de sedimentacién endorreica (48),
o una laguna (50).

Ejemplos destacables existen por toda el area carbonatada peninsular. En la Cordillera Ibérica el desarro-
llo de su superficie de erosiéon fundamental (Serrania de Cuenca, Sierra de Albarracin, Javalambre y Gudar)
sobre las unidades carbonatadas mesozoicas ha favorecido la accién de los procesos de disolucién y por
tanto la generacion de tipicos paisajes karsticos con poljés (Torrijos-Abejuela y Alcotas-Barracas, Llanos de
Pozondon, Villar del Cobo, en la Sierra de Albarracin) y campos de dolinas (en Beteta con dolinas en embu-
do o torcas de dimensiones hectométricas, varias decenas de metros de profundidad y fondos lagunares,
en las Sierras de Dos Aguas, Caballon, Monte Aragon y Cortes de Payas). La depresion de Gallocanta, la
mayor laguna de la Cordillera, esta relacionada con la evoluciéon de un gran polje. Son también muy im-
portantes las depresiones carsticas y poljes en los Montes Vasco Cantabricos pues alcanzan dimensiones
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kilométricas (Matienzo, Liendo, Bidania, Aizarna, Olatz, Urbia, etc.). En la Cordillera Bética hay que des-
tacar muy especialmente el poljé de Zafarraya (Sierra Gorda). Un caso especial lo constituyen los Picos de
Europa, donde abundan las depresiones carsticas de gran tamafo que presentan importantes retoques de
modelado glaciar y que son conocidas como “jous”.

Localmente los yesos presentan procesos de karstificacion muy destacables y con representacion carto-
grafica que dan lugar a dolinas, subsidencias y colapsos, particularmente en la Cordillera Ibérica (Calatayud
y en Villaba Baja, al norte de Teruel) en la region central de la Depresién del Ebro (Zaragoza).

No se ha definido ningun simbolo especifico para representar los cafiones fluvio-carsticos tan frecuentes
en estas regiones carbonatadas, se utiliza el genérico disefiado para el modelado fluvial.

Las formas de acumulacién tienen apariciones mucho mas reducidas. Sin embargo, muchas tobas o tra-
vertinos (70) llegan a tener una gran importancia local o regional como el Monasterio de Piedra (Zaragoza)
o el lago de Bafiolas (Gerona). En determinados lugares aparecen importantes acumulaciones de tobas,
muchas de ellas ligadas a surgencias carsticas, y otras simplemente a la dindmica fluvial, destacan las Tobas
de Calamocha y Escorihuela (fosas del Jiloca y de Alfambra-Teruel), las asociadas a los cursos de los rios
Piedra y Mesa (Monasterio de Piedra), o las lagunas de Ruidera, en el alto valle del Guadiana (Campo de
Montiel), donde en relacion con las surgencias localizadas en el contacto del jurasico carbonatado con el
trias impermeable se originan un conjunto de 15 pequenos lagos represados por travertinos escalonados
en unos 25 km de longitud

A pesar del interés mundial que presentan lugares tan destacados como los macizos de Picos de Europa,
de Larra (Pirineo navarro) y Ojoguarefia (Montes Vasco Cantabricos) en calizas y Sorbas (Almeria) en yesos,
el endokarst, no tiene representacion cartografica en este mapa,

Las formas propias del contexto siliceo peninsular estan representadas por tan solo dos simbolos: be-
rrocal (72) y nava o alveolo de alteracion (71). El primero de esos términos incluye las formas resistentes
de las rocas igneas sometidas a procesos de alteracion como tors, domos, berrocales y laderas de bolos,
tan caracteristicas en el Sistema Central (Pedriza del Manzanares, La Cabrera, Sta Maria del Berrocal, etc.),
Cordillera Costero Catalana (Montseny, Guilleries y Cadiretes) y Extremadura. El segundo se refiere a areas
deprimidas relativamente importantes fruto de la meteorizacién que en este tipo de rocas dan lugar a
valles en forma de cuna y amplias cubetas; son especialmente notorias en Galicia (Depresién Meridiana, La
Toxiza, etc.) y en Catalufa (Arbucies en la Cordillera Pre-litoral, Vallgorguina en la vertiente septentrional
de la Litoral, y Sant Pol, Argentona y Maresme). La propia alterita (arenizacion o lhem en rocas pluténicas)
también ligada a este ultimo simbolo, se incluye en el grupo Otras Formas, en virtud a su condicién poli-
génica y por su relacion con la evolucion de los paleorrelieves mas antiguos, cuyos elementos constitutivos
estan todos reunidos en ese mismo grupo.

3.9. OTRAS FORMAS

Bajo, este epigrafe se agrupan elementos morfolégicos de dudosa adscripcion, con génesis mixta o fruto
de la superposiciéon de varios procesos geodindmicos. Lo mas frecuente es que se trate de viejos elemen-
tos morfolégicos relacionados entre si y representativos de la herencia geomorfolégica mas antigua.
Obviamente, su presencia es constante en el seno del Macizo Ibérico, donde constituyen el grupo mas
extenso y representativo. La interrelacion aludida es la que motiva la aparicién de algunos simbolos mixtos
con el objetivo de evitar superposiciones que dificultarian la lectura del mapa. En dichas situaciones se ha
optado por omitir la representacion de uno de ellos, el de menor rango o significacién geomorfoldgica.

La circunstancia anteriormente expuesta ocurre con la representacion de algunas de las zonas con rocas
intensamente meteorizadas (75) localizadas sobre bordes del Macizo Ibérico, en concreto, sobre su limite
zamorano con la Cuenca Duero. Alli y en otros lugares, su relacion con superficies de erosién se ha resuelto
mediante el simbolo de este Ultimo elemento convenientemente diferenciado (76). Este mismo simbolo
se utiliza para resaltar a una de esas superficies anteriores que se prolonga hacia el interior de la cuenca.
Se trata de la denominada superficie del Valderaduey, un viejo arrasamiento intraterciario situado en la
mitad oriental de la provincia de Zamora, que ha sido posteriormente exhumado. El caracter estructural
proporcionado por esa ultima condicién de discontinuidad estratigrafica, ha sido relegado en el Mapa por
el de su aspecto genético, pues ademas de definirse como superficie de erosién contiene alteritas asociadas
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(encostramientos o caliches y suelos rojos). Por el contrario, las alteritas del borde suroriental del Macizo
Ibérico, junto al Campo de Calatrava, no han sido representadas por su coincidencia cartografica con las
Ultimas estribaciones de los relieves residuales que conforman los Montes de Toledo sensu lato antes de su-
mergirse bajo las formaciones mesozoicas y cenozoicas de la Mancha y del Campo de Montiel. Por encima
de ellas, se ha considerado mas conveniente destacar la condiciéon apalachiana de ese lugar. En cualquier
caso y de forma general, las alteritas estan representadas muy desigualmente, ya que existe muy poca in-
formacion sobre ellas pues no han sido objeto de atencién en los mapas geoldgicos y geomorfolégicos de
escalas, pequenas, o intermedias. Por tanto, su aparicién en el Mapa, discontinua y desigual, es fruto de la
disponibilidad de informacion al respecto.

La superficie de erosion (73), referencia principal en cualquier mapa geomorfolégico que mantiene
una presencia constante en cualquier contexto morfoestructural, es fundamental sobre el basamento an-
tiguo. A pesar del caracter policiclico y multicronolégico que presentan, en todos los lugares y situaciones
se utiliza un unico grafismo. Por tanto no se establecen diferencias genéticas ni cronolégicas aunque si
observaciones puntuales acerca de su posible edad (ver apartado sobre cronologia). El marcado caracter
descriptivo que tienen, obedece, como en el caso anterior, a falta de informacién y dificultades de repre-
sentacion. Una cierta excepcion a esta circunstancia la constituyen los relictos de superficies cimeras que
aparecen sobre los relieves apalachianos (Montes de Toledo) o sobre las cumbres del Sistema Central o del
Noroeste peninsular. Para ello se utiliza un simbolo mixto de caracter lineal que agrupa simultdneamente
la condicion de cumbre y de superficie de erosion, contribuyendo de esta manera a reforzar la represen-
tacion de los relieves apalachianos del Macizo Ibérico, un paisaje singular de la Meseta. La abundancia e
importancia morfogenética de éstos y del resto de los relieves de origen diferencial o de resistencia, en el
macizo antiguo justifica sobradamente la representacion de las superficies de cumbres y las crestas apala-
chianas (77).

4. CRONOLOGIA

El establecimiento de cronologias relativas a partir de las relaciones cartograficas entre los distintos elemen-
tos cartograficos, especialmente desde las formas de acumulacién, carece de sentido en este tipo mapa. A
mayor detalle, esa relacién otorga la posibilidad de establecer un orden o jerarquia cronolégica imprescindi-
ble y necesaria para poder comprender el relieve, reconstruir su evolucién y conocer su historia geoldgica y/o
geomorfoldgica. El caracter del Mapa, por escalay densidad de informacién, no permite mas que un enfoque
general de naturaleza descriptiva que incide en el aspecto genético de las formas. Intentar afiadir cronologia
o cualquier otra referencia mas no es posible ya que el resultado grafico habria sido ilegible.

Sin embargo, como una cierta referencia cronolégica adicional siempre es interesante, se incluyen in-
dicaciones puntuales que informan sobre la edad de algunas de las formas constituyentes del mismo. La
discrecionalidad de tales indicaciones es fruto de la existencia de determinadas dataciones paleontolégicas
o geocronoldgicas puntuales (siempre escasas) o simplemente, como ocurre en la mayor parte de los casos,
responde a un mero interés informativo. Estas referencias a la edad de los elementos aparecen en el Mapa
en clave alfabética, la que se expresa en la correspondiente tabla cronolégica de la leyenda.
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1. INTRODUCCION

El objetivo de este capitulo es explicar de forma sintética el contenido del mapa geomorfolégico del mar-
gen continental espaiol, para asi facilitar su lectura. Para ello, se describen en los siguientes apartados los
principales elementos que componen la leyenda del Mapa.

La realizacion de la cartografia geomorfolégica de las dreas marinas a escala 1:1.000.000 ha planteado las
dificultades propias de una labor de sintesis, al utilizar una informacion de base muy heterogénea y diversifi-
cada. Para la elaboracién del mapa se partié de una exhaustiva recopilacion bibliografica y documental de las
cartografias existentes, asi como de la informacién proporcionada por de numerosos trabajos inéditos o publi-
cados por investigadores espafioles y extranjeros. Estos estudios han puesto de manifiesto la gran variedad de
morfologias que tienen lugar en las distintas provincias fisiograficas del margen continental, y que son testigos
de los diversos estadios que han dado lugar a su desarrollo. De la misma manera, se han manejado otros estu-
dios procedentes de trabajos y campanas oceanograficas, realizadas por Organismos e Instituciones espafiolas
dedicadas a la investigaciéon geoldgica marina. Un problema afadido a la realizacion de este trabajo es la des-
igualdad, en cuanto a la calidad y densidad, de los datos relativos a las formas del fondo. Por todo ello, en este
capitulo a parte de intentar facilitar la lectura del Mapa al lector, también se pretende aclarar las decisiones y
soluciones cartograficas adoptadas en la representacion de los rasgos mas relevantes del margen continental
espafiol.

2. EL FONDO MORFOESTRUCTURAL
2.1.  ELEMENTOS REPRESENTADOS

2.1.1. Unidades Fisiograficas y caracteristicas morfoestructurales

Los margenes continentales pueden subdividirse en las siguientes cuatro grandes unidades fisiograficas:
Litoral y Plataforma continental (V); Talud continental (Vl); Ascenso continental (VIl); y Llanura Abisal
(VII). Esta subdivision es aplicable a casi todos los sectores de los margenes espaioles, aunque es preciso
enfatizar en el hecho de que existen notables diferencias morfolégicas entre ellos, motivadas fundamen-
talmente por su distinta evolucién geodindmica y sedimentaria.

Estas unidades fisiograficas se han definido mediante la utilizacién del color azul en el trasfondo del Mapa,
ocupando, por lo tanto, un plano secundario respecto a la geomorfologia propiamente dicha, lo que permite
el resalte cromético de los elementos geomorfoldgicos. Por otro lado, se utilizan intensidades suavemente
crecientes de color para cada una de las unidades fisiograficas conforme nos alejamos de la costa, desde
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Litoral y Plataforma Continental, Talud continental, Ascenso continental y Llanura Abisal, definiéndose cla-
ramente esta division en la lectura del Mapa.

Las caracteristicas particulares de cada unidad fisiografica y que las hacen perfectamente identificables
como propias de ellas son las siguientes:

2.1.1.1. El Litoral y la Plataforma continental

El litoral representa el limite superior de la plataforma continental, y en él se pueden distinguir tres domi-
nios: supralitoral, interlitoral e infralitoral. Los dominios de supralitoral e interlitoral constituyen lo que se
denomina franja costera, y su cartografia ha sido englobada dentro de la zona emergida, por lo que en
este capitulo solo trataremos el dominio infralitoral, el cual se sitla por debajo del nivel de bajamar y se
encuentra permanentemente cubierto de agua.

El medio de infralitoral constituye un medio sedimentario de transicién que tiene un significado geolégico
temporal. La naturaleza y morfoestructura de los depésitos sedimentarios que actualmente se pueden recono-
cer en el litoral son la consecuencia de una serie de procesos dindmicos de componente vertical (neotecténica,
subsidencia y glacioeustatismo, principalmente) y horizontal (deriva litoral, oleaje, viento, frentes de tormenta,
etc.), que han actuado en tiempos recientes y que definen la configuracién adoptada por esta unidad fisiogra-
fica. El caracter definitorio fundamentalmente es la alta energia que gobierna el sistema, que se refleja en la va-
riabilidad morfolégica. Puede afirmarse, por lo tanto, que las variaciones eustaticas y los cambios en el régimen
dindmico producidos de una forma natural, o bien forzados por las actividades antrépicas, originan una notable
alteracién de los perfiles de equilibrio, modificando los rasgos geomorfoldgicos que caracterizan el litoral.

La plataforma continental se presenta como una superficie ocasionalmente irregular, de escasa pendiente
y con una anchura variable (por lo general estrecha). Se prolonga sin alcanzar elevadas profundidades, hasta
la ruptura de pendiente que da paso al talud continental. Esta caracterizada por la presencia de procesos
dinamicos propios del medio marino, con escasa interferencia de agentes exégenos, lo que le confiere unas
cualidades fisiograficas particulares. La zona interna de la plataforma se caracteriza por presentar una gran
diversidad de relieves, debido a la importancia de los fendémenos deposicionales, y en la que la influencia de
los agentes dinamicos que actian en el litoral se dejan sentir levemente. La expresion de los rasgos morfol6gi-
cos asociados a los procesos sedimentarios disminuye a medida que nos adentramos en la plataforma media.
En esta zona los rasgos mas relevantes son las morfologias heredadas correspondientes a morfologias relictas,
generadas bajo condiciones ambientales diferentes a las actuales, conservando en gran parte sus caracteristi-
cas deposicionales de origen. La zona externa de la plataforma puede extenderse hasta la cota batimétrica de
los 190 (+10) m. En esta zona los depésitos superficiales existentes son generalmente de escaso espesor, por
lo que son frecuentes los afloramientos de unidades infrayacentes. En aquellos lugares donde los depésitos
recientes son potentes, el rasgo morfolégico mas relevante es la presencia de ondulaciones del fondo marino,
asociadas a procesos gravitacionales por el rapido incremento de pendiente de su parte distal.

2.1.1.2. El Talud continental

Es la zona del margen continental desarrollada frente a la plataforma, en la cual las pendientes aumentan
bruscamente y donde tienen lugar fenémenos dindmicos influidos por los movimientos de las masas de
agua profundas, y por los procesos gravitacionales que se generan en la plataforma externa.

El perfil dominante de esta unidad fisiografica es de tipo convexo-céncavo, enlazando por lo general
de manera suave, con el ascenso continental. La profundidad a la que se realiza este enlace es variable,
teniendo lugar a una cota batimétrica media que oscila entre los 2.000 y los 4.000 m de profundidad.

Los accidentes morfoldgicos que tienen lugar en el talud no son muy numerosos, sin embargo, son par-
ticularmente espectaculares por sus dimensiones y por los procesos sedimentarios y dindmicos que los ge-
neran. Las morfologias mas frecuentes son: los canales y caflones submarinos; los bancos y las plataformas
marginales; movimientos gravitacionales (deslizamientos, reptaciones y flujos de derrubios y bloques).
2.1.1.3. El Ascenso continental
Constituye una superficie suavemente inclinada de transiciéon entre la base del talud y la cuenca profunday

en la que se reconocen canales de desagUe producidos por el encajamiento de valles y cafiones en el talud.
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En este sentido se acostumbra a asociar los abanicos profundos con el ascenso continental, si bien, hay
que mencionar el hecho de que ambos no tienen porqué estar necesariamente representadas en todos los
margenes (Diaz del Rio y Somoza, 1994). De este modo, en el Golfo de Cadiz, el Margen Cantabrico y las
Islas Canarias, el ascenso continental es inexistente.

Los abanicos profundos corresponden a engrosamientos del ascenso continental, debido a una potente
acumulacion de turbiditas (sedimentos transportados hacia el fondo por corrientes de turbidez) y a la de-
cantacion de la carga sélida aportada por las corrientes profundas. Frecuentemente estos abanicos estan
surcados por canales divergentes conectados en su parte proximal a las prolongaciones de los cafiones
submarinos, por los que aun circulan las corrientes de turbidez. Los cafiones presentan en las zonas de
conexion un perfil transversal en “U”, con rebordes laterales construidos en los momentos en los que las
aguas turbias desbordan el canal. Ejemplos notables de esta morfologia se pueden encontrar en el area del
Canal de Valencia y en el sistema de abanicos profundos del Ebro (Nelson et al., 1984).

2.1.1.4. La Llanura Abisal

Se desarrolla a continuacién del ascenso continental, extendiéndose a modo de una amplia superficie
plana continua con algunos relieves aislados. Su morfologia estd determinada por la naturaleza de los
margenes que la rodean, existiendo grandes diferencias entre los margenes atlanticos y mediterraneos,
e incluso dentro de éstos se definen dos grandes sectores entre el margen gallego y cantabrico y entre el
mediterraneo septentrional y meridional, respectivamente.

2.1.2. Depositos del fondo marino

El Mapa muestra también informacién sobre la distribucion de los principales tipos de sedimentos superfi-
ciales y de las unidades aflorantes del margen continental. Los materiales no consolidados cartografiados
corresponden a aquellos que forman el recubrimiento mas superficial y en ningin caso debe suponerse su
continuidad en profundidad. Si bien este tapiz se distribuye de una manera regular, su espesor puede ser
muy variable. La informacion que se muestra ha sido mayoritariamente extraida del Mapa del Cuaternario
de Espafa a escala 1:1.000.000 (Rey y Medialdea, 1989), y posteriormente ampliada y actualizada por la infor-
macién obtenida de otros trabajos posteriores (Moita, 1986; Medialdea et al., 1990, 1994; Maldonado et al.,
2003). La gran diversidad de criterios y denominaciones utilizadas por diversos autores en la documentacién
recopilada ha obligado a adoptar una leyenda que permitiera unificar los términos, a la vez que evitara una
pérdida de informacion. Por ello, se ha optado por utilizar una clasificacién exclusivamente textural, que
incluye tres tipos de sedimentos: gravas (h), arenas (i) y fangos (j).

La representacion de los depositos se ha extendido hasta la cota de los 1.000 m, profundidad que repre-
senta genéricamente el limite del ascenso continental, a excepcién del Mar Mediterraneo en el que se han
cartografiado los fondos hasta los 2.000 m de profundidad.

Todas las formaciones aflorantes consolidadas en el fondo marino han sido consideradas en el mapa
como roca (k). Algunas estructuras subaflorantes han sido representadas como aflorantes cuando el tapiz
sedimentario es poco potente, de orden centimétrico. También se han diferenciado los afloramientos de
rocas volcdnicas (I) en aquellos casos en que su localizacion y naturaleza es bien conocida.

Los afloramientos rocosos corresponden generalmente a la continuacién de los relieves terrestres aflo-
rantes, como se puede observar de un modo claro en el margen gallego y cantabrico, constituidos por
materiales mesozoicos, terciarios y paleozoicos (BRGM, 1976) o en el margen meridional mediterraneo,
relacionados con afloramientos volcanicos y del basamento bético (Medialdea et al., 1982). Estos aflora-
mientos son interrumpidos por la presencia de accidentes fisiograficos como desembocaduras, rias, etc.
(Rey y Sanz, 1982). Quedan restringidos sobre todo a la plataforma interna y media, con la excepcién de
la zona adyacente al Cabo de Pefas, donde llega a extenderse mas alla del borde de plataforma. En otros
casos, los afloramientos rocosos consisten en formaciones cuaternarias correspondientes a antiguas playas
o cordones litorales submarinos relacionados con las migraciones de la linea de costa, tal y como se observa
alo largo de la plataforma mediterranea, y especialmente en el area del Levante (Rey y Diaz del Rio, 1984);
entre los rios Guadiana y Tinto, en la desembocadura del Rio Guadalquivir, en el Estrecho de Gibraltar
(Segado et al., 1984); y en las Islas Baleares, sobre los que se instalan a veces comunidades que dan lugar
a facies coralinas (Fornds, 1987).
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Los depodsitos de gravas estan distribuidos a lo largo de la plataforma espafiola de forma irregular y ocu-
pan extensiones muy variables. Aparecen relacionados con afloramientos rocosos, aunque en otros casos
se depositan como consecuencia de una actividad dindmica muy fuerte. Atendiendo a esto, la plataforma
septentrional del margen peninsular espanol presenta un alto gradiente energético, lo que implica un mayor
poder de erosion y removilizaciéon de los depésitos gruesos. En la plataforma meridional atlantica las gravas
estan escasamente representadas, si bien en el tramo situado entre la desembocadura del Rio Guadalquivir y
el Estrecho de Gibraltar son mas frecuentes, como consecuencia de la erosion de los afloramientos presentes
en esta area. En el Mediterraneo los depositos de gravas son mas abundantes favorecidos por la existencia de
desembocaduras de cuencas fluviales de caracter estacional y el régimen climatico. Por otra parte, la platafor-
ma del Archipiélago Canario estéa constituida principalmente por fragmentos de rocas volcanicas asociadas a
plataformas costeras desarrolladas por la abrasion de los basaltos (Meco et al., 1987).

La distribucion de los depositos arenosos a lo largo de la plataforma espafiola tiene lugar de una forma
mas o menos continua, siendo mas abundante en las dreas mediterraneas y del sureste atlantico. En la
plataforma norte de la peninsula las principales concentraciones de arena se localizan en las bocas de los
entrantes pronunciados y en las rias. En otros lugares la dinamica litoral contribuye a formar depdsitos
arenosos como consecuencia de la presencia de barreras geograficas (cabos y rios), donde la transferencia
de sedimentos se ve obstaculizada. Esta situacion no se da en la plataforma suratlantica, donde son fre-
cuentes las grandes formaciones arenosas alimentadas de forma importante por las desembocaduras de
varios rios de diversa importancia (Guadalquivir, Guadiana, Tinto y Odiel). En el mediterraneo las mayores
concentraciones de arena tienen lugar frente a las costas bajas, en las inmediaciones de los deltas y abani-
cos fluviales.

Los depositos de fango estan relacionados, en las zonas de infralitoral, con las desembocaduras de los
grandes rios, como se observa en los prodeltas del Guadiana, Guadalquivir, Ebro y Muga-Fluvia-Ter, y con
zonas abrigadas tales como bahias, golfos, estuarios, rias y lagunas litorales. En zonas de plataforma,
talud, ascenso continental y llanura abisal, la existencia de estos depodsitos estad regida por un conjunto
de factores dindmicos ligados a la energia del medio. La presencia de fangos en la plataforma media y
externa del Golfo de Cadiz y Margen Mediterrdneo se asocia directamente a los aportes fluviales, y que
da lugar a una gradacion textural con reflejo en la batimetria, que va desde una franja formada por limos
arenosos en las areas préximas a las desembocaduras de los rios, hasta limos finos a mayores profundida-
des (Diaz et al., 1985; Giré y Maldonado, 1983; Medialdea et al., 1986). Estos depdsitos fangosos también
se pueden asociar a depodsitos por decantacion en zonas distales de la plataforma y en el talud superior
relacionados con la circulaciéon de las masas de agua superficiales (Medialdea et al., 1990) o relacionados
con sedimentacién forzada asociadas a corrientes de upwelling, como sucede en el Margen Gallego (Rey
y Diaz del Rio, 1987). En el talud, ascenso continental y llanura abisal predominan los depdsitos fangosos
asociados fundamentalmente a sedimentos en suspensién o hemipelagicos, sedimentos gravitacionales o
turbiditicos y sedimentos asociados a corrientes de fondo o contorniticos, controlados fundamentalmente
por las condiciones oceanograficas, la inestabilidad tectdnica y las oscilaciones climatico-eustaticas. En el
Margen Mediterraneo dominan los dos primeros tipos de procesos sedimentarios, sobre todo los asociados
a corrientes de turbidez a través de los cafiones o como flujos de densidad en el talud (Diaz, 1984; Alonso et
al., 1985; Maldonado et al., 1985; Stanley et al., 1970; Bartolini et al., 1972; Faugeres et al., 1984). Sin em-
bargo, en el Golfo de Cadiz el proceso sedimentario predominante de depésito de fangos esta asociado a
las zonas donde la Corriente Mediterranea de Salida (MOW) pierde intensidad en su interaccién (Gonthier
et al., 1984; Diaz et al., 1985; Faugeéres et al., 1985; Stow et al., 2002; Llave, 2003).

3. GEOMORFOLOGIA. ELEMENTOS Y FORMAS DEL RELIEVE

3.1. ESTRUCTURALES

Su representacion en negro se ha realizado siguiendo la sistematica utilizada en la cartografia geomorfo-
l6gica del IGME, con el objeto de que contraste con el resto de los elementos de simbologia coloreada y
representativa (excepto vulcanismo) del modelado exégeno.

La forma de relieve con un condicionante estructural que mas extension ocupa son las plataformas

marginales (78) (Figura 1). Se trata de superficies de gran extension situadas en el talud continental, con
pendientes relativamente suaves (0,5° a 3°), que se desarrollan a profundidades diversas. Estas plataformas
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Figura 1. Localizacion de las plataformas marginales en el margen continental ha sido resuelta mediante la
espafiol. utilizacion de elementos linea-

les que delimiten estas zonas.

Esta representacion se ha reali-
zado siempre que la traza de la estructura tecténica causante de la morfologia se mantenga practicamente
inalterada y no haya sido posteriormente modificada por la accién de fenémenos erosivos. Este hecho ha
determinado la creacion de un nuevo conjunto de elementos morfolégicos al que hemos denominados
poligénicos y que veremos posteriormente (subcapitulo 3.5). Como ejemplo de este tipo de formas des-
tacar las areas en graderio de la plataforma valenciana, el Escarpe de Emile Baudot al sur de Mallorca, la
Dorsal de Alboran y la Cuenca de Yussuf en el Mar de Alborany el Banco de Galicia y la Cuenca Intermedia
(Canal de Valle-Inclan), situada entre el borde oriental del Banco de Galicia y la plataforma continental en
el Margen Gallego. Estas estructuras se han representado con lineas relativamente gruesas con las que se
diferencian las alineaciones morfoldgicas por falla (79) en todas sus manifestaciones, unas contempladas
en este mapa como las relativas a escarpes de falla normal (80), de falla inversa o cabalgamiento (81) o
de falla direccional (82).

Los deformaciones del fondo asociadas a procesos de migracion de evaporitas y margas se reflejan
como relieves positivos, deformando los depésitos suprayacentes con morfologias en domo (83). En
estos casos se ha representado el contorno de la base de la estructura domatica con una linea doble. En
las areas donde emerjan dando lugar a diapiros (84), la cartografia muestra el afloramiento del cuerpo
margo-salino en superficie. Estos relieves positivos se localizan fundamentalmente en tres sectores: 1) el
Margen Nor-Balear, con morfologias domaticas asociadas a migracién de evaporitas messinienses (Sans
Rovira, 1991; Felser et al., 1998; Maillard et al., 2003); 2) el sector occidental del Mar de Alboran, con
domos asociados a las margas burdigalienses (Pérez Belzuz et al., 1997; Vazquez, 2001); y 3) los domos
y crestas diapiricas del Golfo de Cadiz relacionadas con los niveles margo-salinos asociados a la Unidad
Aldctona o a los niveles salinos relacionadas con las evaporitas tridsicas autéctonas del margen (Maestro
et al.,, 2003; Medialdea, 2004).

Otras estructuras ligadas a la actividad tecténica son los fenédmenos asociados a la migraciéon de fluidos
y su expulsion al exterior. Las dos estructuras mas caracteristicas de estos procesos son los volcanes de
fango (85) y los colapsos por escape de fluidos (86). Los volcanes de fango son estructuras cénicas de
dimensiones muy variables, aunque los que han sido cartografiados presentan dimensiones que varian
entre 1y 3 km de didmetro y alturas de hasta 200 m, formados por la erupcién de sedimento fluidifica-
do. Estas estructuras estan estrechamente relacionadas con los fenémenos de diapirismo presentes en el
Golfo de Cadiz (Somoza et al., 2002, 2003) y en el sector occidental del Mar de Alboran (Sautkin et al.,
2003), y a su vez se han relacionado con la actividad de fallas en profundidad. Se tratan de elementos
puntuales que se han representado como una estrella ya que resultaba imposible su cartografia real
debido a la escala del Mapa. Los colapsos por expulsion de fluidos se asocian a escapes repentinos. Por
lo general estos fluidos estan compuestos fundamentalmente por gas. La migracion de este gas a niveles
superiores en muchas ocasiones, cuando se trata de gases termogénicos procedentes de la degradacién
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de gases hidrocarburos en zonas profundas, esta controlada por fallas. Estas areas de colapsos se han
observado en los canales de Ibiza y Mallorca (Acosta et al., 2003) y en el Golfo de Cadiz (Leén, 2005),
ocupando superficies relativamente importantes por lo que para su cartografia se ha optado por usar
una simbologia de caracter areal.

3.2. VOLCANICAS

Debido a la escasez de informacion que se dispone sobre las estructuras volcanicas, éstas se han repre-
sentado en el Mapa dividiéndolas en dos grandes grupos: relieves volcanicos (87) constituidos por altos
morfolégicos de origen volcanico, sin que ello lleve implicito que se traten de edificios o centros de emi-
sion; y pitones (88) que se han cartografiado como elementos puntuales, ya que la escala del Mapa no
permite su representacion detallada.

En las Islas Canarias, archipiélago constituido por agrupaciones de edificios volcanicos que han emer-
gido sobre el nivel del mar, se ha cartografiado en algun caso el /imite submarino del edificio volcanico
(89).

Aunque las intrusiones volcanicas han sido datadas en muchos casos, éstas no tienen porqué coincidir
con las morfologias actualmente observables, por lo que no se les ha asignado edad. Se distribuyen
fundamentalmente en dos grandes areas: Islas Columbretes y Margen Balear, asociadas a estructuras
extensionales (Banco de Emile Baudot entre otros); y Mar Menor-Cabo de Gata y Mar de Alboran, dando
relieves alineados segun una orientacion NE-SO (Dorsal de Alboran) o NO-SE (bancos de Avempace,
Djibouti y Edrisi o el Escarpe de Yussuf).

3.3. DEPOSICIONALES

Las morfologias de origen deposicional implican la existencia de uno o mas cuerpos sedimentarios cuyo
apilamiento da como resultado relieves positivos que en funcién de su escala y forma se han represen-
tado en este Mapa como elementos lineales o areales. La formacion de estos cuerpos sedimentarios se
produce fundamentalmente en la plataformay en el talud continental, pudiendo llegar alguno de ellos,
por sus enormes dimensiones, a afectar el ascenso continental y la llanura abisal.

La mayor parte de las formas deposicionales se localizan en la plataforma, ya que los aportes conti-
nentales son una importante fuente de sedimentos, que posteriormente son redistribuidos por la acciéon
de la marea, el oleaje y las corrientes superficiales. La morfologia de mayor continuidad a lo largo del
margen peninsular espafiol, y que ha sido cartografiada en practicamente todo el margen mediterraneo
y del Golfo de Cadiz es el prisma infralitoral (90). Esta forma representa la zona de transicion entre el
continente y la plataforma interna, enlazados por la cuia deposicional adosada al prisma litoral. En la
cartografia realizada se ha representado el borde de este prisma litoral cuya profundidad nos indica el
nivel de base del oleaje en los grandes temporales. El borde del prisma litoral esta situado a profundida-
des entorno los 15 a 20 m y a una distancia de la costa entre 2y 5 km.

Otras estructuras deposicionales de gran entidad son las formas asociadas a las desembocaduras de los
cauces fluviales, los prodeltas. Se trata de grandes cuerpos deposicionales que corresponden a la cuiia o
I6bulo deposicional de los materiales deltaicos sumergidos, que se localizan sobre la plataforma interna
y media definiendo el frente prodeltaico (91). Hacia la parte distal, los cuerpos prodeltaicos se biselan
sobre los sedimentos mas antiguos de la plataforma, finalizando en la base del talud prodeltaico (92).
Entre los prodeltas de mayores dimensiones destacan los del Ebro, del Liobregat y el Sistema Deltaico del
Muga-Fluvia-Ter en el Margen Mediterraneo y el del Guadalquivir en el Golfo de Cadiz. En algunos sec-
tores aparecen morfologias prodeltaicas inactivas relacionadas con antiguas redes fluviales. Estas formas
han sido cartografiadas representando el frente deltaico relicto (93).

En la plataforma es posible observar la existencia de otras formas de origen deposicional muy carac-
teristicas del margen mediterraneo, las dorsales de arena (94). Estos cuerpos presentan una morfologia
convexa, y por lo general un desarrollo asimétrico, con el borde mas abrupto mar adentro, por lo que
en la cartografia se ha representado la cresta de estos cuerpos junto con la indicacion del borde abrupto
por medio de una serie de semicircunferencias concatenadas. Son por lo general formas relictas, consi-
deradas como depésitos litorales abandonados durante la transgresiéon flandriense.
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Existen también en la plataforma bioconstrucciones o praderas vegetales (95) capaces de generar re-
lieves de cierta entidad en forma de monticulos alargados, con dimensiones muy variables y paralelos al
perfil litoral. Este tipo de poblamientos macrofitobentdnicos son formaciones tipicas del Mediterraneo,
lugar en el que se ha observado una cierta degradacion de las mismas, como consecuencia de la fuerte
contaminacion de las aguas litorales. La especie que ocupa una mayor extension del sustrato marino es
la Posidonia oceanica, que en ocasiones se puede ver acompanada de otras algas y fanerégramas.

Las dreas de ripples, megaripples, dunas y ondas de arena y fango (96) son morfologias deposicionales
gue se caracterizan por presentar una acumulacién muy importante de arenas y fangos, y mas raramen-
te gravas, mostrando una superficie de discordancia neta sobre el sustrato. Su distribucién ha motivado
gue se haya representado como una superficie en cuyo interior se han sefialado las direcciones del eje
longitudinal de estas morfologias, que es indicativo de la dindmica sedimentaria generadora. El origen
de estas morfologias en la zona de plataforma ha sido explicado, bien por tratarse de formas relictas
desarrolladas cerca de la linea de costa o en la plataforma continental interna, retrabajadas durante el
avance de los ambientes litorales hacia el continente durante la transgresion flandriense, o bien por la
accion de corrientes de marea. Por otro lado, estas formas también son observables en algunas areas
del talud continental, en concreto en el Golfo de Cadiz, donde en la zona de salida de la corriente me-
diterranea hacia el Océano Atlantico interacciona con el fondo dando lugar a formas de fondo (ripple
marks, bandas de arena y gravas), que ademas, hacia el NO van siendo sustituidas por ondas de arena,
ripples superpuestos, y localmente se pueden observar cintas de arenas (Hernandez-Molina et al., 2003;
Llave, 2003).

En el talud, y en relacion

con las corrientes marinas r
profundas, que resultan fun- P J o
damentalmente de la circu- ~ T

lacion termohalina, hay que
destacar los enormes cuerpos
sedimentarios asociados a los
depositos de deriva (drift) de
las corrientes de contorno
(drift contorniticos o contor-
nitas) (Figura 2). Se han di-
ferenciado tres morfologias
principales asociadas a este
tipo de depdsitos que se han
representado cartografiando
los limites de los cuerpos se-
dimentarios. Los drift mon-
ticulados elongados (97),
presentan dimensiones de
decenas de kildémetros hasta
alrededor de los 150 km, con
anchuras que varian entre los
10 km hasta los 25 km, y altu-
ras entre 75y 400 m. Todos estos cuerpos cartografiados se sitian en el Mediterraneo (Canals, 1985; Velasco
et al., 1996; Ercilla et al., 2002) y en el Golfo de Cadiz (Llave, 2003) a profundidades que oscilan entre los
300 m hasta mas de 2.000 m. En el Golfo de Cadiz estas formas monticulares se prolongan hacia el talud
medio presentando una geometria plana, sin observarse ningun relieve y constituyendo los denomina-
dos drift laminares (98). En el sector meridional del Golfo de Cadiz, debido a la importante actividad
tectonica y diapirica del area, estos depdsitos laminares aparecen plegados, presentando morfologias
onduladas, dando lugar a un nuevo tipo morfolégico denominado drift laminar deformado (99).

Figura 2. Localizacion de los depdsitos de deriva asociados a las corrientes de
contorno en el margen continental espafiol.

Los sistemas turbiditicos constituyen depoésitos acumulados fundamentalmente al pie de un cafién sub-
marino, y representa volumétricamente las acumulaciones clasticas mas importantes en los ambientes
marinos profundos. Estos sistemas turbiditicos finalizan en I6bulos o abanicos submarinos profundos
(100) cuya geometria es variable. La forma de estos sistemas esta estrechamente relacionada con la
fisiografia inicial del fondo marino, la compactacién diferencial y la erosién (excavacion) y el redeposi-
to por corrientes de fondo. Se diferencian formas confinadas, sin confinar, tabulares y monticulares, si
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bien la mas frecuente es la morfologia lenticular lobulada bien definida, por lo general elongada aguas
afuera. Los principales sistemas turbiditicos del margen continental espafiol se localizan en el area me-
diterranea: el Sistema Turbiditico del Ebro se desarrolla en el talud continental y tiene una morfologia
elongada (50 km de longitud por 111 km de anchura); el Sistema Turbiditico de Valencia tiene forma
lobulada elongada (164 km de longitud por 88 km de anchura) y se desarrolla en la parte distal del Canal
de Valencia, extendiéndose en la Llanura Abisal Liguro-Provenzal; el Sistema Turbiditico de Menorca, en
forma de abanico (80 km de longitud por 50 km de ancho), se extiende desde el ascenso continental ba-
lear hasta la Cuenca Algero-Balear; el Sistema Turbiditico de Almeria con morfologia lobulada-elongada
(99 km de longitud por 30 km de anchura) que se apoya en la Cuenca Oriental de Alboran; el Sistema
Turbiditico de Calahonda tiene forma de abanico (15 km de longitud por 14 km de ancho) y se extiende a
lo largo del talud continental de la zona de Motril; el Sistema Turbiditico de Motril-Carchuna-Salobrefia
también presenta forma de abanico (25 km de longitud por 16 km de anchura) y se localiza junto al
Sistema Turbiditico de Calahonda, apoyandose ambos sobre la Plataforma Marginal de Motril; el Sistema
Turbiditico de Fuengirola, con forma de abanico (65 km de longitud por 52 km de anchura) se extiende
desde el talud continental hasta la Cuenca Occidental de Alboran; y, por ultimo, el Sistema Turbiditico
de Guadiaro, de forma lobulada-elongada (25 km de longitud por 10 km de anchura), se localiza en el
talud continental en las proximidades de Estepona.

3.4. EROSIVAS

Este epigrafe grupa todos los elementos morfolégicos derivados de los procesos erosivos ligados a la
accion del oleaje y de las mareas, a flujos canalizados a favor de la pendiente, o a corrientes marinas,
tanto someras como profundas.

Entre los rasgos morfologicos erosivos areales mas relevantes presentes en la plataforma continental,
por ocupar una mayor extensién, caben destacar las superficies de abrasion (Figura 3). Se distinguen dos
tipos fundamentalmente: sup erficies de abrasion planas (101) y superficies de abrasion onduladas (102).
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Figura 3. Localizacién de las superficies de abrasién y erosién en el margen ~ némenos de endurecimiento

continental espafiol. y erosién diferencial, ligadas

también a la ultima transgre-

sion. Estas superficies, con un

desarrollo bastante restringido, se presentan en ambientes de plataforma media, y se localizan fundamen-
talmente a lo largo del Margen Catalan.

Otra morfologia areal son las superficies de erosion (103), que a diferencia de las anteriores se mues-

tran como superficies irregulares. Su génesis estd asociada a un barrido de los sedimentos superficiales
por corrientes de contorno, que dejan al descubierto los materiales infrayacentes, los cuales son some-
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tidos a erosion. Aparecen fundamentalmente en la zona superior del talud continental, cerca del borde
de plataforma, en el margen del Mar de Alboran y Golfo de Cadiz.

Entre los rasgos morfolégicos lineales en la zona de plataforma destaca la presencia de terrazas. Estas
formas erosivas constituyen pequefios escarpes de terraza (104), mas o menos paralelos a las lineas
batimétricas y se interpretan como antiguas lineas de costa. Su salto vertical es variable y pueden estar
recubiertas parcialmente por sedimentos depositados con posterioridad a su formacién. Por otra parte,
una terraza no se mantiene necesariamente a la misma profundidad, sino que en ocasiones corta di-
ferentes niveles batimétricos. Su desarrollo esta ligado a la ultima fase transgresiva, a principios del
Holoceno, que da lugar a una erosion en el frente del litoral de progradaciéon hacia tierra. En este frente
se origina una berma que se desplaza simultaneamente con el ascenso eustatico. Cuando existe una pul-
saciéon transgresiva rapida la berma creada se situa fuera de la influencia de la zona litoral, donde seria
erosionada, origindndose la terraza. Este elemento se ha representado con un simbolo especifico para
diferenciarlas de los demas resaltes.

Los rasgos erosivos lineales mas importantes son los cafiones submarinos (105) y los canales subma-
rinos (106), que se localizan en el talud y en el ascenso continental,. En ambas morfologias se distin-
guen formas en “V", que representan un caracter netamente erosivo, definiéndose cafiones y canales
erosivos (107), y formas en “U"” que suelen tener un relleno sedimentario mas o menos importante,
y que conforman cafiones y canales parcialmente colmatados (108). Los cafones submarinos pue-
den nacer cerca de la costa (los cafiones de Fonera, Blanes y Palomares en el Mediterraneo, y Llanes
y Cap Bretén en el Cantabrico), en la plataforma continental (por ejemplo, los cafiones de Besos,
Llobregat, Columbretes, Menorca, Gata, Algeciras en el Mediterrdneo y Alboran, y Avilés y Lastres en
el Cantabrico) o en el talud continental (caben destacar los cafiones de Sant Felice, Las Pitusas, Ifacy
Benidorm, entre otros, en el Mediterrdneo; Vélez-Malaga en Alboran; y Muros y Lage en el Margen
Gallego). Estos cafiones terminan al pie del talud continental, en el ascenso continental o en la cuenca
oceanica. Se caracterizan también por la presencia de tributarios en sus cabeceras, relieves importan-
tes (centenares de metros) y gradientes axiales elevados (>2°). Son perpendiculares al margen, aunque
también existen cafiones o tramos de los mismos dispuestos oblicuamente como los cafiones de Avilés,
Lastras y Llanes en el Margen cantabrico, e incluso paralelamente al margen, como el Cafién de Cap
Bretén en el mismo area. El trazado de los caiones puede ser rectilineo como el de los cafiones del
Margen Cantabrico, o escasamente sinuoso, como el de algunos cafiones del Margen Mediterraneo,
hasta meandriformes como el Cafién de Almeria. Los canales se encuentran en medios profundos y
se extienden de forma paralela al margen continental. Estas formas tienen generalmente relacién
con el contexto estructural, ya que se extienden generalmente paralelos a estructuras como fallas y
depresiones del basamento. En este respecto se observa como el Canal de Valencia, con una longitud
de 400 km, se extiende a lo largo del eje de la Fosa de Valencia, los canales de Gibraltar estan contro-
lados también por importantes estructuras tectonicas que dieron lugar la apertura del Estrecho en el
Plioceno, o el Canal de Cadiz, controlado por un sistema de fallas direccionales destrorsas que confor-
man el Sistema de Gorringe-La Herradura (Medialdea, 2004).

Para finalizar con los elementos erosivos lineales representados en la cartografia es necesario destacar
la presencia de fosas contorniticas (109) que se disponen paralelas al margen. Estas morfologias estan
relacionadas con la accién de una corriente de contorno sobre el fondo, y su génesis esta relacionada
con los depdsitos de contorniticos elongados. La corriente tiende a erosionar los relieves y a depositar
sedimento en la ladera opuesta, dando lugar a la separacién del depésito contornitico del talud. En el
caso del margen septentrional de la Isla de Menorca, la fosa contornitica se localiza a una profundidad
de unos 2.200 m, con una altura media de 100 m y un anchura de 5 km, y su génesis se relaciona con la
circulacion de la Corriente Profunda Mediterranea Occidental (WMDW) (Baraza et al., 2000). Las fosas
contorniticas del Golfo de Cadiz se generan por la interaccién de la Corriente Mediterranea de Salida
(MOW) (Garcia, 2002). Se ha distinguido un area meridional donde la Corriente Mediterranea interac-
ciona con el fondo a una profundidad entre los 500-1200 m y se bifurca en varias ramas, dando lugar
a canales de forma sinuosa que se adaptan a los altos del basamento (Banco del Guadalquivir) y a las
dorsales diapiricas de direccién NE-SO (dorsales del Guadalquivir y Cadiz) generando cinco fosas contor-
niticas principales (Cadiz, Guadalquivir, Huelva, Diego Cao y Gusano). Sus longitudes varian entre los 90
km de la Fosa de Guadalquivir a los 30 km de la Fosa de Diego Cao, y sus anchuras medias son de unos
10 km. En la zona septentrional se observa la existencia de otra fosa contornitica que se desarrolla entre
los 500-700 m de profundidad denominada Fosa de Alvarez Cabral, con una longitud de 80 km y una
anchura que varia entre los 4y 11 km.
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3.5. POLIGENICAS

Bajo este epigrafe se agrupan elementos morfolégicos de dificil adscripcion a otra de las categorias an-
teriormente descritas, ya que su génesis puede ser mixta o fruto de la superposicion de varios procesos
geodinamicos.

Entre estos elementos, los de mayores dimensiones son los montes submarinos (110), que son aquellas
irreqularidades del terreno, de morfologia cénica y planta circular o eliptica, originadas fundamentalmen-
te por la presencia de afloramientos de las unidades infrayacentes como resultado de la actividad tecténica
0 ascensos volcanicos y cuya morfologia, en ocasiones, ha sido condicionada por procesos erosivos. En esta
cartografia se ha intentado discriminar las formas del relieve asociadas a procesos volcanicos (ver subapar-
tado 3.2) de las debidas a afloramientos del basamento, pero no siempre ha sido posible, existiendo en
muchas de estas formas una indeterminacion en su origen por la inexistencia de datos. Este es el motivo
fundamental por el que algunos relieves de origen probablemente volcanico se han representado dentro
de este grupo. El término de montes submarinos engloba a muchos otros que no se han diferenciado en el
Mapa para que la leyenda no resulte excesivamente compleja. Estrictamente se hace referencia a montes
submarinos a las elevaciones del fondo marino que superan los 1.000 m de altura y cuya cima presenta
dimensiones reducidas. En aquellos casos en los que estos relieves presentan una cumbre relativamente
plana que se situa préxima a la superficie del mar (< 200 m) y se localizan en el talud continental se denomi-
nan bancos submarinos. Las elevaciones con alturas inferiores a 1.000 m son conocidas como altos subma-
rinos y si son inferiores a los 200 m se denominan colinas submarinas. Un caso especial son las formas que
presentan la cima plana debido a la accion del oleaje cuando en algiin momento de su estadio evolutivo
este relieve llegd a estar por encima del nivel del mar, denominandose guyots.

Otra de las formas de dificil adscripcion a una de las tipologias anteriormente descritas debido a poder
tener origenes diversos son las depresiones batimétricas (111). La existencia de estas morfologias nega-
tivas, de cierta continuidad longitudinal y anchura variable, estdn condicionadas por la existencia de
relieves heredados o residuales, a procesos deposicionales o erosivos, a levantamientos tecténicos aso-
ciados a fallas o extrusiones salinas y, en algunos casos, a la conjuncién de varias de estas causas. Las de
mayores dimensiones son la depresién que separa las islas de Ibiza y Formentera de la Isla de Mallorca,
denominada Cuenca de Formentera; y las cuencas que compartimentan el Mar de Alboran.

En la plataforma también se observa la presencia de escarpes (112) con morfologias semejantes a los
escarpes de terraza, es decir, presentan una pendiente fuerte hacia uno de sus lados, y crestas y divisorias
(113), con pendiente abrupta en ambos extremos. En el caso de los escarpes, estos no estan relacionados
con fluctuaciones eustaticas, sino con accidentes estructurales, afloramientos del basamento o erosion
diferencial, y su extension esté ligada directamente con el fenémeno que los condiciona. Esta morfologia
también se observa en la zona de talud, disponiéndose, bien paralelas a la zona de ruptura de la plata-
forma continental, bien perpendicular a ésta, bordeando los cafiones submarinos, pudiéndose relacionar
también su génesis a procesos tecténicos y/o erosivos. Las formas definidas como crestas y divisorias se
encuentran limitando las cuencas de drenaje de los cafiones submarinos y separando las zonas de in-
terfluvio, asociadas a resaltes litologicos debido a afloramientos del zécalo o por procesos de erosion
diferencial, o como continuacién de relieves subaéreos que tienen continuidad en la zona submarina.
Estos rasgos han sido cartografiados en las dreas donde era posible su representacién por cuestiones de
escala.

Para finalizar, se ha incluido dentro de este grupo de formas poligénicas las rupturas de pendiente
(114), concretamente a lo largo del talud continental del Golfo de Cadiz, que sin ser definitorias de
diferentes provincias fisiograficas si compartimentan el margen, diferenciando un talud superior,
medio e inferior. El origen de estas variaciones a lo largo de la pendiente de este margen es diverso
y se asocian tanto a procesos tecténicos, como a erosivos y deposicionales.

3.6. GRAVITACIONALES

Las formas directamente ligadas a procesos gravitacionales en el medio marino son enormemente frecuen-
tes debido a varios factores que diferencia a este medio del subaéreo: importantes tasas de sedimentacion
localizadas; sedimentos saturados en agua, lo que implica una importante disminucién de la cohesién y
del dangulo de friccién; la presencia de gas en los depésitos o bien la desestabilizacién de hidratos de gases;
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escapes de fluidos; y el importante esfuerzo en la vertical debido a la columna de agua. Por otro lado, la
relevancia de este tipo de procesos de movimientos en masa reside en que suponen una importante trans-
ferencia sedimentaria hacia las zonas profundas. (Figura 4)

Se diferencian cuatro tipos “
de formas de acumulacion p
por procesos gravitacionales
que realmente forman parte
de un continuum: reptacion
(115), con una simbologia
ondulada representada tam-
bién paralela al sentido de
movimiento y donde se han
cartografiado los desplaza-
mientos lentos y continuos de
los paquetes sedimentarios
no consolidados a lo largo de
multiples superficies de des-
peque; deslizamientos (116), ‘
con lineas para indicar el sen-
tido del desplazamiento, y b. !
gque agrupa los movimientos
pendiente abajo de una masa
semiconsolidada a favor de
planos de cizalla simple o ro-  Figura 4. Localizacion de las formas de acumulacién asociadas a procesos
tacionales y con poca pertur-  gravitacionales en el margen continental espafol.
bacion interna del depésito
deslizado; flujos de derrubios
(117), donde por medio de flechas se sefiala la direccion de dispersién de los sedimentos en masas de muy
alta concentracion y viscosidad; y avalanchas de derrubios (118), que suponen un desplazamiento rapido
de bloques de grandes dimensiones a través de taludes muy inclinados. Estas dos Ultimas formas gravitacio-
nales son las que mayor volumen de materia transportan. Cabe destacar el flujo de derrubios BIG'95 en el
Mar Balear con un area aproximada de 2.000 km?, donde se ha estimado un desplazamiento de hasta 100
km (Lastras et al., 2001) o las avalanchas de derrubios que afectan a los mas importantes edificios volcani-
cos de las Islas Canarias y que también cubren superficies préximas a los 2.600 km? y su recorrido supera los
70 km (Urgeles et al, 1997), llegando a desplazar bloques con dimensiones kilométricas.

La representacion de las formas erosivas asociadas a estos procesos se reduce a cicatrices de despegue
(119) relacionadas con grandes desplomes por gravedad.

4. CRONOLOGIA

Las dataciones de los elementos morfoldgicos submarinos son practicamente inexistentes. Sin embargo, en
algunos casos si ha sido posible establecer una edad aproximada de la formas, sobretodo las relacionadas
con procesos de deposito. En concreto ha sido posible establecer la edad de las avalanchas de derrubios en
las Islas Canarias en base a sondeos profundos del Ocean Drilling Program, estudios en tierra y andlisis de
los datos de sismica de reflexion. Estas referencias a la edad de los elementos aparecen en el Mapa en clave
alfabética, y se expresan en la correspondiente tabla cronolégica de la leyenda.

Finalmente, ha sido posible establecer en algunos sistemas turbiditicos (Ebro y Rhéne) la edad relativa de
los diferentes l6bulos que los componen.
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1. MARCO GEOGRAFICO Y GEOLOGICO

El Macizo Ibérico (Lautensach, 1966) esta constituido por materiales premesozoicos que desde el noroeste
dibujan un arco que se prolonga al resto del territorio mediante estructuras de rumbo general NO-SE. En
el este se sumergen bajo los sedimentos mas modernos que ocupan la mitad oriental de la Peninsula, y en
el sur, quedan interrumpidas por el valle del Guadalquivir. Se trata de un viejo zécalo, que es el soporte
estructural de todo el edificio ibérico y fue lamado Hespéridas por E. Hernandez-Pacheco (1932). El citado
autor, introduce el término Macizo Hespérico para englobar al basamento prealpino y a las depresiones
cenozoicas que lo circundan. El concepto de Meseta, acuinado mas tarde por Solé (1952), podria ser consi-
derado una sustitucién morfolégica de dicho término.

Su relieve, aunque incluye extensas areas aplanadas, es fundamentalmente montafioso, con una altitud
media superior a la media peninsular (660 m). presenta una alineacion montafiosa central de direccién
ENE-WSW (Sistema Central) que es divisoria de dos territorios dispuestos segun una relativa simetria geo-
grafica puesto que sus extremos respectivos estan constituidos por bordes montafiosos: el septentrional
(Montafas galaico-leonesas y Cordillera Cantabrica) alto y quebrado, y el meridional (Sierra Morena) mas
bajo y alomado.

La climatologia e hidrografia mantienen una estrecha relaciéon con su posicion dentro del contexto penin-
sular, relativamente oceanica en su totalidad, y con su orografia: muy himeda en todo su borde septentrio-
naly algo himeda en el resto. Su red hidrogréfica esta organizada en funcién de esa disposicion orografica
con todos los grandes colectores fluviales vertiendo hacia el Océano Atlantico y al Mar Cantabrico. Los rios
Duero, Tajo y Guadiana se dirigen al oeste en un recorrido largo y organizado paralelamente entre si y al
sistema orografico central. Los cursos periféricos de los bordes montafiosos septentrional y meridional son
cortos y perpendiculares a los ejes montafosos. Toda la red tiene una alimentacion fundamentalmente
pluvial, considerablemente mas elevada en el norte.

El Macizo Ibérico que forma parte de la cadena varisca europea, se encuentra dividido en varias zonas
con cierta homogeneidad estratigrafica, metamorfica, magmatica y tectonica (Lotze, 1945; Julivert et al.,
1974 y Farias et al., 1987). Son Zona Cantabrica, Zona Asturoccidental- Leonesa, Zona Centro-lbérica, Zona
de Galicia-Tras-os-Montes, Zona de Ossa-Morena y Zona Surportuguesa.

La Zona Cantabrica que es litoestratigraficamente compleja, con series monétonas pizarroso-grauva-
quicas del Precdmbrico y alternancia de formaciones carbonatadas y siliciclasticas del Paleozoico, no tiene
metamorfismo regional. La zona Asturoccidental-Leonesa es siliciclastica, fundamentalmente esquistosa,
con metamorfismo regional y magmatismo importante en el sector gallego. La Zona Centro-lbérica pre-
senta un Dominio de Pliegues Inclinados con los neises porfiroides de la Formaciéon Ollo de Sapo y otro
de Dominio de Pliegues Verticales cuya litologia predominante son las pizarras, grauvacas y cuarcitas con
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metamorfismo epizonal, éstas con un papel preponderante puesto que es la que dibuja la estructura re-
gional. Al mismo tiempo, existe una gran profusion de rocas graniticas en sectores como el Sistema Central
y Los Pedroches. La Zona de Galicia-Tras-os-Montes, ubicada en el noroeste, es una gran ldamina aléctona
superpuesta sobre la zona anterior con dos dominios diferenciados: el Domino Esquistoso de caracter para-
autoctono y diferentes grados de metamorfismo e intrusiones graniticas, y el Dominio de los Complejos
Aléctonos con predominio de rocas maficas, ultraméficas.

En el sur, el batolito de Los Pedroches marca el limite de las dos subdivisiones mas meridionales, la Zona de Ossa-
Morena y la Zona Surportuguesa. La primera esta limitada por la Cizalla de Badajoz-Cordoba y por el Cinturén
Metamorfico de Aracena, aflorando en el nlcleo de dos grandes antiformes de rocas precambricas muy defor-
madas. Esta Zona esta definida por amplias estructuras de materiales pizarrosos, cuarciticos y rocas pluténicas.
La Zona Sur-Portuguesa es la mas meridional de las que constituyen el Macizo Ibérico, con plutonismo en su li-
mite septentrional, potentes y monétonos conjuntos de pizarras y areniscas y el Complejo Vulcanosedimentario
de la Faja Piritica, donde se ubican los mayores yacimientos de sulfuros masivos del mundo.

La mayoria de los sedimentos posthercinicos que afloran mas o menos dispersos sobre el Macizo Ibérico,
son de edad cenozoica. El registro sedimentario mas antiguo (precenozoico) se sitlla preferentemente en
una aureola periférica. Las terrazas y aluviones ligados a la red fluvial apenas si tienen representacion.

Ante esta situacion, resulta l6gico suponer que durante largo tiempo este viejo zécalo ha estado emergi-
do, y en consecuencia expuesto a la erosiéon, en el Mesozoico y también en el Cenozoico que es cuando se
individualizan las grandes cuencas de la Meseta.

2. EL REGISTRO SEDIMENTARIO Y LAS PALEOALTERITAS. INDICADORES
PALEOAMBIETALES Y GEODINAMICOS

2.1. EL MESOZOICO

El Mesozoico es un periodo muy peculiar en la historia geolégica peninsular puesto que con él terminan
una situacion geotecténica distensiva y unas condiciones climaticas sin recurrencia en el Cenozoico.

La actual configuracién orografica del Macizo Ibérico comienza con su fragmentacién tardivarisca. En la
primera mitad del ciclo alpino el relieve de dicho macizo queda practicamente reducido a la condicién de
penillanura pues desde el Tridsico la evolucién morfolégica estd marcada por una progresiva degradaciéon
altimétrica del area fuente. En el Jurasico se instala una duradera y estable plataforma continental carbo-
natada prolongada hasta el Cretacico e interrumpida por frecuentes irrupciones sedimentarias de facies
continentales (Purbeck, Weald, Utrillas, Areniscas de Bucaco, Siliceas de Salamanca). Dichas facies constitu-
yen una fuente de informacién importantisima del area emergida.

Mediante los indicadores paleoclimaticos del registro mesozoico, en concreto de su ultima etapa, se
entienden algunos de los rasgos fundamentales del relieve del Macizo. La placa ibérica, de contorno trian-
gular muy semejante al actual, ocupaba una posicién insular en el Tethys mesozoico sujeta a importantes
transgresiones favorecidas por fenémenos eustaticos y tectdénicos. En esas condiciones de insularidad la
climatologia que tuvo que ser extremadamente benigna, se vio favorecida por la latitud, aproximadamen-
te sobre el Tropico de Cancer. Dichas circunstancias pueden constatarse en el registro geolégico, con la
presencia de fésiles tipicos de aguas calidas (orbitolinidos, rudistas, etc.) y el propio caracter del depésito
(calizas) que dibuja el cinturén del mar tropical cretéacico (Rat, 1982).

Las condiciones climaticas anteriores también estan sefialadas en los sedimentos procedentes del conti-
nente. Estos, son depdsitos de caracter mas o menos caolinitico y ferruginoso y corresponden por tanto
a facies sideroliticas que se interpretan como consecuencia del desmantelamiento de mantos de meteo-
rizacion de ambientes tropicales. Este tipo de materiales implican areas fuentes con calor, lluvia y buen
drenaje, y una cubierta vegetal continua que mantiene los suelos. En tales condiciones biostasicas se favo-
rece una meteorizacion muy activa y completa que da lugar a la eliminacién de los productos solubles por
lavado, mientras que el regolito conserva un material terrigeno residual sumamente maduro: fragmentos
de minerales resistentes, fundamentalmente de cuarcita, cuarzo, y arcillas muy desilicificadas (caolinita)
acompafadas de 6xidos e hidréxidos de elementos metalicos (hierro y aluminio).
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2.2. EL CENOZOICO

Durante el Cenozoico cambia la fisonomia del Macizo Ibérico. Los grandes accidentes geograficos del
mismo son el resultado de la superposicién de distintas deformaciones alpinas. Aunque se han constatado
perturbaciones mesozoicas, los cambios importantes se producen durante el Terciario. Aparecen territo-
rios montafosos y areas deprimidas. Las superficies de erosion se fragmentaron en bloques que fueron
elevados o hundidos diferencialmente, dando lugar a las citadas masas montafiosas y a las depresiones
cenozoicas. Los accidentes geograficos y/o geoldgicos mas visibles del Macizo estan relacionados con la
fracturacion tecténica.

Desde el punto de vista sedimentario, el suceso mas sobresaliente es la individualizacion de sus cuencas
interiores. Por eso, el conocimiento del Cenozoico se resuelve a través de su estratigrafia , coetdnea o no,
de esas cuencas continentales y de algunos lugares del litoral atlantico. En su interior, lo comun es que
la sedimentaciéon cenozoica sea variada, aislada, dispersa, azoica, con malas condiciones de observacion
y emplazada en posiciones morfoestructurales diversas. Es un complejo rompecabezas de afloramientos
gue son la respuesta de los continuos cambios en su fisonomia como consecuencia de la tecténica alpina.
El resultado es que la reconstruccion de la estratigrafia regional se ha servido de los recursos mas dispares
y el resultado ha sido casi siempre controvertido.

2.3. PALEOALTERITAS Y CORRELACION

La dificultad para reconocer los depésitos cenozoicos algunas veces puede paliarse mediante el analisis
detallado de las paleoalteritas. Dicho estudio proporciona datos paleoclimaticos, paleohidrolégicos y pa-
leopaisajisticos en general, porque los distintos tipos de alteritas estan estrechamente relacionados con la
evolucion geoldgica regional. En este tipo de contexto geoldgico los perfiles de alteracion son un vinculo
excepcional entre el area fuente y su cuenca de sedimentacién y pueden llegar a ser un elemento de
correlacién estratigrafica muy importante. Pero ademas, esa correlacién puede extenderse a los distintos
elementos morfoldgicos que constituyen el relieve del area fuente, por lo que las superficies de erosién
pueden llegar a ser datadas de esta manera (Martin-Serrano, 1991a).

Para los estudios geomorfolégicos regionales en el zécalo, Las alteritas constituyen un elemento de co-
rrelacion muy importante. Su estudio debe unirse al de las areas de sedimentacién préximas, ya que si exis-
ten restos de alteritas en el Macizo, el mayor volumen de ellas forman parte de los depdsitos que rellenan
las cuencas, pues alli se acumulan una vez erosionadas. En cierto modo, a través de las paleoalteraciones
cabe la posibilidad de vincular Geomorfologia con Estratigrafia, el area fuente con la zona de sedimenta-
cion circundante.

En muchos lugares del borde Este del Macizo Ibérico se encuentran los restos de una antigua superficie
anterior a las principales fases de la orogenia Alpina. El rasgo mas caracteristico de esta superficie es que
aparece desarrollada sobre la siguiente secuencia de procesos, descritos de base a techo:

- un zécalo fuertemente alterado con enriquecimiento en caolinita a techo
- una cobertera de caracter siderolitico, que puede o no existir, sobre la alteracién del zécalo

- un importante proceso de silicificacion por épalo CT que afecta al techo del zécalo alterado y/o de
la serie siderolitica y que aparece relacionado con removilizaciones de oxihidroxidos y concentra-
ciones de minerales del grupo alunita-jarosita.

Los datos obtenidos a partir de estos Ultimos minerales indican una edad para la superficie de al menos 65
M.a (Blanco et al, 1982) y unas condiciones fuertemente acidas que alteraron incluso a las propias caolinitas.
Se puede establecer una relacién mas o menos directa entre la alteracion del zécalo y la serie siderolitica de
posible edad mesozoica s.l. pero la gran silicificacién se superpone a lo anterior y es la que identifica los restos
de esa superficie. Directamente sobre ella, y en discordancia, se apoyan los sedimentos del Paledgeno.

Por su parte, los sedimentos que rellenan las cuencas terciarias del interior del Macizo Ibérico suelen

presentar un caracter mas o menos arcésico en funcién de su area fuente, con una fraccion fina rica en fi-
losilicatos del grupo de las illitas-micas y cloritas. Una vez depositados, estos materiales han sufrido impor-
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tantes transformaciones que han dado origen a la aparicién de minerales nuevos por procesos complejos
de diagénesis, principalmente disoluciones, neoformaciones, transformaciones y reemplazamientos.

En la fraccién fina de muchas areniscas paledgenas, las transformaciones mas llamativas han sido princi-
palmente dos: un reemplazamiento de gran parte de los silicatos heredados por carbonato de Cay Mgy
la neoformacién in situ de un silicato fibroso (palygorskita). En estos procesos la porosidad ha jugado un
papel principal condicionando el caracter geoquimico y la polaridad del proceso (Varas y Molina, 2004).

Los sedimentos nedgenos son en general mas heterogéneos. Aunque son abundantes las areniscas arcé-
sicas, son frecuentes los conglomerados de cuarcitas y cuarzo, las arcillas, las calizas, los yesos y otras eva-
poritas. Aqui, las transformaciones mineralégicas postsedimentarias también han sido importantes pero
las condiciones geoquimicas parecen ser mas variadas.

En los bordes de las cuencas de sedimentacion de tipo pizarroso y cuarcitico han dominado los procesos
de alteracion de tipo acido lo que ha originado:

- argilizaciéon de la mayor parte de los clastos de pizarra que ahora forman la fraccién fina del sedi-
mento,

- como consecuencia, una concentracion relativa de los resistentes principalmente cuarcita y cuarzo
en las fracciones gruesas,

- generacion de minerales del grupo del caolin y la movilizacion de los oxihidréxidos de Fe.

La abundante presencia de arcillas entre los clastos de las fracciones gruesas y su falta de estructuras
sedimentarias han hecho que algunos autores interpretaran estos materiales como depositos de fanglome-
rados. Sin embargo hoy se sabe que son debidos a antiguos abanicos aluviales que han sufrido importantes
transformaciones por procesos de alteracion donde los clastos de pizarra depositados han sido transforma-
dos en la masa arcillosa intergranular.

En los bordes de tipo granitico, migmatitico o gneisico las transformaciones mineralégicas son menores;
aqui no se da el caracter acido por la presencia de bases e incluso pueden aparecer carbonatos genera-
dos por la propia alteracion. En el interior de las cuencas los materiales nedgenos presentan importantes
neoformaciones y reemplazamientos encontrandose silicatos fibrosos (palygorskita y sepiolita), silice en
diferentes formas (cuarzo fibroso, épalo) y distintos tipos de carbonatos y evaporitas.

Al final de los tiempos nedgenos y asociado con el inicio de la red fluvial actual aparecen unas superfi-
cies de piedemonte conocidas como superficies de la Rafia que se encuentran especialmente desarrolladas
al Oeste de la Peninsula. Bajo estas superficies el perfil tipo que aparece es un basamento varisco mas o
menos alterado y una cobertera detritica de cantos y bloques de cuarcita y cuarzos engastados en una
masa arcillosa ocre y/o roja con diferente contenido en limo y arena. En los perfiles de alteracion del basa-
mento se observan los siguientes hechos:

- el contenido en minerales heredados alterables (plagioclasas, cloritas, biotitas, etc) se reduce hacia
techo apareciendo nuevos minerales como esmectitas, caolinitas y oxihidroxidos de Fe

- hay una progresiva disminucién de la densidad aparente y un aumento de la porosidad total de la
roca alterada hacia techo; sin embargo la densidad real de los materiales varia poco

En la cobertera detritica los dos procesos de alteracion mas importantes son la ferrdlisis (Brinkman, 1970)
y la xerdlisis (Chaussidon y Pédro, 1979); la primera se desarrolla dentro del propio depésito y la segunda
en superficie. La ferrolisis lleva consigo la acidificacion del medio 1) por liberacion de Fe?* en la hydrélisis
de los minerales primarios, 2) la oxidacion del Fe** Fe3*, y 3) la hidroxilacion del Fe3* con liberacién de H+
que acidifican el medio. La xErdlisis consiste en la disociacion por desecacién extrema de las moléculas de
agua que quedan en los microporos a medida que ésta es evaporada. Se puede llegar de nuevo a una hi-
droxilacién de los minerales de las paredes de los microporos y la liberacién de H+ que acidifican el medio.
En ambos casos se produce movilizaciones de oxihidroxidos y destruccion de minerales, inclusive de las
caolinitas. Esto es especialmente visible, por ejemplo en las superficies de la Rafa y de las antiguas terrazas
de muchos rios (Molina y Cantano, 2002).
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Los procesos de humedecimiento y secado repetidos en el tiempo facilitan la oxidacion y reorganizacién
interna de los oxihidréxidos de Fe, lo que origina el paso de amorfos a minerales cristalizados (goethita y
hematites) que se manifiesta también en un cambio de tonos desde ocres a intensamente rojos.

Sobreimpuesto a todos los procesos descritos anteriormente, en muchos lugares de nuestra Peninsula
se produce en la actualidad un reemplazamiento por carbonato de Ca y Mg de los minerales primarios.
Consiste en una sustitucion, mas o menos isovolumétrica, de los minerales primarios por el carbonato que
origina una conservacién de muchas de las estructuras heredadas.

En el caso del reemplazamiento del cuarzo o de un silicato por carbonato un factor fundamental es la
accesibilidad del sistema de alteracion a una fuente de CO, (atmoésfera, materia organica en descomposi-
cién, etc) mas o menos permanente. Si el sistema es abierto (fuente continua de CO,) el reemplazamiento
se hace bajo condiciones no muy alcalinas, lo que permite que minerales como el cuarzo puedan resistir
la alteracion. Si, por el contrario, el sistema de alteracion es cerrado y queda desconectado de la fuente
de CO, se pueden alcanzar condiciones de alcalinidad fuertes (pH > 8.5) que hacen que incluso el cuarzo
pueda ser disuelto. Este es el principal mecanismo en la génesis de las costras calizas, tan abundantes en

muchas zonas de Macizo Ibérico.

3. EL RELIEVE Y SUS ELEMENTOS DE CORRELACION. PRINCIPALES TIPOS

El registro cenozoico sobre el Macizo Ibérico es escaso, disperso e irreconocible, por lo que su correlacion
con el registro estratigrafico del litoral atlantico y de las grandes cuencas de la Meseta es fundamental.
Para ello su relieve puede ser un buen vinculo, y a las paleoalteritas, su nexo de unién. Ese proceso de
vinculacién conlleva a relaciones, interdependencias, dependencias y sucesiones que desvelan muchas
circunstancias de su evolucién geoldgica, de la historia de su paisaje (Martin-Serrano, 1991a).

Las superficies de erosion constituyen el elemento de referencia principal, el punto de partida de su
relieve actual y también del que hubo durante el Cenozoico, pues suelen ser previas a la nueva orografia
generada por las deformaciones alpinas y, por tanto, son consideradas mayormente correlativas al registro
de sedimentacién mesozoica.

Otros elementos geomorfoldgicos importantes tienen su origen en la tecténica alpina que llo afecta
durante el Cenonozoico. Son: pequefas sierras alargadas segun el rumbo de las estructuras geolodgicas
variscas; grandes bloques montafiosos delimitados por contornos poligonales de origen tecténico que a
su vez, y a escala mayor, definen las cordilleras mas importantes; y profundas incisiones provocadas por
la red fluvial (Figura 1). La génesis de cada uno de ellos es independiente, aunque algo interrelacionada
y sucesiva a lo largo de todo el Cenozoico, lo que se deduce a partir de la estrecha correlaciéon que cada
uno mantiene con una o unas determinadas formaciones o unidades cronoestratigraficas. De esta manera,
los relieves diferenciales o de resistencia a la erosion estan ligados a las facies sideroliticas, y ambos son la
herencia mesozoica al comienzo del Cenozoico; las grandes morfoestructuras en bloques se asocian a las
fosas adyacentes y a las tectofacies, generalmente arcésicas, que las rellenan, siendo la respuesta directa a
las compresiones alpinas; la diseccion fluvial es la secuela de los cambios morfotecténicos anteriores y tiene
en los sistemas de terrazas y, en cierto modo en las raias, su depésito correlativo (Figura 2).

3.1.  LAS SUPERFICIES DE EROSION

El Macizo Ibérico se encuentra afectado por arrasamientos mas o menos generalizados, pocas veces su
relieve no corresponde con una penillanura. Magnificos ejemplos salpican todo su territorio: Extremadura,
norte y sur de Salamenca y Zamora o la parte septentrional de Huelva. Pero esta circunstancia es extensible
al resto mas montafioso como Sierra Morena, Montes de Toledo o el Sistema Central, cuyas cumbres estan
coronadas por aplanamientos.

Antiguamente, sobre esa Ultima cadena, se definen las primeras superficies de erosién con edades com-
prendidas entre el Tridsico y el Plioceno. Muchos de estos afloramientos fueron entonces propuestos como
principales o fundamentales. De esta consideracion surge el término, con vigencia actual, de penillanura
fundamental de Solé (1952) que es la que en cada lugar define el territorio aplanado mas importante.
Hernandez-Pacheco (1932) ya destacé la importancia de los viejos aplanamientos del Carbonifero supe-
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rior y del Tridsico en la historia geoldgica del Macizo
Hespérico. De hecho en muchos macizos antiguos
europeos (Macizo Central Francés, Vosgos, Selva
Negra, Bohemia) las superficies finivariscas apenas
sufren modificaciones hasta después del Oligoceno
(Birot, 1949 y 1970). La superficie pretridsica juega
un papel preponderante en el relieve actual de la
esquina oriental de Sierra Morena, pues alli el nivel
orografico relacionado con el registro neégeno tan
solo forma un pequefio angulo con dicha superfi-
cie. Exclusivamente una muy ligera modificacion
durante el enorme intervalo de tiempo transcurrido
desde el final del Paleozoico.

El caso anterior es una excepcién en el Macizo
Ibérico puesto que es aceptado que la evoluciéon
morfolégica durante el Mesozoico fue relativamente
compleja. La incidencia de deformaciones de indole
fundamentalmente epirogénico en condiciones ge-
nerales especialmente distensivas (tridsicas y jurasi-
cas), tuvo que favorecer el desarrollo de vastas super-
ficies de erosién, es decir retoques sucesivos de los
viejos aplanamientos. Estas sensibles modificaciones
de la superficie pretriasica, casi desaparecida del ac-
tual paisaje ibérico son las que determinan que éste
sea incluido en el grupo de viejos macizos europeos
atlanticos o externos (Birot, 1970).

La imagen heredada del Mesozoico es una topo-
grafia deformada y degradada numerosas veces, la
suma de numerosos ciclos erosivos; es decir la de su-
perficies que merecen la calificacion de policiclicas,
o mejor de superficies de regradacién (Klein, 1959).
En los albores del Terciario, el Macizo Ibérico estaria
proximo a una peneplanicie policiclica (poligénica),
a una superficie de regradacién derivada de la su-
perficie pretriasica.

Como en el Terciario, la mayoria de los aplana-
mientos observados en las distintas zonas del
Macizo ibérico van a quedar separadas en el tiempo
por el plegamiento alpino, el papel de las superfi-
cies preparoxismales en el relieve actual queda muy
limitado. Por eso, Solé (1952) atribuye al Mioceno
medio-terminal la edad de la penillanura funda-
mental, coincidiendo con la conclusiéon del relleno
de las cubetas interiores de la Meseta, la ultima
etapa importante de elaboracion de dicha penilla-
nura. Pero es indudable que aunque ha quedado
bien marcada en la periferia de las mismas, no es
la Unica etapa predominante. Lo que hay que des-
tacar de la penillanura fundamental es su caracter
poligénico, mejor policiclico. Simplemente, su ela-
boracién se ha detenido en cada caso en un instante
determinado.

Galicia es una region arrasada por antiguas super-

ficies de erosién rotas y desniveladas por la oroge-
nia alpina. El reconocimiento de las mismas es dificil
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Figura 1. Principales elementos geomorfoldgicos
del relieve del Macizo Ibérico o Hespérico.
Leyenda: a) superficie de erosidn; b) morfoestruc-
turas en bloques; c) relieves diferenciales; d) enca-
jamientos fluviales

Figura 2. Correlacion entre los principales elementos
geomorfoldgicos y litoestratigraficos del relieve del
Macizo Ibérico o Hespérico.

Leyenda: a) superficies de erosidn/litofacies cabona-
tadas mesozoicas; b) relieves diferenciales/facies si-
deroliticas; ¢) morfoestructuras en bloques/arcosas;
d) encajamiento fluvial/series ocres y terrazas.
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dada la singular evolucién tecténica y policiclica combinada. Los niveles de cumbres de las montafas galai-
co-leonesas tienen caracter de superficie inicial, es decir, son referencia morfolégica. En Galicia occidental
el testimonio de la anterior superficie es posible que se encuentre a 650-800 m sobre las cumbres de la
Dorsal Gallega. La superficie de erosién de Galicia central y septentrional, considerada como fundamental
(Birot y Solé, 1954) ha sido atribuida al Oligoceno (Nonn, 1966). Sin embargo la identificacién de un Unico
nivel de arrasamiento principal es complicada en cualquier lugar ya que es complejo y polimorfo en si
mismo, pues aprovecha diferencialmente la dureza del substrato, dando lugar a otros elementos casi tan
significativos como las superficies: los relieves residuales y los valles seniles. Sin embargo, lo comun, sobre
todo en Galicia occidental, es la multiplicidad de niveles o rellanos. En el contexto comarcal del Macizo de
Barbanza, Pagés (1996) interpreta esta circunstancia consecuencia de una evolucion policiclica iniciada en
el Mesozoico.

La penillanura zamorano-salmantina que extendida al sur del rio Duero, arrasa un basamento pluténico
ligeramente elevado hacia el oeste, constituye una superficie de erosiéon antigua y degradada, que conser-
va un perfil muy nitido en contraste con la incisién fluvial de las Arribes. Probablemente, tal como lo expre-
s6 Solé (1958) uno de los mejores ejemplos de la por él llamada penillanura fundamental que en este caso
y en funcién del registro sedimentario que llega a fosilizarla en el borde de la Cuenca del Duero, considera
como preeocena. Parte de esa superficie es en realidad una superficie grabada originada por exhumacién
de un frente de alteracién precenozoico que aparece bajo el registro sedimentario de ese lugar (Garcia
Abbad y Martin-Serrano, 1990; Molina, 1991; Molina et al., 1997). Fragmentos mas o menos aislados o re-
ducidos de esa penillanura aparecen a lo largo de todo ese borde: pequefios testimonios de la tGltima etapa
de elaboracion de la penillanura fundamental coincidiendo con el relleno nedégeno de la citada cuenca,
rellanos escalonados correlacionables con otros niveles de estabilizacién terciarios y el nivel de cumbres o
superficie inicial de las sierras cuarciticas (Sierra de la Culebra), el testimonio de un arrasamiento aun mas
antiguo (Martin-Serrano, 1988a).

El Sistema Central queda definido en una superficie de cumbres con rasgos de penillanura, heterécrona
y poligénica, una superficie de Paramera o de Meseta de iguales caracteristicas en los rellanos o divisorias
secundarias y una rampa de pidemonte o pediment (Pedraza, 1994). La edad de estos aplanamientos siem-
pre ha sido objeto de controversia. Muchos ha reconocido superficies antiguas (superficie de tronco fdsil
de Schwenzner, 1937) pero las definen como fosilizadas y sustituidas por arrasamientos mas modernos.
Mientras esta ultima, la planicie generatriz que define las cumbres es considerada como intraterciaria, a
las distintas planicies de Meseta generadas por evolucion policiclica posterior se las atribuye, obviamente
edad mas moderna. Para Solé (1952) la superficie generatriz y fundamental es finimiocena, y el resto dislo-
caciones posteriores de la misma. Por el contrario Pedraza (1978) estima que es premiocena (prearcésica) y,
Schmieder (1914), Hernandez Pacheco (1932) y Garzén (1980) la consideran finicretacica.

Ante la falta de registro estratigrafico de referencia, las estimaciones cronolégicas de los restos de la
penillanura fundamental en el Macizo Ibérico meridional son bastante especulativas. Mientras que en
Caceres se atribuye al Plioceno (Gémez Amelia, 1985), junto a la depresion del Guadiana se considera pre-
paleégena (Molina et al., 1986). En ese ultimo lugar se aprecian varias situaciones: arrasamiento previo,
pues estd recientemente exhumada, coronando rellanos de algunos umbrales emergentes entre el registro
sedimentario o, sobre los bordes de la cuenca rasante con el techo sedimentario de la misma. Ambos casos
constituyen estimaciones poco rigurosas dada la poca fiabilidad cronoestratigrafica de referencia.

En los Montes de Toledo existe un desdoblamiento de la penillanura fundamental en una superficie
inicial mas antigua y elevada, constituido por la linea de cumbres (Figura 3), y otro mas moderno y hun-
dido determinado en sus valles internos y en su periferia, especialmente espectacular sobre la plataforma
plutonico-metamorfica de Toledo. Aunque no existen referencias cronoestratigraficas claras, es factible el
considerarlas preterciarias y terciarias respectivamente.

El desdoblamiento anterior también se encuentra definido en el borde suroriental de Sierra Morena
(Sierra del Relumbrar) donde queda fosilizado por sedimentos triasicos (Nozal, in /it.). En esa comarca
donde siempre fueron frecuentes las citas a la superficie pretriasica (Solé, 1952, Chaput, 1971) se constata
irrefutablemente la antigliedad que tienen algunas superficies del Macizo Ibérico. Sin embargo lo mas
frecuente de Sierra Morena es la proliferacién de escalones de evolucién policiclica colgados en relieves re-
siduales e interfluvios. Se han identificado posibles superficies de erosion terciarias en Santa Olalla, Ventas
Quemadas, Los Pedroches y Santa Elena (Rodriguez Vidal y Diaz del Olmo, 1994); otras, claramente preneé-
genas se citan junto al Guadalquivir (Viguier, 1974) .
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3.2.  RELIEVES DIFERENCIALES O DE RESISTENCIA A LA EROSION

Las discretas alineaciones montafiosas de rumbo NO-SE que tienen una orientacion transversa a la que
presentan sus relieves mas importantes, originan montes isla o inselbergs y relieves residuales alargados.
Cuando se produce una alternancia de materiales mas o menos resistentes a la erosion que ademas es re-
petida por el plegamiento, aparecen magnificos modelados de relieve apalachiano o seudoapalachiano.

Todo el Macizo Ibérico esta surcado por relieves de esta naturaleza. En el Noroeste abarcan una amplia
franja suavemente arqueada, transversa al gran abovedamiento montafoso del antiguamente llamado
Macizo Galaico-Duriense (Ancares, Caurel y Montes de Ledn), determina que su significacion morfologi-
ca y orografica quede diluida
en los lugares mas elevados,
donde quedan restringidos
a discretas elevaciones (sie-
rras del Eje, del Caiiizo, de la
Cabrera y del Teleno) en lo
mas alto de la cordillera. Las
alineaciones mas occidentales
son cortadas por el Mifo y el
Sil e interrumpidas por la fosa
de Monforte de Lemos, donde
afloran semisepultadas por los
sedimentos cenozoicos que
contiene (Sierra de Moncay).
En esa zona la amplitud de
la estructura hercinica que se
abre hacia el sureste, determi-
na en su modelado ya ciertos
rasgos apalachianos. Estos,
son ya especialmente desta-
cados al otro lado de la eleva-
cién galaico-castellana, junto
a la Depresion del Duero. Alli, sobre la Sierra de la Culebra, se manifiesta un magnifico relieve de este tipo,
inclinado y escalonado por fragmentacién tecténica que afecta al nivel de arrasamiento inicial o de cum-
bres. Todo él acaba desapareciendo por enterramiento bajo el registro sedimentario de ese borde oeste de
la Cuenca del Duero.

Figura 3. Linea de cumbres en /os Montes de Toledo

Este relieve ubicado entre Sanabria y Sayago esta definido por dos entrantes peneplanizados de la
Depresion del Duero a modo de prolongacion de su altiplanicie general. Se trata de un relieve esencialmen-
te diferencial, bastante respetado por los desniveles originados por eventos tectonicos mas recientes. Es
un modelado formado por el contraste de dos elementos principales: elevaciones alargadas y niveladas de
cuarcita armoricana constituyendo los flancos de las megaestructuras regionales, y unas zonas aplanadas
de gran extensién superficial que ocupan el nucleo de dichas estructuras. Estas Ultimas zonas que constitu-
yen la penillanura fundamental zamorana de Solé (1958), son en detalle un modelado confuso constituido
por varias superficies de erosién (Martin-Serrano, 1988). Los pliegues apretados e isoclinales de la fase de
deformacién varisca o hercinica mas intensa, dan lugar a elementos morfolégicos de caracter diferencial y
orden menor. Por este motivo, los grandes volimenes montafiosos se definen en detalle y en funcién de la
litoestratigrafia paleozoica, en un relieve quebrado en alternancias de lomas y pequefas sierras cuarciticas
y depresiones pizarrosas de extension superficial variable. Por tanto, los rasgos estructurales de las dos
fases variscas condicionan el relieve a dos escalas diferentes. Por eso se trata de una orografia basada en
la diferente resistencia a la erosion de los materiales del basamento. Por la nivelacion de las cumbres de la
sierras, este modelado diferencial tiene caracter apalachiano pero con las peculiaridades propias impuestas
por la complejidad estructural de su geologia varisca (Martin-Serrano, 1991a).

La region central presenta la importante irrupcién alpina del Sistema Central, transverso al rumbo ge-
neral de su estructura geoldgica. Las principales elevaciones montafiosas coincidentes con la orientacién
varisca, estan constituidas por discretas y alargadas sierras determinadas por franjas de estructuras simples
(sinclinales y anticlinales). En Salamanca estan bien representadas por las pequeias sierras del Sierro, La
Peronilla y Torralba, continuadas al otro lado de la Fosa de Ciudad Rodrigo en las de Tamames y Pefa
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de Francia. En Extremadura, estas mismas morfoestructuras se prolongan por el sinclinal de Cafaveral,
para alcanzar, sin interrupcién, Las Villuercas, ya parte integrante de los Montes de Toledo, la mejor re-
presentacion de modelado apalachiano peninsular. Estos Gltimos constituyen un conjunto montafioso de
poca elevacién situado en el borde centro-occidental del Macizo Ibérico con dos conjuntos principales: Las
Villuercas y los Montes de Toledo propiamente dichos. Sus limites oriental y septentrional, estan bien defi-
nidos por la llanura cuaternaria de la Mancha y por el basamento arrasado de la mitad sur de la provincia
de Toledo respectivamente. Sus bordes occidentales y meridionales son mas difusos pues son regiones de
relieve moderado en transicién a la penillanura extremefa, donde se desflecan en otras sierras menores
(San Pedro, San Servan, de la Ortiga, de la Mosca, etc.).

El rumbo general N120 de las sierras es el que tiene la geologia varisca que toma como referencia la
disposicion de las cuarcitas del Arenig, manifestandose en pliegues de direccion NO-SE a E-O con recorri-
dos kilométricos afectados en mayor o menor grado por deformaciones tardias. El estilo y la geometria
de los pliegues varia en funcién de la litologia, y la amplitud y longitud de onda de los mismos esta
condicionada por el espesor de las capas. Por ello, el nivel de cuarcita armoricana, de hasta 350 m de
potencia, determina fuertemente toda la estructura del resto del Paleozoico, constituyendo el armazén
estructural de la regién y, condicionado por la erosién diferencial, el relieve de la misma. Los pliegues
que dibujan estas cuarcitas son de tipo concéntrico poco apretados. La segunda fase varisca no tiene
manifestacién como tal en esta region, pero si la tercera, que da lugar a una deformacion heterogénea
producida por un acortamiento E-O, con pliegues con aspecto de domos y cubetas de direccién subme-
ridiana y una importantisima fracturacién de componente direccional, NNE a NE (dextras) y NNO a NO
(senestras) (Vegas y Roiz,1979).

La tectdnica alpina tiene una implicacion regional muy localizada, traducida esencialmente a un im-
portante accidente alpino que con direccion N70E a E-O y bloque hundido al sur, levanta el macizo del
Rocigalgo (1448 m) casi 500 m por encima del horizonte marcado por la linea de cumbres y condiciona los
depositos terciarios de la depresion del Guadiana en el sector Madrigalejo-Castilblanco y de la depresién
de Anchuras (Nozal, 1985).

La cuarcita armoricana es la que origina las alineaciones montafosas y éstas se corresponden con los flan-
cos de las estructuras sinclinales y anticlinales dando lugar a sierras cuarciticas (1000-1100 m) con su linea
de cumbres que es el testimonio de un arrasamiento general antiguo. Las pizarras, esquistos y grauvacas,
afloran en los nucleos de estas estructuras dando lugar a las zonas mas deprimidas, es decir depresiones
internas, frecuentemente tapizadas por rafas, especialmente desarrolladas en el oeste y ubicadas en los
nucleos de las correspondientes estructuras anticlinales y sinclinales hercinicas.

En Sierra Morena no existe un modelado apalachiano tan generalizado. A destacar la gran combe anticli-
nal del Valle de Alcudia constituido por una alargada franja de penillanura flanqueada por sendas sierras
cuarciticas (de Puertollano y Madrofa) y, muy especialmente, la pequeia Sierra del Relumbrar, en el extre-
mo mas oriental de Sierra Morena. Esta morfoestructura parte de un pliegue anticlinal hercinico, kilomé-
trico, subvertical y con direccion general NE-SO. Su morfologia en combe, ligeramente inclinada al noreste,
gue muestra la charnela parcialmente excavada en la direccién del plegamiento, constituye un magnifico
ejemplo de relieve apalachiano, pues la planicie de arrasamiento se conserva como nivel de cumbres. Cerca
de Alcaraz, todo él queda fosilizado bajo la plataforma tabular del Campo de Montiel.

No existen dudas sobre la vejez de este tipo de modelado. En casi todos los lugares donde aparece existe
el testimonio directo o indirecto de su antigliedad. De hecho, las fallas alpinas modifican los paleorrelieves
diferenciales. Son anteriores a la formacién de las grandes montafas alpinas y sus fosas asociadas, en su
mayoria son previos a las principales etapas de deformacién alpina. Hay muchos ejemplos concluyentes.
Uno de ellos, en el borde zamorano de la Cuenca de Duero, es fosilizado por depdsitos que se atribuyen al
Cretacico o al Paleoceno inferior (Blanco et al.,1982; Molina et al., 1989), otro, en el extremo suroriental
del Macizo, se encuentra sepultado por formaciones tridsicas (Nozal, in litt.).

La espectacularidad que este modelado adquiere en los Montes de Toledo induce a Muioz (1976) opi-
nar que el arrasamiento de las cumbres estuvo muy condicionado y se adapté a la estructura geoldgica
(superficies estructurales derivadas), aunque en realidad no cuestiona el desarrollo de superficies de ero-
sion, patentes en el resto del Macizo Hespérico, independientemente del estilo de plegamiento de cada
lugar, y por tanto la naturaleza apalachiana del modelado en esta region. En cualquier caso, actualmente
la génesis de estos relieves se interpreta mediante erosion diferencial inducida por un rejuvenecimiento
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regional (Garcia Abbad y Martin-Serrano, 1980). Se trataria de erosién diferencial acumulada, basada en
la resistencia de las cuarcitas y en la erosionabilidad por alteracion sucesiva de las pizarras. El resultado es
que se acentuan los contrastes orograficos entre los dos tipos de materiales (Figura 4).

3.3. EL RELIEVE TECTONICO

A comienzos del siglo XX ya se sefia-
laron como alpinos los relieves mas
importantes del Macizo Ibérico.
Se destacaron abombamientos y
depresiones, atribuyendo gran im-
portancia a ciertas franjas hundi-
das (Depresion Transversal Ibérica)
o elevadas (Culminacién principal
Ibérica) que nada tenian que ver
con las estructuras variscas. Para
Solé (1952), la deformacién prin-
cipal corresponde a la Cordillera
Central, y en ello incidié mas tarde
Alia (1976) poniendo de manifies-
to la Béveda Castellano Estremeiia
que supone previa al Paleégeno
como consecuencia de la compre-
sion bética.

La existencia de sucesivas “on-
dulaciones” orientadas aproxi- SN
madamente E-O, se traduce en la ’ °0%020%0°d ° T

3

existencia de distintos accidentes 1
geograficos alternantes, muchos AVAVE
de ellos desglosados en bloques
montafiosos individualizados.
Son Sierra Morena, Depresion
del Guadiana, Montes de Toledo,

Figura 4. Génesis de los relieves residuales del Macizo Hespérico
cuencas de Madrid Teio-Sado mediante procesos de erosion diferencial acumulada (modificado de
y ) ’ Martin-Serrano 1988). 1 a y b) alteritas; 2 a y b) registro sedimentario

Sistema  Central, Depre5|on del correlativo (facies sideroliticas; 3) epirogénesis; 4) transporte de
Duero y Montes Galaico-Leoneses sedimentos.

y Cordillera Cantabrica.

Las formas dulces y redondeadas caracterizan no solo las penillanuras sino también las regiones que a
distancia parecen montafiosas y mas que montanas parecen plataformas limitadas por bruscos desniveles
(Ribeiro, 1941). La mayoria de las culminaciones orograficas estan coronadas por sendos aplanamientos
(Figura 5). Estos se vieron truncados y elevados en bloques por las deformaciones alpinas, lo que originé
alteraciones en la topografia heredada del Mesozoico. Con ello se cre6 un estilo tecténico tipo germa-
nico, especialmente importante en la mitad septentrional del Macizo Ibérico, donde las montafas estan
casi siempre relacionadas con estas deformaciones fragiles, igualmente que el registro cenozoico que las
circunda. En este y en otros lugares, los mas importantes accidentes geograficos y/o geoldgicos estan rela-
cionados con la fragmentacién tectoénica

El Noroeste de la Peninsula Ibérica presenta un relieve particular: un complejo rompecabezas de bloques
elevados o hundidos seguin una orientacion que pocas veces coincide con las viejas directrices de la geolo-
gia varisca, incluso en aquellos sitios en que se marcan perfectamente esas directrices, como en la Rodilla
Asturica. Los retazos de sedimentos alpinos esparcidos por toda esa region se relacionan con esta compar-
timentacién por fractura, y en la mayoria de los casos, su emplazamiento se admite en fosas tectdnicas. Esta
elevacion montafosa que separa la Meseta del Océano se puede sintetizar en una estructura orografica
que ocupa practicamente todo el Noroeste. Se trata de una béveda montafiosa con eje curvo y transverso al
rumbo hercinico que estd compartimentada por fallas asociadas. Su zona axial es una barrera de montafas
con dos zonas muy bien diferenciadas: las montafas galaico-leonesas de rumbo general NE-SO y sus depre-
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siones internas, y las altas cum-
bres de la Cordillera Cantabrico-
Asturica dispuesta E-O. El descen-
so hacia el mar de esta elevacion,
es decir Galicia, constituye el flan-
co nordoccidental; el borde oeste
de la Cuenca del Duero su flanco
suroriental (Figura 6). Las cum-
bres de esta boveda que estan
situadas entre los 1400 y los 2000
m, son cuerdas amplias y redon-
deadas, verdaderas penillanuras
sobre las que aun pueden desta-
car algunos relieves residuales.

La simplificacion topografica
tan expresiva de la figura 4 tiene
interpretaciones tecténicas que
se refieren a que son la termina-
cién occidental de los relieves pi-
renaicos, y es el resultado de un
sistema de cabalgamientos que dan lugar a una flexion litosférica y a un relieve tecténico. Por tanto, esa
gran morfoestructura se resuelve mediante una amplia flexura monoclinal con un importante frente de
cabalgamiento, ligada al orégeno alpino (Santanach, 1994; Alonso Tejada et al., 1996).

Figura 5. Cumbres aplanadas de la Sierra de Queixa (Orense); en el
horizonte, separada por la Cuenca de/ Bierzo, la Sierra del Courel (Lugo).

El dominio morfoestructural asturiano es un fragmento de macizo antiguo empotrado en los bordes
de una cadena de plegamiento alpino. Se trata de un territorio compartimentado, con escarpes de
falla bien sefalados sobre la Caliza de Montafa, desniveles importantes (los 300 m entre La Marina
y la Sierra de Cuera) y surcos asociados a accidentes tecténicos como Ventaniella. La organizacion en
unidades geomorfolégicas establecida por Martinez Garcia (1981) y Bertrand y Bertrand (1984), en gran
parte se fundamenta en su compartimentacion alpina. Los ejemplos mas notorios son el Macizo de Picos
de Europa, el Reborde Litoral, el Escalon Intermedio y el Surco Prelitoral (Cuencas de Cangas de Onis,
Oviedo y otras).

Los principales rasgos morfoestructurales del paisaje gallego estan directamente relacionados con al-
gunas familias de fracturas. La N-S marca un gran horst central conocido por la Dorsal Gallega, los valles
alineados de la Depresién Meridiana y la propia costa atlantica. Las fallas NNE-SSO y NE-SE son las que
sefialan la mayoria de los rasgos geograficos del sureste gallego como las Rias Bajas. La familia ONO-ESE
gue se observa preferentemente en La Corufia, tiene poco relieve asociado pero importantes surcos de
sedimentacion cenozoica.

El Sistema Central es sin duda el modelo mas conocido y estudiado, De este a oeste, Somosierra,
Guadarrama, Gredos, Béjar, Pefa de Francia y Gata en Espafia, y Gardunha, Estrela y Lousa en Portugal,
son bloques montafosos elevados e individualizados por escarpes de falla muy nitidos y separados por
estrechos corredores tectonicos. Todas esas sierras estan predominantemente determinadas por multi-
ples accidentes de direcciones mas o menos conjugadas pero especialmente se sefalan las NE-SO y NNE-
SSO. Esta ultima tiene su expresién morfoldégica mas clara en los enlaces entre Guadarrama, Gredos y
Gata. También estan presentes la ONO-ESE (Valle de Amblés), la N-S (El Herradoén) y la E-O (La Serrota).

Sobre la génesis concreta de la Cordillera se barajan distintos modelos. Los mas argumentados se refie-
ren a abovedamientos por comprensiones laterales de la corteza o de movimientos complejos originados
en bandas de cizallamiento intracontinental que se relacionan con las etapas de deformacién alpinas
mas importantes, es decir con la génesis de las cordilleras pirenaica y bética (Alia, 1976; Portero y Aznar,
1984; Warbuton y Alvarez, 1989; Vegas et al., 1990; Ribeiro et al.,1990; de Vicente et al., 1992 y 1996).

En los Montes de Toledo, los hechos decisivos de la tecténica alpina son la creacién de las fosas del
Tajo y de La Mancha, al norte y al sureste respectivamente, y un basculamiento general hacia esa ultima
direccion. Existen multiples pero pequeiios desniveles sin trascendencia a gran escala. La Unica altera-
cién sustancial se concreta en un importante accidente de direccién N70E a E-O que compartimenta y

75



DOMINIOS TERRESTRES

Figura 6. La boveda montafiosa del Noroeste (Martin-Serrano, 1994).

desnivela los Montes en dos dominios. Levanta el macizo del Rocigalgo (1448 m) con respecto al bloque
hundido meridional, casi 500 m por encima del horizonte marcado por la linea de cumbres y condiciona los
depositos terciarios de la depresion del Guadiana en el sector Madrigalejo-Castilblanco y de la depresién
de Anchuras (Nozal, 1985).

Por su condicién de borde junto al gran accidente que hunde el basamento bajo la Depresién del
Guadalquivir, en Sierra Morena se han citado escalonamientos y ciertos rasgos neotecténicos ubicados en
su limite mas meridional. Aparte de estos hechos, el rasgo mas notorio de Sierra Morena es su basculamien-
to hacia el oeste que da lugar a que las maximas elevaciones queden localizadas en su extremo oriental.

3.4. LASRANAS

El término Rafa se utiliza en los Montes de Toledo y Extremadura para definir las altiplanicies pedregosas.
Gbémez de Llarena (1916) y Hernandez-Pacheco (1912 y 1928) las describen como aluvionamientos antiguos
emplazados en plataformas colgadas a gran altura sobre los rios y sus terrazas. Las rafias se encuentran en los
sectores periféricos de las cuencas o en el interior del Macizo, rellenando sus valles, constituyendo depositos
de conglomerados siliciclasticos, clastosostenidos de gran extension superficial y escaso espesor. Aparecen
formando mesas colgadas sobre los rios actuales, a altitud y desnivel variable, en funcién de su posicion geo-
grafica, pero siempre en posicion cimera. Se encuentran afectados por un proceso de alteraciéon que argiliza
los clastos de pizarra, desagrega los de cuarcita y arenisca reduciéndolos de tamano, segrega y moviliza oxi-
hidréxidos, silice y otros elementos quimicos bajo condiciones hidromorfas, y modifica los minerales arcillosos
(Molina, 1991). El resultado es un suelo muy evolucionado: ultisol/oxisol (Espejo, 1986).

Desde una perspectiva estrictamente morfografica las rafas se ubican en el techo de los piedemontes

periféricos de las cuencas cenozoicas de la Meseta. Morfoestratigraficamente, se han considerado el epi-
sodio terminal del relleno, con morfologia original conservada, y por tanto parte constituyente del mismo
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(Bertrand y Bertrand, 1984; Herail, 1984; Martin-Serrano, 1988; Vergnolle, 1988). Asimismo se las ha dife-
renciado y separado tanto de los depésitos que culmina como de las terrazas fluviales que la diseccionan
(Hernandez-Pacheco, 1949; Pérez Gonzalez y Gallardo, 1987; Pimentel y Azevedo, 1993). También es cierto
que rafas y terrazas fluviales han sido confundidas. Todas las afirmaciones anteriores colocan a la Rafa
estd a caballo entre la de la construccion del piedemonte y su destruccion; podria ser una etapa terminal
del relleno, un episodio inicial de depdsito ligado a la diseccién, o incluso un evento independiente y dife-
renciado. Lo que no cabe duda es que articula localmente dos episodios geodinamicos sucesivos y opues-
tos, de sedimentogénesis y de gliptogénesis (Figura 7) (Martin-Serrano, 1991b).

Figura 7. Posicion morfodinamica de la Rafia entre dos etapas de polaridad geodindmica opuestas (segun Martin-
Serrano, 1991b).

La Rafa ha sido y es, actualmente, objeto de numerosas definiciones e interpretaciones genéticas y
cronolégicas. Se atribuye al transito Neégeno- Cuaternario por su posicién cartografica aunque no existe
argumento paleontolégico o geocronolégico alguno. Sedimentolégicamente se cree que son simples alu-
vionamientos de caracter fluviotorrencial mas o menos continuos (Prado, 1868; Gomez de Llarena, 1916;
Hernandez-Pacheco, 1912 y 1928; Vidal Box, 1944; Hernandez-Pacheco, 1949; Solé, 1952; Mabesoone,
1961; Martin Escorza, 1977, Sanz, 1979, Molina, 1975; Mufoz, 1976; Vaudour, 1977; Olivé et al., 1982,
Pérez Gonzalez y Gallardo, 1982, etc.). Los rasgos sedimentologicos y las peculiaridades de los edaficos han
dado lugar a las mas diversas interpretaciones climaticas, aridas o semiaridas ( Vidal Box, 1944; Hernandez-
Pacheco, 1949; Solé, 1952, etc.), calidas con lluvias estacionales fuertes (Mesching, 1958; Mabesoone, 1961
y Hocquard, 1975) o crisis climatica fresca coincidente con el primer pluvial villafranquiense (Lautensach
y Mayer, 1961; Muioz, 1976 y Vaudour, 1977). La génesis de las rafias también se relaciona con fenéme-
nos tectonicos finialpidicos, es decir con el levantamiento de bloques montafiosos ( Martin Escorza, 1977;
Alvarez et al, 2004 y Vegas et al, 2004).

En la Meseta, a relieves relativamente vigorosos del Macizo Ibérico se oponen zonas deprimidas defini-
das por multitud de cuencas o fosas tecténicas. En la articulacion morfolégica entre ambas unidades se en-
cuentra la Rafa, aunque no siempre esta definida por ella ya que existen piedemontes muy degradados.
Ocurre junto al Sistema Central, donde las rafas sélo se conservan en Riaza, en Ojos Albos, y en el borde
meridional de Somosierra (Tamajon) y en la depresion de Ciudad Rodrigo.

El limite tecténico meridional de la Cordillera Cantabrica origina en la Cuenca del Duero un piedemonte
espectacular, con grandes abanicos aluviales muy planos, como el de Guardo (Palencia) con 52 km de longi-
tud y una pendiente media de 0,007. El &ngulo noroeste de ese mismo borde, al norte de Leén, merece el
calificativo de piedemonte en grado superlativo. En ese lugar y en todos los valles del borde zamorano-leo-
nés del Macizo (Omanas, Valduerna, Eria, Tera y Aliste) estan presentes las rafias, ocupando una posicién
de interfluvio entre los 1000 y 1300 m de altitud que Herail (1984) llama haute surface alluvial. A partir de
ellas, el modelado de esta regién se articula en plataformas colgadas y escalonadas en geometria triangu-
lar desplegada desde los valles que drenan las montafas cercanas.

La mayor parte de la cobertera sedimentaria reciente del substrato antiguo de la Meseta meridional,

la constituyen las rafias, donde pueden llegar a constituir uno de sus elementos paisajisticos mas repre-
sentativos, como ocurre en Extremadura y Montes de Toledo. En este ultimo lugar constituyen extensas
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llanuras intramontafosas, especialmente en parte occidental (Los Yébenes, Retuerta, El Robledo) dando
lugar a magnificos paisajes antiguos conservados. Esta morfologia, constituida por varias generaciones de
abanicos aluviales casi sin encajamiento entre ellas, constituye la transicion del paisaje nedgeno al sistema
actual de drenaje. En torno a los Montes de Toledo, las rafias constituyen una orla diluida por el este hacia
la llanura manchega mientras que por el oeste queda transformada en espectaculares mesetas colgadas
a mas de un centenar de metros sobre los cauces de los rios de la cuenca hidrografica del Guadiana. En
esos lugares, es donde por su extension y por el citado grado de diseccion, la espectacularidad de la Rafa
alcanza su maxima expresion. Esas rafias (Anchuras, Puerto del Rey, Dos Hermanas y Caflamero) constitu-
yen grandes altiplanicies (800-600 m) triangulares y digitadas por la erosién, con pendiente (0'05) dirigida
hacia el surco de drenaje principal determinado por el rio Guadiana (Martin-Serrano y Molina, 1989). Todas
ellas, conforman un conjunto de espectaculares plataformas colgadas y disectadas entre el Guadiana y la
alineaciéon morfotecténica de Zorita-Cafiamero-Puerto del Rey-Anchuras, anteriormente aludida y corres-
pondiente al mayor accidente alpino de la region que origina la Cuenca del Guadiana y la desnivelacion de
la penillanura extremena por hundimiento del bloque suroriental. Bajo todas ellas aparecen fosilizados y
preservados los materiales del relleno cenozoico de dicha cuenca y también dicho accidente.

En Extremadura la presencia de las rafias es mas exigua y siempre relacionada con las sierras cuarciticas que
aparecen sobre la penillanura cacerefiay con los rios Tajo (Jaraicejo, Deleitosa al sur del Puerto de Miravete)
y Guadiana (borde meridional de la Sierra de San Pedro y Sierra de San Servan, proxima a Mérida).

Igualmente se consideran rafas algunas altiplanicies aluvionares de los valles apalachianos de Sierra
Morena (Rumblar, Cardefia-Montoro, etc..), relacionados con el trazado descendente del rio Guadalquivir.

3.5. LARED FLUVIAL

La organizacién de la actual red fluvial del Macizo Hespérico es un fenémeno prolongado y continuo que
forma parte de su historia alpina de la misma forma que lo es la construccién de su orografia o el relleno
de sus cuencas interiores; y todos son eventos simultaneos (Martin-Serrano, 2000). No procede hablar de
reciente red fluvial o de reorganizacién pliocuaternaria. En algunas regiones, al Cuaternario solo le co-
rresponde el corto episodio final de esa reorganizacién. El encajamiento que experimentan los rios no es
la respuesta inmediata a un generalizado y reciente evento tecténico que afecta a toda la Meseta sino la
secuela del rejuvenecimiento alpino experimentado algunos millones de afios antes.

Por todo lo anterior, el desarrollo y evolucién de la red fluvial debe contemplarse desde una panorami-
ca mas general, la del Cenozoico. Por eso no extrafia que la red fluvial de la Cordillera Cantabrica fuera
definida en el Oligoceno-Mioceno, simultdneamente al levantamiento montafioso (Bertrand, 1971). Las
espectaculares gargantas de los rios Deva, Cares, Sella, etc. tienen por tanto explicacion sinorogénica. Esta
cordillera presenta una fuerte disimetria. Los rios salen a la cuenca castellana a 1000 m de altitud formando
valles relativamente amplios y poco encajados, con su capacidad de incision bloqueada por la permanencia
de los niveles de base a cota muy alta durante el endorreismo terciario. En la vertiente septentrional gran
parte de la incision es terciaria. El fuerte desnivel (2000 m en 70-30 km) da lugar a rios cortos, con perfiles
acentuados y terrazas y llanuras de inundacién en sus tramos finales.

Los rios de Galicia parecen alin mas antiguos. Pagés (2000) se remonta a una red finimesozoica contem-
poranea a la apertura atlantica proponiendo una evolucién cenozoica propia con incision, adaptacién ala
fracturacion e importantes fenémenos de captura. Testimonios de esa primitiva red son los valles seniles,
sobre la costa (Grande, Castro, Tambre, Xallas) o en el interior (Narla, Mondeo, Mifio superior). Porque un
hecho destacable de la morfologia gallega es la independencia casi completa de la red hidrografica en
relacion con las modificaciones tecténicas alpinas. El Mifio después de atravesar la Terra Cha, se aparta de
las otras cuencas alpinas lucenses (; oligo-miocenas?) y se hunde en la inclinada penillanura fundamental
de Galicia. La posicion del Sil medio es paraddjica, pues evita la cuenca de Monforte y se hunde labrando
una impresionante garganta perpendicularmente a la linea de maxima pendiente de una superficie de
erosion basculada hacia el norte; de igual forma algunos afluentes suyos, como los rios Cabe y Lor inciden a
contrapendiente fragmentos basculados de la penillanura anterior (Birot y Solé, 1954). No es muy arriesga-
do aventurar que se trata de rasgos heredados de un trazado antiguo conservado a través de fenémenos
de antecedencia y / o sobreimposicion. Como en Asturias, la incision parece correlativa al rejuvenecimiento
alpino, por lo que al alcanzar el Cuaternario, ésta, se encuentra ya muy definida. Este periodo produce
minimas modificaciones con valores locales de 60-80 m de encajamiento maximo.
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El Sil, como otros rios gallegos, tiene un recorrido extrafio, ya que corta las montafas galaico-castellanas,
labrando una garganta donde las terrazas son escasas (Figura 8) y de cronologia controvertida. En 660 m
de incisién se han descrito 20 terrazas erosivas, y varias superficies a cotas mas elevadas aunque el primer
registro sedimentario, quizas ya plioceno, aparece a 240 m (Vidal et al.,1998). Las terrazas ferruginosas de
La Rua (a 140-150, 70-80 y 30-40 m) son conocidas por su tectonizacion (Birot y Solé, 1954). Las terrazas
altas de este ultimo rio, se encuentran sobre el basamento circundante entre 120 y 240 m, mientras que las
medias y las bajas se emplazan sobre el relleno terciario a no mas de 25 m.

Respecto a la Raia, el
valor de la incision en el
Bierzo es de 400 m, y ese
mismo valor en la vertien-
te castellana es de menos
de 100 m. Ocurre como
en el borde castellano de
la Cordillera Cantabrica,
pues los rios se encajan
moderadamente en los va-
lles apalachianos del basa-
mento zamorano-leonés,
originando un numero de
terrazas progresivamente
mas abundante hacia el sur
conforme el substrato ter-
ciario se generaliza. Aguas
abajo, estas terrazas son
sustituidas por una pro-

funda garganta que el Esla
Figura 8. El rio Sil en la Ribeira Sacra (Orense). incide en el Macizo.

Al sur de Zamora, los rios
inciden fuertemente en el basamento. La red de drenaje se hunde en profundas gargantas convergentes
hacia la del curso principal, un tramo de cerca de 100 kilémetros de longitud denominado Arribes del
Duero donde el rio ahonda mas de 600 m la altiplanicie fronteriza determinada por la penillanura funda-
mental de la Meseta (Figura 9). Algunos de los tributarios meridionales mas importantes, los rios Agueda,
Yeltes y Huebra que drenan la cuenca terciaria de Ciudad Rodrigo, contrastan entre si por el valor de di-
seccién y por el nimero de terrazas. Es una disimetria este-oeste consecuencia de un proceso de erosion
remontante desde el Atlantico que alcanza sucesivamente durante el Nedgeno distintos sectores de la
cuenca (Cantano, 1996).

En el interior del Sistema Central, los rios forman gargantas con exiguos aluviones (Jarama, Lozoya,
Alberche, Alagén, Duratén, Eresma..) y cuando alcanzan la periferia montafiosa tambien inciden en el
piedemonte rocoso (Guadarrama, Manzanares, Moros, Voltoya, Adaja y Tormes).

En la Meseta meridional, la red fluvial se suele acomodar relativamente a la estructura geologi-
ca, y sblo la corta, breve y accidentalmente, aprovechando fracturas transversas a ella, originando
estrechos, pasos o portillos. Distintas circunstancias (entre otras, restos de sedimento) revelan una
vieja ascendencia que ya fue puesta de manifiesto por autores antiguos. El recorrido inicial del rio
Guadiana por el basamento (entre Luciana y el Portillo de Cijara) es, en opinién de Hernandez-Pacheco
y Cabafas (1952), un tramo fluvial de clara ascendencia Pliocena y resto de un gran rio que acomodan-
dose a la estructura varisca debia ser tributario del Tajo al correr hacia su actual posicién y a mayor
altitud. Suponen que la apertura del portillo en una potente barra de cuarcitas da lugar a la modifi-
cacion del drenaje hacia el suroeste. Curiosamente, Herndndez-Pacheco (1956) ya relaciona la Rafa
con este evento pues la supone como un fenémeno casi simultaneo. Mingarro (1959) va mas alla, pues
para él, la presencia de arcosas en ese segmento del Guadiana prueba que el flujo del valle fue hacia
el este antes de abrirse el portillo, en sentido contrario al actual, ya que los afloramientos de granito
se localizan al oeste y noroeste. Independientemente de su validez, todas estas interpretaciones ponen
de manifiesto que desde hace tiempo algunos autores asumieron la antigliedad de la red hidrografica
en el macizo.
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El rio Guadiana se acomoda a la estructura geo-
I6gica hasta que entra en Extremadura, después
de salvar el Portillo de Cijara. Mas adelante, los
nuevos pasos (bocas de Valdecaballeros y Puerto
Pefia) que salvan sendas alineaciones de cuarcita
son interpretados por Hernandez-Pacheco (1956)
como fenédmenos de sobreimposicion y epigéne-
sis. Pero también es probable que esos pasos ya
fueran funcionales durante el Terciario tal como
atestiguan los distintos relictos de sedimentos que &
afloran alo largo del recorrido del rio. El Guadiana . N
ya se insinda durante la acumulacién de la Rafa
pues existe una relacién directa entre éstay la red
fluvial actual, y tal y como implica el descenso alti-
métrico que en general ofrecen las rafas hacia el
oeste, cuando se formaron estas, toda la red extre-
mefia ya vertia al atlantico (Hernandez-Pacheco,
1949). La misma tendencia se observa en las raias
del Tajo cacerefio, por lo que hay que suponer que
hubo un flujo hacia occidente y obligados pasos o
portillos. Uno de estos ltimos, el Salto del Gitano, Figura 9. Principales lineas de drenaje en el oeste de la

en la Sierra de Miravete, se ha considerado activo LCuencs qe/ ﬁﬂ“er_o' bérico: 2. C. o3 7

desde el Paleégeno superior (Fernandez Macarro eyenaa. 1, Macizo Joerico, 2, Luenca cenozoica, 3, £onas
Montahosas, 4, red fluvial; 5, encajamientos.

y Blanco, 1990).

Los rios orientales de los Montes de Toledo estan mucho menos encajados que los occidentales, pues aun
tienen como referente el nivel de base del pasado endorreismo manchego. A ellos apenas llegé la erosion
remontante atlantica. Aprovechan la herencia neégena, modificandola minimamente mediante algunas
generaciones de abanicos aluviales débilmente escalonados hasta el aluvidon holoceno. El contraste entre
el Tajo que incide 300-400m en la penillanura cacerefia y sus afluentes secundarios que presentan valles
anchos y suaves, tiene la misma explicacién anterior. Los 260-280m de encajamiento cuaternario estimados
por Gomez Amelia (1985) parecen excesivos para un periodo tan corto.

El Guadianay el Zujar se encajan sin depositos en la penillanura sureste de Extremadura hasta que alcan-
zan la depresion terciaria.

El borde meridional de Sierra Morena esta fuertemente incidido por los afluentes de la margen derecha
del rio Guadalquivir. Las mas significativas son las de los rios Tinto y Odiel al norte de Huelva, Bembezar
y Guadiato al oeste de Cérdoba, y entre esta ultima localidad y Andujar, Guadamellato y Jandula con
sus afluentes (Ojailén, Montoro y Robledillo). Hacia el este, el contraste entre el paisaje mesetefio, con
el Guadiana en la Mancha situado a unos 600 m, y el Guadalquivir a unos 300 m en Bailén, dan lugar a
un paisaje fuertemente incidido. Los rios Pinto, Grande y de la Campana, afluentes del rio Rumblar y el
Guadalén con el Despefiaperros presentan significativos y vistosos encajamientos debido a ese desnivel
con la campifia andaluza. En ese ultimo, la c/luse de Despefaperros da lugar a un desfiladero de 400 m de
profundidad, originando el singular paisaje de Los Organos.

4, OTROS ELEMENTOS MENORES. GLACIARISMO Y KARSTIFICACION

La impronta de sistemas morfogenéticos tan comunes como el glaciarismo y la karstificaciéon es, compara-
tivamente con las anteriores, relativamente reciente.

Los efectos del glaciarismo estan restringidos al ambito montafioso, mas importantes cuanto mas al
norte y mas al oeste. La acumulacion de hielo también se vio favorecida por el relieve preglaciar y por la
orientacion. El periglaciarismo circundé las zonas glaciadas, y tras la retirada del hielo, ocupé su lugar. Su
cronologia nunca ha sido fiable pero la idea actual es que se trata de una Unica fase glaciar con deglacia-
Cién iniciada hace 40000-50000 afios, aunque, sorprendentemente, una reciente datacién (por cuantifi-
caciéon de isétopos cosmogénicos) establece la evolucién glaciar del noroeste en los ultimos 300000 afos
(Vidal et al.,1999).
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La Cordillera Cantéabrica presenta vestigios glaciares a partir de 900-1200 m como en Pefia Ubifia, Saliecia
y Manpodre. En Picos de Europa que fue el principal foco glaciar, abundan formas de erosion pero escasean
los depésitos, si exceptuamos las morrenas de los lagos Enol y Ercina a 1000 m de altitud. Por el norte el
hielo alcanzé los 650 m de cota, mientras que en la vertiente meridional también hay formas y depositos
glaciares que alcanzan los 800 m de cota.

En las huellas de la ocupacién glaciar de las montafias galaico-leonesas se pecibe una marcada disimetria
climatica, lo que determina que el testimonio glaciar sea mas abundante en las vertientes septentrionales
y orientales, casi siempre por encima de 1400 m. Los vestigios mas importantes se localizan por encima de
los 1500-1600 m, sobre las sierras de la Segundera, la Cabrera y el Teleno, donde se emplazé un glaciar de
plataforma aprovechando la penillanura de cumbres. Sus vertientes septentrionales conservan morrenas,
cubetas de sobreescavacion, umbrales sobre cuarcitas, suelos poligonales formas de solifluxion y complejos
fluvioglaciares. Pero es en Sanabria (fachada suroriental) donde se conserva el testimonio mas espectacu-
lar, con varios arcos morrénicos cerrando el lago a 1000 m de altitud. En torno a la cabecera del Sil existen
numerosas huellas glaciares y valles de hasta 5 km de longitud (Vallegordo Omafas), sobre todo en la
vertiente septentrional de la Sierra de Ancares con valles glaciares hasta los 900 m de cota (Piornedo). El
glaciarismo de la Sierra del Xurés alcanza los 1000 m de altitud.

La Sierra de Gredos fue el foco glaciar mas importante del Sistema Central, pero también hubo glaciares
en Bejar, Serrota, Guadarrama y Somosierra. La asimetria del relieve preglaciar de Gredos condicioné la
localizacion del hielo en el norte, pero se reconocen glaciares de valle, de ladera y de circo en ambas ver-
tientes. Se trata de un modelado con morrenas subglaciares, extendido entre los 2300-2200 m y los 1500-
1540 m (sur) o los 1380-1400 m (norte) de altitud. Las formas glaciares menores de Guadarrama se localizan
entre los 2000 y los 1640 m (Hoyacerrada), y los pequefios circos de Somosierra por encima de los 1900 m
(Pedraza, 1994).

Los indicios debidos a periglaciarismo son ambiguos y dificiles de interpretar. Se han descrito en el litoral
noroeste y en las montafas por encima de 700-800m. Son nichos de nivacién, glaciares rocosos o fené-
menos de gelifluxion y crioturbacion y, especialmente, acumulaciones crioclasticas de vertiente como los
canchales o pedrizas asociadas a las sierras cuarciticas de todo el Macizo.

De manera mas puntual hay que destacar el modelado karstico. Las formaciones carbonatadas del CAmbrico
Inferior, Devonico y Carbonifero, principalmente, presentan importantes modelados karsticos en zonas con-
cretas del Macizo Ibérico. Son destacables las manifestaciones glacio-karsticas (jous) de Picos de Europa pero
también lo es la evolucion karstica en el sector central de Sierra Morena, con la formacion de poljes por deba-
jo de las superficies de corrosion terciarias que ha tenido gran influencia en la organizacién de la red fluvial
actual. Dolinas, lapiaces, simas y sobre todo tobas y travertinos constituyen el testimonio de estos procesos.

En muchos casos su origen es policiclico como lo demuestra el hecho de que en ellas se superponen pro-
cesos de disolucién, relleno de cavidades, alteracion y mineralizacion de los materiales de relleno, nuevas
disoluciones, etc. Buenos ejemplos los tenemos al norte de la provincia de Sevilla (Cerro del Hierro), en
la ciudad de Caceres, en la provincia de Avila (cuevas del Aguila), etc. Teniendo en cuenta el largo pe-
riodo de exposicion del Macizo a la erosion los procesos de karstificacién se han debido producir bajo
diferentes climas, lo que esta de acuerdo con muchas de las formas observadas como por ejemplo torres
karsticas de posible origen tropical y mineralizaciones de tendencia lateritica ricas en oxihidroxidos y
caolinitas. Ademas, la tectonica alpina ha afectado a morfologias karsticas previas como sucede en el
citado Cerro del Hierro.
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1. INTRODUCCION

El orégeno alpino peninsular constituye el limite occidental de las cordilleras europeas formadas en ese
evento geoldgico, aunque su historia completa, siendo rigurosos, se remonta a etapas muy anteriores,
variscas y pre-variscas. Desde el punto de vista geoldgico, la Cordillera Pirenaica ocupa casi todo el borde
montafoso septentrional de Espafia, si exceptuamos la mitad occidental de Asturias y Galicia, pues incluye
también los Montes Vasco-Cantabricos. Entre estos Gltimos y los Pirineos propiamente dichos se localiza la
Falla de Pamplona, considerada por muchos como una importante frontera geoldgica. Las fronteras meri-
dionales y septentrionales estan definidas por los cabalgamientos frontales de sus unidades estructurales
sobre el Golfo de Vizcaya y sobre las cuencas cenozoicas del Ebro, Duero y Aquitania. Sus prolongaciones
laterales se extienden hasta el Languedoc y la Dorsal Atlantica (Barnolas y Pujalte, 2004). La Cordillera
Bética forma una gran unidad geoldgica y orografica en la franja meridional de la Peninsula pero tiene
continuacién hacia el Levante mas meridional y prolongacién submarina hacia Baleares y el Rif norteafrica-
no. Esta vasta unidad es considerada parte del segmento occidental del Orégeno Alpino Perimediterraneo
(Vera, 2004). La Cordillera Ibérica'y la Cordillera Costero-Catalana son cadenas parcialmente amesetadas de
estructura alpina. Ambas forman parte de una Unica unidad geoestructural situada entre las dos grandes
cordilleras anteriores, es decir Pirineos y Béticas, ya que comparten deformacion y estilo: se trata de cade-
nas de antepais con cobertera potente (Sopefia y de Vicente, 2004).

2. EL PIRINEO

Se extienden desde el Golfo de Vizcaya al Cabo de Creus, a lo largo de 440 km. Las mayores altitudes se
alcanzan en el sector central (Aneto, 3404 m; Posets, 3375 m), disminuyendo hacia sus bordes occidental y
oriental y hacia las depresiones de Aquitaniay del Ebro.

Los materiales mas antiguos aparecen en el eje de la cordillera, formando el llamado Pirineo Axial, con
sedimentos paleozoicos afectados por metamorfismo regional y de contacto: cuarcitas, pizarras, esquistos y
calizas. Este conjunto fue plegado durante los movimientos hercinianos, dando lugar a un relieve muy hetero-
géneo, en el que los escarpes calizos y cuarciticos alternan con las formas mas suaves y abiertas de las pizarras,
afectadas muy frecuentemente por movimientos en masa profundos (Garcia Ruiz et al., 1990). Hacia el oeste,
los macizos de Cinco Villas, Oroz-Betelu y Quinto Real muestran morfologias mas suaves relacionadas no sélo
con la litologia sino también con los sistemas morfoclimaticos dominantes durante el Pleistoceno Superior.

El accidente tecténico mas importante por su extension corresponde a las depresiones del Urgellet y la

Cerdafia, que se prolongan en la vertiente francesa en las depresiones del Conflent y Rosellén. Se trata de
una fosa tecténica orientada de suroeste a nordeste y rellena de materiales mio-pliocenos.
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De forma irregular, dentro del Pirineo Axial aparecen también intrusiones granodioriticas (Panticosa,
Posets, Eriste, Perdiguero, Maladeta, Andorra, Albera) que dan lugar a macizos dotados de gran energia
de relieve, afiladas crestas y fuertes pendientes, o pequefios restos de la actividad volcanica que acompafié
a los ultimos empujes hercinicos (Anayet y Campo de Troya en la vertiente espafiola, Midi d'Ossau en la
francesa). En estos macizos granodioriticos es donde mejor se manifiestan los efectos del glaciarismo pleis-
toceno, con magnificos circos, cubetas de sobreexcavacion y artesas, que también son visibles en el resto
del Paleozoico (cabeceras de los valles del Gallego, Cinca, Esera, Noguera Ribagorzana, Noguera Pallaresa
y Segre, especialmente) (Chueca et al., 1998) (Figura 1).

Al norte y al sur del Pirineo
Axial se extiende el llama-
do Prepirineo, que engloba
otras subunidades, mucho
mejor desarrolladas en el sec-
tor meridional. El Prepirineo
estd formado por materiales
mesozoicos y terciarios que
constituyen la cobertera del
Pirineo Axial, desplazada
hacia el sur por medio de
varios mantos de corrimien-
to durante el plegamiento
alpino (mantos de Monte
Perdido-Gavarnie y Cotiella-
Montsec). De hecho, los plie-
gues alargan su eje de oeste
a este y aparecen volcados
al sur, con distintas escamas
que se superponen hasta dar
lugar a grandes apilamientos
que ocasionalmente forman
verdaderas cascadas de plie-
gues. De norte a sur se distin-
guen las Sierras Interiores, el Sector del Flysch, la Depresién Interior o Media y las Sierras Exteriores.

Figura 1. Vertiente septentrional de las Sierras Interiores pirenaicas (sierra
de Telera), con escarpes verticales, canales de aludes, taludes de derrubios y
complejos morrénicos al pie.

La unidad mas destacada es la formada por las Sierras Interiores, un gran anticlinorio cabalgante dotado
de gran continuidad y energia de relieve, que va haciéndose mas masivo hacia el este, especialmente entre
los rios Cinca y Segre. Las calizas y areniscas dominantes dan lugar a un relieve abrupto en el que los escarpes
verticales alternan con pequefas plataformas intensamente karstificadas (macizos de Larra, Aspe, Tendefiera
y Monte Perdido, entre otros). Por su masividad destacan el macizo de Monte Perdido (3355 m) y las sierras
de Aspe, Telera (Figura 2) (Collarada, 2886 m; Telera, 2764 m) y Tendefiera (2853 m). Los rios atraviesan esta
unidad por medio de profundos y estrechos cafiones. En las partes mas elevadas, sobre todo en la cara norte,
se conservan grandes circos glaciares, y las sierras son atravesadas por artesas en las que la potencia de las
lenguas de hielo pleistocenas llegaban a superar en ocasiones los 500 m (Chueca et al., 1998; Serrano, 1998).

El Sector del Flysch se desarrolla especialmente en Navarra y Aragén, originando un relieve mucho mas
suave de divisorias redondeadas que descienden de forma regular desde 2000 hasta 1000 m aproximada-
mente. Las laderas, cubiertas por un coluvién grueso, estan afectadas por movimientos profundos y super-
ficiales, aprovechando la intensa tectonizacién del flysch y su caracteristica alternancia de estratos delga-
dos de areniscas y margas (Garcia Ruiz y Puigdefabregas, 1982; Corominas y Moya, 1999). La topografia
muestra muy pocos contrastes debido a la homogeneidad litolégica, excepto alli donde afloran megacapas
calcéreas intercaladas dentro del flysch. Algunas de las mejores cubetas terminales de los glaciares pirenai-
cos se localizan en este sector, dejando a ambos lados cordones morrénicos laterales muy bien conservados,
mientras los frentes terminales s6lo se mantienen en las cubetas de Castiello (valle del Aragén) y Seneguié-
Sabifanigo (valle del Gallego) (Garcia Ruiz et al., 2002).

La Depresion Media se prolonga desde la Cuenca de Pamplona hasta la Conca de Tremp, si bien no

cuenta con una gran continuidad, al estar interrumpida por estructuras orientadas de norte a sur (como el
anticlinal de Boltafa) o por afloramientos relacionados con los mantos de corrimiento, Estas depresiones

90



Las Cadenas Alpinas

se asocian a las margas eocenas y
forman un relieve relativamente
deprimido de tipo erosivo, en el
que se localizan extensas forma-
ciones cuaternarias (glacis y te-
rrazas) escalonadas en varios ni-
veles, cuyos escarpes evolucionan
facilmente hacia extensas carca-
vas (Pefa, 1983; Vidal Bardan vy
Sanchez Carpintero, 1990). Parte
de la Depresion Media se halla
fosilizada por depositos continen-
tales (conglomerados, areniscas,
arcillas y margas) alojados en un
sinclinorio tras la fase principal de
plegamiento y que tras un nuevo
levantamiento han evolucionado
hacia relieves en cuesta muy re-
gulares.

Figura 2. Deslizamiento profundo en areniscas y pizarras paleozoicas

(Tramacastilla, valle del Gallego, Pirineo aragonés) Las Sierras Exteriores constitu-

yen el frente de los mantos cabal-

gantes de Gavarnie y de Cotiella-
Montsec. Forman un gran anticlinorio tumbado hacia el sur y fallado en el contacto con la Depresién del
Ebro. Los materiales son muy parecidos a los de las Sierras Interiores, aunque sélo se superan los 2000 m
en la Sierra de Guara. El relieve es, no obstante, muy agreste, con escarpes y profundos desfiladeros. La
karstificacion ha sido también muy intensa (sierras de Guara y Montsec).

3. LOS MONTES VASCO CANTABRICOS

Constituyen una alineacién montafiosa dotada de gran energia de relieve entre la costa cantabrica y las
depresiones del Duero y del Ebro, a pesar de que en raras ocasiones superan los 2000 m (Pefia del Pando,
2222 m). Sin embargo, la red fluvial se ha encajado intensamente, aumentando la impresién de un relieve
muy agreste, compartimentado y heterogéneo.

Los Montes Vasco-Cantabricos se extienden a lo largo de 250 km entre el Macizo Asturiano y los Pirineos.
Se les ha llamado también Umbral Vasco-Cantabrico por su menor altitud relativa. Por su historia geo-
I6gica y organizacion estructural pueden considerarse una prolongacién de los Pirineos. Los sedimentos
se acumularon en grandes espesores (hasta 15.000 m) sobre todo durante el Cretacico y el Eoceno, con
predominio de calizas y margas, aunque parte de los materiales son areniscas y margas en facies flysch.
La deformacién principal coincide con la Fase Pirenaica (Eoceno medio), con deformaciones posteriores a
finales del Oligoceno.

La organizacion espacial del relieve es muy compleja y ello explica la falta de continuidad de las distin-
tas unidades. Debe tenerse en cuenta la existencia de grandes fracturas de norte a sur y, especialmente,
los constantes cambios de facies litologicas, propiciados ademas por un diapirismo muy activo que ayuda
a romper la continuidad de los afloramientos. El encajamiento de la red fluvial ha contribuido a reducir
el tamano de las unidades morfoestructurales. Habitualmente se distinguen el Sector Cantabro, el Arco
Vasco y las Sierras y Cuencas Meridionales.

El Sector Cantabro ocupa el area mas occidental y es quizas la mejor estructurada, individualizandose La
Marina y las Montafas Interiores. La primera alcanza altitudes modestas, en torno a 300 m, y forma una
alineacién paralela a la costa, en la que se identifican diferentes niveles de rasas litorales. Las Montafias
Interiores forman una sucesion de pliegues con el eje alargado de oeste a este, quedando realzada la
disposicion estructural por la actividad erosiva (sinclinales colgados de Las Loras). La karstificacion ha sido
muy intensa, mientras que la actividad glaciar se limita a los sectores mas elevados (Castro Valnera), donde
llegaron a formarse lenguas de hielo que descendieron incluso por debajo de 800 m (Espinosa de los
Monteros) (Martinez de Pison y Arenillas, 1979; Serrano, 1996). La ocurrencia de deslizamientos profundos
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ha sido datada desde 120.000 afos BP hasta la actualidad (Gonzalez Diaz et al., 1999). El contacto con la
Depresion del Duero se efectia por medio de un cabalgamiento.

El Arco Vasco se desarrolla hacia el este, desde las Encartaciones vizcainas hasta el macizo paleozoico
de Cinco Villas-Quinto Real, que forma parte del Pirineo Occidental. El relieve se dispone en arcos para-
lelos que tienden a aumentar su altitud desde la linea de costa, mas rocosa y acantilada que en el Sector
Cantabro y caracterizada ademas por la presencia de rias (Irin, Pasajes, Oria, Deva y Guernica). Hacia el
sur alternan relieves estructurales sobre calizas (Sollube) y pequefias depresiones sobre el flysch (Munguia,
Elgoibar). La depresion principal vasca, mas al sur, se acomoda al llamado Anticlinorio de Bilbao, que se
prolonga desde la ria de Bilbao por el valle del Nervién hasta la cuenca de Mondragén, Vergara y Beasain.
Esta depresién queda cerrada por una nueva alineacion montafosa al sur (Gorbea, Aitzgorri y Aralar).
Toda esta unidad se encuentra también intensamente karstificada.

Las Sierras y Cuencas Meridionales muestran una clara alineacién de oeste a este, en la que destacan,
por un lado, una serie de depresiones, como la Llanada de Vitoria (con amplios glacis y terrazas), y las
cuencas de Villarcayo, Miranda y Trevifio, y, por otro lado, sierras en disposicion sinclinal (Urbasa, Andia)
y el cierre meridional de las sierras de Cantabria, Tolofio y Codés, que forman un anticlinorio cabalgante
sobre el Terciario de la Bureba y de la Depresion del Ebro. Los contrastes erosivos (de tipo diferencial) y
la presencia de numerosas fracturas contribuyen a realzar las lineas maestras de la estructura, dejando en
resalte reversos y frentes de cuesta sobre materiales calizos.

4, LA CORDILLERA BETICA

La Cordillera Bética se extiende entre las provincias de Cadiz y Alicante, a lo largo del Sur y Sureste penin-
sular, aunque geolégicamente se continda hacia el NE por las Islas Baleares y hacia el Sur por la cordillera
del Rif africano. El relieve de esta cadena montafiosa es muy heterogéneo, fruto de una gran complejidad
estructural y de una tecténica muy activa hasta tiempos recientes. A pesar del trazado dominante NE-SO,
no existe un eje directriz principal, sino mas bien un conjunto de sierras y grandes bloques, que se corres-
ponden generalmente con unidades aléctonas formadas por materiales resistentes, separados por areas
alomadas y relativamente deprimidas modeladas sobre materiales blandos. Sobre estos grandes contrastes
litologicos actua la erosiéon diferencial, dando lugar a un relieve irregular y complejo.

De este modo, los grandes conjuntos orograficos coinciden plenamente con los principales dominios
tecténicos de la cadena: la Cordillera Penibética al Sur, correspondiente a la Zona Interna y en la que se re-
conocen los complejos Nevado-Fildbride, Alpujarride y Maldguide, una cadena calcarea en su borde norte
y el conjunto de unidades aloctonas del Campo de Gibraltar. Esta gran unidad, en la que se alcanzan las
mayores altitudes de la cordillera, esta claramente separada de la Cordillera Subbética por la “Depresién
Penibética”, compuesta por un rosario de cuencas neégenas. La Cordillera Subbética corresponde a la Zona
Externa, en la que se distinguen un conjunto de sierras prebéticas en el borde NE de la cadena, y otro con-
junto de sierras subbéticas, en su zona central.

Aungue la cadena se estructuré a lo largo de una larga serie de fases tectonicas durante el Terciario, el
relieve que hoy dia se observa se construyé fundamentalmente desde el Mioceno superior hasta la actuali-
dad, mediante el rejuego de numerosas fallas y pliegues de gran radio, asociados a la actuacién de esfuer-
zos distensivos y compresivos, asi como a reajustes regionales (Rodriguez Vidal y Gracia, 2004). Durante el
Tortoniense los procesos tecténicos de hundimiento dieron lugar a la formacién de amplias depresiones
o fosas, rellenas por sedimentos marinos inicialmente y continentales después (Ronda, Granada, Guadix-
Baza, Nijar, Lorca, Bajo Segura, etc.).

En diversos puntos de la cadena se reconoce una superficie de erosién de edad Tortoniense-Messiniense,
gue enlaza con el techo del relleno sedimentario de dichas cuencas. No obstante, la extension de esta su-
perficie erosiva es limitada, debido fundamentalmente a los acusados movimientos tectdénicos posteriores
a su elaboraciény a la fuerte incisién fluvial y desmantelamiento erosivo que ha sufrido la cadena durante
el Cuaternario. En cualquier caso, los restos de esta superficie sirven como herramienta Util para reconstruir
deformaciones neotecténicas (Rodriguez Vidal et al., 1998).

Durante el Cuaternario se sucedieron diversas pulsaciones tecténicas de caracter compresivo, que pro-
dujeron una intensa reactivacion de muchos accidentes previos. Estos movimientos ocasionaron la sobre-
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elevacion de diversos bloques y unidades orograficas, que presentan asi un fuerte control litoestructural
acentuado por la erosién diferencial. Es el caso del modelado estructural sobre calizas mesozoicas de las
sierras de Cazorlay Segura, el de algunas sierras penibéticas, o el formado sobre areniscas miocenas en el
Parque de los Alcornocales, en el Campo de Gibraltar.

Uno de los principales bloques elevados durante el Néogeno - Cuaternario es el Nevado-Filabride, al-
gunas de cuyas cumbres constituyen las mayores elevaciones de la Peninsula Ibérica (Mulhacén, 3.482 m:
Veleta, 3.398 m) y que conforman el actual Parque Nacional de Sierra Nevada. Las dimensiones de esta sie-
rra 'y su elevada altitud favorecieron el desarrollo de diversos sistemas glaciares a lo largo de las fases frias
del Pleistoceno, cuyos restos constituyen el complejo glaciar cuaternario mas meridional del continente
europeo. Entre ellos destacan valles, circos, lagunas, diversos cordones morrénicos, glaciares rocosos, etc.
También son muy abundantes las huellas de periglaciarismo activo en las altiplanicies de la sierra (Gémez
Ortiz et al., 1998). En las cumbres de otras sierras béticas (como en Grazalema, o en la Sierra de las Nieves)
se reconocen Unicamente morfologias periglaciares de caracter relicto.

La actividad tectonica cuaternaria dio lugar a algunas pequefias cuencas de nueva creacién, asi como
a importantes sistemas de abanicos aluviales y glacis (Figura 3), cuyas relaciones geométricas permiten
reconstruir la historia neotecténica de algunos bordes montafiosos (Sanz de Galdeano y Lopez Garrido,
1999). En los sectores central y occidental de la cordillera los movimientos tecténicos cuaternarios gene-
ralmente triasicas, formando algunas depresiones que evolucionaron como cuencas lacustres (Laguna de
la Janda, hoy dia desecada artificialmente). Aunque la mayoria de estas ellas fueron después capturadas y
drenadas por la red fluvial, existen todavia algunos casos en los que la tasa de hundimiento tecténico ha
permitido la conservacién del caracter lacustre hasta la actualidad (turbera del Padul).

La reactivacion muy recien-
te de las fallas ha llegado a
afectar al propio disefio de la
red fluvial, provocando brus-
cos desplazamientos de los
cauces, numerosas capturas
e importantes incisiones. Los
ejemplos son numerosos en
las sierras béticas orientales
(cuencasdeElche-BajoSegura,
cuenca de Cartagena, siste-
ma de fallas de Carboneras-
Palomares, etc.). Es el caso del
rio Guadalhorce (provincia
de Malaga), que inicialmen-
te drenaba hacia el Norte,
al Guadalquivir, y que pos-
teriormente fue capturado
hacia el Mediterraneo. O el
caso del rio Guadalentin, que
desembocaba en el Golfo de
Mazarron y fue capturado
por el rio Segura. Existen muchos y variados vestigios morfolégicos y sedimentarios de estos procesos. La
actividad tectonica cuaternaria llegé incluso a obturar valles, como en el caso del Rio Mula, donde formé
un area fluvio-palustre, que fue posteriormente capturada y drenada durante el Pleistoceno superior -
Holoceno (Silva et al., 1996).

Figura 3. Falla de Nigtielas, en el borde oriental de la Fosa del Padul (Granada).
Se aprecian las facetas triangulares, que sefialan una actividad muy reciente de
la falla, asi como un activo sistema de abanicos aluviales desarrollados a su pie.

Aunque existen algunos casos destacados de karst en los relieves penibéticos (Sierra de las Nieves), los
principales macizos calcareos de la cordillera se localizan sobre calizas mesozoicas de las sierras subbéticas
(Durany Lépez Martinez, 1999). En ellos se han desarrollado espectaculares morfologias exokarsticas, como
extensos campos de lapiaces (Torcal de Antequera), campos de dolinas (Sierras de Grazalema, Magina,
Cazorla-Calar del Mundo, etc.) y grandes poljes (como los de Libar, Cabra o Zafarraya), controlados estruc-
turalmente y con una compleja evolucién morfogenética cuaternaria (Figura 4). En estos macizos existen
aparatos endokarsticos muy notables (sima G.E.S.M., sistema Hundidero-Gato, cueva de Nerja, cueva del
Agua, etc.), en algunos de los cuales se localizan importantes yacimientos arqueolégicos y espectaculares
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muestras de arte rupestre (cueva de la Pileta, cueva de Ardales). Por otro lado, en la cordillera también
aparecen importantes morfologias karsticas sobre evaporitas, generalmente triasicas, formando campos
de dolinas o constituyendo, como en forma de amplias depresiones superficiales hoy ocupadas por lagunas
(Fuente de Piedra, Archidona, Medina Sidonia, etc.), o bien como cavidades y complejos endokarsticos de
amplio desarrollo (karst de Sorbas, karst en yesos del Guadalhorce, etc.).

Un aspecto relacionado
con la actividad tectoénica
reciente y con factores li-
toestructurales es la inesta-
bilidad de las laderas, a me-
nudo desencadenada por la
acusada sismicidad existente
en la cordillera. Se recono-
cen numerosos movimientos
de masas activos en el domi-
nio subbético, ligados gene-
ralmente a la existencia de
niveles de margas y arcillas
de alta plasticidad y expan-
sivas (Boussouf et al., 1994).
En las provincias de Malaga
y Granada son comunes los
flujos, desprendimientos vy
deslizamientos rotaciona-
les, aunque estos ultimos
también son habituales en
el Campo de Gibraltar, mu-
chas veces ligados a fallas
activas. Otras veces la rapi-
da incision fluvial durante el Cuaternario ha producido desestabilizacién de laderas dando lugar a grandes
deslizamientos de comportamiento recurrente (Mather et al., 2003).

Figura 4. Polje de Cabra, en la sierra subbética de Cérdoba. En sus alrededores
se reconocen diversas superficies de corrosion karstica que marcan la evolucion
cuaternaria de /a depresion.

La proximidad de los mayores relieves de la cordillera al Mar de Alboran hace que la red fluvial que
disecta la cadena sea muy diferente en una margen y otra. Asi, los rios que drenan la margen meridional
son cortos y con gran desnivel (Guadarranque, Guadalfeo, Adra y Andarax, entre otros). Muchos de ellos
forman espectaculares desfiladeros al encajarse sobre macizos karsticos (como las angosturas del Guadiaro,
o los desfiladeros del Guadalhorce (Figura 5), o al incidir sobre relieves tabulares de depresiones interiores
("tajos” de Ronda y de Alhama). Desembocan en el Mediterraneo formando a menudo abanicos deltaicos
de funcionamiento intermitente.

En claro contraste, los rios de la margen septentrional tienen gran extension y menor pendiente, drenan-
do hacia el Atlantico. En sus cabeceras llegan a desarrollar algunas incisiones notables, bien al cortar maci-
zos calcareos (Alto Guadalquivir), o bien cuando surcan los relieves tabulares de las depresiones interiores
(desfiladeros de Setenil y Tajo de Arcos, en la cuenca del Guadalete). Estos rios desarrollan amplias Ilanuras
aluviales y complejos sistemas de terrazas escalonadas. Desembocan en el Atlantico alimentando con sus
sedimentos extensas marismas en progresiva colmatacion.

La localizacion geografica del conjunto montafioso, asi como diversos condicionantes orograficos mas lo-
cales, favorecen la existencia de condiciones climaticas de tipo semidrido o incluso subdesértico en algunas
zonas deprimidas, situadas a sombra pluviométrica de los principales relieves. Es el caso de las cuencas de
Guadix, Baza, Sorbas, Nijar y Lorca. Las lluvias, escasas pero torrenciales, y el caracter labil de los sedimentos
que rellenan estas depresiones neégenas, se han combinado para dar lugar a un modelado erosivo de tipo
desértico, con proliferaciéon de ramblas y laderas muy incididas con abundantes carcavas (Lopez Bermudez
y Romero, 1989). El vaciado erosivo que estan sufriendo estas cuencas es muy intenso, tal y como refleja el
propio disefio de la red fluvial (Viseras y Fernandez, 1992).

Por ultimo, las areas costeras presentan una amplia variedad de formas y ambientes. Predominan las
formas acantiladas, como corresponde a una cordillera joven en elevacién, destacando los acantilados del
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Cabo de la Nao (Alicante), de Cabo de Gata (Almeria), de
Maro (Malaga) y de Barbate (Cadiz). No obstante, en areas
costeras subsidentes (como el Campo de Dalias, en Almeria)
o bien coincidiendo con grandes estuarios y bahias alimen-
tadas por cursos fluviales (Tinto-Odiel, Dofana, Bahia de
Cadiz, Tarifa, etc.), se han desarrollado interesantes com-
plejos morfosedimentarios litorales durante el Cuaternario,
especialmente en el Holoceno, de gran interés paleoclima-
tico y neotecténico (Goy et al., 2003). Localmente también
destacan algunos complejos sedimentarios costeros de de-
sarrollo reciente, como los sistemas de restinga-albufera del
litoral bético mediterraneo (el Mar Menor y otras albuferas
de Alicante, Murcia y Almeria), flechas y tbmbolos en el lito-
ral gaditano (Valdelagrana, Trafalgar, Gibraltar), o diversos
deltas en la costa almeriense (Adra, Andarax).

5. LA CORDILLERA IBERICA

51. EL MARCO GEOGRAFICO Y GEOLOGICO

La Cordillera Ibérica se extiende con direccion NO-SE desde

la Sierra de la Demanda hasta el litoral mediterraneo, con

una longitud de unos 400 kms. Su mayor anchura se encuen- Figura 5. Desfiladero de Los Gaitanes, en la
tra entre los Campos de Montiel y su enlace con la Cordillera ¢ enca del rio Guadalhorce (Malaga).
Costera Catalana.

El rasgo geomorfologico mas significativo es la presencia de extensos aplanamientos, situados generalmen-
te por encima de 1.000 m. de altura. Estos configuran un relieve en altiplanicie, sobre la que destacan sierras
que, por lo general, poseen un moderado relieve (Gutiérrez y Pefia, 1994). La cota mas importante se encuen-
tra en el Moncayo (2.316 m), mientras que las areas de menor altura corresponden a depresiones alargadas,
principalmente en la regién centroriental, que compartimentan la orografia de la Cadena. Un rasgo impor-
tante de caracter hidrolégico es la localizacién en la Cordillera Ibérica de la divisoria de aguas mas importante
de la Peninsula, que delimita las cuencas de los rios Duero, Ebro, Tajo, Turia, Jucar y Guadiana.

En la Cordillera Ibérica se reconocen numerosos afloramientos paleozoicos, aunque predominan los sedi-
mentos mesozoicos y cenozoicos. Los materiales paleozoicos estan deformados por la orogenia hercinica.
Las formaciones mesozoicas y los sedimentos terciarios sinorogénicos (paleégenos) estan afectados por el
plegamiento alpino. Los sedimentos y los formas nedgenas registran la tectonica extensional de la etapa
postorogénica todavia vigente en la actualidad.

De NO a SE, las formaciones paleozoicas afloran en la Sierra de la Demanda, macizos de Calatayud-
Montalban y Ateca-Daroca y Sierra Menera-El Pobo. Mas al sur, en la Sierra de Albarracin, se encuentran
los Macizos del Nevero, Tremedal, Carboneras y Collado de la Plata (todos ellos ordovicico-siluricos) y al SE
el Macizo carbonifero del Desierto de las Palmas. Las formaciones del Cdmbrico llegan a superar los 3.000
m de potencia y en ellas se reconocen materiales cuarciticos, areniscosos, pizarrosos y un nivel dolomitico
en las series inferiores. Su analisis sedimentoldgico indica que corresponden a facies depositadas en mares
someros. Las formaciones ordovicicas tienen unos 4.500 m. de espesor y estan constituidas por cuarcitas y
pizarras con un nivel calcareo de edad Ashgilliense, depositados en ambientes marinos poco profundos.
Las series devonicas formadas por pizarras, areniscas y calizas son muy ricas en fauna y alcanzan unos 2.000
m de potencia. Estan formadas por sedimentos depositados en ambientes mareales y de plataforma. En el
nucleo del Anticlinal de Montalban afloran 1.500 m de cuarcitas y pizarras de edad carbonifera, deposita-
das en ambientes deltaicos y fluviales. El Pérmico esta representado por areniscas, pizarras y tobas volcani-
cas con unos 300 m de espesor. La tecténica hercinica es polifasica. Se reconocen pliegues N-S vergentes al
Este con desarrollo de cabalgamientos, seguida por otra fase de pliegues erguidos o retrovergentes, como
deformaciones iniciales mas importantes. La etapa de facturacion tardihercinica (Estefaniense-Pérmico)
afecta considerablemente a la cadena con fallas de rumbo NW-SE, NE-SW y N-S, que fragmentan el basa-
mento de la futura sedimentacién alpina.
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El Tridsico se apoya en discordancia sobre los materiales anteriores con su caracteristica facies germanica.
La potencia de estos sedimentos varia considerablemente, debido al desarrollo de umbrales y surcos en las
cuencas triadsicas condicionadas por la fracturacion tardihercinica. La sedimentacion jurasica es carbonata-
da y se lleva a cabo en plataformas marinas someras con una clara tendencia regresiva en el Malm, que
provoca la aparicion de los depésitos clasticos de la Facies Purbeck. En el Maestrazgo, el Cretacico Inferior
esta representado por areniscas de origen fluvial y calizas y margas acumuladas en medios litorales y de
plataforma. Durante el Aptiense-Albiense se sedimentan arcillas con capas de carbén (Formacién Escucha)
en ambientes deltaicos. Con posterioridad tiene lugar la importante regresién Albiense, que da paso a la
sedimentacion de la Formacién Arenas de Utrillas. Durante el Cretacico superior se desarrolla una secuen-
cia transgresiva de margas y calizas depositadas en medios mareales y de plataforma, sequida de una im-
portante regresion con desarrollo de sebkhas a partir del Santoniense, produciéndose la retirada definitiva
del mar en la Cordillera Ibérica.

La sedimentacion terciaria sin y postorogénica es de caracter continental. Se lleva a cabo en ambientes de
abanicos aluviales, que frecuentemente dan paso a sistemas lacustres y palustres con sedimentacién evapo-
ritica y/o carbonatada hacia el depocentro de las cuencas, de tamafio diverso y de edad variable. Las facies
proximales y medias de los abanicos estan constituidas principalmente por conglomerados y areniscas. En
sus zonas distales dan paso a arcillas que se interdigitan con las facies quimicas. La etapa compresiva se de-
sarrolla basicamente en el Oligoceno-Mioceno basal y los esfuerzos distensivos se manifiestan a partir del
Mioceno inferior (Simoén, 1984), dando origen a las fosas de Calatayud y Teruel. La reactivacién extensional
pliocuaternaria genera la fosa del Jiloca y las fosas prelitorales de Castellon, entre otras.

5.2. LOS PRINCIPALES MODELADOS

La morfologia mas antigua que se reconoce en la Cadena es la superficie de erosion pretriasica, que aflo-
ra en algunos lugares por exhumacién. Por otra parte, el rasgo mas generalizado de la Cordillera Ibérica
lo constituye la existencia de numerosos aplanamientos, que suelen aparecer escalonados formando un
piedmonttreppen. En el transito del Mioceno inferior al medio se desarrolla otra superficie de erosién,
denominada intramiocena, que se encuentra fosilizada por sedimentos nedgenos o bien en posicion cul-
minante, arrasando fundamentalmente las sierras paleozoicas. Encajada respecto a la anterior se encuen-
tra la denominada Superficie de Erosion Fundamental de la Cordillera Ibérica (Pefia et al., 1984) de edad
Turoliense-Rusciniense. Débilmente encajada en esta ultima superficie, en algunos lugares se reconoce
otro nuevo arrasamiento que enlaza con calizas del Rusciniense, en el paramo de Villarroya (Gracia et al.,
1988; Gracia, 1990; Gutiérrez y Gracia, 1997). Recientemente, Gutiérrez et al., (1996) precisan que la edad
de la Superficie de Erosidén Fundamental y de las formaciones calcareas que registran el final del relleno
endorreico de las Fosas de Calatayud y Teruel es variable para ambas depresiones y en distintos sectores de
una misma. La ultima superficie, consecuencia de la ultima etapa extensional del Plioceno superior, aparece
en los bordes de las cuencas nedgenas y en las fosas pliocuaternarias. Esta representada en diversas depre-
siones tectonicas por glacis de erosién, como en la Depresion de la Puebla de Valverde-Sarrién (Pefia et al.,
1984; Simoén, 1984), y su edad se sitUa en el transito del Plioceno al Cuaternario.

Los afloramientos paleozoicos del sector central de la Cadena presentan un modelado en hogbacks y
crestas, sobre todo en las Sierras de Pardos y de Santa Cruz. Mas al sur, en la Sierra de Albarracin, los mate-
riales ordovicicos y siluricos presentan un tipico relieve conforme en el que los anticlinales constituyen las
alineaciones montafiosas y los sinclinales los valles. En el Mesozoico se reconocen anticlinales desventrados
y sinclinales colgados (por ejemplo, las muelas de San Juan en la Sierra de Albarracin, Alhama de Aragoén,
Quintanilla de las Vifas en Burgos, Pefalcazar y Picofrentes en Soria). Las areniscas del Buntsandstein y las
dolomias del Cretacico superior forman potentes cornisas y relieves estructurales en mesas, cuestas y hog-
backs. Por el contrario, en materiales mas blandos como los del Keuper, Toarciense y algunos del Cretacio
inferior se desarrollan valles por erosién diferencial. Las Fosas de Calatayud, Jiloca y Teruel forman amplias
depresiones morfo-estructurales rellenas de depdsitos nedgenos y/o cuaternarios y compartimentan la
Cadena en su sector centroriental. Permiten diferenciar la Rama Castellana y la Rama Aragonesa al oeste y
este de dichas fosas respectivamente. A estas depresiones estan asociadas otras de menor desarrollo, como
las semifosas de Munébrega, Daroca y Gallocanta.

Los rios que surcan la Cordillera Ibérica forman valles angostos al atravesar materiales resistentes y se

ensanchan cuando discurren por terrenos labiles, donde frecuentemente se desarrollan sistemas de glacis
y terrazas escalonados. Un sistema fluvial que ha sido objeto de numerosos estudios es el del Alfambra-
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Guadalaviar-Turia en la Fosa de Teruel. En los alrededores de Teruel se reconocen diez niveles de terrazas
escalonadas (Gutiérrez, 1998). La terraza de 50-60 m esta datada por macro y micromamiferos como del
Pleistoceno medio. En la zona de Villalba Baja las terrazas del Alfambra aparecen afectadas por subsidencia
sinsedimentaria motivada por la disolucién de los yesos del substrato alcanzando hasta 60 m de espesor
(Gutiérrez et al., 1985; Moissenet, 1985; Gutiérrez, 1998). En la regién de Daroca se reconocen hasta cua-
tro terrazas en el rio Jiloca (Gracia, 1.990). Mas al norte, cerca de la confluencia con el Jalén, en la Fosa
de Calatayud, las terrazas aparecen afectadas por la disolucion de las evaporitas miocenas infrayacentes,
registrando engrosamientos de hasta 100 m y numerosas deformaciones gravitacionales fragiles y ductiles
(Gutiérrez, 1994, 1995, 1.996, 1998). En la ciudad de Calatayud esta subsidencia karstica causa dafios im-
portantes en el patrimonio (Gutiérrez et al.., 2000; Gutiérrez y Cooper, 2001). La Fosa del Jiloca constituye
un buen ejemplo de depresién estructural rellena de abanicos aluviales pliocuaternarios y cuaternarios.
Estos depésitos se encuentran localmente deformados como consecuencia de la actividad tecténica de sus
margenes, sobre todo al pie de Sierra Palomera.

La Laguna de Gallocanta, en los limites de las provincias de Teruel y Zaragoza, forma parte de un area
endorreica que ocupa una extension de 550 km?. Esta se encuentra en una semifosa que pone en contacto
materiales paleozoicos y mesozoicos. La Laguna de Gallocanta es un sistema lacustre que ocasionalmente
llega a desecarse formandose una costra salina. Esta depresién en su evolucion ha funcionado como un
polje, en el que se reconoce un escalonamiento de superficies de corrosion karstica hacia la laguna (Gracia
etal., 1999). En épocas recientes la dinamica litoral controlada por el viento ha dado origen a la formacién
de cordones litorales, flechas, tdmbolos, etc. (Gracia, 1990; 1.995). En los Campos de Montiel se desarrollan
las Lagunas de Ruidera, que estan formadas por 15 pequenos lagos represados por travertinos (Gonzalez
et al., 1987). También se reconocen pequeias depresiones lacustres en zonas que han estado cubiertas por
los hielos y en areas sometidas a subsidencia karstica (Gutiérrez et al., 2001).

Los fuertes contrastes de relieve, frecuentes en muchas regiones del sector centroriental de la Cordillera
Ibérica, favorecen el desarrollo de movimientos de laderay la acumulacion de depositos coluviales. Cuando los
taludes estan constituidos por sedimentos margo-arcillosos (Keuper, facies Purbeck y Weald, arcillas terciarias,
etc.) es frecuente observar deslizamientos y formas de so-
lifluxién. En la Sierra de Javalambre se reconocen laderas
afectadas por neotecténica y otras en las que la reologia
del substrato favorece la formacién de deslizamientos y
formas solifluidales actualmente funcionales (Calvo et
al., 1983). Al sur de Teruel, en la regién de Villel, se han
estudiado deslizamientos intracuaternarios en los que
grandes bloques de dolomias del Muschelkalk deslizaron
sobre arcillas del Keuper (Gutiérrez y Pefla, 1979¢). Una
caracteristica bastante generalizada en la Cordillera es la
regularizacion de laderas, estudiada detalladamente por
Burillo et al. (1981) en el Cerro del Castillo de Alfambra,
donde se encuentran en el interior de las acumulaciones
numerosos restos arqueologicos de las Edades del Bronce
e Ibérica. Con ellos se precisa la edad de la etapa de regu-
larizacién , que regionalmente es posterior a las Edades
del Bronce y Hierro (Burillo et al., 1981, 1986; Gutiérrez
y Pefla, 1998).

La karstificacién alcanza un gran desarrollo en los ma-
teriales calcareos jurasicos y cretacicos arrasados y sobre
las plataformas estructurales formadas por calizas neé-
genas (Gutiérrez y Pefia, 1989). Los mayores campos de
dolinas se localizan en calizas jurasicas y cretacicas. Las
morfologias dominantes son las dolinas en cubeta y en
embudo, mientras que las dolinas en pozo (Figura 6) son
muy escasas. Algunos de estos campos alcanzan gran
espectacularidad por sus dimensiones y extension. Los
mas significativos son los de Pozondoén y Villar del Cobo
(Gutiérrez y Pefia, 1979 a,b), todos ellos elaborados  Figura 6. Dolina en pozo. Pozonddn (Provincia de
sobre calizas del Lias y Dogger. En la Serrania de Cuenca  Teruel).
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se desarrolla un karst espectacular, con modelados fungiformes y bogaz en la Ciudad Encantada y extensos
campos de dolinas en la Dehesa de los Palancares y Cafiada del Hoyo (Eraso et al., 1979).

Con posterioridad al arrasamiento generalizado de la Cordillera Ibérica se desarrolla una importante fase
distensiva en el Plioceno superior (Simén, 1984), responsable de los grandes rasgos del relieve actual. Esta
fase extensional deforma las superficies de erosion pre-existentes, basculandolas y fracturandolas. Esta de-
formacién facilita la generacién de poljes (etapa de generacion de poljes de Gutiérrez y Pefia, 1989). Estas
depresiones karsticas se desarrollan tanto en formaciones carbonatadas jurasicas como cretacicas. No obs-
tante, existen poljes en los que no se observa ningun tipo de control ligado a la tecténica fragil. Una gran
parte han sido capturados por la red fluvial, habiendo perdido su funcionalidad como tal forma karstica. Los
poljes cerrados son los de Gallocanta (Gracia et al., 1999), Vistabella del Maestrazgo (Gutiérrez et al., 1982
a), del Pinar Ciego (Lozano, 1988) y de los Llanos de Villaseco (Lozano y Jiménez, 1990). Los poljes abier-
tos son los de La Ginebrosa (Barron et al., 1996), Caflada Hermosa (Echeverria, 1993), los de Mosqueruela
(Lozano, 1988 a,b); al sur, los poljes de Guadalaviar-Villar del Cobo-Frias de Albarracin (Pefa et al., 1.989,
1991) y al sureste los poljes de Torrijas-Abejuela (Gutiérrez et al., 1983) y Barracas-Alcotas (Pefia et al., 1987).
En la Serrania de Cuenca los del Rio Guadazadén (Gutiérrez y Valverde, 1994) y Fuentelespino de Moya
(Sanchez, 1990). Mas al noroeste se localizan los poljes de Layna (Gracia et al, 1996) y Matalebreras en
Soria, y Guardera y Varenosas en la provincia de Guadalajara. Los poljes presentan varias superficies de
aplanamiento por disolucion. En estas superficies se reconocen los efectos de los procesos de corrosion kars-
tica. También sobre estos aplanamientos se pueden encontrar campos de dolinas. Los poljes en su evolucion
tienden a compartimentarse y a reducirse de tamano de tal modo que las superficies mas bajas ocupan una
menor area. Durante la profundizacién del polje su fondo puede alcanzar una formacién impermeable (por
ejemplo, Keuper, Utrillas) interrumpiendo el drenaje subterraneo y su evolucién karstica.

El endokarst parece alcanzar un desarrollo moderado, a juzgar por las pocas exploraciones espeleolé-
gicas realizadas. Es posible que la etapa de deformacion del Plioceno superior haya compartimentado las
galerias existentes. No obstante, alcanzan un importante valor estético la Cueva de Molinos (Teruel) y las
de Vall d'Uxo6 (Castellén). De mayor importancia cientifica son los antiguos depositos karsticos que contie-
nen restos paleontolégicos y arqueoldgicos del Pleistoceno, como Layna y Torralba en el NO de la Cadena
(Howell et al., 1995). Sin embargo, Atapuerca (Burgos) es el lugar de mayor importancia paleontolégica de
la Peninsula. Este yacimiento contiene rellenos karsticos de decenas de metros de espesor, con una enorme
riqueza de restos de mamiferos, hominidos y artefactos (Carbonell et al., 1995). Los estudios magneto-es-
tratigraficos indican una edad superior a 780.000 afios (Parés y Pérez-Gonzalez, 1995).

En relacion con algunos cursos fluviales se desarrollan acumulaciones travertinicas, como las del rio
Guadalaviar (Sancho et al., 1997) en las que se sefialan dos etapas 6ptimas para la precipitacion de estos
sedimentos (6800-7300 afos B.P. y 4600 afios B.P.). En el valle del Jiloca, entre Caminreal y Calamocha, se
encuentran travertinos de al menos 22,5 m. de potencia, obtenidas por sondeos (Gracia, 1990) habiéndose
obtenido en el techo de la acumulaciéon una edad por U/Th de 312.000 + 86.000 afios B.P. (Gracia y Cuchi,
1993). Otros importantes edificios travertinicos aparecen en los valles de los rios Mesa y Piedra; en este ul-
timo se reconocen hasta tres sistemas de cascadas travertinicas progradantes, con espesores sedimentarios
superiores a los 50 m.

En la Cordillera Ibérica también se reconocen ejemplos espectaculares de karst en evaporitas. En el en-
torno de la confluencia de los rios Jalon, Jiloca y Perejiles y en las areas de Villalba Baja y Orrios-Escorihuela
en el valle del Alfambra, los depésitos aluviales cuaternarios registran fenémenos de subsidencia sinsedi-
mentaria y postsedimentaria (Gutiérrez, 1998). En el apartado de formas fluviales han sido tratados los
efectos de la karstificacion en yesos, ya que afectan a las terrazas suprayacentes. Al Sur de Calatayud en
las zonas denominadas de Maluenda (4,4 km?) y del Perejiles (12 km?), los sedimentos neégenos detritico-
carbonatados situados sobre las formaciones evaporiticas han subsidido debido a la karstificaciéon de los
materiales solubles infrayacentes. En ambas areas la subsidencia postsedimentaria ha alcanzado mas de
200 m (Gutiérrez, 1996, 1998).

La actividad glaciar se limita al sector noroccidental, donde se reconocen circos glaciares con morrenas
proximas al umbral de salida. En la Sierra de la Demanda se localizan 27 circos (Garcia-Ruiz, 1.979), en
Urbion y Neila también 27 (Thornes, 1.968), 25 en Sierra Cebollera (Ortigosa, 1986) y 3 en el Moncayo
(Pellicer, 1.980). Estas tres ultimas morfologias glaciares constituyen los vestigios mas meridionales de la
accioén glaciar en la Cordillera Ibérica. Los procesos periglaciares alcanzan gran actividad en las sierras ante-
riormente sefialadas y en las zonas elevadas del resto de la Cadena. Los nichos de nivacion y los glaciares ro-
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cosos son relativamente frecuentes en
las sierras afectadas por glaciarismo
(Garcia-Ruiz, 1979; Ortigosa, 1986).
Las acumulaciones de ladera como
canchales, laderas de bloques, prota-
lus rampart, grézes litées y las morfo-
logias de solifluxién son comunes en
las sierras y macizos de la Cordillera 'y
han sido citadas por numerosos auto-
res. En la Sierra de Javalambre se re-
conocen circulos clasificados, anidados
en una dolina en embudo, y escalo-
nes no clasificados (Gutiérrez y Pefa,
1975). Finalmente, los rios de bloques
(Figura 7) del Macizo del Tremedal, de
hasta 2 km de longitud, constituyen
formas espectaculares y poco frecuen-
Figura 7. Rio de bloques. Orihuela del Tremedal (Provincia de Teruel). tes (Gutiérrez y Pefa, 1977).

6. LA CADENA COSTERA CATALANA

Tiene un recorrido de 300 km desde la depression del Ampurdan hasta los Puertos de Beceite, conectando
respectivamente con el extremo oriental de los Pirineos y el nordoriental de la Cordillera Ibérica. Se trata
de una cadena muy estrecha, de no mas de 30 km de desarrollo lateral, con direccién nordeste-suroeste y
maxima altitud en el Montseny (1712 m).

La composicion litolégica es muy variada, incluyendo materiales paleozoicos (esquistos, pizarras y calizas,
junto a intrusiones graniticas de pequefia entidad). Después del plegamiento hercinico se deposité una co-
bertera mesozoica con espesor creciente hacia el sur. El plegamiento alpino provocé la aparicion de dos
alineaciones montanosas paralelas (Cordillera Prelitoral y Litoral) separadas por una depresion interme-
dia (Depresion Prelitoral) que es en realidad una sucesion encadenada de fosas tectonicas. Estas ultimas
se rellenaron de materiales continentales y marinos que alcanzan hasta 1000 m de potencia en la fosa del
Penedés. Paralelamente, la erosién desmanteld parte de la cubierta mesozoica de las sierras, de manera que
el Paleozoico aflora alli donde esa cubierta era menos potente, es decir, en la mitad septentrional de la cade-
na. Movimientos postecténicos han provocado deformaciones en los sedimentos mas recientes de las fosas.

La Cordillera Prelitoral alcanza al norte su mayor altitud (Montseny y Guillerias), donde los afloramien-
tos paleozoicos guardan restos de antiguas superficies de erosién basculadas por la actividad tecténica.
Hacia el sur, el mayor espesor de la cobertera mesozoica explica la sucesion de pliegues que derivan hacia
un relieve en cuestas. La forma mas espectacular es la garganta que forma el rio Ebro antes de alcanzar la
depresion de Tortosa.

La Cordillera Litoral posee menor altitud y estd formada por macizos montanosos individualizados por la
incision de la red fluvial, que a veces aprovecha la presencia de fallas transversales (La Marina, Montnegre,
Collserola, Garraf). Esta alineacion desaparece al sur de Garraf al ser cortada por la linea de costa.

Por el norte, el contacto con los Pirineos se hace por medio de la Cadena Transversal y la Depresion del
Ampurdan. La primera estd formada por materiales eocenos (margas, areniscas y calizas) afectados por
una intensa fracturaciéon que explica el volcanismo de Olot, el mas importante de la Peninsula Ibérica. La
Depresion del Ampurdan se localiza entre la Cadena Transversal, el extremo oriental de los Pirineos y el
inicio de la Cadena Costera Catalana, mientras que por el este queda abierta al Mar Mediterraneo. Esta re-
llenada por materiales marinos relativamente recientes y aportes aluviales de los rios Ter, Fluvid y Muga.
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1. INTRODUCCION

Las Cuencas Cenozoicas de la Peninsula Ibérica son el resultado final de un conjunto de procesos tec-
ténicos y sedimentarios que actuaron independientemente en el tiempo y en el espacio, pero estre-
chamente relacionados, y que confieren a cada una de estas cuencas sus caracteristicas geologicas,
geométricas y morfolégicas. Ocupan posiciones tanto interiores como epicontinentales y su relleno
sedimentario pudo haber ocurrido bajo condiciones endorreicas o en condiciones abiertas. Su génesis
y evolucion geodinamica posterior, son la respuesta a la convergencia de las placas Europea e Ibérica
y a la colisiéon de esta ultima con la placa Africana y, en definitiva, son el resultado del cambio desde
un régimen tecténico extensional durante el Mesozoico a un régimen compresional en el Cenozoico
(Civis, 2004).

Desde un punto de vista geomorfolégico, este dominio da lugar casi siempre a areas que se situan
topograficamente mas bajas que los relieves circundantes; Por ello, constituyen el conjunto morfoes-
tructural denominado Depresiones Terciarias (Gutiérrez Elorza, 1989). En el territorio peninsular existen
cuatro grandes depresiones que toman el nombre de los principales rios que las drenan, las tres primeras
son interiores y la Ultima ocupa una posicion externa:

— La Depresion del Duero. De planta casi rectangular, pero con dos apéndices en su base (Cuencas
de Almazan y Ciudad Rodrigo), es la de mayor extension y ocupa buena parte del cuadrante no-
roccidental de la Peninsula. Conecta con la del Ebro a través del corredor de la Bureba. El relleno
de su cuenca es continental y de edad Paledgeno y Nedgeno.

— La Depresion del Ebro. Es de forma triangular y esté situada en el NE. Es la cuenca de antepais de
los Pirineos, pero también esta bordeada por las cordilleras Ibérica y Costero Catalana. La sedi-
mentacion en su cuenca fue marina y exorreica durante buena parte del Paleégeno, pero pasa a
ser endorreica durante el Oligoceno y Mioceno.

— LaDepresion del Tajo. Esta situada en el centro de la Peninsula Ibéricay tiene una planta aproxima-
damente triangular pero con prolongaciones hacia el sur (Llanura Manchega) y sureste (Cuencas
del Jucar y Cabriel). El relleno de su cuenca es continental y de edad Paleégeno y Nedgeno.

— La Depresion del Guadalquivir. Es la mas meridional de las cuatro y su planta es triangular.
Constituye la cuenca de antepais nord-bética. Su relleno, que por la posicién exterior que
tiene la Cuenca ocurrié en condiciones exorreicas, es mayoritariamente marino y de edad
Nedgeno.
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Ademas, existen numerosas cuencas de menor tamafno que se localizan tanto sobre el Basamento o Macizo
Antiguo como asociadas al dominio morfoestructural de las Cadenas Alpinas (Principalmente en las Béticas,
Baleares, Ibérica y Costero Catalana).

2. LA DEPRESION DEL DUERO

La Cuenca del Duero se localiza en el borde oriental del Macizo Ibérico (sector oriental de la Meseta
Septentrional), ocupando una superficie de aprox. 50.000 km?, siendo la mayor de las tres grandes cuen-
cas cenozoicas interiores de la Peninsula Ibérica. Se trata de una depresion intraplaca rellena de materia-
les sedimentados en ambiente continental y dominantemente endorreico (fluvial y lacustre) originada
como resultado de la estructuracion y levantamiento alpino de las cordilleras limitrofes, es decir, la
Cordillera Vasco-Cantabrica al norte, Cordillera Ibérica al este, y Sistema Central al sur, que han funcio-
nado como bordes activos, respecto a los cuales tiene el caracter de cuenca de antepais. El basamento
varisco del Macizo Ibérico situado al oeste de la Cuenca no presenta ningun relieve destacado y corres-
ponde a la penillanura Zamorano-salmantina, que se hunde progresivamente hacia el Ey NE y constituye
su borde pasivo.

Dichos bordes activos han suministrado el volumen principal del relleno sedimentario de la cuenca y
condicionado la geometria de la misma. Esta configuracion produjo una distribucion de facies aparente-
mente concéntrica, con abanicos aluviales en la periferia y ambientes lacustres-palustres en las zonas mas
centrales o deprimidas. El endorreismo de la cuenca se mantuvo hasta el Mioceno sup., al menos para los
sectores centro-orientales, finalizando éste, cuando la red fluvial atlantica (el actual tramo portugués del
Duero) en su progresiva accion remontante hacia el Este, sobrepasé el Macizo Ibérico y alcanzé el relleno
terciario; a partir de ese momento comienza el exorreismo y la morfogénesis fluvial erosiva, el vaciado de
la misma (Martin Serrano, 1988).

En su extremo noroccidental se comunica con la Cuenca del Ebro a través del corredor de La Bureba, y en
su extremo suroriental mediante el corredor de El Burgo de Osma, se prolonga en la depresion de Almazan,
limitada por las dos ramas de la C. Ibérica, y que ha sido en parte capturada por el rio Jaléon, afluente
por la derecha del Ebro. En su extremo suroccidental aparecen también las fosas de Ciudad Rodrigo, de
Pefiaranda-Albay la depresién de Mufico, mucho mas pequefa.

La depresion del Duero con una altitud media elevada, del orden de unos 850 m, constituye una
gran unidad morfoestructural con modelado diversificado, funcién de dos factores principales: sus-
trato litolégico y caracteristicas de la red de drenaje, puesto que se trata de una cuenca sedimentaria
en proceso de vaciado. El drenaje esta controlado por un colector principal, el rio Duero, que la cruza
transversalmente en sentido este-oeste, desde Soria en la depresién de Almazan hasta los sectores cen-
trales de la depresion, al sur de Valladolid. En la mitad septentrional, aparecen dos sistemas de planta
triangular y trazado arborescente, organizados en torno al Esla en la mitad oriental y al Pisuerga en
el oriental.

Los cursos de la mitad meridional, en general menos importantes, conforman una red perpendicular al
Duero con rios de poco caudal, excepto el Tormes, que cruza la depresion por el extremo SO, encajandose
en la penillanura Salmantino-Zamorana hasta su confluencia con el Duero.

De acuerdo con los diferentes modelados desarrollados en funcién del sustrato litolégico y de las pecu-
liaridades de la morfogénesis fluvial impuesta como proceso dominante, podemos dividir la Depresién en
tres grandes sectores o dominios con caracteristicas propias:

— El sector noroccidental, que engloba a los paramos detriticos leoneses y palentinos y la Tierra de
Campos, con morfogénesis fluvial dominante y amplio desarrollo de altas superficies aluviales y
terrazas fluviales.

— El sector centro-oriental, que corresponde a la region de los paramos calcareos, con un caracteristi-
co relieve estructural tabular.

— El sector meridional corresponde a las Campifias del sur y a las Tierras de Medina, con un relieve de
formas suaves y superficies inclinadas ligeramente hacia el SE.
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El sector noroccidental es una region de paisajes abiertos, dominada por importantes cursos fluviales a
los que se asocian amplios sistemas de terrazas fluviales con canturrales fundamentalmente cuarciticos,
frecuentemente en relieve invertido por evolucion de la morfogénesis fluvial. Corresponderia en su mayor
parte a los denominados paramos detriticos leoneses y palentinos y a la Tierra de Campos.

Aparece limitado en su borde occidental por el relieve diferencial, de caracter apalachiano, del Macizo
Ibérico, correspondiente a las Sierras de La Cabrera, El Teleno y La Culebra, que destacan sobre la prolon-
gacion de la penillanura Zamorana. El borde septentrional, de trazado rectilineo, corresponde a un borde
tectonico complejo de orientacion E-O que relaciona los relieves alpinos del macizo Asturico-leonés de la
Cordillera Cantabrica con el terciario detritico de la Cuenca, articuldndose mediante una estrecha franja
de materiales terrigeno-carbonatados cretacicos en posicion verticalizada que aflora a lo largo del “valle
de contacto”. El limite meridional vendria definido por el Duero, entre Zamora y Toro, para después conti-
nuarse en direcciéon NE a lo largo del borde NO de los paramos calcareos palentinos y burgaleses.

Los paramos detriticos corresponden por un lado a superficies altas, que definen el techo del piede-
monte, y por otro a los distintos sistemas de terrazas escalonadas de los principales rios. Al primer tipo
pertenecen las rafias de Camposagrado, El Rabizo, Cistierna-Quintana del Monte y Guardo; mas hacia el
este, en el interfluvio Valdivia-Pisuerga aparecen también altos replanos detriticos correspondientes al
abanico siliceo de Cervera de Pisuergay, a terrazas altas desarrolladas por el Valdivia, Boedo y el propio
Pisuerga.

La comarca de El PAramo leonés s.s. corresponde al sistema de terrazas del Orbigo. En el interfluvio
Esla-Cea, un detallado seguimiento cartografico junto con el estudio de los dispositivos de terrazas
conservadas pertenecientes a dichos rios han permitido deducir un interesante fenémeno de captura
fluvial (Nozal y Espina, 1994), que ha dejado su impronta en el paisaje. Por un lado, la migracién hacia
el oeste de las 7 primeras terrazas (altas y medias) del Esla ha conformado una amplia superficie de
relieve plano, es decir otro “paramo detritico” denominado Paramo de los Payuelos; en esta amplia su-
perficie, las terrazas y sus respectivos escarpes presentan una disposicion meridiana, es decir N-S, mien-
tras migraba hacia el Oeste. Ademas, se observa que las terrazas altas y medias del Esla convergian con
las del Cea (siendo algunas de ellas comunes), para inmediatamente después de su confluencia, girar
hacia el SO, y ya como un Unico curso fluvial, encajarse hacia el SE abandonando sus terrazas en la mar-
gen derecha, de tal modo, que al SE de los Payuelos, aparece un conjunto de cerros de cumbre plana
escalonados hacia el sureste. Es un buen ejemplo de “cerros testigo” y de relieve invertido, donde los
depositos fluviales correspondientes a las terrazas altas del paleo-Esla ocupan los relieves mas altos,
conocidos como “Los Oteros”.

El altimo trazado del paleo-Esla antes de la captura, que corresponde a la terraza T7, y que confluia con
el Cea al norte de la localidad de Mayorga, 35 km al norte de donde lo hace en la actualidad, corresponde
al tramo de “valle decapitado” por la captura, que se extiende desde la localidad de Santas Martas hasta
la de Albirés, habiendo perdido su funcionalidad en el tramo superior (cerca de la captura), siendo apro-
vechado y excavado aguas abajo por el actual arroyo de La Vega, que recoge gran parte de la escorrentia
superficial del paramo de los Payuelos.

La captura del paleo-Esla debio tener lugar, a la altura de Mansilla de las Mulas, por el retroceso en cabe-
cera de un pequeno afluente (por la izquierda) del Porma, que discurria algo mas bajo topograficamente
que el Esla, consecuencia del progresivo avance de la erosion remontante.

El abanico de Rafia de Guardo se extiende mas de 30 km hacia el sur con una pendiente media del 7 %; el
rio Carrion disecta el abanico, dando lugar a sendas plataformas de rafia conservadas en ambas margenes.
El valle de Carrion es totalmente asimétrico, con cerca de 20 niveles de terrazas escalonadas en la margen
derecha (Olivé et al., 1982).

La Tierra de Campos queda enmarcada por los relieves invertidos de las altas plataformas aluviales del
Carrién (terrazas altas) y la margen meridional del Cea-Esla, el limite meridional lo forman el Duero en
Zamora y la cuesta y el reborde septentrional del paramo calcareo del Monte de Torozos. La Tierra de
Campos corresponde a un modelado poligénico de caracter banal desarrollado sobre limos arcillosos y
algunos paleosuelos carbonatados. La morfogénesis fluvial impuesta por los rios Valderaduey y Sequillo,
de caracter autéctono, es poco destacada, correspondiendo al propio rio y a su escaso sistema de terrazas
dispuesta en la margen derecha en el caso del Valderaduey.
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Lo mas destacable son por un lado, los fenébmenos de endorreismo que presenta, al SO entre Benavente
y Zamora, las lagunas de Villafafila, y La Nava al noroeste de Palencia, y por otro, la presencia de una anti-
gua superficie encostrada con amplio desarrollo, que da lugar a un plano estructural con retoques erosivos
fosilizada por la facies Tierra de Campos y actualmente exhumada, la superficie de Valderaduey, a la que
se asocian procesos de carbonatacién y argilizacion y que se prolonga por el borde occidental paleozoico
(Martin-Serrano et al., 1989).

El sector centro-oriental corresponde a la regién de los paramos calcareos miocenos (Figura 1), quedando
limitada al noroeste por la Tierra de Campos y los paramos detriticos palentinos, el limite meridional queda
definido por las campifias del sur siguiendo el Duero hasta la altura de Valladolid para cruzando éste, eng-
lobar los paramos calcareos de Iscar- Pefiafiel-Campaspero, continuar bordeando el Macizo de Honrubia y
prolongarse, mediante el corredor de El Burgo de Osma, por la cuenca de Almazan.

Los paramos calcareos son magnificas superficies estructurales horizontales de sedimentacién definidas
sobre calizas lacustres miocenas, que en detalle corresponden a superficies subestructurales con retoques
poligénicos, en algunos casos de erosidon-acumulacion, como en el PAramo de Torozos, con desarrollo de
carstificaciéon, terra-rossa y cos-
tras acintadas de origen edéfico
sedimentario (Pérez-Gonzalez,
1982a). La mayor parte de estos
paramos presentan una superfi-
cie practicamente desnuda, con
dolinas poco profundas y cuyo
borde puede ser difuso o neto,
pavimentos rocosos y lapiaces
superficiales de caracter alveo-
lar y de agujeros con relleno de
arcillas rojas.

La morfogénesis fluvial aso-
ciada al vaciado de la Cuenca,
en este caso correspondiente al
Arlanzén-Pisuerga y al Duero
y a la red secundaria asociada
a ellos, es la responsable de la
puesta en escena de este relieve
litolégico-estructural tabular por
erosion diferencial, en el que los
niveles carbonatados mas duros  Figura 1. El Péramo de Corcos incidido por el arroyo Botijas, al fondo el relieve
han protegido los infrayacentes = mesozoico de la Sierra de Pradales (borde SE de la Cuenca del Duero)
mas blandos, limos, arcillas, mar-
gas y yesos, siendo dominante la
incision lineal sobre la areal, de tal forma que el paisaje estd conformado por extensas superficies planas
sobre calizas lacustres, interrumpidas por valles mas o menos amplios con vertientes escarpadas que dan
origen a las cuestas (Foto 1). Las laderas o “cuestas” de estos relieves estructurales son formas complejas de
erosion, en algunos casos con al menos dos generaciones de glacis, paleovertientes de regularizacion y for-
mas estructurales de erosion, como replanos de cierta extension, discretos resaltes estructurales en graderio y
pequeias mesas adelantadas o desgajadas por los retrocesos de vertientes, conocidos como “motas”.

En el Mioceno medio-sup. (Aragoniense sup.-Vallesiense) aparecen al menos tres niveles individualizados
de calizas lacustres que dan origen a paramos, con diferente desarrollo segun las zonas, asi, en el sector
suroriental los mas desarrollados corresponden a los Paramos Inferior y Superior (Nozal y Herrero, 2005),
mientras que hacia los sectores occidental, central y septentrional, el primero de ellos desaparece y es susti-
tuido por un paramo intermedio. Estos diferentes niveles estratigraficos calcareos conforman los distintos
paramos morfolégicos que aparecen, culminando por tanto a diferentes cotas, y que a su vez, aparecen
incididos o individualizados por los principales cursos fluviales.

Al NO del Pisuerga-Arlanzén aparecen los paramos de Torozos, Astudillo, Castrogeriz y Villadiego, y entre
éstos y el Duero, en los alrededores de Burgos, los de Villagonzalo-Pedernales y Santa Maria del Campo, y mas
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al sur los grandes paramos del Cerrato (Baltanas) y de Roa, que se contintian hacia el este en los de Cilleruelo
y Caleruela, adosados al borde mesozoico. Al sur del Duero, desde el meridiano de Valladolid hacia el este,
estan los paramos del Portillo, Iscar, Pefiafiel, Campaspero, Haza, Fuentelcésped, Ayllén, Morcuera y Pefias
Rubias, al sur ya de El Burgo de Osma, y los que aparecen por ultimo, al sur de Almazan.

En los bordes de la Cuenca se reconocen aplanamientos mas o menos extensos que corresponden a su-
perficies de erosion labradas preferentemente sobre calizas mesozoicas. La elaboracién final de estos arrasa-
mientos coincide con el techo de la sedimentacion del Gltimo episodio lacustre, observandose cuando ello es po-
sible, un perfecto enlace entre dicha superficie de erosién y el sediplano calcareo que la fosiliza. Por ello, en los
trabajos clasicos se la identificaba como “penillanura pontiense”, “finipontiense” o “finimiocena”. Solé y Llopis
(1952) la denominaron “penillanura fundamental de la Meseta”, y consideraban que al finalizar el Mioceno, el
relieve alpino del borde de la Meseta y el propio Macizo Ibérico, habian sido reducidos a un estado perfecto de
penillanura, interpretacion totalmente errénea a la luz de los conocimientos morfotecténicos actuales, donde
eso si, dicha superficie enrasa con el techo del Paramo Superior (Nozal y Herrero, 2005), y constituye tan sélo la
rampa o piedemonte de los relieves alpinos, estando fosilizada en algunos casos por las rafias.

Sobre estos planos de erosion se reconocen procesos carsticos, al igual que sobre las calizas del Paramo
Superior, corresponderia a la “Superficie S2” de Gracia et al. (1990). Estas carstificaciones se interpretan
como la primera respuesta a la captura de la Cuenca, consecuencia del descenso de los niveles freaticos
lacustres (Nozal, en prensa); de acuerdo con Mediavilla et al. (1996), este proceso habria tenido lugar entre
el Vallesiense y el Turoliense sup., quedando fosilizada en parte la carstificacion por las “series rojas” y los
conglomerados cuarciticos al NO de Honrubia (Ordoiiez et al., 1976; Armenteros, 1986).

El sector meridional y suroccidental se desarrolla al sur del Duero y de los paramos calcareos de Cuellary
Pefafiel, quedando limitado en su extremo meridional por el Sistema Central (Sierras de Avila y Gredos) y
en el borde suroccidental por la penillanura Salmantino-Zamorana.

Es un paisaje desarrollado sobre sustratos detriticos paledgenos y miocenos de naturaleza arcésica, poco
coherentes y bastante homogéneos, que dan lugar a un relieve caracterizado por formas suaves, con su-
perficies planas, ligeramente alomadas inclinadas hacia el NE, escalonadas mediante escarpes suavizados,
y surcada por extensos valles con escasa incision, exceptuando el Adaja.

Entre Tordesillas y Medina del Campo, las terrazas del Duero conservadas en su margen izquierda forma
un sistema escalonado de 14 niveles (Pérez-Gonzalez, 1982a) las mas altas, en relieve invertido, quedan
colgadas (70-80 m) hacia el sur sobre la depresién de Medina, dando origen a un frente morfolégico E-O.
Al sur de este escalén aparecen extensas superficies generadas por sistemas fluviales tipo braided, coadyu-
dados por procesos edlicos de deflaccién, son las denominadas superficies de Alaejos y Medina, y que
recientemente parece que se interpretan en su mayor parte (Camarero et al., en prensa) como superficies
estructurales exhumadas desarrolladas sobre arcosas y gravas o superficies fuertemente encostradas, que
se hacen equivalentes, al sur del Duero, a la Superficie de Valderaduey.

Sobre dichas superficies el viento a originado tanto formas de acumulacién como de erosién, este pro-
ceso ha funcionado repetidas veces a lo largo del cuaternario desde por lo menos el Pleistoceno medio. Se
reconocen numerosas cubetas de deflaccién de diversos tamafos y depésitos formados por dunas mantos
eolicos. Las cubetas suelen presentar formas ovaladas o alargadas segun una orientacién preferente NE-
SO, llegando a alcanzar dimensiones de hasta 5 km de longitud y 800-1.200 m de anchura y profundidades
de 6-12 m; desarrollandose en su interior, en muchas de ellas, lagunas temporales que reciben el nombre
de “labajos” o “bodones”.

La superficie de Alaejos es la que ocupa mayor extensién, presenta en su sector mas occidental un suelo
rojo con carbonataciones en enrejado o formando una potente costra, a veces con cantos de cuarcita y
cuarzo y gradientes del 1-2 % hacia el N y NE. La superficie de Medina del Campo se localiza en las inme-
diaciones de dicha localidad, aparece encajada en la superficie de Alaejos 8-10 m, pudiendo ser un retoque
de la misma, presenta también carbonataciones.

La superficie de Coca-Arévalo parece tener asociada una sucesion fluvial, los cortes muestran canales
rellenos de bancos de gravas y sets arenosos que pueden alcanzar los 30 m de espesor, las facies, la extraor-
dinaria potencia y la disposicion de los replanos que definen dicha superficie, hacen pensar que se trata
igualmente, de replanos terciarios (Mioceno inf.-medio) de arcosas y gravas con cierto grado de compacta-
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cién, exhumados por accién fluvial y edlica, mas que una superficie de origen de origen cuaternario. Valles
de fondo plano sobreexcavados de uno a dos metros en dicha superficie, secos la mayoria del afio, forman
la red funcional actual, que presenta contornos irregulares por capturas remontantes sucesivas de cubetas
de deflacion proximas.

Las acumulaciones dunares corresponden a formas parabdlicas, aisladas o formando asociaciones que
se combinan sobreimpuestas o en campos de dunas, como en las proximidades de Arévalo. Pueden llegar
a ser de grandes dimensiones, con brazos hectométricos y alturas de cresta de hasta 15 m, aunque lo ha-
bitual son 2-5 m. La direccién N 60 E de los ejes de las dunas y de las cubetas de deflaccién, con sentido
de avance de los frentes hacia el NE, atestiguan la procedencia del viento SO. Las dataciones mediante
termoluminiscencia en la duna de Burgomillodo (Diez Herrero y Bateman, 1998), han proporcionado dos
fases importantes de acumulacion, la inferior del Pleistoceno Sup. Terminal, 12-11 ka en el Tardiglaciar
wurmiense (estadio isotépico 2), coincidiendo con la etapa fria-arida del periodo Dryas sup. o moderno y
Alleréd; arqueolégicamente se corresponde con el Paleolitico sup. (Magdaleniense final). La superior co-
rresponderia al Holoceno, en la etapa Atlantica, inmediatamente anterior al Optimo Climéatico postglaciar
(5’5 Ka), que equivale arqueoldégicamente al Neolitico. Los mantos arenosos serian de hace 2.210-1.490
anos (Temino et al., 1997), aunque algun enterramiento datado como Edad del Bronce, indicaria mayor
antigtedad (3.500 afos).

El limite suroriental de este sector, es el borde segoviano, que corresponde al piedemonte septentrional
del Sistema Central. Se caracteriza por el afloramiento aislado de bloques de basamento (Santa Maria la
Real de Nieva, Lastras de Lama, Sepulveda, Honrubia) separados unos 30 km al NO de la Sierra, y por la
presencia de una cobertera cretacica asociada. Desde unos km al este de Villacastin, el contacto entre el ba-
samento y la cuenca se realiza a través de una cobertera de plegamiento que implica al cretacico y algunos
niveles paledgenos, el resultado es un relieve estructural bastante simple y no muy destacado, originado
por discretas plataformas (suaves sinclinales) y cuestas de poca inclinacién (10°-20°) con frentes escarpados
en las calizas y dolomias, recortadas por la incision fluvial; que en el caso de los relieves de Sepulveda y
Honrubia, los rios Duratéon y Riaza han originado profundos y vistosos cafiones (“hoces”), verdaderas gar-
gantas epigénicas entalladas en las calizas mesozoicas y en los conglomerados calcareos marginales.

Por delante del frente de la cuesta y hasta los relieves del S. Central, se extiende una franja continua
de zo6calo gneisico-granitico con varios km de anchura, arrasado en forma de pedimento denominado
Superficie de Segovia por Birot (1945).

El macizo de Honrubia basicamente se trata de un gran pliegue de propagacion de falla vergente al
norte, la erosion miocena ha desmantelado el frente septentrional, la charnela y parte del flanco meridio-
nal, de forma que este ultimo da lugar a una cuesta morfoldgica, con frente de fuerte pendiente miran-
do al norte; tanto por delante del frente como en el dorso se desarrolla un pedimento sobre el sustrato
hercinico y/o mesozoico, fosilizado y enrasado con los conglomerados marginales de la serie del Paramo
Superior (Nozal y Herrero, 2005), estos a su vez, aparecen fosilizados por las series rojas y los abanicos
siliceos (rafias) de Molina y Armenteros (1986). Birot y Solé (1954a) consideraban que al pie de la cuesta
afloraba por exhumacion la superficie de erosion precretacica, pero en realidad se trata de la parte alta del
pedimento finimioceno.

Al pie del puerto de Somosierra se puede observar la falla que limita por el norte el S. Central (Lépez
Olmedo et al., en prensa) y el pedimento desarrollado sobre el bloque de techo (rampa de Cerezo), y que
ha hecho retroceder el escarpe de falla hasta dar lugar a la vertiente meridional que ahora observamos.
Este pedimento al igual que el de Honrubia es fosilizado por la serie de Riaza (Paramo Superior) y la rafia
de Riaza, que constituye el techo del piedemonte en la zona, a partir del cual se inicia la diseccion flu-
vial, bien marcada por una sucesién bastante completa de terrazas escalonadas del propio rio Riaza y del
Aguisejo. Tanto la superficie de erosién de Honrubia como la rampa de Cerezo, corresponderia con distinto
significado y edad a la planicie de meseta M3 de Schwenzner (1936).

3. LA DEPRESION DEL EBRO

La Depresién del Ebro constituye una de las cuatro grandes depresiones terciarias de la Peninsula Ibérica.
Tiene forma triangular, limitando al N con los Pirineos, al SE con la Cordillera Costera Catalana, al S-W
con la Cordillera Ibérica; en su extremo W enlaza con la Depresién del Duero a través del corredor de La
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Bureba. Las cordilleras que rodean la depresién favorecen las condiciones continentales y secas del area, en
la que predomina un clima semiarido. El rio Ebro disecta los sedimentos terciarios que rellenan la cuenca 'y
atraviesa la Cordillera Costera Catalana llevando sus aguas al mar Mediterraneo.

La sedimentacién de la Cuenca del Ebro, que constituye la cuenca de antepais meridional de los Pirineos,
estd representada durante las primeras etapas por depésitos marinos paleocenos y eocenos. La sedimenta-
cién marina finalizé con la regresién Priaboniense en el Eoceno sup., durante la que se depositaron poten-
tes formaciones evaporiticas en ambientes marinos someros. Con posterioridad la Cuenca del Ebro no vol-
vi6 a ser ocupada por el mar, convirtiéndose en una cuenca continental endorreica. Durante el relleno de
la Cuenca en condiciones endorreicas (Oligoceno-Mioceno) se desarrollaron sistemas de abanicos aluviales
al pie de los relieves circundantes y ambientes lacustres-palustres con sedimentacion evaporitica o carbona-
tada en el o los depocentros de la Cuenca. En el sector central y occidental de la Cuenca, el final de la sedi-
mentacion terciaria endorreica esta representada por potentes calizas del Mioceno sup.. La potencia alcan-

zada por la sedimentacion
terciaria es de 3.000-4.000
m. en el borde pirenaico y
mas de 5.000 m. en la zona
riojana.

A finales del Terciario y po-
siblemente en relacién con
el levantamiento relativo de
la Peninsula Ibérica y la sub-
sidencia tecténica del mar
Mediterraneo, la Depresiéon
pierde su caracter endorrei-
coy comienza a drenar hacia
el mar a través del rio Ebro,
con la consiguiente evacua-
cion selectiva de los sedimen-
tos del relleno (Gutiérrez
y Pefa, 1994). El rio Ebro y
sus afluentes se han encaja-
do en los depositos tercia-
rios siendo responsables de
buena parte de las caracte-
risticas geomorfoldgicas de
la Depresion del Ebro. Esta
excavacion diferencial dio lugar al desarrollo de formas estructurales, tales como mesas y plataformas en
depositos nedgenos y relieves plegados en los paledgenos. En los margenes se encuentran grandes monolitos
conglomeraticos (Figura 2) y en toda la Depresidn secuencias escalonadas de glacis y terrazas. Los depositos
cuaternarios cubren aproximadamente una tercera parte de la Depresiéon del Ebro y las formaciones que ocu-
pan una mayor superficie corresponden a glacis y terrazas, con frecuencia coronados por caliches.

Figura 2. Monolitos de conglomerados en el borde de las Sierras Exteriores
Pirenaicas. Mallos de Riglos (Provincia de Huesca).

Las plataformas calcareas, localmente denominadas muelas o planas, estan recubiertas discordantemente
por depdsitos detriticos acompanados de caliches. Estos depositos corresponden a glacis inclinados hacia el
Ebro (Zuidam, 1976), cuya constitucion litolégica evidencia un aporte aluvial procedente de los Pirineos y
de la Cordillera Ibérica hacia el eje de la Depresion. Durante esta época se configuré el primitivo rio Ebro
(Gutiérrez y Pefia, 1994).

Los glacis se han dividido en dos grupos en funcién de su cronologia relativa y posicion: pliocuaternarios
y cuaternarios. Los primeros se localizan en divisorias topograficas y tienen una mayor extensién en el
piedemonte pirenaico que en el ibérico, presentando potentes caliches a techo de su depésito. Los glacis
cuaternarios enlazan con los diferentes niveles de terrazas correlativos. Estos pedimentos cubiertos se esca-
lonan al pie de los relieves terciarios, en los piedemontes de las cordilleras circundantes y al pie de algunos
relieves resultantes de la evolucién de la red fluvial.

Son muy numerosos los autores que han estudiado los sistemas de terrazas del rio Ebro y sus afluentes.
Los depdsitos generalmente no superan los 10 m. de espesor, excepto en aquellos sectores en los que los
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sedimentos aluviales se disponen sobre formaciones evaporiticas. En estas zonas los aluviones cuaternarios
se encuentran engrosados y deformados debido a fendmenos de subsidencia sinsedimentaria y postsedi-
mentaria motivados por la carstificacién del substrato (Benito et al., 1998; Benito et al., 2000; Gutiérrez
y Arauzo; 1997; Gutiérrez y Gutiérrez, 1998; Gutiérrez et al., 2001). Las evaporitas estan constituidas por
halita y sulfatos de calcio y sodio. Como éstas se disuelven bajo los aluviones, la cobertera subside de forma
ductil por asentamiento o fragil por colapso. En el rio Gallego los depésitos de terraza alcanzan una poten-
cia de 110 m. en la zona de Pefaflor. También en los rios Jalén y Huerva se reconocen espesores al menos
de 60 m. Por otra parte, los rios Ebro y Aragoén estan afectados por subsidencia por disolucion a su paso por
las evaporitas oligocenas de Navarra (Benito et al. 2000).

Los datos geocronoloégicos relativos a las diferentes terrazas son escasos y no muy precisos. Macklin
y Passmore (1995) obtienen por IRSL (Infra-Red Stimulated Luminiscence) para la terraza de 23 m. una
edad de 115.000 + 17.000 BP y para la de 12 m. 28.000 + 4.000 BP para la de 12 m. Benito et al. (1998)
diferencian en el rio Gallego dos grupos cronolégicos de terrazas: Matuyana (pre-780.000) que compren-
de las terrazas situadas de +175 a +25 m. y Bruhnes (post-780.000) de +70 a +20 m. Sancho et al. (2000)
han datado por métodos magnetoestratigraficos las terrazas del Cinca de +60 a +105 m. como Brunhes
(post-780.000).

El sector central de la Depresion del Ebro se caracteriza por la existencia de una densa red de valles de

fondo plano. Los sedimentos que rellenan estas vales contienen abundantes restos arqueolégicos que
permiten datar las acumulaciones como del Holoceno sup. (Zuidam, 1976; Burillo et al., 1985). Se han
obtenido varias dataciones
absolutas por radiocarbo-
no en distintas unidades
morfosedimentarias de los
valles de fondo plano, que
comprenden la mayor parte
del Holoceno (Peina et al.,
1993; Arauzo y Gutiérrez,
1994). Steveson et al. (1991)
y Macklin et al. (1994) dis-
tinguen en la region de
Alcafiz tres acumulaciones
holocenas, datadas como
3.849 a 500 BC, 410 BC a 390
AD y post-Romana. Segun
estos autores las variaciones
en la morfogénesis estan re-
lacionadas con cambios en
la vegetacion.

Los talus flatirons son pa-
leoladeras, tipicas de zonas
aridas y semiaridas, muy
abundantes en la Depresion
del Ebro. El origen mas
aceptado es el relacionado
con cambios climaticos. Las etapas con mas vegetacién corresponden con periodos de acumulacién. Por el
contrario, una disminucion de la cobertera vegetal desencadena la incision en la ladera, dando origen a
talus flatirons. Se han datado por AMS acumulaciones de flatirons: 2.930 + 60 BP; 27.862 + 444 BP y 35.
570 + 490 BP, que se correlacionan con etapas frias correspondientes al Periodo Frio de la Edad del Bronce
y con los eventos Heinrich H, y H, (Gutiérrez et al., 1998).

Figura 3. Lago salino en épocas invernales, parcialmente cubierto de agua. La
Playa (Provincia de Zaragoza).

En el sector central de la Depresion existen numerosas depresiones cerradas, algunas de las cuales albergan
lagos salinos (Figura 3) con halita y sulfatos (Pueyo, 1978-79). En los lagos salinos de El Pito y La Jabonera se
reconoce un cambio desde condiciones hiumedas en el Holoceno inf. a las condiciones actuales aridas con
una fase humeda intermedia (Schiitt y Baumhauer, 1996). En la Salada de Mediana, las partes inferiores de
los sedimentos estudiados en un sondeo indican un Tardiglaciar con alternancia de fases humedas y aridas
(Valero-Garcés et al. 2000).
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4, LA DEPRESION DEL TAJO

Esta unidad morfoestructural (Fig.1) del centro de Espafia en su sentido amplio, comprende en este apar-
tado la cuenca de Madrid, la Llanura manchega, el sector occidental de la cuenca del Jucar y la Depresion
intermedia o cuenca de Loranca (Figura 4).

A grandes rasgos, la cuenca del Tajo o submeseta sur, esta limitada por el norte y el oeste, por terrenos
montafiosos de rocas igneas, pizarras y cuarcitas del PrecAmbrico y Paleozoico y por el sur y el este, por re-
lieves no muy destacados mesozoicos de composicion principalmente carbonatada. Esta dispar distribucion
litologica y topografica de los limites externos de la submeseta sur, condiciona litologias, texturas y medios
sedimentarios de los depositos terciarios y cuaternarios.

El principio de la sedimentacién cuaternaria o, al menos, el inicio de los modelados de diseccion tan
caracteristicos de las cuencas terciarias del interior de la Peninsula Ibérica, tiene lugar en la cuenca de
Madrid al comienzo del Chron Matuyama inmediatamente después de la unidad litoestratigrafica de la
“costra laminar bandeada” (Pérez-Gonzalez, 1982b), al igual que en la Llanura manchega y cuenca del
Jucar (Opdyke et al., 1997; Gallardo-Millan y Pérez-Gonzalez, 2000). En la cuenca de Madrid, el valor de la
diseccion pliocena y cuaternaria, puede alcanzar los 300 m.
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Figura 4. Unidades morfoestructurales principales de la Submeseta Sur y su posicion en la Peninsula Ibérica.
Leyenda. A: (1) Macizo Ibérico. (2) Cadenas alpinas. (3) Cuencas terciarias. (4) Precambrico-Paleozoico
de Montes de Toledo, Sierra Morena y Sistema Central. (5) Mesozoico y Paleégeno carbonatado-silicico
de la Cordillera Ibérica y Campo de Montiel (6) Cordillera Bética. (7) Cuencas terciarias continentales
(8) Ciudades.
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Geomorfologias caracteristicas del final de la sedimentacion nedgena, son los depdsitos carbonatados
lacustres de edad turoliense-plioceno inf. que conforman hoy las altiplanicies entre los 1100 m (Algora)
y 700 m (Yepes) de la cuenca de Madrid. Estas altiplanicies o paramos calizos, basculadas hacia el SW no
representan el sediplano de colmatacién terciario. De hecho hacia el borde NE de la cuenca de Madrid el
plano calizo exhumado entre Torija y el borde meridional de la Cordillera Ibérica, Paramo de la Alcarria
septentrional, es la unidad intermedia miocena de edad Vallesiense (Portero y Pérez Gonzalez, 1991) mien-
tras que en los sectores centrales y meridionales de la cuenca de Madrid se trata de las superficies de ero-
sion-acumulacion de edades pliocenas separadas en el tiempo por los depodsitos de las series rojas de la
Mesa de Ocafa (Pérez-Gonzalez, 1982b). Las fases de deformacién Iberomanchega (Aguirre et al., 1976),
se sitUan a techo de la sedimentacion lacustre caliza mio-pliocena (Iberomanchega 1), y la Iberomanchega
Il una vez finalizada la sedimentacion de las series rojas fluviales de la Mesa de Ocaifa La “costra laminar
bandeada” cierra el ciclo plioceno, como se ha dicho mas arriba.

Otras morfologias conspicuas son las terrazas fluviales y el piedemonte, que junto con los depésitos edli-
cos, los travertinos y tobas son las formaciones superficiales y formas caracteristicas por su extensioén en la
meseta sur. En Campo de Calatrava hay un relieve volcanico formado por los conos y crateres de explosiéon
(maares), sin o con anillos de tobas conservados. Se han cartografiado también coladas de rocas basicas
con morfologias linguoides asociadas a los “cabezuelos” o conos volcanicos de emision. La fase mas activa
de este volcanismo se inicia hace unos 5 millones de afios hasta probablemente el Pleistoceno inf.-medio
(Hernandez-Pacheco, 1932, Ancochea 1983, Portero et a/ .1988, Poblete 1995, Gallardo-Millanet al. 2002).

Igualmente, son formas y depésitos caracteristicos, los de las pequefias lagunas estacionales (playa-lakes)
en las que tienen lugar sedimentaciones detriticas y salinas estudiadas por Pefa y Marfil (1986) y mas recien-
temente por Schitt (2000) en las lagunas de Cucharaz y Sancho Gémez, en Campo de Calatrava y la Llanura
manchega. En la cuenca de Madrid, por otra parte, se reconocen sobre los paramos calizos de La Alcarria
depositos de terra rossa y costras calizas (Vaudour, 1979) y en las laderas de los valles que disectan La Alcarria,
se han citado acumulaciones periglaciares recientes de “grézes-litées” (Gonzalez Martin, 1986).

41. DEPOSITOS FLUVIALES: PIEDEMONTE, ABANICOS ALUVIALES Y TERRAZAS

Las llanuras aluviales de piedemonte de gravas siliceas, estdn muy bien desarrolladas al NE de Madrid,
y tienen su origen en las sierras de cuarcitas y pizarras de Somosierra, Ayllén y Alto Rey (sector orien-
tal del Sistema Central). Igualmente, se encuentran bien representadas, en las subcuencas terciarias,
al oeste de Ciudad Real y en el valle del Jucar se ha cartografiado una superficie aluvial que recibe el
nombre de Aluviones de Casas Ibafiez o Plataforma de Casasimarro (Cabra et al. , 1988). Al sur de la
cuenca de Madrid y al pie de los Montes de Toledo estas superficies aluviales reciben el nombre de Rafa
(Hernandez-Pacheco, 1911; Gomez de Llarena, 1916). En todos los casos este piedemonte se instala pre-
viamente a la construccion de la primera terraza del sistema fluvial actual, y litolégica y texturalmente
son gravas sostenidas por clastos de cuarcitas mayoritarios, cuarzos, porfidos y pizarras, con centilo en
la fraccion bloque o en gravas gruesas. Su espesor no es mayor de 9 a 10 m y soportan suelos muy evo-
lucionados que se clasifican como “Calcic Paleuxeralf” o “Ultic Palexeralf” (Espejo, 1985; Gallardo et al.,
1987). Su cronologia no esta todavia bien establecida y en la cuenca de Madrid son mas jovenes de los
2.6 millones de afios ya que algunos de ellos se encajan en la “costra laminar bandeada”.

Las terrazas fluviales, los aluvionamientos de la Llanura manchega oriental y central junto con los
depositos de abanicos aluviales que tienen sus apices en Campos de Montiel, son los otros sedimentos y
formas de génesis fluvial, con importantes representaciones areales de la submeseta sur. Los valles flu-
viales del rio Tajo y afluentes de su margen derecha, rios Jarama, Henares y Manzanares (Figura 4), junto
con el rio Guadiana y Jucar, han sido motivo de numerosos trabajos, desde medidos del siglo XIX, por la
presencia de industrias liticas y faunas de mamiferos muy en particular en los rios Manzanares, Jarama
y Tajo. Sintesis con aportaciones de interés son las de (Royo Gémez, 1929; Riba, 1957; Vaudour, 1979;
Alférez, 1977; Pérez-Gonzalez, 1982b y 1994; Aguirre, 1989; Santonja y Vila, 1990 y Sesé y Soto, 2000).
Gracias a estos trabajos hay un conocimiento razonable de los modelos de construccion de los valles y sus
depdsitos junto, con la fauna y arqueologia que contienen. Una primera consideracién es que la geome-
tria, nUmero y facies de las terrazas, estan condicionadas no sélo por el factor climatico (todavia no bien
comprendido), sino también por la tecténica (Alia, 1960; Giner, 1996) y la litologia del sustrato, por lo
qué los modelos de evolucion de los valles fluviales son diversos y simplificadamente pueden agruparse
en los siguientes tipos:

116



Las Cuencas Cenozoicas

CUENCA DEL CUENCA DEL R. GUADARRAMA ‘
R. ALBERCHE CUENCA DEL RIO JARAMA
RIO
EDAD TAJO ()
R. PERALES R. AULENCIA R. GUADARRAMA | R. MANZANARES| R.JARAMA R. HENARES R. TOROTE
(V. DE ODON) (V. DE ODON P. DE TOLEDO) (MADRID) (MARCHAMALO) (ALGETE)
_ +1-2m +1-1,5m <
o +2-3m +4-5m +4-5m +3-5m 'z +4-5m +2-3m +3-5m
I +4-5-m +8m %
: 810 +8m +8-10 m (Hipédromo) +8m < +7-9m +5-6 m +4-6/+7-9 m
& +8-10m +12m (Villafranca del Castillp  +10 m (?) +12-14m o +10-12m +10-12 m
[ +12-15m (Talamanca) < (Alcala)
5 +16m = +13415
» w ~lom
+22-23 m +22m [=] +18-20 m +15-16 m
o +22-24m +20-22 m (El Organillo) +18-20 m +25m Q| +2324m +18m +20m
(Valdetorres) g (Azuqueca)
+30-32 o +30m
-32 m +28 m +27-28 m +25-30m +32m ¥ +30-32m +22-24 m (Pinedo)
(San Isidro) I'.I_-l (Alovera)
o +40-42m +40-44 m +40-42 +35-40m sa0-a2m |7 | +3840m +32-34 m +40-45 m
B +44-46 m +46-48 m  (Buenavista Inf]
= +54-56 m +50-54 m +54-56 m +52-54m +54m +52-54 m +54m +50 m
(Hundidos)
46364 m +63-64 m +60 m +64 m +62-68 m +62 m +60-65 m
g (Era Empedrada) (Buenavista Su
W
(%)
o
5 +72-73 m +68-72 m +74m +70-72m +72m +75-80 m
b (Teleférico) (Gabanillas del Campo) (Salto Zorra)
g +80-82 m +80-85 m +84-86 m +78 m +80 m +82-85m
O . +90-94 m +95m +92'm +94m +96 m +95-100 m
] (Mesa)
m ____________________________________________________ +105m
+100-104 m +104-108 m
< SUPERFICIE DIVISORIA DE VILLANUEVA GLACIS DE CA. £ 115120 m
o DE LA CANADA SEVILLA LA NUEVA RABANCHEL A.| +110-114m +116-118 m
o ____________________________________________________
E z +125-130 m +124-126 m +125-130 m
o= &
z
= =] +140-145 m +144-146 m
< : Cerro del Castillo)
]
I
]
D : SUPERFICIES DIVISORIAS +150-155 m 155 m +155 m
Q | (Valmediano)
: DE
1 +170 m +172 m
: Puntal del Colegip)
g : MAJADAHONDA . FUENCARRAL 180 +180-184
w ] A + m - m
%] ' ALCORCON (Retamar de Valmediano) +185 m
o | (Malpasillo)
%] ! ____________________________________ +190 m +190-195 m
E (Cerro del Rayo)
o
+200-202 m
+210-212 m
(Cabeza Gorda)
2.2.2 Ma PIEDEMONTE a 220-230 m +200-210 m
% : (Horcamacho) (Doctora)
= 4
QIS
Q|
E E 2.6-2.5Ma 22 SUPERFICIE POLIGENICA DEL PARAMO
a a CALIZO DE LA ALCARRIA
Figura 5. Cuadro correlaciéon de terrazas fluviales de la cuenca de Madrid.
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— Sistemas de terrazas escalonadas y colgadas unas con respecto a otras. Por lo general estos valles
fluviales tienen un nimero elevado de plataformas aluviales, siendo un caso relevante el del rio
Henares con 22 terrazas, estando situada la mas altas a +210 m sobre las aguas medias del cauce ac-
tual. Otros valles significativos son los del rio Jarama y rio Tajo, junto con el rio Manzanares, Torote
y Guadarrama, aunque estos tres ultimos son valles de evolucién mas reciente y tienen su primera
terraza a +90-95 m.

- Sistema de terrazas escalonadas pero donde las medias inferiores y bajas estan solapadas o forman
terrazas complejas por hundimiento sinsedimentario, con inversién de las mismas en largos tramos
de los valles fluviales de los rios que drenan las facies quimicas del centro de la cuenca de Madrid.
Este es el modelo, entre otros, del rio Manzanares aguas abajo de Madrid, de la terraza de +30 m
del Pleistoceno medio del rio Jarama (Figura 5), al sur de Velilla de San Antonio (Pérez-Gonzalez,
1980) y de la terraza de +60 m del Pleistoceno inf.-medio del rio Tajo, aguas arriba de Aranjuez-
Fuentiduefia del Tajo (Leticia et al., 1995). En este modelo por karstificacion subyacente no sola-
mente hay controles litolégicos-estructurales sino también tecténicos (Giner & Vicente de, 1995;
Silva et al., 1997) y climaticos (Benito et al., 1998).

— Un ndmero reducido de terrazas con extensos aluvionamientos (cientos de km?), generados por
canales distribuidores en las planas regiones de la Llanura manchega entre El Picazo y Alcazar de
San Juan. El rio Guadiana, durante el Pleistoceno medio-sup., y el rio Jucar durante el Pleistoceno
inf., estan afectados por numerosos ajustes, con pérdidas de redes fluviales, abandono de valles,
por causas de subsidencia tectdnica, controles litolégico-estructurales y cambios climaticos (Pérez-
Gonzalez, 1982b).

Esta variabilidad evolutiva tiene su correspondencia en la diversidad de las litofacies y elementos ar-
quitecturales de los depositos fluviales, dominando en el primer y tercer modelo, las gravas siliceas con
estratificacion cruzada planar (Gp) de arquitectura CH y GB, frente a las arenas y fangos. En estas terrazas
los espesores de los depdsitos fluviales no son mayores de 5 6 6 m. El modelo segundo de agradacion por
subsidencia de karst subyacente, ademas de presentar las arquitecturas CH y GB, es muy comun encontrar
elementos del tipo FF (overbank fines) y SB (sandy bedforms). En este modelo los espesores de las terrazas
pueden alcanzar los 100 6 mas metros (Fuentiduefa del Tajo).

Los suelos sobre las terrazas son del tipo Calcic o Petrocalcic Palexeralf, Calcic Haploxeralfy en las mas
recientes Calcic Xerochrept (Gallardo et al., 1987)

Yacimientos arqueoldgicos o paleontolégicos son relativamente abundantes en el tramo final del rio
Manzanares, en el valle del Jarama al este de Madrid, y en las terrazas del rio Tajo, en los alrededores de
Toledo. Las asociaciones faunisticas de vertebrados indican climas templados 6 templados-calidos para las
terrazas del Pleistoceno medio e inf. (niveles aluviales mas antiguos de la terraza a +15 m) y hay elementos
faunisticos del Pleistoceno sup. como el M. primigenius o el rinoceronte lanudo (C. antiquitatis) que sefia-
lan un clima frio (Aguirre, 1989; Sesé y Soto, 2000; Sesé et al., 2000)

Las asignaciones cronolégicas se han realizado hasta el momento actual teniendo en cuenta Unicamente
los contenidos faunisticos o arqueoldgicos, situdndose el limite interior-medio en la terraza de +60 m con
M. meridionalis, el Pleistoceno medio con industrias achelenses (Pinedo, Aridos, etc.) y P. antiquus, hasta la
terraza +18-20 m siendo la de 12-15 m y +7-9 m del Pleistoceno sup.. El Holoceno estaria representado en
las Llanuras aluviales que se encuentran a +3-5 m.

Otros depodsitos fluviales son los que se encuentran asociados a morfologias de “glacis”, a veces muy
potentes como ocurre con los fangos, arenas y gravas que recubren terrazas fluviales del rio Tajo en el
entorno de Toledo. Abanicos aluviales de mayor desarrollo son los que orlan Campo de Montiel o los relie-
ves paleozoicos orientales de Montes de Toledo. Sus radios mayores pueden alcanzar hasta 18 km, como
es el caso del abanico aluvial del alto Guadiana, en la Llanura manchega central. Texturalmente, estan
constituidos por gravas poligénicas con arena con escasa fraccién arenosa, presentando los mas antiguos
encostramientos masivos y costras calizas generadas en fases distintas, lo que indica un funcionamiento in-
termitente a lo largo de un periodo de tiempo dilatado. Sus espesores son discretos y no deben sobrepasar
en las zonas de mayor potencia los 10-15 m. La edad de estas formas erosivas deposicionales abarca desde
el Pleistoceno inf. hasta la actualidad, estando representados los Ultimos por abanicos de radio mayor hec-
tométrico y situados casi siempre en los fondos de los valles.
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4.2. TRAVERTINOS Y TOBAS

Estas formaciones se encuentran siempre relacionadas o adyacentes a paisajes calizos y se localizan sobre
todo en el borde occidental de la Cordillera Ibérica, a lo largo del rio Tajufia en su recorrido por La Alcarria,
en la cuenca de Madrid, en el valle del Jucar de Albacete y en Campo de Montiel. Morfolégicamente cons-
tituyen dos tipos de depdsitos principales:

— Terrazas travertinicas (Ordofez et al., 1981; Torres et al., 1995; Fernandez Fernandez, 2000), cons-
tituidas por facies detriticas de gravas y en ocasiones bloques y a techo estructuras carbonéticas
biogénicas. Estas terrazas se sitan a distintas alturas relativas sobre el cauce de los rios, con espe-
sores a menudo, de mas de 20 m. Los datos cronolégicos conocidos (series de U y Th/U) situan los
diferentes niveles en los estadios isotépicos del oxigeno 7.5y 1.

— Facies tobaceas y edificios travertinicos de barrera (Pedley et al., 1996; Garcia del Cura et al., 2000)
cuya génesis esta relacionada con una intensa edafo-fitoestabilizacion en las vertientes, con una cierta
regulacion de los flujos superficiales y subterraneos y por la quimica de las aguas. Cronolégicamente
muchas de estas barreras y depdsitos carbonaticos asociados son de edad holocena.

4.3. DUNAS DE ARENAS Y ARCILLAS

Ocupan los sectores centrales y orientales de la Llanura manchega y fueron descritas por primera vez por
(Aleixandre et al., 1977 y Pérez-Gonzalez, 1982b). Las acumulaciones mas importantes y significativas de
dunas arenosas se encuentran en el sector oriental concentradas en dos bandas sensiblemente paralelas de
direccion Este-Oeste y separadas entre si unos 4Km. La banda mas septentrional (Casas de Benitez), alcanzan
unos 7.5 Km de largo y 500 6 600 m de ancho. La meridional (Casas de los Pinos-Casas de Haro) tiene una
longitud de 40Km y su anchura puede ser mayor de 1000 m. En estas zonas se ha reconocido como formas
principales, dunas elongadas upsiloides y dunas parabdlicas, constituidas por vientos efectivos del W. Estas
dunas pueden alcanzar los 7 m de altura y la fraccion de limo+arcilla no sobrepasa el 6%, con una moda
principal en el intervalo de arena media (0.5-0.250 mm); estdn moderadamente bien clasificadas. Su com-
posicion mineralégica (turmalina-circon-estaurolita) denota claramente que la procedencia del material es
local y provienen de los depdsitos del sistema aluvial del rio Jucar, sobre los cuales se apoyan.

En las areas centrales de la Llanura manchega, y en concreto en la Llanura aluvial de San Juan, se encuentra un
campo de dunas cuya caracteristica mas conspicua es la presencia de dunas de arcilla, pero también se recono-
cen dunas y mantos arenosos en posiciones diversas. Los depoésitos mejor conservados y desarrollados se sitian
desde la estacion del rio Zancara a la confluencia del mismo con el rio CigUela, con una longitud de unos 30 km
y una anchura maxima de 7 km. Las dunas no suelen sobrepasar los 3-4 m aunque pueden alcanzar los 8 m de
altura. Son de tipo ovoide, parabdlicas, transversas y longitudinales. Otras de forma semicircular contornean a
sotavento playas salinas. Los vientos efectivos constructores de estas dunas son del W, NW y SW.

Las dunas de arcilla, tienen porcentajes de limo+arcilla comprendidos entre el 15% y el 85%, sin un claro
dominio de una fraccién sobre otra, considerando globalmente estos depésitos. En la fraccion arenosa
la moda estad en la arena media y mas claramente en la arena fina (0.250-0.125 mm). Las dunas areno-
sas presentan caracteristicas granulométricas y de clasificacion semejantes a las descritas anteriormente.
Mineralégicamente, todos estos depositos tienen como asociacion principal turmalina-circon.

Las dunas arcillosas provienen de la deflacion de las playas salinas y las arenosas de los materiales fluvia-
les de la Llanura aluvial de San Juan.

La cronologia ha sido determinada por TL y OSL (Rendell et al., 1994; 1996) resultando que hay una pri-

mera fase de actividad edlico entre el 20-28Ka, otra alrededor de 10Ka que corresponderia al Young Dryas
y reactivaciones de dunas arenosas en el Holoceno final (0.3-4 Ka)

5. LA DEPRESION DEL GUADALQUIVIR

Entre las cuatro grandes depresiones terciarias de la Peninsula lbérica, la del Guadalquivir es la que ocupa una
posicion mas meridional, la que presenta una superficie menor y la Unica que no ha tenido funcionamiento
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endorreico durante ninguna de las etapas de su relleno. Esta Depresién tiene una planta triangular. Limita
al norte con el Macizo lbérico, siendo éste un borde muy neto y de direccion ENE-OSO. La geometria
rectilinea del borde septentrional dio lugar a que se interpretara como un accidente tecténico por falla
(Macpherson, 1879), cuando en realidad se trata de una flexura que localmente se manifiesta como una
falla y que representa el borde pasivo de la cuenca de sedimentacion. El borde bético (suroriental) repre-
senta su margen tectébnicamente activo, sigue una direccién general ligeramente oblicua a la anterior,
presenta un trazado mas irregular y es un borde cabalgante en el que se formaron grandes masas de
olistostromas que rellenaron parcialmente la cuenca. La Depresion del Guadalquivir esta drenada por el rio
del mismo nombre que la cruza por su eje mayor.

La Cuenca del Guadalquivir es la cuenca de antepais de las Cordilleras Béticas (Portero Garcia y Alvaro
Lopez, 1984). Durante el Mioceno inf. y medio el surco subsidente estuvo abierto tanto al Atlantico como
al Mediterraneo, por lo que se le conoce con el nombre de Estrecho Nord-Bético. En el Tortoniense sup. y
Messiniense inf. los cabalgamientos formados hacia el antepais en el Prebético causaron el cierre de dicho
estrecho y la configuracién definitiva de la Cuenca (Sanz de Galdeano y Rodriguez Fernandez, 1996; Sierro
et al., 1996; Gonzalez Delgado et al., 2004).

El relleno de la Cuenca esta constituido por sedimentos de origen marino y cuya edad es Nedégeno. Los
espesores del relleno alcanzan valores maximos de 1.200 my su distribucion se acomoda a la geometria del
substrato. Esta Ultima presenta dos gradientes, el principal es transversal al eje de la Cuenca y en direccién
a su borde meridional (activo) y el secundario sigue el eje de la Cuenca en direccién al Golfo de Cadiz. En la
Cuenca se pueden diferenciar dos grandes grupos de materiales:

— Materiales autéctonos, formados en la propia Cuenca y que no han sufrido ningun tipo de despla-
zamiento.

— Olistostromas deslizados hacia la Cuenca y que a su vez se suelen dividir en aléctonos (involucrados
en el Orégeno de las Cordilleras Béticas) y parautdctonos (cuya posicién original no estd muy alejada
de la que presentan en la actualidad).

Existe un claro predominio de los materiales poco resistentes a la erosién, como las Margas azules del
Guadalquivir, lo que refuerza su caracter morfologico de depresién con respecto al Macizo Ibérico y las
Béticas, y da lugar a ex-
tensas campifias de relieve
poco acusado con escasa
influencia del substrato
(Figura 6). Entre los mate-
riales de origen autéctono
cabe destacar las formacio-
nes detriticas y carbonata-
das basales (Portero Garcia
y Alvaro Lépez, 1984), que
forman algunos relieves en
cuesta con respecto al zéca-
lo del Macizo Hespérico, y
las unidades terminales de
las series (Portero Garcia y
Alvaro Lépez, 1984), cons-
tituidas por arenasy carbo-
natos, y que originan relie-
ves en cuesta dominando
las campifias (Los Alcores,
Aljarafe, etc.).

Los materiales parautoc-

tonos dan origen a .eIeva- Figura 6. Campifia que da lugar a una depresién con respecto al Macizo Ibérico
ciones de escasa entidad y (aitimo término de la foto). El contacto litolégico entre Margas Azules y las Arenas
morfologia poco definida, de Trigueros claramente visible en el barbecho, no ejerce ninguna influencia en
que suelen sobresalir lige- el relieve. Aljaraque (Provincia de Huelva)
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ramente sobre la campifa. Por el contrario, los relieves originados por los materiales al6ctonos presen-
tan mayor variabilidad ya que su litologia, su estructuracién y su grado de diseccion erosiva son muy
diversos.

Las formas fluviales, tanto de denudacién como de deposicion, son junto con las litorales las que defi-
nen las caracteristicas geomorfoldgicas principales de la Depresién. El sistema de terrazas del rio principal
(Guadalquivir) alcanza su mayor desarrollo entre Cérdoba y Sevilla, donde es posible distinguir hasta 17
niveles, correspondiendo el ultimo de ellos a la llanura de inundacion actual (Diaz del Olmo et al., 1998).
Los rios Tinto y Odiel también forman un sistema de terrazas en el area de Huelva (Caceres Puro, 1999).
La diseccion fluvial es importante, pues aunque el encajamiento es moderado, la alta erosionabilidad e
impermeabilidad de los materiales predominante lutiticos da origen a una alta densidad del drenaje que
se configura formando una red de morfologia dendritica.

El hecho de que la Depresion del Guadalquivir esté abierta al Golfo de Cadiz condiciona la existencia de
un litoral amplio y de escaso relieve constituido por marismas cerradas al mar mediante flechas litorales
gue presentan importantes retoques eolicos.

La emersién y continentalizacion de la Depresion del Guadalquivir fue un proceso paulatino que ocurrié
durante el Plioceno (Mayoral y Pendén, 1986; Sierro et al., 1996; Gonzalez Delgado et al., 2004). La evo-
lucion posterior del relieve estuvo condicionada fundamentalmente por los procesos de encajamiento y
acumulacion fluvial. Las arterias fluviales primitivas se localizaban junto a ambos bordes de la Depresion;
El borde meridional o bético en el caso del Guadalquivir y el borde septentrional o ibérico en el caso del
sistema de los rios Tintos y Odiel. Posteriormente, se produjo el encajamiento de los sucesivos niveles, que
en ambos casos se realiza mediante un importante desplazamiento en direccion al borde contrario; NO en
el caso del Guadalquivir y SE en el caso del sistema Tinto y Odiel. El borde septentrional de la Depresién
es alcanzado por las terrazas medias del Guadalquivir, para posteriormente producirse el encajamiento
definitivo ligeramente mas al sur (Diaz del Olmo et al., 1989; Rodriguez Vidal et al., 1992, Goy et al., 1994,
Caceres Puro, 1999).

Ya en el Holoceno, la transgresion Flandriense permitié que el mar invadiese el curso bajo de los rios,
dando lugar a las amplias zonas de marisma que penetran decenas de kilémetros tierra adentro y quedan
cerradas al mar por las flechas litorales y sistemas de dunas asociadas (Zazo y Goy, 1994; Gonzalez Delgado
et al., 2004).

6. LAS CUENCAS CENOZOICAS DEL MACIZO IBERICO

Sobre el Macizo Ibérico, ademas de las dos grandes depresiones terciarias del Duero y del Tajo, aparecen
toda una serie de cuencas menores de formas y dimensiones variadas, y que desde el punto de vista es-
tructural, su origen y evolucién estan igualmente relacionadas con la tectdnica alpina, consecuencia de
la transmision de los esfuerzos compresivos al conjunto de la Placa Ibérica y en concreto a su basamento
varisco durante el Eoceno-Mioceno inferior y que tienen su mayor representacion en la estructuracion de
la Cadena Cantabro-Pirenaica.

El origen tecténico de todas estas cuencas, y el hecho de que su disposicién, desarrollo y evolucién se
hallen controlados por movimientos mas o menos amplios de sus bordes, ha condicionado el relleno con-
tinental, con predominio de los depodsitos de facies conglomeraticas en sus margenes, correspondientes
a sistemas de abanicos aluviales que pasan en zonas mas alejadas a depositos de arenas, limos y lutitas, y
en algunos casos, a depositos pantanosos o lacustres. El espesor de sus rellenos es muy variable, oscilando
entre los 100 m de la cuenca de Talavan (Caceres) hasta varios centenares de metros en las cuencas de As
Pontes, Bierzo, Oviedo o Guadiana.

Tradicionalmente la mayoria de los autores que se han ocupado de ellas, consideraban que se trata-
ban de fosas tectonicas relacionadas con fallas normales (Birot y Solé, 1954b; Hérail, 1982, 1984), pero
mas recientemente se ha ido poniendo de manifiesto el caracter compresivo de las estructuras, consta-
tandose una clara relacién entre las principales estructuras tecténicas (cabalgamientos, fallas inversas
y direccionales) y los relieves. Asi, algunas cuencas gallegas aparecen asociadas a corredores de fallas
direccionales dextrégiras de direccion NO-SE (Santanach et al., 1988; Bacelar et al., 1988), que en el caso
de la Falla de As Pontes, ademas a levantado la Sierra del Xistral al norte; la cuenca de Oviedo-Grado se
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dispone sobre una cobertera de sedimentos cretacicos de origen marino, y su origen esta relacionado
con una estructura cabalgante de direccién E-O, la denominada Falla de Llanera, antigua falla normal
mesozoica rejugada compresivamente durante la estructuracién alpina de la Cadena, dando lugar a
un area subsidente rellena por terciario, al sur del cabalgamiento (Pulgar et al., 1999; Alonso et al.,
1996). En un contexto mas amplio de todo el Noroeste peninsular, Heredia et al. (2004) consideran que
las cuencas del Barco de Valdeorras, Vega de Espinareda-Bierzo, A Rla y Quiroga, aparecen cabalgadas
en sus bordes, y representan cuencas intramontanosas sintecténicas desarrolladas durante la forma-
ciéon de las imbricaciones con las que las estructuras cabalgantes pirenaicas de la Cordillera Cantabrica
pasan lateralmente a la tecténica direccional predominante en el norte de Portugal (Fallas de Vilarisa y
Braganza) y sur de Galicia (Santanach, 1994).

Son contadas las cuencas que cuentan con yacimientos fésiles de vertebrados que aporten dataciones
fiables del relleno, y en la mayoria de las cuencas, la asignacién de edades ha sido subjetiva, descansando
sobre correlaciones litoldgicas con las grandes cuencas continentales proximas.

6.1. CUENCAS CENOZOICAS DEL NO PENINSULAR

En la cuenca de As Pontes los materiales estratigraficamente mas bajos han proporcionado una edad Oligoceno
sup. (Lopez-Martinez et al., 1993), y mas recientemente, la magnetocronologia (Huerta et al., 1997) ha
permitido la cuantificacién de la duracién de la sedimentacion en unos 6,2 Ma, abarcando desde la ultima
parte del Oligocenotemprano hasta el Mioceno temprano (parte alta del Stampiense hasta el Aquitaniense
sup.). La cuenca de Oviedo es del Eoceno sup., Rhenaniense-Headoniense (Casanovas Cladellas et al.,
1991), y el Valle de Amblés Oligoceno medio (Garzén y Lépez Martinez, 1978). Clasicamente el relleno
de las cuencas terciarias extremefas se ha atribuido al Mioceno, existiendo una dataciéon del Mioceno
medio (Aragoniense inf.-med.) en las cercanias de Plasencia (Hernandez-Pacheco y Crusafont, 1960); sin
embargo, para otros autores, buena parte del relleno de estas cuencas es Paleégeno (Fernandez Macarro
y Blanco, 1990), basandose en criterios geomorfoldgicos, en la semejanza de las facies arcésicas y en la
mineralogia de los encostramientos con depodsitos similares datados como Paledgenos en la Cuenca del
Duero (Martin-Serrano, 1988).

La Cuenca del Bierzo es una cuenca intramontafiosa que corta las morfoestructuras regionales de rumbo
varisco, siendo el borde meridional el de aspecto mas montafoso, con cabalgamientos de direccion SO-NE
a E-O. Aparece fuertemente incidida por el Sil, con un modelado fluvial sobre un relleno de sedimentos ter-
ciarios (Hérail, 1984), conformando dos cubetas principales separadas por un pequefio umbral paleozoico,
la mayor Ponferrada-Villafranca al oeste, y Bembibre al este. La primera presenta al sur una llanura aluvial
que incluye las terrazas bajas del Sil y del Cua, y al norte discretas plataformas calcareas pertenecientes a
la Fm Toral del relleno terciario, cortadas por profundas gargantas. La cubeta de Bembibre presenta pla-
taformas escalonadas debidas a aterrazamientos fluviales del rié Boeza y sistemas de glacis encajados y
apoyados en los relieves circundantes.

En todos los replanos altos y aislados alrededor del Bierzo se conservan materiales conglomeraticos
y limo-arenosos de color rojizo correspondientes a la Fm. Las Médulas, y son la ultima manifestacién
del relleno de la depresion, siendo por su posicion morfolégica comparables a la Rafa, aunque mas
recientemente, Hacar et al. (1999) interpretan estos depdsitos como un sistema de terrazas fluviales
encajadas admitiendo, al menos para el conjunto superior, una edad miocena. Las antiguas labores
mineras romanas para beneficiarse del oro que contenian estos materiales, desmontaron verdaderas
montafas, dando como resultado vistosos parajes acarcavados como el de Las Médulas y los correspon-
dientes abanicos aluviales de considerables dimensiones, que en este caso obstruyeron la escorrentia
superficial, originando el lago de Carucedo.

El valle del Sil entre El Barco y Monforte corresponde a un conjunto de depresiones estrechas y profundas
limitadas por tremendos escarpes de falla, rodeadas de altas cumbres y rellenas de importantes espesores
de sedimentos, las terrazas fluviales aparecen en estrechos corredores, a veces imperceptibles, por los recu-
brimientos de ladera de las vertientes adyacentes.

Las principales cubetas lucenses (Terra Cha, Villalva, Sarria y Monforte) suelen presentar una configu-

racién asimétrica con el borde occidental que se hunde bajo el relleno sedimentario, y un limite oriental
seflalado por escarpes de falla de rumbo NNE a NE exhumados recientemente.
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En el SE gallego destacan tres cubetas importantes: Maceda, Xinzo de Limia y Verin. Maceda es un semi-
graben complejo de unos 160 m de profundidad limitado al NNE por un espectacular escarpe de falla de
400 m de desnivel (Alto del Rodicio). La depresién de Xinzo con unos 250 m de profundidad, contiene en
su interior un importante yacimiento de lignito, mostrando contornos tecténicos en sus bordes meridional
y oriental, presentan en superficie un relleno aluvial subactual, con una antigua laguna desecada (Antela).
La estrecha fosa de Verin de orientacion meridiana, ensanchada por erosién diferencial, muestra un relleno
detritico superior a los 100 m.

6.2. CUENCAS CENOZOICAS DEL SISTEMA CENTRAL Y NORTE DE EXTREMADURA

Los relieves del sistema de sierras de Gata-Pefia de Francia corresponden a una elevacion del basamen-
to limitado por dos cabalgamientos NE-SO con vergencias opuestas (Vegas y De Vicente, 2004); el ca-
balgamiento mas meridional delimita esta elevacion del basamento de una zona mas deprimida, reco-
rrida por el rio Alagén, y limitada al E por el relieve de Gredos. Esta depresion contiene varias cuencas
neodgenas discontinuas (Pérez-Gonzalez et al., 1983): Moraleja, Coria-Galisteo y Zarza de Granadilla,
condicionadas tecténicamente por la interferencia de estructuras dominantes NE-SO con estructuras
transversales E-O.

La cuenca de Moraleja, continuacion de la portuguesa de Castelo-Branco, es una depresion alargada NE-
SO, limitada en su borde septentrional por el cabalgamiento de Ponsul-Moraleja-Sequeros. Esta estructura
junto con la falla de Cilleros y otras asociadas, configuran un importante accidente que puede prolon-
garse hasta Sequeros, donde delimita el borde NO de la fosa de Miranda del Castafiar (Moreno, 1990).
Este cabalgamiento dio lugar a un basculamiento hacia el NNO del bloque de muro, deducible de la pen-
diente con que aparece, en esta zona, la superficie de arrasamiento del zécalo, originando dicha cuenca
(Moreno, 1990). En Portugal Dias y Cabral (1991) asignan a esta falla un desplazamiento vertical de unos
100 m durante el Pliocuaternario, en base a una supuesta (y del todo discutible) edad Villafranquiense
de la superficie de erosién de muro y del bloque de techo.

La cuenca de Coria-Galisteo es la mayor de las tres, con una superficie total de unos 600 km2 y relleno
superior a los 180 m; presenta igualmente un claro control tecténico con dos direcciones preferentes, una
E-O y otra NE-SO (N50E). La falla de Galisteo que limita el borde oriental de la cuenca, limita también el
borde oriental de la pequeia cuenca de Zarza de Granadilla, situada al NE de la provincia de Caceres.

El desgarre siniestro de Alentejo-Plasencia, a pesar de su importancia e escala peninsular, no intro-
duce saltos verticales comparables a los de las fracturas anteriores, pero origina pequefas cuencas
tipo pull-apart (Capote et al., 1996). Inmediatamente al sur de la localidad de Plasencia, y en relacion
con una tectofacies caracteristica, situada a techo y/o en paso lateral con las series arcésicas (Moreno,
1991) existe la Unica datacién paleontolégica, Aragoniense inf-medio (Hernadndez-Pacheco y Crusafont,
1960), en el conjunto de todas estas cuencas extremefas.

La cuenca de Talavan-Torrején el Rubio se interpreta (Fernandez Macarro, 1987), como configuracién previa a
la sedimentacion terciaria, en relacién con un relieve de erosién diferencial en dos niveles, con un zécalo arrasa-
do y aplanado, seguido de un suave basculamiento tecténico de todo el sistema hacia el norte. Se deduce una
morfologia en forma de valle asimétrico cerrado lateralmente, cuyo borde tendido corresponde a la penilla-
nura cacerefa (pre-arcésica) elaborada sobre los metasedimentos del complejo esquisto-grauvaquico, mientras
que el borde abrupto lo constituyen las crestas cuarciticas ordovicicas del flanco sur del sinclinal de Cafaveral.

En el relleno se identifican (Fernandez Macarro y Blanco, 1990) una unidad inferior de uno 70 m de es-
pesor, constituida por conglomerados y arcosas fluviales (Eoceno sup.-Oligoceno), con alteraciones edafi-
cas y yacimientos de palygorskita; le sigue un Ciclo Rojo (Mioceno inf.) con cantos de cuarcitas y pizarras,
relacionado con la actividad de fallas NNE que desnivelan tanto el zécalo como el nivel de cumbres, y
que definen un bloque hundido al NO con arcosas conservadas, y levantado al SE, donde se erosionan.
Por ultimo, el Ciclo Ocre (Mioceno sup.) se inicia con la alteracion caolinitica del zécalo y esta constituido
por unos 25m de conglomerados cuarciticos inclinados hacia el Oeste.

Recientemente se ha interpretado (Alonso-Gavilan et al., 2004) como una cuenca de hinterland que se situa-

ria en la depresion generada a espaldas del levantamiento del bloque de z6calo de la Sierra de Montanchez-
Guadalupe (Capote et al., 1996).
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6.3. CUENCA DEL GUADIANA

La Cuenca del Guadiana es la tercera en superficie de las cuencas del Macizo Ibérico. Se extiende en senti-
do transverso a las estructuras variscas, desde Montes de Toledo, hasta la zona fronteriza de Badajoz con
Portugal, llegando a alcanzar los 180 km a lo largo de su eje E-O. Hernandez-Pacheco (1960) denominé a
estas comarcas como Vegas Altas del Guadiana, de direccién NE-SO y Vegas Bajas del Guadiana con direccién
E-O, ambas separadas por el afloramiento granitico de Mérida, donde el amplio valle del Guadiana se estre-
chay encaja su cauce.

Se trata de una cuenca totalmente asimétrica, donde el relleno terciario alcanza su mayor espesor
(>200 m) junto al borde activo septentrional, mientras que el meridional es muy suave, con una co-
bertera de caracter pelicular, en algunos casos constituida exclusivamente por las rafas, sirviendo de
transicion hacia la penillanura extremefa o hacia Sierra Morena, definiendo las comarcas de la “Siberia
extremefna” y la Tierra de Barros.

El relleno sedimentario consiste (Rodriguez Vidal et al., 1988) en una serie de probable edad Oligoceno-
Mioceno inf. principalmente arcésico-arcillosa (Formacion Loboén) de hasta 80 m de potencia, facilmente
erosionable, discordante y expansiva sobre ella aparece una formacién superior con detriticos gruesos
(Facies Almendralejo) y finos (Formacién Badajoz), con espesores de hasta 100 m. A techo de esta serie
detritica se reconoce una acumulacién carbonatada de hasta 2 m de espesor, denominada localmente “ca-
lefio”, con aspecto morfoldgico de amplias “mesas” de bordes suavizados mientras que los espectaculares
abanicos de rafas, claramente postectonicos, fosilizan las estructuras alpinas y constituyen el techo del
piedemonte

El borde meridional de la cuenca experimenta un transito, topograficamente inapreciable, hacia Sierra
Morena, por medio de la comarca de Tierra de Barros y corresponde fundamentalmente a una superfi-
cie de erosion, la “penillanura fundamental”, de posible edad paleocena que se localiza aflorante en el
margen, o bajo la cobertera de sedimentos terciarios (Rodriguez Vidal et al., 1988) de la que destacan
pequefas elevaciones cuarciticas residuales, se reconocen ademas dos superficies morfosedimentarias, una
ligada a encostramientos carbonatados del techo de la sedimentacién y del zécalo, y otra, con suelos par-
dos fersialiticos (Tierra de Barros).

El borde septentrional, de direccién general E a ENE muestra un salto topografico brusco, dibujando un
gran escarpe tectonico, actualmente degradado, definido por las Sierras de Alburquerque-Montanchez-
Guadalupe, con bloque hundido al sur y sureste, de tal forma, que los relieves que eleva constituyen la
divisoria hidrografica Tajo-Guadiana (Alfaro y Barranco, 1990). Estas sierras son el resultado de un cabalga-
miento principal E-O que forma el borde norte de la depresién de las Vegas Bajas (Cuenca de Badajoz), y
ENE (Zorita-Logrosan-Puerto Rey-Anchuras), que eleva el bloque NO y que ha condicionado los depésitos
terciarios de la depresién en el sector Madrigalejo-Castilblanco y de la depresiéon de Anchuras.

Este cabalgamiento corta y desnivela el relieve apalachiano definido por los sinclinorios paleozoicos de
las Villuercas y del Guadarranque, desnivelando tanto el nivel de cumbres definido sobre las crestas de
cuarcita armoricana, como a la penillanura extremenfa. En el sector del Guadarranque-Anchuras se estimé
(Nozal, 1985) una componente vertical de al menos 200 m de salto, que se va amortiguando hacia los
Montes de Toledo, mientras que hacia el SO, en Guadalupe, Alvarez et al. (2004 a y b) llegan a estimar un
salto maximo acumulado de algo mas de 1000 m atribuido al Pliocuaternario, pues consideran las rafas
como depésitos sintecténicos.

La evolucién E-O de las rafias en la depresion presenta tres rasgos fundamentales (Martin-Serrano y Molina,
1989): descenso altimétrico desde los 625-550 m en su extremo nororiental hasta los 400-300 m en el occiden-
tal, disminucién de espesor y rasgos sedimentolégicos cada vez mas maduros, mas netamente fluviales. Las
rafias del borde septentrional son las que alcanzan mayor desarrollo, puesto que el escalén morfolégico es
mas acusado, destacando las de Caflamero, Alia, Castilblanco, Puerto Rey y Anchuras en las VVegas Altas, y que
se prolongarian hacia el SO hasta la altura de Madrigalejo-Navalvillar de Pela (Chaput, 1995) se presentan
como elevadas plataformas colgadas mas de 200 m sobre el Guadiana y con pendiente hacia el SE, digitadas
por la incision fluvial, y donde es facil aun, reconocer la forma del abanico mediante el trazado de las corres-
pondientes isohipsas de sus superficies (Gehrenkemper, 1978.). Igualmente en las VVegas Bajas destacan las de
Villar del Rey, La Roca de la Sierra y la de la Sierra del Centinela, al sur de Alcuéscar y en el borde meridional,
las asociadas a las pequefias sierras cuarciticas de la Tierra de Barros (San Servan y Grajera).
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La jerarquizacion de la red de drenaje actual se inicié a mas tardar durante la etapa de deposito del techo
del piedemonte definido por las rafias, que es el punto de partida para la posterior evolucién del sistema
fluvial, puesto que las pendientes originales de éstas coinciden con el sentido de drenaje actual, y sobre las
que ha podido divagar el Guadiana y sus afluentes, dejando al menos 6 niveles de terrazas escalonadas.

El Guadianay el Zujar, principal afluente por su izquierda, en el tramo superior de las Vegas Altas, tallan
profundas gargantas sobre la penillanura con escasos aluviones y terrazas. Rebasada Orellana la Vieja, ya
en el tramo medio de la depresién, se entra en el terciario, donde se ha elaborado una extensa llanura de
5-15 km de anchura, en la que destacan relieves tabulares correspondientes a terrazas antiguas (relieve
invertido), diferencidndose al sur de Madrigalejo algunos de los niveles mas altos (+100 y +70 m) de rasgos
parecidos a las rafas, y en la margen opuesta, dos niveles mas bajos (+20-27 m y +5-10 m).

Hacia el oeste, y hasta Mérida, el Guadiana discurre con escaso fondo y multiples brazos entrecruzados
desplazado hacia el borde meridional, mientras que por la margen derecha desembocan los rios Gargaligas,
Ruecas, Alcollarin y Burdalo que conforman una amplia planicie aluvial al no presentar las terrazas bajas
ruptura morfolégica apreciable; el primero de ellos, posee también aterrazamientos antiguos en transito
hacia las rafas (+140 m y +180 m), y otros mas bajos a +85-90 m, +50-70 m y +12-20 m (Gehrenkemper,
1978). Entre Mérida y Badajoz el rio discurre por una llanura de inundacién (+3-5m) de mas de 10 km de
anchura, situandose en la ribera meridional dos niveles de terrazas, el mas alto (+45-60 m) de unos 3,5 km
de anchura, y el inferior mas reducido a +10-20 m.

7. LAS CUENCAS CENOZOICAS DE LAS CORDILLERAS ALPINAS

En las Cadenas Alpinas espafiolas existen diversos tipos de cuencas intramontafosas que presentan caracte-
risticas muy variables, pero que en cada una de las distintas cadenas suelen tener caracteristicas geoldgicas
y geomorfoldgicas comunes.

7.1. CUENCAS CENOZOICAS DE LA CORDILLERA IBERICA Y COSTERO CATALANA

Uno de los rasgos geolégicos y geomorfolégicos mas singulares de la Cordillera Ibérica es la presencia de di-
versas Cuencas Cenozoicas intermontanas y que dan lugar a zonas deprimidas rodeadas por las extensas areas
amesetadas y sierras que configuran el cuerpo principal de la cadena (Gutiérrez Elorza y Pefia Monné, 1996).
Desde el punto de vista geoldgico pueden diferenciarse dos grupos principales de cuencas cenozoicas en la
Cordillera Ibérica (Anadoén et al., 2004):

— Cuencas del ciclo “paleégeno” (Paleoceno — Mioceno inf.). Son surcos sedimentarios a menudo li-
gados a sinclinales de direccion ibérica y que han sufrido efectos compresivos debidos a estructuras
tecténicas mayores (cuencas de Montalban, Alloza, Aliaga, Alto Tajo, Dos Aguas, etc.). Los rellenos
suelen ser de sedimentos detriticos de origen aluvial con algunas intercalaciones de carbonatos
lacustres y rara vez evaporitas.

— Cuencas del ciclo “nedgeno”. Salvo las cuencas proximas al litoral, donde si existen sedimentos
de origen marino, los rellenos de estas cuencas son de origen continental y estdn compuestos por
facies detriticas de origen aluvial y potentes secuencias de sedimentos lacustres evaporiticos y car-
bonatados.

Este ultimo tipo de cuencas se debe a una tecténica extensional que es consecuencia del proceso de
rifting que origino el Surco de Valencia. Dentro de estas cuencas del ciclo neégeno cabe diferenciar entre
aquellas que se asocian a los esfuerzos distensivos que se manifiestan desde el Mioceno inf., tales como las
de Calatayud y la de Teruel, y las debidas a la reactivacion extensional pliocuaternaria, tales como las de
Jiloca y las fosas pre-litorales de Castellon (Simén, 1984; Simon, 2004).

Los carbonatos lacustres dan lugar a la presencia de superficies estructurales subhorizontales, a veces
con depresiones carsticas asociadas, y que son muy frecuentes en las cuencas interiores del ciclo neégenoy
dan lugar a relieves culminantes en mesas de los que se descienden relieves en graderio. Estas superficies
subhorizontales también aparecen en las cuencas del ciclo paledgeno pero con mucho menor desarrollo y
en combinacion con otras morfoestructuras (cuestas y hogbacks).
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La red fluvial se encaja adaptandose y discurriendo por las Cuencas o depresiones del ciclo nedgeno (rios
Jiloca, Alfambra y Turia), lo que facilita el desarrollo de importantes depésitos de terrazas y, sobre todo,
glacis. Otros rios como el Jalén cortan ortogonalmente a las cuencas. En las cuencas préximas al mar me-
diterrdneo existen importantes acumulaciones de abanicos aluviales con costras calcareas a techo en los
niveles mas antiguos (Gutiérrez Elorza y Pefia Monné, 1996).

La aridez del clima y la presencia de lutitas y yesos facilita la formacion de carcavas que son frecuentes
tanto en la Cuenca o fosa de Calatayud como en la de Teruel.

Ademas de la presencia de dolinas sobre las superficies estructurales o mesas calcareas, los fenémenos de
disolucion carstica también son importantes en los yesos del Mioceno de la fosa de Calatayud y al norte de
la de Teruel. La formacion de depésitos de tobas es importante en Calamocha (Cuenca de Jiloca).

El sistema Costero Catalan también fue afectado por la tectonica extensional ligada al proceso de rifting
que originé el Surco de Valencia (Simén, 2004), lo que dio lugar a las cuencas nedgenas del Vallés-Penedes y El
Camp. Se trata de fosas con morfologia de semi-graben cuyo relleno consiste en materiales detriticos deposi-
tados por abanicos aluviales y fan deltas durante el Oligoceno terminal y el Mioceno (Cabrera y Calvet, 1996).
En estas fosas alcanzan gran desarrollo los depdsitos aluviales cuaternarios que dan lugar a la formacion de
abanicos aluviales, asociados a las salidas de los barrancos a la fosa, sistemas de terrazas, cuyo nimero tiende
a disminuir aguas abajo, asi como deltas de extension variable en la desembocadura (Salas, 1994).

7.2.  CUENCAS CENOZOICAS DE LAS CORDILLERAS BETICAS Y BALEARES

Durante el Mioceno inf. y medio se originaron en las Cordilleras Béticas y bajo un régimen tecténico sinoro-
génico un conjunto de Cuencas Intracadena, situadas en el interior del orégeno, y una Cuenca de Antepais
o Estrecho Nord-Bético entre el orogeno y el Macizo Ibérico. Al final de este periodo y como consecuencia
de la actuacion conjunta de procesos tectonicos y eustaticos se produjo la desarticulacion de ambos tipos
de cuencas. Durante el Mioceno sup. y el Plioceno las Cuencas de Intracadena dan lugar a las denominadas
Cuencas Postorogénicas Béticas, mientras que la Cuenca de Antepais o Estrecho Nord-Bético da origen a
la Cuenca o Depresion del Guadalquivir de la que se habla en otro apartado de este mismo capitulo (Civis,
2004; Viseras et al., 2004).

Las Cuencas Postorogénicas Béticas se localizan tanto sobre las Zonas Internas (Malaga, Sorbas, Nijar, Vera,
etc.) como en las Zonas Externas (Ronda, Prebético Norte de Alicante, Formentera, Llanura central de Mallorca
y el Migjorn menorquin) o bien en el contacto entre ambas (Granada, Guadix-Baza, Campo Coy, Fortuna,
Bajo Segura, etc.). La sedimentacion es marina, generalmente durante las primeras etapas, y continental.

Desde el punto de vista de la geomorfologia, todas estas cuencas pueden agruparse para su descripciéon
en tres grandes conjuntos morfoestructurales: Depresion Penibética, cuencas relacionadas con el corredor
de cizalla de las Béticas orientales y cuencas de las Islas Baleares (Goy et al., 1994).

La Depresidn Penibética esta constituida por las cuencas de Granada y Guadix-Baza, asi como la prolon-
gacion oriental de esta ultima que es llamada por algunos autores Cuenca de Campo Coy (Goy et al., 1994;
Viseras et al., 2004). Estas cuencas se localizan en el contacto entre las Zonas Internas y Externas y estan
limitadas por fallas. Forman areas hundidas, esto es depresiones, con respecto a los relieves montafiosos
circundantes, de tal modo que separan el conjunto orografico denominado Cordillera Subbética (situado
al norte de la Depresién) de la Cordillera Penibética (que se localiza al sur de la Depresion Bética). Las
cuencas se caracterizan, sobre todo en el caso de la de Granada, por el levantamiento generalizado y muy
reciente de sus bordes, que constituyen fallas activas con morfologias caracteristicas (como la de Niguelas).
El relleno se produce en condiciones marinas hasta finales del Mioceno y pasa posteriormente a ser con-
tinental y endorreico con formacién de sedimentos aluviales y lacustres hasta el Pleistoceno medio (Vera,
1970; Fernandez et al., 1996). El paso a condiciones exorreicas produjo un encajamiento de la red fluvial
importante y que, debido la alta erosionabilidad de los materiales y las condiciones climaticas semiaridas,
ha dado lugar a amplias zonas de carcavas, pero que sin embargo permite que la morfologia de los abani-
cos aluviales del Plio-pleistoceno todavia se conserve en muchos lugares. Los rios actuales que descienden
de los importantes relieves montafiosos de Sierra Nevada desarrollan amplias Ilanuras aluviales (Vega de
Granada). La turbera de Padul (en un apice de la Cuenca de Granada) representa un ultimo reducto de la
fase endorreica que todavia no ha sido capturada por el encajamiento de la red (Goy et al., 1994).
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La parte oriental de la Cordillera Bética esta recorrida por una ancha zona de cizalla que constituye un
segmento de la zona de cizalla mayor llamada “trans-Alboran”. Durante el Nedégeno este corredor es-
tructural, que estaba sujeto a la compresion préxima a N-S resultante de la colision entre la placa lbérica
y Africana, ha dado lugar al desarrollo de dos tipos de cuencas sedimentarias: en los surcos sinclinales
asociados a las fallas y las de tipo graben. La actividad volcanica interfirié con los procesos tectdnicos y
sedimentarios especialmente durante el Tortoniense y, en menor medida, durante el Plioceno (Motenat y
Ott d’Estevou, 1994). El corredor de cizalla tiene morfologia sigmoidal y siguiendo una direccién SO-NE se
extiende desde Almeria hasta Alicante. El comportamiento tecténico de los distintos sectores del corredor
ha sido diferente, existiendo cuencas que han funcionado como tales o han adquirido su morfologia actual
en el Cuaternario, lo que da lugar a morfologias deprimidas bordeadas por distintos tipos de escarpes de
fallay a la presencia de otros elementos morfotecténicos con significacion geomorfoldgica lineal. Es desta-
cable la existencia de importantes sistemas de abanicos aluviales y glacis al pie de los frentes montafosos,
asi como fondos de valles que siguen la direccion de las fosas y algunos fan deltas (Goy et al., 1994).

Las Cuencas Cenozoicas de las Baleares son de caracter postorogénico y distensivas. Los rellenos tie-
nen edades comprendidas entre el Mioceno sup. y el Plioceno sup. Las cuencas principales son la Llanura
Central o Depresion Mallorquina y el Migjorn menorquin, aunque también existe representacién de mate-
riales neégenos en Formentera e Ibiza (Fornés et al., 2004). En la Llanura central de Mallorca los carbona-
tos marinos del Tortoniense dan lugar a extensas superficies estructurales subhorizontales y carstificadas,
siendo asi mismo destacables los sistemas de abanicos aluviales en el borde septentrional de la Depresiény
la presencia de depositos edlicos fosiles y actuales. El Migjorn también esta constituido por una superficie
estructural carstificada e inclinada hacia el mar y que esta profundamente cortada por la red de drenaje
que presenta fendbmenos de antecedencia (Goy et al., 1994).
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1. FACTORES QUE CONTROLAN LA GEOMORFOLOGIA DEL LITORAL ESPANOL

La geomorfologia actual de nuestras costas es el resultado de diversos factores que actuan a distinta escala
espacial y temporal. Por una parte tenemos los factores de tipo global, entre los que destacan los cambios
eustaticos acaecidos durante los periodos glaciares e interglaciares cuaternarios, algunos de ellos con varia-
ciones del nivel del mar del orden de la centena de metros (Ultimo ciclo Glacial), que han hecho posible el
desarrollo de importantes depositos edlicos, de gravedad, etc., que en algunos casos han quedado recubier-
tos por sedimentos marinos y de transicion (marino-continentales) durante la Gltima subida del nivel del mar
hasta alcanzar la posicion actual (5000-3500 afios BP).

Los otros factores que fundamentalmente determinan la geomorfologia costera, son los de tipo regio-
nal, entre los que se incluyen: el contexto estructural, la litologia, y aquellos aspectos de dinamica litoral
tales como el rango mareal, orientacién de la costa y vientos dominantes. Estos dos ultimos controlando
la deriva litoral y por consiguiente las zonas donde el material transportado se depositara, contribuyendo
a la progadacion costera en unas areas en detrimento de otras que seran erosionadas y por consiguiente
sometidas a un retroceso costero.

Un factor regional de gran importancia, en relaciéon con el establecimiento de una cronologia “precisa”
de los procesos y depésitos o formas resultantes, que en definitiva conforman la geomorfologia del litoral,
se refiere a la situacion geografica de la Peninsula Ibérica. El intercambio a través del Estrecho de Gibraltar
entre las aguas de la Cuenca Mediterranea y de la Cuenca Atlantica que se establece a partir del Plioceno
inferior, ha hecho posible, durante los interglaciares mas calidos, la proliferacién en nuestras costas de
faunas, hoy en dia inexistentes, procedentes del Africa ecuatorial y cuyos restos incluidos en los depésitos
marinos permiten la datacion de estos, e indirectamente la de los depdsitos continentales asociados.

Como es légico el ultimo ciclo Glacial (~75.000 afios BP-presente) es el reponsable no sélo del trazado
actual de la costa, sino también en gran medida del aspecto geomorfolégico de nuestros litorales. La si-
tuacién latitudinal de la Peninsula, como zona puente entre la Europa mas septentrional y el continente
africano, ha dado origen a que los fuertes y bruscos cambios climaticos detectados en el Atlantico Norte
(Dansgaard et al., 1993; Bond et al., 1993; 1997) durante este periodo, se manifiesten en la Peninsula de
modo zonal, de tal forma que en los litorales situados aproximadamente por encima del paralelo 40°N
(Zazo et al., 1996) dichos cambios climaticos se reflejan fundamentalmente en cambios en la temperatura,
mientras que los situados al sur de la misma se manifiestan con cambios relacionados con la mayor o menor
precipitacion. Esto hace que los depdsitos y formas que se generan en ambas zonas no sélo sean genética-
mente diferentes en algunos casos, sino que su registro espacial también sea distinto.

Por ultimo, la actividad antrépica particularmente desarrollada en el ultimo siglo afecta al litoral de dos
formas diferentes una produciendo variaciones en la morfologia de la costa mediante cambios de areas de
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erosién/sedimentacion debido a las construcciones de puertos, diques, espigones, etc. y otra a nivel global,
como consecuencia del efecto invernadero, que podria originar una subida relativa del nivel mar.

2. DOMINIOS GEOMOFOLOGICOS DEL LITORAL ESPANOL

Basandonos en los factores anteriormente mencionados, el litoral espaiol puede ser subdividido en varios
dominios geomorfolégicos teniendo en cuenta, el marco lito-estructural, su posicion geogréfica, y el rango
mareal, en el que se enmarcan los distintos sectores costeros, de esta forma describiremos las principa-
les unidades geomorfolégicas que se desarrollan en el litoral dentro de los siguientes dominios: Litoral
Mediterraneo-Islas Baleares y Litoral Atlantico Peninsular e Islas Canarias.

La metodologia utilizada en los diferentes dominios con el fin de conocer su evolucién geomorfolé-
gica a lo largo del tiempo, se ha basado no solo en los métodos tradicionales que implican los estudios
geomorfoldgicos, tales como cartografias, analisis sedimentolégicos e interpretacion de facies, paleosue-
los, paleontoldgicos (polen y faunas), isotopicos, en particular los isé6topos estables O y C; sino también
aplicando métodos de datacién cuyo uso ha dependido en gran medida de las caracteristicas intrinsecas de
los materiales y del lapso temporal de las secuencias sedimentarias aflorantes. Esto ha dado lugar a que la
evolucion geomorfolégica a lo largo del tiempo, mejor contrastada y referenciada se localice en la Cuenca
Mediterranea, zona de conexion Atlantico-Mediterraneo e Islas Canarias. En estos litorales la presencia de
una fauna caracteristica (“Fauna Senegalesa”), durante los Interglaciares mas cédlidos y desaparecida en
todos ellos durante el presente Interglaciar (Holoceno), junto con las caracteristicas neotecténicas, que en
determinados sectores sometidos a la elevacion, permiten observar secuencias muy completas, han hecho
posible el uso de técnicas de datacion muy diversas, entre las que destacaremos: C-14, Series del Uranio, K/
Ar, Luminiscencia, Racemizacion de Aminoacidos, Paleomagnetismo, etc. aplicadas segun los casos a series
cuaternarias y, o mio-pliocenas.

Dado que dentro de los diferentes dominios, las unidades geomorfoldgicas mas facilmente datables son
las terrazas marinas e indirectamente los abanicos aluviales que en muchos casos estan relacionados con
aquellas, expondremos brevemente la metodologia que se utiliza en el andlisis de dichas unidades con el
fin de que su reconocimiento y estudio no solo sirva para llevar a cabo reconstrucciones paleogeograficas
de las lineas de costa, sino también para deducir tendencias y tasas (elevacién/subsidencia) tectonicas de
un litoral determinado a lo largo del tiempo. Asimismo estas unidades por su contenido faunistico, nos
pueden ayudar junto con los datos polinicos a deducir condiciones paleoclimaticas que en gran medida
han sido también responsables del modelado actual que observamos en la zona litoral.

En el caso de las terrazas marinas, su estudio se basa principalmente en el andlisis geomorfolégico de
los registros dejados por las altas paradas del nivel del mar (highstands), que originan unidades morfo-
sedimentarias constituidas generalmente por facies de playas progradantes, que se conservan bien en
las zonas con tendencia a la elevaciéon permitiendo un buen registro de dichas terrazas asi como de los
diferentes "highstands” (niveles marinos) que contenga cada una. Para su utilizacion, en aspectos de
neotectdnica, es indispensable el caracterizar en la terraza el maximo transgresivo, tanto en las formas
erosivas (socave, pié de acantilado) como en las deposcionales (depositos de foreshore-backshore, cor-
don litoral, bloques de pié de acantilado, etc.). Una vez esté localizado, se mide su altura con relacién al
mismo elemento erosivo o no, que se desarrolla en la playa actual. Dicha altura obtenida en un punto
determinado de la costa, se compara con la altura de la misma terraza en otro punto del litoral (es indu-
dable que una cartografia previa, debe ser realizada con el fin de seguir mejor en campo una misma uni-
dad), las diferencias altimétricas nos indicaran la tendencia tectonica. Una vez realizado este estudio, del
gue ya se deduce una cronologia relativa, el siguiente paso consiste en determinar la edad de la terraza,
para ello se utilizaran distintos métodos de datacion dentro de una misma unidad, en sectores donde
las secuencias cronoldégicas relativas sean claras, y a ser posible utilizando cuando se trata de fauna, el
mismo género teniendo en cuenta de que en el caso, menos probable, de encontrar corales, son estos
los organismos que deben ser utilizados. En el caso de las series del Uranio, que es el método mas utili-
zado para datar depositos de hasta 300 Ka (300.000 afios), es conveniente que los depésitos estén muy
cementados y que esta cementacion se haya llevado a cabo lo mas rapidamente posible, una vez que el
depdsito ha quedado emergido.

En la figura 1 (Zazo et al., 2003, en prensa) se dan las secuencias mas completas de las terrazas marinas
del litoral espafiol, junto con las tasas de elevacion/hundimiento para los ultimos 135 Ka.
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Figura 1. Cuadro de correlacidon entre las secuencias de terrazas marinas cuaternarias mds completas de la costa
Atléntica y Mediterranea, con indicacion de las tasas de elevacion/subsistencia deducidas para los tltimos 135 Ka (se
asume un nivel del mar de +2 m. durante e/ OIS 5e, y una tendencia constante). Datos paleontoldgicos significativos
ha sido incluidos (Zazo et al., 2003 en prensa)

Figura 2. Relacién geomorfolégica entre abanicos aluviales costeros y terrazas marinas del drea mediterranea,
segun el contexto geodinamico en el que se desarrollen. Las tasas de elevacion/ subsidencia se han deducido a
partir de los datos de las terrazas del Ultimo Interglacial.
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En el caso de los abanicos aluviales cuyo nivel de base estuvo conectado con el nivel del mar, sus depdsitos
se originan durante las altas paradas (highstands) mientras que su incisién se produce con el nivel del mar
bajo (lowstand). Su relacion en muchos casos con las terrazas marinas y su dispositivo geométrico (enca-
jamiento, solape, o superposicién) sirven también para determinar las tendencias tecténicas de un litoral
determinado. En la figura 2 (Goy 1994) se representa de forma esquematica la relacion entre las unidades
geomorfoldgicas: terrazas marinas y abanicos aluviales, en funcion del contexto neotecténico en el que se
desarrollen, sirviendo las primeras para cuantificar movimientos verticales de los ultimos 128 Ka.

2.1. LITORAL MEDITERRANEO-ISLAS BALEARES

Los rasgos geomorfoldgicos mas significativos de estas costas se deben fundamentalmente a dos factores
comunes en todas ellas; por una parte, el rango mareal que las clasifica como costas micromareales con un
rango que no supera los 50 cm; por otra, la intensa actividad neotecténica que desde el Mioceno superior
controla la distribucion del relieve en el litoral de cuya morfologia actual, en ultimo término, son respon-
sables los cambios producidos en las direcciones de esfuerzos a los que se han visto sometidas estas areas
durante el Plioceno y Cuaternario. Esta actividad tectébnica muy importante en este ultimo periodo, es la
responsable de las principales unidades geomorfolégicas que hoy en dia observamos en el litoral, tales
como lagunas, albuferas, etc. creadas en areas subsidentes, que alternan con sectores en los que afloran
terrazas marinas y abanicos aluviales escalonados debido a su desarrollo sobre areas con tendencia a la ele-
vacion (Goy y Zazo 1984, 1986a, 1989; Goy et al., 1989, 1990; Somoza, 1993; Zazo et al., 1998, 2003; Bardaji
et al., 1999). En algunos casos esta actividad tecténica es tan importante incluso en tiempos recientes,
que su efecto se sobreimpone a la dindmica litoral actual, dando origen a trazados en zig-zag de la costa
(Figura 3) como es el caso del litoral de Almeria (Goy y Zazo, 1986).

Teniendo en cuenta la lito-estructura, en general las costas acantiladas se desarrollan sobre materiales
pre-cuaternarios, siendo los acantilados que se labran sobre depésitos cuaternarios cementados poco im-
portantes en altura, que en general no es superior
alos 20m .

Independientemente de los acantilados, cuyo
morfologia actual es el resultado de la trangresion
holocena, describiremos con mas detalle aquellas
Unidades geomorfolégicas que en definitiva con-
forman el litoral actual, y que por otra parte son
factibles de destacar a nivel cartografico. En general
todas ellas, se desarrollan durante el Cuaternario.

2.1.1. Terrazas marinas

Son las unidades geomorfologicas mas represen-

tativas de los litorales por su extension y significado

climatico y eustatico, dando lugar a plataformas de

erosion o deposito escalonadas hacia la linea de costa

actual. Esta morfologia se origina durante el Plioceno

superior (3.5-1.8 m.a) y el Cuaternario (1.8-actualidad)

constituidas por depositos generalmente groseros de

playas de grava y/o arenas, como consecuencia de los

fuertes relieves que bordean estos litorales en mu-

chos de los casos. En el darea Mediterranea, durante

el Pleistoceno inferior, el nUmero de terrazas marinas

es escaso, generalmente tres, cada una de ellas cons-

tituidas por dos o mas niveles (highstands) separados

por depositos continentales (abanicos aluviales, dunas

y coluviones) o superficies erosivas. Las secuencias mas  Figura 3. Inflexiones bruscas en la linea de costa,
completas se encuentran en los litorales de Almeria,  originadasporalpaso delasfallasdedesgarre levégiras,
Campo Dalias (Goy, Zazo, 1986a) costa de Murcia, N20-30°E. Desembocadura Rambla Almoladeras, El
Aguilas y Cope (Bardaji et al, 1999) y Alicante, La  Alquian-Almeria.
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Marina, (Goy y Zazo, 1988). Las alturas de los maximos transgresivos de la terraza mas antigua en estos sec-
tores se situa en Almeria +150 m, probable Plioceno superior, al pié de la S* Alhamilla, y a +90 m en el Ejido;
a+75 my +62 m en Murcia (Cuenca de Aguilas y Cuenca de Cope); en Alicante a +58-60 m en La Marina; y a
+60 m en el borde Norte de la Bahia de Palma (Mallorca).

Estas diferencias de altura de las paleolineas de costa mas antiguas, referidas al nivel del mar actual, refle-
jan la existencia de movimientos verticales considerables en estos litorales (Zazo et al., 2003).

Durante el Pleistoceno medio, se registra un mayor numero de terrazas (cuatro/cinco) representando cada
una de ellas diferentes interglaciares o interestadios. Su edad (inicio) se establece en base a los datos pa-
leomagnéticos realizados en los tres litorales sefialados Almeria, Murcia y Alicante. En general estas terrazas
estan separadas de la secuencia mas antigua por fuertes escarpes o sistemas de abanicos aluviales bien desa-
rrollados, indicando la existencia de un nivel del mar bajo de cierta duracion. Las tres terrazas mejor desarro-
lladas y como consecuencia, conocidas de esta época se corresponden a los interglaciares mas recientes OIS
(oxigen isotopic stage) 11 (0,42-0,36 Ma), OIS 9 (0,34-0,27 Ma) y OIS 7 (0,24-0,19 Ma). La terraza correspon-
diente al estadio isotopico 11 es una de las mejor representadas morfolégicamente, en cuanto a extension y
tamarnio del escarpe que la separa de la terraza inmediatamente mas joven.

Un dato importante desde el punto de vista paleoclimatico y paleoceanografico se refiere a la presencia
de la “fauna cédlida senegalesa”, entre la cual destaca el Strombus bubonius, presente en el Mediterraneo
durante el OIS 7 (Hillaire Marcel et al., 1986; Goy et al., 1986, 1993, Zazo et al., 1989). La edad de la terraza
fue determinada en un principio, mediante dataciones Th/U aplicada a moluscos. Recientemente el ha-
llazgo en la seccién de la Marina (Alicante) del coral Cladocora caespitosa junto con S. bubonius (Zazo et
al., 2003; Goy et al., 2003a) ha permitido utilizar el mismo método de datacion sobre corales, el resultado
ha sido la confirmacion de la entrada de fauna célida senegalesa en el Mediterraneo, como minimo, hace
~200 Ka. Datos puntuales en el litoral de Mallorca, sefialan la presencia del S. bubonius en el Mediterraneo
durante el OIS 11 (Figura 1). Todo lo anteriomente expuesto contradice la idea, generalmente admitida, de
la presencia de dicha fauna en los litorales mediterraneos, exclusivamente durante el OIS 5.

Las terrazas marinas del Pleistoceno superior, correspondientes al Ultimo Interglaciar (OIS5), son las que de
forma mas continua se observan en todos los litorales peninsulares, desde Malaga a Tarragona con excepcion
de la costa valenciana, donde su registro ha sido solo determinado por sondeos (Fumanal et al., 1993) dadas las
caracteristicas tectonicas de este litoral (Figura 2); y ampliamente desarrolladas en la costa balear de Mallorca.

El conjunto faunistico que acompafa a dichas terrazas, ha sido ampliamente estudiado (Montenat 1977;
Porta y Martinell, 1981, Zazo et al. 1981; Cuerda 1989, 1995; Goy et al., 1989), y la caracteristica mas impor-
tante es la presencia masiva de fauna calida entre la que se incluye junto con el S. bubonius, la denominada
“fauna acompanante”: Brachidontes senegalensis, Hyotissa hyotis, Cantharus viverratus, Conus testudina-
rius, Cymatium dolarium, etc. Otro rasgo fundamental que presentan las terrazas del Ultimo Interglacial, es
el desarrollo de facies ooliticas en algunos puntos de la costa (Almeria y Alicante) durante el interestadio
mas antiguo del OIS 5, es decir durante el OIS 5e.

Las primeras dataciones de estas terrazas se llevaron a cabo utilizando el método Th/U (alpha) en los afios
sesenta (Stearns y Thurber, 1965, 1967). Posteriormente y de forma puntual se realizaron dataciones, utili-
zando en algunos casos mas de un método (Hearty et al., 1986, 1987) en los litorales de Alicante-Almeria'y
Mallorca, y en los sondeos del area Valenciana (Fumanal et al., 1993); en el litoral de Almeria (Bernat et al.,
1978; McLareny Rowe, 1996) y en el de Alicante (Bernat et a/., 1982). Las dataciones en secciones completas
de varias secuencias marinas fueron llevadas a cabo por Hillaire-Marcel et al. (1986) en el litoral de Almeria;
Causse et al. (1993) en el litoral de Alicante-Murcia, en ambos casos utilizando Th/U (alpha), y en el litoral
de Mallorca (Hillaire-Marcel et al. 1996) en este caso aplicando la técnica TIMS.

A partir de las dataciones; las edades de las terrazas marinas del Ultimo Interglacial denominadas en muchos
casos como “Tirrenienses”, en el sentido de terrazas conteniendo S. bubonius serian las siguientes: OIS 5e (135-
117 Ka) la edad de 128 Ka obtenida en principio se considera como una edad media obtenida cuando los mé-
todos de datacién estaban menos refinados. La edad de la terraza correspondiente al OIS 5c se establece ~100
Ka, mientras que la edad de la terraza mas reciente correspondiendo al 5a seria de ~80-85 Ka.

Los andlisis geomorfoldgicos y cartograficos, permiten en algunos casos diferenciar dentro del OIS 5e, al
menos tres episodios diferentes (Zazo y Goy, 1989, Zazo et al., 1993), sugiriendo cambios del nivel del mar
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dentro de un mismo subestadio, estos cambios como se ha comprobado posteriormente, se corresponden con
variaciones climaticas bruscas detectadas en los sondeos de hielo y ocednicos del Atlantico Norte (Dansgaard
etal., 1993; Bond et al., 1993). Las terrazas correspondientes al presente interglacial Holoceno, estan muy poco
desarrolladas, con alturas que no superan el metro y con edades de ~5.500 a.BP, ~3.500 a.BP y ~2.000 a.BP, loca-
lizadas fundamentalmente en los litorales de Alicante (Gozalvez, 1985) y Mallorca (Goy et al. 1997).

2.1.2. Flechas Litorales

Los sistemas de flechas mas antiguos afloran en el litoral de Almeria, cerrando el lagoon de Cabo de Gatay
las marismas de Guardias Viejas; en la costa de Murcia el ejemplo caracteristico lo constituye La Manga del
Mar Menor, y en el litoral de Alicante los sistemas de cierre de las lagunas de Torrevieja y La Mata. Todos
estos sistemas de flechas se formaron durante el Ultimo Interglacial.

Aungue con menos desarrollo, pero conservando morfologias mas claras, los sistemas holocenos, particu-
larmente los del Holoceno superior, estan presentes en casi todas las costas, excepto en las acantiladas.

Dentro de esos sistemas, el mas completo es el de Roquetas (Almeria), en el que se distinguen seis unidades de
flecha (H), que se desarrollan entre los 7400 cal BP y la actualidad, con edades deducidas a partir de numerosos
dataciones por C. 14 de: 7400-6000 cal BP para la H,, 5400-4200 cal BP para la H,; 4200-3000 cal BP para la H,,
2700-1900 cal BP para la H,; 1900-1100 cal BP para la H, y 500-presente cal BP para la H, (Goy et al. 2003b).

El significado del sistema de Flechas de Roquetas con relacién a los cambios del nivel del mar y del clima, su-
giere una periodicidad milenial en el desarrollo de cada unidad de flecha, que se separa de la siguiente median-
te un surco o una superficie erosiva y cuya duracion es de unos cientos de afios, correspondiéndose, en general,
con un aumento de la aridez en el Mediterraneo. Dicha aridez es contemporanea con los eventos frios de Bond
deducidos en el Atlantico Norte, sobre todo los que se producen a los 5,9 Ka, 4,3 Ka, 2,8 Kay 1,4 Ka.

Una periodicidad decadal se observa en la formacién de cada cresta de playa y su surco sucesivo; dicha
periodicidad estaria relacionada con cambios en el indice de la NAO (Oscilacién del Atlantico Norte) y con
los ciclos de las manchas solares.

En general los periodos de mayor aridez se corresponde con bajadas relativas del nivel del mar del orden
de 0,8 m en el caso mas acusado (6000-5400 cal BP), vientos del O y SO menos intensos y menor entrada de
agua Atlantica superficial en el Mediterraneo.

2.1.3. Albuferas y lagoons

Ocupan una considerable extensién todo a lo largo del litoral mediterraneo espaiiol, tanto en la Peninsula
como en las islas Baleares.

Estas morfologias son el resultado de la subida “global” glacio-eustatica del nivel del mar posterior a
los 18000 a.BP, desde los —100/-120 m (posicién mas baja) hasta una posicion algo superior a la actual a los
6500 a.BP, maximo de la transgresion Flandriense. Esta subida no homogénea, sufre una deceleracion ca.
10000 a.BP que se traduce en la génesis de niveles de turba y sedimentos lacustres fluviomarinos; a partir
de este momento el nivel del mar continua subiendo rapidamente hasta el maximo de la transgresion,
lo que da origen a la migracién hacia tierra de los depésitos turbosos cubiertos de sedimentos de /ago-
on-albufera. Una vez alcanzado el maximo transgresivo se desarrollan los sistemas de flechas litorales
favorecidos por el ligero descenso del nivel del mar. En la actualidad los lagoons mas caracteristicas de
las costas analizadas son los de: Santa Pola, La Mata, Torrevieja y Mar Menor en el SE (Alicante y Murcia)
y en el area Punta Entinas-Roquetas de Mar y en la Bahia de Guardias Viejas (Almeria).

La mayor parte de estos lagoons son de origen tecténico ya que la presencia de fallas normales o en
direccion con componente normal, favorecen la formacién de estas morfologias, en el bloque hundido y la
consiguiente elaboracion de flechas litorales a favor de la deriva y con arranque en el bloque levantado.

Las principales albuferas se presentan en el litoral valenciano desde el norte de Castellén hasta el sur de

Valencia (Torreblanca, Almenara, Valencia, Sueca-Alcira, Xeracé-Xeresa, Pego y Javea). Ocupan las areas mas
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deprimidas de estas llanuras y litorales razéon por la cual actualmente estan colmatadas de sedimentos a ex-
cepcion de la Albufera de Valencia. Estan constituidas externamente por orlas de limos pardos, otros grises y
depositos turbosos, de forma pseudoconcéntrica, indicando los primeros la maxima extension de la lagu-
na. Esta secuencia simple en la horizontal varia notablemente en la vertical debido a cambios laterales de
facies a causa de los sucesivos cambios paleogeograficos. Los sondeos realizados en este sector valenciano
(Sueca-Alcira, Pego y Javea) sefalan la existencia de numerosos cambios de ambientes, con presencia de
tres niveles de turba intercalados con depdsitos marinos y continentales (-20, -12 y =2 m en el sondeo de
Pego, con una edad de 7790+110 a.BP (sin corregir) para el nivel de =12 m) lo que nos situa estos sistemas
de albuferas anteriores al Holoceno (como minimo en el Ultimo interglaciar) (ViRal et al., 1989, Vifal y
Fumaral, 1995). El cierre de estas lagunas se realiza mediante flechas litorales recubiertas por sistemas
dunares con canales de interconexion con el mar como es el caso de la Albufera de Valencia (golas del
Perellonet y Perelld), alcanzando una extension aproximada de 28 Km de largo por algo mas de 1 Km de
ancho (Goy 1984, Goy et al., 1987). Las tasas de sedimentacién son bastante elevadas dada la rapida colma-
tacion que esta sufriendo esta albufera. Los valores para la época entre los 840 AD y la actualidad alcanzan
los 0,57 mm/a, y para los ultimos 35 afos el valor oscila entre 3.2 y 3.6 mm/a (Sanjaume y Pardo 2000).

En Mallorca se tienen como areas margino-litorales importantes las del Prats (Bahia de Palma) y La
Albufera (Bahia de Alcudia) que reflejan zonas subsidentes en este litoral. La alta tasa de sedimentacion
da lugar a una reduccion de su extension desde el Ultimo interglaciar a la actualidad (Goy et al., 1997).

2.1.4. Deltas y estuarios

Alrededor de los 7000 a.BP, el trazado de la costa se situaba mas al interior y la desembocadura de los rios
eran estuarios la mayoria navegables como los Rios Adra, Andarax, Segura, Jucar, Ebro, Llobregat, etc.
Estos estuarios a partir de esta época se empiezan a colmatar debido a la agradacién costera, hasta los
2700 a.BP aunque en esta época aun siguen siendo parcialmente navegables, como lo demuestra el puer-
to fenicio de Adra (Almeria) que en la actualidad esta a mas de 1 Km tierra adentro (Goy y Zazo, 1986).
El mayor avance de las costas (progradacién) se produce entre los 2000 a.BP y la actualidad, es decir
durante la época romana, medieval y moderna, sobre todo a partir de los 500 a.BP (1500 AD), dando
lugar a la formacion de morfologias deltaicas con una tasa aproximada de avance 2,8 m/a como término
medio (Lario et al., 1995).

Actualmente los deltas mas importantes a nivel morfolégico son los del Rio Ebro (Tarragona) y el Rio Adra
(Almeria) dada la extension superficial que ocupan. El primero, desarrolla la llanura deltaica sobre todo
mediante dos impulsos relacionados con cambios relativos del nivel del mar en el ultimo milenio (Somoza
et al., 1998), mientras que el del rio Adra la protuberancia deltaica se produce a finales del siglo XVIII
(Goy y Zazo, 1986b). Generalizando
se puede decir que la progradacion
mas importante se produce a partir
del siglo XVI, relacionada con la acti-
vidad antrépica (Lario et al., 1995).

2.1.5. Dunas litorales

En relacion con los cambios del nivel

del mar se ha asumido que las dunas

se forman durante las fases regresi-

vas, sin embargo estas morfologias

costeras se pueden producir tanto en

momentos regresivos como transgre-

sivos, en muchos casos se presentan

asociados a flechas litorales holoce-

nas, como en la albufera de Valencia

(dunas del Saler), desembocadura

del R. Segura (dunas de Guardamar)

o en la Bahia de Palma, Alcudia y  Figura 4. Secuencias de dunas cementadas y paleosuelos del Pleistoceno
Campos en Mallorca). inferior-medio en los acantilados de la Isla del toro (Mallorca).
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Desde el punto de vista estratigrafico las secuencias mas completas de sistemas dunares del Pleistoceno
inferior y medio las tenemos en Santa Pola y los Arenales del Sol en Alicante y en las secciones de Bahia
Azul y Banc d'Eivissa en el Sur de Mallorca. En el primero de estos lugares los depésitos del Plioceno supe-
rior (facies de Jagoon) pasan hacia techo a una secuencia de cuatro generaciones de dunas consolidadas
separados por suelos rojos. En el caso de Mallorca, en Bahia Azul (Figura 4) sobre una terraza marina de
+70 m se presentan nueve sistemas dunares separados por discontinuidades y paleosuelos con una edad
Pleistoceno inferior-medio, mientras que en la otra seccion, Banc d’Eivissa la secuencia comenzaria en
el Plioceno superior continuandose, tal como indican los datos paleomagnéticos, hasta el Pleistoceno
medio. (Gonzéalez Hernandez et al., 2000).

Aungue no muy importantes en cuanto a extensién si lo son en cuanto a su estratigrafia y paleoam-
biente, las “dunas ooliticas” asociadas a las playas del Ultimo Interglaciar (OIS 5e) que aparecen de forma
mas o menos continua desde Javea (Alicante) hasta San José (Almeria) asi como en Ibiza y Formentera. En
algunas casos en estas acumulaciones edlicas se aprecia que su correspondencia con periodos regresivos,
observandose como los depdsitos de playas (también ooliticas) pasan hacia techo sin discontinuidad apa-
rente a dunas este es el caso de El Playazo (Almeria).

Secuencias dunares del Pleistoceno medio, superior y Holoceno, han sido datados en el NE de Mallorca
por OSL y Racemizacion de aminoacidos (Rose et al., 1999), los datos sefialen una mayor actividad edlica
durante los periodos regresivos (OIS 6 y 2).

Los sistemas dunares holocenos se sobreimponen, como ya se ha dicho a la mayor parte de los sistemas de
flechas litorales y esta relacién permite deducir que la mayor parte de la acumulaciéon eélica (tres sistemas
dunares) se desarrollan a partir de los 2500 a.BP; un ejemplo significativo lo tenemos en Almeria, asociados
a la flecha litoral del lagoon del Cabo de Gata (Goy et al., 1998).

2.1.6. Abanicos Aluviales

Los ejemplos mas significativos y de mayor extensién, relacionados con el litoral, se observan en el
Campo de Dalias (Almeria), al pie de la Sierra de Gador, con siete generaciones de abanicos relaciona-
das cuatro de ellas con las terrazas marinas antiguas, quedando las mas recientes desconectadas del
mar como consecuencia de una flexura E-O que hace bascular el litoral hacia norte e impide que la
red de drenaje llegue directamente al mar. En segundo término hay que destacar las secuencias de-
sarrolladas al pie de las Sierras de Colmenar-Crevillente (diez generaciones) en la depresién de Elche
(Alicante) los mas antiguos (Pleistoceno inferior) presentan un dispositivo de encajamiento y dan lugar
en sus zonas distales a limos rojos que pasan por cambio lateral de facies a sedimentos marinos (Sierra
de Santa Pola y Los Arenales del Sol), estos abanicos y los del Pleistoceno medio antiguo dan lugar
a costras calcareas detriticas, a techo de los limos rojos, que se han denominado “Formacién Sucina”
gue constituye una unidad geomorfoldgica muy caracteristica de estas areas del litoral Mediterraneo
Por ultimo el Sistema de Campoamor (Alicante) con seis generaciones de abanicos del Pleistoceno
medio separadas por paleosuelos rojos bien desarrollados, su edad se establece en base a las data-
ciones paleomagnéticas realizadas (Somoza et al., 1989) y su relacién con las terrazas marinos del Ultimo
Interglacial.

2.2. LITORAL ATLANTICO PENINSULAR E ISLAS CANARIAS

2.2.1. Golfo de Cadiz

Constituye una gran unidad morfoestructural, con relieves contrastados, al existir tres grandes dominios
litoestrucutales: la Depresién Nedgena del Guadalquivir (Huelva-Sevilla) (litorales bajos, constituidos por
marismas, flechas litorales y sistemas dunares), cuyo limite es Sanllicar de Barrameda (Cadiz); el Dominio
Subbético constituido fundamentalmente por relieves medios (con depdsitos nedgenos y cuaternarios,
sedimentos marinos del Plioceno superior y Pleistoceno inferior y otros fluviales procedentes de un anti-
guo brazo del rio Guadalquivir, y flechas litorales que se desarrollan en la Bahia de Cadiz) el limite de este
dominio estaria al Sur de Chiclana de la Frontera; por ultimo el que se sitla sobre los Mantos aléctonos
del Campo de Gibraltar constituidos, por fuertes relieves de arenisca y arcilla fundamentalmente que se
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presentan dando lugar a costas acantiladas con ensenadas estrechas y terrazas marinas levantadas; su ex-
tensién iria desde la unidad anterior al Estrecho de Gibraltar.

El modelado costero actual estd condicionado por una serie de accidentes que han funcionado a lo
largo del Cuaternario; entre estos hay que destacar: en el Norte de este sector las fallas del Tinto y el
Odiel que controlan las direcciones y tamafio de los estuarios de estos rios y los accidentes E-O que con-
dicionan el trazado de la costa rectilinea desde Ayamonte a Huelva. La estructura del Bajo Guadalquivir
(antigua “Falla del Bajo Guadalquivir”), que delimita la marisma por el sur favoreciendo su formacién,
los acantilados de Matalascafias, por el norte, favoreciendo su perduracion, en la zona deprimida, vy el
arranque de las flechas litorales de Dofiana y de la Algaida a partir de los relieves limitados por el norte y
sur. En el sector central, se presenta una costa baja con pequefias acantilados entre los que se desarrollan
los accidentes que dan lugar a la Bahia de Cadiz controlada por estructuras tectonicas que también son
las responsables de la inflexién de la costa que se observa al sur de Cabo Roche donde los acantilados ad-
quieren un mayor tamano. Gran importancia tiene el sistema de fallas de desgarre del Estrecho, NE-SW
(sinestrales) y NW-SE (dextrales), al compartimentar en bloques este sector sur produciendo el levanta-
miento de la zona central y como consecuencia los mayores acantilados marinas del area estudiada; por
ultimo, la falla N-S que controla el valle del Rio Guadarranque y la morfologia de la Bahia de Algeciras
por su lado occidental, mientras que su borde oriental esta constituido por el tbmbolo que une el Pefién
del Gibraltar con la peninsula, generado durante el Holoceno.

2.2.1.1. Terrazas marinas

En la costa atlantica peninsular la secuencia mas completa se desarrolla en el litoral de Cadiz, existiendo
varias terrazas marinas correspondientes al Pleistoceno inferior y medio que no presentan macrofauna
caracteristica que permita diferenciarlas de los depésitos del Plioceno Superior.

Los depdsitos marinos mas antiguos, con morfologia de terrazas, corresponden a las facies denominadas
“Piedra ostionera” que se sitian bordeando la Bahia de Cadiz. Son depdsitos marinos sublitorales (shorefa-
ce) constituidos por conglomerados lumaquelicos (ostreas y pectinidos) de escasa potencia. Se situan entre
la cota cero hasta 35 m al pie de la Sierra de San Cristobal (Puerto de Sta. Maria). No obstante hay que sefia-
lar que algunas terrazas del Pleistoceno medio y superior también presentan este tipo de facies.

Se reconocen al menos cuatro terrazas marinas de edad pleistocena de escaso desarrollo, una cla-
ramente del Pleistoceno inferior, la siguiente separada por un fuerte escarpe, del Pleistoceno medio
basal y otras dos del Pleistoceno medio, cuyos maximos transgresivos varian segun el sector estudiado
Zazo et al., 1999a; Zazo et al., en prensa.

Durante el Ultimo Interglacial (Figura 1) se registran dos terrazas marinas, con un solo highstand,
correspondientes a las OIS 5e (128 Ka) y 5c (~95 Ka), a esta terraza mas reciente que le ha denominado
en muchos casos Ouljiense (del término marroqui). En ambos se registra la presencia de fauna “célida
senegalesa”, con ejemplares pertenecientes a Hyotissa hyotis y Cymathium dolarium.

En la costa de Huelva el Unico episodio emergido atribuido al pleistoceno, lo constituye un depésito
de playa en el labio levantado de una falla (Falla de Torre del Loro) entre Mazagén y Matalascaias, cuya
altura maxima se sitla entre los 10 my 14 m, datada por OSL como del OIS 5. Esta terraza es anémala en
cuanto a su morfologia ya que no se refleja en el relieve, al estar recubierta por sistemas dunares.

El analisis (distribucion espacial y altitudinal) de las terrazas el Ultimo interglaciar en el area del Estrecho de
Gibraltar revelan un levantamiento de este sector del orden de 0,15 mm/a para los ultimos ~130.000 a.BP.

Durante el holoceno apenas existen terrazas marinas, los depositos suelen ser de tipo fluvio-lacustre,
y su altura con relacién a la marea alta no supera el metro (sur de Conil, Barbate-Zahara, Ensenada de
Bolonia).
2.2.1.2. Flechas litorales
En la Depresion del Guadalquivir y la Bahia de Cadiz las unidades geomorfolégicas mas caracteristicas

son los sistemas de flechas que cierran los estuarios de los grandes rios (Guadiana, Piedras, Tinto-Odiel,
Guadalquivir y Guadalete), los marismas y/o lagoons y los cordones dunares. Dan lugar a una morfologia
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de “costa baja” en donde el elemento geomorfolégico mas caracteristico son las “playas de arena” y en
donde apenas existen acantilados, tan solo entre Matalascafas y Mazagén en Huelva, se presenta un
acantilado sobre arenas dunares actualmente en retroceso.

En general todas estas flechas se forman a partir de vientos dominantes del SO que dan lugar a una
deriva de poniente (O y NO) aguas arriba de la desembocadura de los principales cursos fluviales que,
en algunos casos, separan contraflechas de menor desarrollo originadas por vientos con distinta orien-
tacion, tal es el caso de la contraflecha Arenillas que junto con la flecha de Punta Umbria aislan del mar
las marismas del Odiel-Tinto, y la de La Algaida que con la flecha de Dofiana semiencierran las marismas
del Guadalquivir.

Las flechas mas significativas cuya cronologia se conoce gracias a dataciones isotopicas (C.14) y/o
datos arqueolégicos e histéricos (Zazo et al., 1994, Rodriguez Ramirez et al., 1996, Borja et al., 1999),
son:

La flecha de Punta d'Areia (en la desembocadura del Guadiana), con la isla barrera de Isla Canelay la
contraflecha de Punta del Caiman que cierran las marismas de este estuario. La contraflecha de Punta
del Caiman proviene en su mayor parte de la antigua isla-barrera de Isla Cristina que funcioné como
tal hasta mediados del Siglo XIX (Morales, 1997). La evolucién de este sistema de isla barrera lagoon es
relativamente reciente, si se parte de los datos historicos, Avieno en el Siglo IV cita varias islas arenosas
en la desembocadura del Guadiana, y las pocas dataciones que existen, como la de El Pinillo llevada a
cabo sobre el sistema mas préximo al continente y por lo tanto de los mas antiguos ha dado una edad
de 27404130 a.BP (Rodriguez et al., 2000).

La Flecha del Rompido (Rio Piedras) (Figura 5), presenta una progradacion muy répida hacia el Este
sobre todo en épocas muy recientes; morfolégicamente representa una barrera arenosa paralela a la
linea de costa, actualmente unida al continente. Su evolucién, como en el caso anterior es bastante

reciente, con edades que se
distribuyen entre los ca 3000
a.BP a la actualidad.

La Flecha de Punta Umbria
(Rios Tinto y Odiel), y la con-
traflecha de Arenillas que
cierran la marisma del Odiel;
esta ultima generada a causa
del oleaje de Levante y las
corrientes de reflujo. La pro-
gradacién de estos sistemas
de Punta Umbria de direccién
O-E ha comenzado a formar-
se ca. 3000 a.BP, segun diver-
sas dataciones (3220195 a.BP
la mas antigua) continuando
hasta la actualidad. La edad
de la contraflecha se estable-
ce ca. 4000 BP.

Figura 5. Vista aérea de la flecha olocena del Rio Piedras (Huelva), se observa El Sistema de Flecha de
la alternancia de crestas y surcos que, morfolégicamente representan distintas  Dofana (flechas y contrafle-
posiciones de la linea de costa dentro de una tenedencia progradante. chas) es el mas importante

del litoral Sur por su exten-

sion (30 km) y tamario (4 km);
la contraflecha de la Algaida (8 Km), con crecimiento hacia el NE se origina por influencia del oleaje de
poniente, cuando aun no habia alcanzado su actual desarrollo la flecha de Dofana, esta ultima con una
edad en su parte mas antigua aflorante de c.a. 3500 a.BP.

El Sistema de Flecha de Valdelagrana en la Bahia de Cadiz cierra el estuario del Rio Guadalete, constitui-
da por la deriva hacia el SE. Su edad de inicio se establece ca. 3000 a.BP.
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A nivel evolutivo la formacién y desarrollo de estos sistemas de flechas y contraflechas comienzan a
formarse a partir del maximo transgresivo flandriense ca 6.500 a.BP cuando la influencia marina en el es-
tuario se ve supeditada a la influencia fluvial y cuando la subida rapida del nivel del mar se decelera, dando
origen a oscilaciones pequefias con el mar en ligero descenso lo que favorece la progradacion de la costa, que
sin embargo se interrumpe en algunos periodos (ca. 4000 a.BP, ca. 2700 a.BP y ca. 900-800 a.BP).

Hay que sefalar que a partir de los 500 a.BP la progradacion con ayuda de la actividad antrépica se ha visto
acelerada, siendo especialmente importante durante los siglos XVI, XVIl y XVIIl (Zazo et al., 1996; Rodriguez
et al., 2000).

2.2.1.3. Marismas

Se denominan asi a las llanuras mareales de los estuarios de los diferentes rios de estas costas bajas. Las
caracteristicas fundamentales son la presencia de canales de mareas (cafios y esteros), la poca profundidad
de las aguas, el grado de salinidad muy alto y el tipo de sedimentacion.

A nivel morfolégico se pueden diferenciar dos partes dentro de una marisma, la alta marisma (schorre)
corresponde a la zona supramareal por lo que solo se inunda en mareas vivas y la baja marisma (s/ikke) que
corresponde a la llanura intermareal que se inunda a diario con las mareas (pleamar). Las principales areas
de marismas son las que corresponden a los estuarios del Guadiana, Tinto-Odiel, Guadalquivir, Guadalete,
Barbate y el Rio Palmones en la Bahia de Algecieras.

2.2.1.4. Estuarios

Constituidos por la accién de estos grandes rios sobre los terrenos cuaternarios y precuaternarios se
caracterizan por una fase de excavacion que tiene lugar durante los momentos regresivos del nivel del
mar, fundamentalmente el Ultimo periodo glacial, debido a un descenso del nivel de base general del
océano del orden de 120 m y un relleno que se produce basicamente durante la transgresion holocena.
A partir del maximo transgresivo y del inicio de la formacion de las flechas de cierre, el estuario se col-
mata fundamentalmente con depdsitos apartados por el rio.

2.2.1.5. Dunas Litorales

Los sistemas edlicos de este litoral se extienden ampliamente a lo largo de la costa, asociados en muchos casos a
los sistemas de flechas litorales, teniendo especial relevancia los correspondientes a la Flecha de Dofana.

Dentro de estas secuencias edlicas podemos diferenciar “dunas fésiles” y “dunas recientes” moviles y se-
mimoviles. Las primeras estan relacionadas con las terrazas marinas del Ultimo Interglaciar, con facies bio-
calcareniticas muy cementadas (El Puerto de Santa Maria, Trafalgar, Barbate y Tarifa) o con facies detriticas,
ricas en cuarzo y poco cementada, desarrolladas fundamentalmente durante el Ultimo Periodo Glaciar (El
Asperillo-Huelva; Barbate y Meca-Cadiz).

Con relacion a las dunas recientes, moviles y semimoéviles, los datos isotopicos arqueolégicos e historicos,
sefialan su inicio ~4000 a.BP estando en muchos casos asociados con artefactos del final del Neolitico-inicio
Calcolitico. El mayor desarrollo de estos sistemas edlicos se da entre Mazagon y Matalascaias, donde las
dunas llegan a presentar una potencia de ~80 m, siendo las mas importantes de Europa por su inmenso
desarrollo en un lapso temporal tan corto (Zazo et al., 1999b).

Al noroeste del Puerto de Santa Maria, los sistemas eodlicos estan representados por un “manto eélico”
constituido por una capa arenosa que ha perdido su morfologia dunar, ocupa una franja de varios kilome-
tros de ancho por unos diez de largo. En este sector de la Bahia de Cadiz los datos arqueolégicos sefialan
la fecha de inicio hacia los 3000 a.BP (Borja et al. 1999).

Acumulaciones méviles importantes, en muchos casos del tipo “rampante” se observan en Meca, Punta
Camarinal y Punta Paloma (Cadiz).

2.2.1.6. Abanicos, Terrazas y Glacis

Al inicio del Cuaternario los grandes rios que drenan hacia el Atlantico se orientaban a favor de las
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grandes unidades geoldgicas; el Tinto-Odiel siguiendo contacto entre el macizo Ibérico y la Depresién
del Guadalquivir y el Guadalquivir entre esta depresién y las sierras Subbéticas, llevando una direcciéon
NE-SW. En un primer momento estos grandes rios desembocaban en antiguos estuarios, dando lugar a
depdsitos arenosos que configuran el litoral de Huelva y, parte del de Cadiz. Estos depositos estuarinos
muy arenosos (formacion arenas de Bonares) presentan tonos rojos y acumulaciones de Fe, debido a
procesos edaficos e influencias del nivel freatico, en general se corresponden con depésitos mixtos mari-
no-continentales, observandose areas de influencia marina, fluvial y edlica.

El paleo-Tinto desembocaria por el Algarve (Portugal) llegando a la altura de Faro, desplazandose
hacia el SE hasta la posicion actual con un cambio en el tramo final de NE-SW a N-S, en época recien-
te. El estudio y cartografia de las terrazas fluviales de este sistema antiguo ha permitido reconstruir
la paleogeografia del antiguo valle de este rio y evaluar su desplazamiento. (Rodriguez Vidal et al.,
1991).

El segundo de estos rios, el Guadalquivir, en un principio desembocaba en un estuario similar al anterior,
mediante dos brazos uno entre Mazagoén y Dofana y otro por Trebujena-Jérez para verter sus aguas en
el estuario actual del Guadalete que en aquellos momentos era un afluente del Guadalquivir (Zazo et al.,
1985). Por causas tectonicas este ultimo brazo fue abandonado ocupando posteriormente el rio Guadalete
la parte mas proxima a la costa del paleovalle del Guadalquivir cuyos depositos de edad Plio-Pleistocena
con caracteristicas deltaicas se observan al pie de la Sierra de San Cristébal (Puerto de Santa Maria). La
morfologia de este antiguo brazo del Guadalquivir se observa en las proximidades de Jerez, en la zona
conocida como “Llanos de Caulina” esta depresion se continua aguas arriba hasta el area de Trebujena. Por
causas tectdnicas controladas fundamentalmente por un basculamiento generalizado hacia el Sur, el brazo
mas septentrional del Guadalquivir se fue desplazando desde Mazagén hasta llega a su posicién actual
proximo a Sanlucar de Barrameda.

Otros depositos representativos del litoral son los glacis de cobertera que recubren, en la bahia de Cadiz
y en el Cabo de Trafalgar, los depésitos marinos del Plioceno inferior y del Plio-pleistoceno. Estos depésitos
tienen varias épocas de formacion y suelen presentar industria litica (Pebble culture), a la que se ha atribui-
do una cierta antigliedad (Pleistoceno inferior y/o medio).

2.2.2. Costa Cantabrica y Galicia

Las diferentes unidades geomorfoldgicas que caracterizan este sector costero estan fundamentalmente
controlados por la litoestructura. Las “rasas” y las “rias” son las principales unidades morfoestructurales
que jalonan el litoral; en general la mayoria de las rasas son contemporaneas a la formacion de las fosas
tectdnicas costeras reactivadas durante el Mioceno, dando lugar a graderios hacia el mar caracterizados
por superficies planas cuya edad se sitla entre el Mioceno e inicio del Cuaternario. La génesis de estas
unidades es problematica habiéndoseles atribuido un origen variado: continental, marino y mixto (Mary,
1985), dado que estos depodsitos son azoicos. Se han dado tres niveles entre San Vicente de la Barquera
(Santander) y Foz (Lugo) que se distribuyen entre los 260 y 100 metros, a la mas antigua se le ha atribuido
una edad Miocena y origen marino, a la siguiente, Pliocena y de origen continental y a la mas reciente
Pliocuaternaria (Figura 6), de origen mixto debido a un arrasamiento continental y posterior retoque ma-
rino en las zonas mas préximas a la linea de costa. Esta ultima es la plataforma mas continua aunque se
presenta desnivelada por fallas, reactivadas durante el Cuaternario, y con un basculamiento general hacia
el oeste que hace que las cotas se sitien a 40 m (2 Km de ancho), en Ribadeo (Lugo) y a 20 m en Burela
(Lugo), donde su anchura es de 500 m (Vergnolle, 1990).

Por otra parte Pagés (2000) en Galicia sefiala tres grandes grupos de superficies con varias platafor-
mas escalonadas; las mas antiguas se desarrollan a cotas superiores a los 400 m (superficie fundamen-
tal) forma los interfluvios de las rias, las siguientes (plataformas periféricas) con cotas entre 400 y 200
m de posible edad Miocena; y por ultimo las plataformas inferiores, entre 180 y 0 m, asociadas a la
red fluvial y originadas por los cambios climaticos y del nivel del mar (eustaticos) durante el Plioceno
y Cuaternario.

La otra unidad morfoestructural significativa en esta costa son las “rias” que en el litoral Cantabrico

(Asturias, Cantabria y Pais Vasco) se corresponden con estuarios. En general actualmente estan colmatados
con sedimentos del Pleistoceno superior y Holoceno.
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Las “rias” en sentido estricto, son las localizadas en la costa gallega, presentan bordes acantilados, sobre
roca dura, aguas profundas (dominio marino) en la zona externa y asociados a un cauce fluvial en la zona
interna (dominio fluvial), atribuyéndoles en su formacién un origen tecténico (actividad terciaria y epiro-
génesis), eustatico (efecto
de las variaciones del nivel
del mar) y climatico (proce-
sos de alteracion).

Pagés, 2000 considera las
“rias” como valles fluviales,
con episodios de ocupacion
marina cuaternaria, forma-
dos a lo largo del Terciario
como consecuencia de des-
censos sucesivos del nivel de
base provocados por el le-
vantamiento del zécalo y os-
cilaciones glacioeustaticas.

En cuanto a otros aspec-
tos geomorfologicos re-
levantes hay que sefalar
los acantilados marinos
con numerosas ensenadas
de vertientes pronuncia-
das afectadas fundamen-

talmente por los efectos . ] ) . .
climaticos sobre los mate-  Figura 6. Vista de la Rasa Pliocuaternaria en el Playa de Bayas (Concejo de

: SOK 1 ias). vel ; . .

riales geolégicos y por las Cas_tr/ on, Astyr/as) Observese otros niveles de terrazas marinas erosivas mds
S . recientes encajadas en la Rasa.

variaciones del nivel del

mar que se reflejan en el

desarrollo de pequefos replanos fundamentalmente erosivos, encajados en la “Rasa”. Generalmente
discontinuos, estas terrazas (erosivas) marinas se presentan a lo largo de esta costa; como ejemplo hay
que sefialar que en la costa gallega se han diferenciado niveles a: 60 m (rasa), 42-49 m, 33-36 m, 23-24
m, 5-6 m, 2-2,5 my 1,5 m, en el litoral asturiano a: 70-80 m, 50-60 m, 30-35m, 15-20 m, 5-6 m, 2-2,5my
1,5 m, por ultimo en la costa de Cantabria dichos niveles se sitian a: 60-70 m, 40-50 m, 35-40 m, 15-18 m,
5-6 my 2-3 m (datos de varios autores en: Zazo, Goy, 1994).

Las terrazas marinas mas continuas en este litoral corresponden a las del Ultimo Interglaciar con cotas
que oscilan entre 0y +2,5 m (Alonso y Pagés, 2000; Martinez-Grafa et al., 2000).

El relleno de los estuarios, en el Cantabrico, durante la transgresién holocena, comienza a los ca 8500 a.BP,
una segunda secuencia sedimentaria se desarrolla a partir de los ca. 3000 a.BP, cuando el nivel del mar alcanza la
cota actual en dicho éarea, con facies que se van haciendo mas someras hacia techo (Cearreta y Murray, 2000).

Secuencias correspondientes al ultimo Glacial (Wirm) y el Holoceno, consisten en general en depésitos
de solifluxién, coluviones y dunas, entre los que se intercalan niveles organicos, correspondientes a paleo-
suelos (Alonso y Pagés, 2000).

2.2.3. Islas Canarias
El modelado de estas islas se debe especialmente a su litologia, tipo y frecuencia de las erupciones volcani-
cas, y a la composicion de sus materiales, ademas de la accién del clima a lo largo del tiempo, especialmen-
te desde el Mioceno hasta la actualidad. Existen otros factores como la orientacioén, topografia, etc. que
influyen también aunque en menor cuantia.

A nivel general, la morfologia del litoral, esta caracterizada en primer lugar, por los acantilados coste-

ros, muy abundantes y de gran altura (centenas de metros), asi es el caso del acantilado de los Gigantes
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en Teno (Tenerife), Risco de Famara (Lanzarote), el litoral NO de Gran Canaria, la mayor parte de Hierro
y La Gomera y la vertiente occidental de Jandia (Lanzarote) entre otras (Martinez de Pison y Quirantes,
1994),

Las unidades geomorfolégicas que vamos a destacar en estos litorales son las terrazas marinas y los
sistemas edlicos.

2.2.3.1. Terrazas marinas

Aunque de escasa extension tienen, como hemos dicho, gran significado geomorfolégico ya que nos van a
dar informacién sobre los cambios eustaticos, neotectonicos y climaticos que han afectado en estos litorales.

Las secuencias mas completas de niveles marinos se ha establecido en las islas orientales (Lanzarote y
Fuerteventura), a partir de cartografias de detalle y la utilizacién de diversos tipos de dataciones. Esta
secuencia comprende trece terrazas marinas entre los +70 y 0,5 m en Lanzarote (Figura 7), y una secuen-
cia similar en Fuerteventura (12 niveles entre 61y 0,5 m), todas estas terrazas presentan fauna calida con
Strombus excepto en las que se desarrollan durante el presente interglaciar. La fauna “senegalesa” sélo se
registra durante el OIS 5, particulamente en el OIS 5e, en el que ademas se observan de forma general la
presencia de dos highstands que se traducen a nivel geomorfolégico en el desarrollo de una Unica terraza
en la que alternan depdsitos marinos y continentales.

Figura 7. Acantilados labrados sobre las rocas volcanicas miocenas. Edificio de Los Ajaches. Los replanos
se corresponden con terrazas marinas de escasa potencia que se desarollan en la Punta del Papagayo
(Lanzarote).

A partir de los analisis de las terrazas marinas se deducen las tasas de elevacién/hundimiento de estas
islas, siendo del orden de 1,7 cm/Ka para el ultimo millon de afios (elevacién); se observa un cambio en esta
tendencia tecténica hacia una ligera subsidencia a partir de los 130.000 a.BP del orden de 0,7 cm/Ka (Zazo
et al., 2002), tal como se deduce de las terrazas marinas del Ultimo Interglacial.

Durante el Holoceno se forman numerosos beach-rock, asi como terrazas y cordones litorales. El maximo
transgresivo se registra ca. 6000 a.BP, detectandose oscilaciones positivas del nivel del mar relacionadas
con la intensificacionn de los alisios asociadas con aumento de los temporales entre los 4500-3-500 a.BP y
3200-3000 a.BP.
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2.2.3.2. Dunas litorales

Son muy numerosos los sistemas dunares de las Islas Canarias, siendo los de las islas mas orientales
Lanzarote y Fuerteventura los que presentaron mayor desarrollo debido a su posicion mas cercana a la
costa africana.

En las dos islas tenemos dunas fésiles asociadas a las diferentes terrazas marinas citadas anteriormente,
las secuencias mas completas de estos sistemas antiguos se encuentran en el sur de Lanzarote (Punta del
Papagayo) y en la Peninsula de Jandia (Casas de Joros) en Fuerteventura; siendo esta Ultima seccion la mas
completa en relacion con las dunas del Pleistoceno inferior. Pocas son las dunas atribuidas al Pleistoceno
medio, debido a que no estan relacionados directamente con los niveles marinos; no obstante en el itsmo
de de Jandia (Fuerteventura) en la cara de Barlovento, sobre un nivel marino atribuido al Mio-Plioceno (en
base a la edad de sustrato volcanico, Mangas, 1992) se desarrolla una secuencia dunar con mas de 100 m de
potencia, en las que se intercalan paleosuelos y en los que también se observan superficies de erosion. Las
secuencias basales estan cementadas, y parte de ellas podrian haberse desarrollado durante el Pleistoceno
medio. Cubriendo dichas dunas se desarrolla la secuencia sin cementar que ha sido datada del Pleistoceno
superior (Meco, 1993) constituida por tres unidades de duna (gris, ocre y amarilla) que se encuentran coro-
nadas por un paleosuelo en el que son abudantes los nidos de insectos y numerosos gasterépodos terres-
tres, indicando un periodo de humedad importante en las islas.

De esta misma época en la isla de Lanzarote al pie de la S. de Famara se ha estudiado una secuencia de
dunas con paleosuelos intercalados y abanicos aluviales, por Hillaire-Marcel et al. (1995), sefalando la exis-
tencia de un periodo muy himedo ca. 30.000 a.BP.

Resulta impresionante la acumulacién de dunas moviles en los extremos septentrional y meridional de la
Isla de Fuerteventura, en los alrededores de Corralejo y el area del Itsmo de Jandia respectivamente.
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1. INTRODUCCION

El territorio espafol cuenta con paisajes volcanicos espléndidos y de gran personalidad, concentrados en
pocos pero significativos lugares: las Islas Canarias, la regién volcanica del SE peninsular, que se extiende a lo
largo del borde mediterraneo espaiol desde las Islas Columbretes hasta Alboran (en la que sin duda destaca
el Cabo de Gata, en Almeria), los campos volcanicos de Calatrava (Ciudad Real) y de Olot (Gerona).

El volcanismo Canario es Unico en el contexto espafiol, no sélo por su dilatada historia eruptiva, su con-
tinuidad temporal, su amplitud espacial y su caracter aun activo, sino también por la diversidad de formas
resultantes. En Canarias, el volcanismo ha generado un archipiélago enteramente volcanico, en el cual son
precisamente los relieves de este tipo los que articulan y organizan su paisaje. El volcanismo de la Espaia
peninsular posee menor volumen y menor variedad y capacidad para conformar paisajes integros y direc-
tos de caracter volcanico y ha dado lugar a relieves de menor entidad y de caracter local o comarcal. No
obstante, este volcanismo se complementa con el de las Islas al generarse en condiciones diferenciadas a las
de aquellas y al corresponder a formas de relieve que se imbrican y superponen a relieves con otros carac-
teres geolégicos y morfolégicos. De este modo, el volcanismo peninsular, esta, de un lado, condicionado en
su articulacion y disposicidn por los relieves sobre los que se desarrolla, a la vez que modifica globalmente
los paisajes en los que se encuadra. Sin duda, es este uno de sus principales rasgos geomorfolégicos. Los
relieves volcanicos peninsulares son, no obstante, diversos en sus elementos, espaciados en su distribucién,
heterogéneos en sus causas, y de edades muy diferentes (Martinez de Pison, 1986).

El volcanismo de las Islas Canarias es prolongado; las manifestaciones volcanicas se inician durante el
Cretacico Superior (65 m.a, isla de Fuerteventura) y se prolongan, con interrupciones mas o menos mar-
cadas, hasta nuestros dias (la Ultima erupcién es de 1971, La Palma). Aunque la edad y la evolucién del
volcanismo son diferentes para cada isla, para el conjunto del Archipiélago se han establecido tres grandes
ciclos volcanicos: fase inicial de crecimiento submarino de las islas, desarrollada entre el Cretacico Superior
y el Mioceno, que aflora solo en las islas de Fuerteventura, La Gomera y La Palma; fase de volcanismo
subaéreo antiguo, enmarcada casi en su totalidad en el Mioceno y presente en todas las islas excepto en
el Hierro, y fase subaérea reciente de edad Plio-Pleistocena. Se trata de un magmatismo alcalino oceanico
de intraplaca cuyo origen, muy debatido, ha sido explicado bien mediante la existencia de una pluma tér-
mica en el manto, o bien como resultado de bloques levantados de la corteza ocednica por la compresién
ejercida en este sector durante el Terciario, debido al empuje y a la creacién de litosfera en el rift. Frente
al caracter fundamentalmente basaltico de los magmas peninsulares (Araia et al/, 1983), la composicién de
los magmas canarios es mucho mas variada dominando los tipos basalticos alcalinos sobre los diferencia-
dos, constituidos por tipos traquiticos y fonoliticos muy subsaturados (Hernan, 2001).

El volcanismo peninsular es Cenozoico, aunque posee también edades diferenciadas segun ambitos. El
volcanismo mas antiguo corresponde al sector de Cabo de Gata, puesto que se desarrolla en el Mioceno
Medio entre los 13 y los 8 m.a. Corresponde a un magmatismo calcoalcalino que parece asociarse al pro-
ceso de subduccion de un fragmento de corteza oceanica bajo la regién levantina lbérica en el proceso de
colisién Africa-Europa (Arafa y Vegas, 1974).
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En Calatrava, Ancochea (1982) establece dos grandes ciclos, uno correspondiente al Mioceno Superior
(8.7 y 6.4 m.a.) y otro al Plio-Pleistoceno (4.7 —1.5 m.a). En la regién volcanica Catalana, las manifestaciones
volcanicas se desarrollan entre los 10 y los 0,1 m.a. (Arafa y Ortiz, 1984), localizandose las erupciones mas
antiguas en la fosa del Ampurdan, y concentrandose las mas recientes en el sector de la Garrotxa, en las
cercanias de Olot. Tanto el magmatismo del centro peninsular como el catalan es de tipo alcalino continen-
tal y se relaciona con los procesos de descompresion y formacion de fosas tectonicas que caracterizan
a las ultimas etapas alpinas.

2. LOS RELIEVES VOLCANICOS.

Las formas de relieve espafiolas generadas por procesos volcanicos pueden clasificarse en dos grandes cate-
gorias; de un lado las formas y estructuras simples de caracter monogénico y, de otro, las mas complejas,
de génesis poligénico.

Los volcanes monogénicos corresponden a aquellas estructuras volcanicas asociadas a ambientes tecténicos de
extension (Takada, 1994) y construidas durante un Unico episodio eruptivo (Stubel, 1909). Se trata de volcanes
que involucran sélo un tipo de magma, poseen un sistema de conductos eruptivos simples (Cas y Wright, 1987)
y han sido generados a partir de erupciones cuya duracion oscila entre varios dias y varios afios. Cualquiera de
los edificios volcanicos de los campos de Olot (Girona) y Calatrava (Ciudad Real), o los generados por las erup-
ciones recientes o historicas de las Islas Canarias sirve como ejemplo de este tipo de volcanes.

Los volcanes poligénicos, por el contrario, se construyen a partir de la sucesiéon de diferentes episodios
volcanicos (Stubel, 1909) no siempre de igual quimismo, que utilizan un sistema de conductos eruptivos
complejos y se elaboran a lo largo de periodos dilatados de tiempo (por lo comun superiores a los 100.000
anos). La amplitud temporal de sus fases constructivas, intercaladas entre periodos de calma eruptiva, de-
termina que en su relieve final intervengan también procesos ajenos al volcanismo como la erosion. Un edi-
ficio poligénico consta, por ello, tanto de estructuras imbricadas, yuxtapuestas y superpuestas de caracter
volcanico como de relieves debidos a la erosion, donde existen tanto formas de desmantelamiento como
de acumulacion, recientes o también antiguas, en cuyo caso constituyen huellas de herencias paleoclimati-
cas. Las formas debidas a la erosién condicionan, en muchos casos, la propia evolucion morfolégica de este
tipo de estructuras volcanicas al condicionar la planta de los edificios y el trazado de las coladas generadas
durante las Ultimas fases constructivas.

El fendbmeno volcanico tanto monogénico como poligénico se manifiesta en la superficie a través de
fracturas que se abren en la corteza, originando que los procesos eruptivos se dispongan en el espacio
siguiendo un esquema estructural preciso. En Calatrava las directrices estructurales siguen rumbos NW-
SE y NNW-SSE, en Olot NW-SE y NE-SW, en la Sierra de Gata NE-SW aunque también esta presente la de
rumbo NW-SE en el sector de San José, y en Canarias la NE-SW, NW-SE, N-S y ENE-WSW. Cada una de estas
directrices, bien sean principales o no, condicionan la organizacién en el espacio de las formas volcanicas
y simples complejas.

2.1. LOS VOLCANES MONOGENICOS ESPANOLES

En el territorio nacional existen alrededor de unos 1400 volcanes monogénicos; de ellos, el Archipiélago
canario cuenta con unos 1075 edificios subaéreos, distribuyéndose el resto entre los campos volcanicos de
la zona volcanica catalana y la manchega.

La morfologia de los conos y sistemas eruptivos de caracter monogénico traduce una gran variedad de
tipos y procesos, de litologias, de ambientes hidrogeoldgicos y de sistemas de fracturacién. Las patentes
variaciones en el tamafio de los conjuntos volcanicos, asi como su grado de evolucién post-eruptiva, contri-
buyen, aun mas si cabe, a dicha diversificacién, de modo que es posible afirmar que cada volcan muestra
una morfologia propia que lo diferencia del resto.

La mayoria de los conos volcanicos monogénicos espafoles se han edificado a partir de magmas basi-
cos, con un contenido en silice que oscila entre el 43 y el 55%, y son resultado de una actividad eruptiva
moderada de rasgos estrombolianos mas o menos acentuados, con explosiones de cadencias ritmicas e
intermitentes.
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Los conos volcanicos con estos dinamismos se construyen como resultado de la proyeccion en el aire de
fragmentos que se emiten desde una boca, a partir de la cual los materiales son expulsados de modo diver-
gente y radial, describiendo trayectorias balisticas. El emplazamiento de los distintos fragmentos asi emitidos
se lleva a cabo de uno en uno, controlados tanto por la intensidad de la erupcién como por la fuerza de la
gravedad, generando lo que se denomina como depdsitos piroclasticos de caida. Morfolégicamente constitu-
yen siempre aparatos eruptivos simples, formados por uno o varios edificios volcanicos de piroclastos de ras-
gos anulares o en herradura, que presentan crateres de fondo plano o en embudo de tipo explosivo, abiertos
o cerrados, incipientes, o con didmetros maximos siguiendo la direccién de la fractura dominante.

La actividad estromboliana suele dar por lo comun, y si no existe ningun tipo de perturbacién a edificios
troncocdnicos simétricos y muy simples, con crateres centrales habitualmente en embudo, y conos anulares
de gran regularidad de formas (Montsacopa en Olot, Montaia de la Mancha en Fuerteventura etc.). A
partir de estos crateres, o a lo largo de fisuras localizadas en su base, se derraman flujos lavicos que dan
lugar a mantos lavicos o a lenguas de lava (Montafia de Taco en Tenerife).

No obstante, en muchos casos esta morfologia estd modificada por diversos factores entre los que desta-
can: el derrame de coladas, el efecto del viento durante la erupcion, el tipo y la disposicion de las fracturas
utilizadas, la topografia de emplazamiento del cono volcanico, la inclinaciéon del conducto y la columna
eruptiva, el niUmero y la configuracion de los crateres, la sucesion de fases de distinto estilo o intensidad y
los procesos de asentamiento de los materiales una vez terminada la erupcion.

Teniendo en cuenta que en la morfologia de los edificios volcanicos todos estos factores pueden in-
tervenir independientemente o combinados entre si, es evidente que la fisonomia que poseen no es
siempre tan simple. La construcciéon de los edificios a partir de fracturas de marcado desarrollo lineal
determina que los crateres se alarguen, en la direccion de la fractura y los conos aparezcan deformados
longitudinalmente, mostrando configuraciones elipticas (M. de Chio en Tenerife). En otros casos, los
crateres, aunque simples, se encuentran abiertos en una determinada direccién, de modo que los conos
que los alojan adoptan disposiciones en herradura muy definidas (Aigua Negra en Olot o Timbarombo
en el Hierro). Este tipo de edificios son abundantes en las islas, pero entre ellos existe una gran variedad
morfolégica que resulta de las particularidades del emplazamiento de cada cono, de la forma de la esco-
tadura que rompe sus flancos, de la configuracion mas o menos abierta, circular o eliptica de sus crateres,
de la mayor o menor regularidad, pendiente, y simetria de sus flancos, del tipo de material predominan-
te que los configura y, como no, de su tamafio y grado de desmantelamiento. Bajo el mismo modelo,
se esconden, por tanto, variaciones morfoldgicas sustanciales que hacen de cada volcan un edificio con
caracteres propios.

Ahora bien, no todos los edificios volcanicos monogénicos se han construido a partir de un Unico
crater, abierto o cerrado, y han dado lugar a edificios anulares o en herradura de rasgos tan sencillos;
muchos de ellos se caracterizan por poseer varios crateres, dispuestos a lo largo de lineas claramente
definidas (Garrinaga en Olot y Martin de Tigalate en La Palma), o aglomerados y arracimados en torno
a un punto. En el primer caso, los edificios que los albergan pueden configurarse como conos simples,
abiertos o cerrados, pero siempre alargados en la direccién de los crateres o bien disponerse como
conos multiples, imbricados y yuxtapuestos en torno a la linea cratérica. En el segundo caso, los edi-
ficios suelen ser mas complejos y constituyen sistemas eruptivos de plantas variables y poco definidas.
Como norma general, por tanto, los edificios volcanicos son tanto mas complejos cuanto mas complejo
es el sistema de fracturacién que ha intervenido en su construccién.

Desde estos edificios parten coladas lavicas que muestran gran desarrollo espacial y escasa poten-
cia, y que, unas veces individualizadas y otras configurando mantos de lava, se alejan de las bocas en
funcién de sus rasgos reolégicos, su grado de fluidez, de su contenido en gas, del caudal emitido por
unidad de tiempo, de la facilidad del escape de los gases, asi como de la topografia sobre la que se
derraman. La morfologia en superficie es variada, aunque destacan las coladas con rasgos aa, o mal-
paises como se las denomina en las islas; son menos abundantes, sin embargo, las formas superficies
de tipo pahoehoe, conocidas en Canarias como lajiales. En los conjuntos volcanicos estrombolianos de
otras areas del globo suele haber una correspondencia entre el total de materiales efusivos y explosi-
vos emitidos; sin embargo, en la mayor parte de los conjuntos eruptivos canarios resultado de este tipo
de dinamismo, existe una mayor proporcién de coladas que productos piroclasticos, lo que evidencia
la existencia de un comportamiento eruptivo mixto entre el estromboliano y el hawaiano que puede
denominarse como estrombo-efusivo o estrombo-hawaiano.
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No todos los edificios monogénicos existentes en el territorio nacional se han construido en relaciéon con
mecanismos y dinamicas eruptivas tan moderadas. Contamos también con volcanes simples generados a
partir de magmas ricos en silice, traquiticos y traquiandesiticos, y resultado de erupciones de alta energia.
Este tipo de actividad suele dar lugar a edificios de tipo domatico construidos a través del apilamiento en
torno a los puntos eruptivos de pocas aunque potentes coladas de lava. Los mejores ejemplos de edificios de
este estilo son los que orlan la base del estratovolcan Teide-Pico Viejo (Montafa Blanca, Montaifa Rajada,
Abejera, Pico Cabras...) o los denominados castillejos en Calatrava (Cerro Negro o Pefién de Ciruela).

En ocasiones, sin embargo, los magmas tanto
basicos como acidos, en su ascenso hacia la su-
perficie pueden entrar en contacto con rocas si-
tuadas a niveles mas o menos profundos y em-
papadas en agua, o incluso con capas de agua
externa, motivando el desarrollo de erupciones
de mayor grado de explosividad y la aparicion
devolcanesde tipo hidromagmatico. Entre éstos
debemos diferenciar aquellas erupciones litora-
les asociadas a aguas marinas someras y que se
lesconoce como hidrovolcanicas, hidroclasticas o
hidroexplosivas, bien representadas en Canarias
dado su caracter insular, (M. Pelada, Risco de la
Concepcidn, El Golfo etc.) de aquellas otras en
las que el agua tiene un origen subterraneo,
freaticas y freatomagmaticas, (De la Nuez et al,
1997), predominantes en el campo de Calatrava
(Hoya del Palo, El Pardillo...) (Poblete, 1994),
pero que estan presentes también en la zona
de la Selva (Crosa Sant Dalmai) en Cataluia
(Palli et al, 1999) y en Canarias (Caldera del
Rey y de Bandama). Todas ellas se caracterizan
por poseer amplias depresiones cratéricas con
formas circulares, semicirculares o de media
luna, de amplios didmetros y profundidades
variables, en ocasiones emplazadas a varios
metros por debajo de la superficie topografica
actual, originando, por tanto, construcciones

Figura 1. Fotografia aérea del Domo-colada de Montana
Blanca generado en una erupcién hace 2020 afos (Teide)

relativamente aplastadas. Estos edificios volcanicos estan constituidos, bien por oleadas secas (dry surge)
de estratificacion fina, escasa presencia de lapilli acrecional y buzamientos suaves; u oleadas humedas (wet
surge) con abundantes capas masivas de brecha tobacea, escasa estratificacion, inclinaciones mas elevadas
y abundancia de lapilli acrecional. Junto con toda una serie de caracteres estratigraficos (huellas de im-

Figura 2. E/ edificio de Montafia Cavera (Lanzarote) es resultado de una erupcion

hidromagmatica litoral
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pacto, dunas, antidunas,
canales de erosion etc.)
propios de este tipo de
edificaciones.

El desarrollo de erup-
ciones en los flancos
sumergidos de las islas
Canarias provoca la apa-
ricién de volcanes mono-
génicos submarinos, en
menor numero que los
subaéreos pero siguien-
do similares esquemas
estructurales y con ca-
racteristicas geomorfo-
l6gicas y volcanoloégicas
particulares (Romero et
al, 2000).
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El tamafio que tienen los edificios subaéreos es muy variable, oscilando desde construcciones de escasa
envergadura que apenas llegan al metro, como son los hornitos, hasta edificios que pueden alcanzar los
400 metros de altura, en el caso de las configuraciones mas complejas, como sucede con los macizos del
Fuego y Pico Partido originados durante la erupcion del S. XVIII de Lanzarote. Por lo comun suelen presentar
desniveles poco acentuados, con pendientes externas que oscilan entre los 35y los 38°.

La morfologia actual de estos conos depende también de su grado de erosién, que esta condicionado por
una gran variedad de factores, cuyos efectos pueden aparecer combinados. Como norma y bajo condiciones
climaticas similares, el desmantelamiento de los edificios esta en estrecha dependencia con el tipo y la natu-
raleza de los materiales que configuran los conos y, como no, con su edad relativa, con la forma original del
edificio, con su lugar de emplazamiento, con su grado de cubierta vegetal, con las condiciones climaticas
del area de asentamiento y con las acciones antrépicas, entre otros. En Canarias son varios los procesos que
desmantelan los edificios volcanicos y multiples las formas que generan, sin embargo, las transformaciones
posteruptivas mas significativas son las debidas a la incisién torrencial (Déniz, 2001a y Romero, 2002). Por
lo comun, los efectos de la erosién se manifiestan en el aumento del diametro de las bocas eruptivas y de
la base del edificio, y en la disminucién de la altura, la pendiente y la profundidad del crater. En el campo
de Calatrava, la mayor antigliedad de los edificios determina que éstos hayan evolucionado hacia formas
alomadas en las que no siempre es posible identificar los crateres.

2.2. VOLCANISMO POLIGENICO

En la mayor parte de las ocasiones, los conos volcanicos monogénicos no aparecen aislados entre si sino
que tienden a agruparse formando estructuras volcanicas mas complejas, de mayor porte y volumen. Son
precisamente estos relieves volcanicos los que reciben la denominacién de poligénicos. Atendiendo a estos
caractere conjunto nacional existen varios tipos de estructuras volcanicas poligénicas, pero si exceptuamos
el macizo de Gata y los campos volcanicos catalanes y de Calatrava, es en Canarias donde mayor represen-
tacion poseen. Las formas de estos conjuntos volcanicos difieren en funcion de la naturaleza del magma,
de su evolucion geoldgica, del grado de interferencia producido entre los procesos volcanicos y los erosivos,
de su adaptacion a distintos sistemas de fracturacion de la corteza, de la mayor o menor pervivencia de las
manifestaciones eruptivas y de su particular evolucion morfoclimatica.

El volcanismo poligénico espafiol ha dado lugar a la formacion de varios tipos de relieves, que de mayor
a menor sencillez geomorfolégica son: las cadenas y campos de volcanes, las dorsales y los macizos anti-
guos. No obstante, en algunos casos, estos tipos de formas se combinan entre si, o con otras estructuras
poligénicas diferentes (estratovolcanes) para dar lugar a sistemas volcanicos aun mas complejos (conjunto
Teide-Cafiadas).

2.2.1. Las cadenas y campos de volcanes.

Caracterizan a los territorios peninsulares de Olot y Calatrava y a los espacios insulares canarios elaborados
durante y con posterioridad al Pleistoceno. Las cadenas y campos de volcanes canarios pueden conside-
rarse como areas volcanicamente activas, puesto que en ellos se han producido manifestaciones eruptivas
histéricas o muy recientes. En las islas, las estructuras de este tipo mejor definidas la encontramos en el
sector central de la isla de Lanzarote como conjunto independiente o en el sur de la isla de Tenerife, donde
se asocian a una unidad compleja distinta. En el mundo peninsular los campos y las cadenas de volcanes
aparecen asociados a formas de relieve de génesis no eruptiva como las cuencas sedimentarias terciarias de
Calatrava, o los bloques plegados y fracturados de la Cordillera Transversal Catalana, disponiéndose como
auténticos relieves postizos.

En las cadenas volcanicas los distintos edificios volcanicos simples aparecen agrupados y dispuestos en
torno a una directriz tectdénica de rumbo dominante, configurando sistemas volcanicos lineales de gran
desarrollo longitudinal, pero sin llegar a originar una estructura en tejado a dos aguas. Las cadenas vol-
canicas se caracterizan por la disposiciéon de edificios monogénicos de distinta edad, (de igual o distinto
quimismo y dinamismo eruptivo), formando rosarios de conos adosados o individualizados que dan lugar
a la aparicion de alineaciones volcanicas de acentuado caracter rectilineo, como la formada por los conos
del Montolivet, Montsacopa, La Garrinada, Aigua Negra, Repas y Repassot, en Olot, o la formada por mas
de veinte edificios de Montafa Roja-Montafia Colorada, en el sur de la isla de Tenerife.
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En estas cadenas es posible, no obstante, observar la existencia de sectores de disposicion estructural
y de morfologia mucho mas compleja, resultado del cruce de la fractura principal con otras de distinta
componente. Estas areas de cruce constituyen los puntos de mayor potencialidad eruptiva y, por ello,
también los de mayor desarrollo y envergadura, como se pone de manifiesto en el elevado numero de
centros de emision, dispuestos en malla relativamente densa, que conforman conjuntos mas complejos a
los que denominamos aglomeraciones volcanicas (Romero et al, 1982 y Romero, 1991), como la de Tizalaya
en Lanzarote o los volcanes de el conjunto de Puig Safont, El Croscat, Puig de la Costa, El Torrent, Santa
Margarida, Fontpobra y Roca Negra, en el tridngulo volcanico de Olot.

Los campos de volcanes corresponden a sistemas eruptivos que generan un elevado nimero de conos
volcanicos simples en relacion con la superficie total de ocupacién y en cuya disposicidén espacial intervie-
nen multiples fracturas de diverso rumbo. Las diferentes orientaciones del elevado nimero de fracturas que
determinan su construccién permiten asociaciones estructurales muy complejas y una organizacion espacial
de los distintos sistemas eruptivos que es particular y propia de cada uno de ellos. En algunas ocasiones, el
predominio de una determinada direccion favorece la formacién de conjuntos multiples de disposiciéon mas
0 menos paralela y una distribucion espacial claramente alineada; en otros casos, sin embargo, la existencia
de mallas de fracturas ortogonales ocasiona que los edificios se encuentren aparentemente dispersos sobre
el territorio, pero con organizaciones precisas.

Tanto en las cadenas como en los campos de volcanes, a lo largo de estas fracturas se generan multiples
edificios volcanicos de distintas cronologias, con mecanismos eruptivos diferenciados y morfologias contras-
tadas. Ello significa una reutilizacion constante de las fracturas en momentos eruptivos diferentes, que pue-
den incluso corresponder a distintos ciclos magmaticos y, por otro lado, abre la posibilidad de que edificios
de rasgos muy heterogéneos convivan en el espacio. En estas estructuras existen conos piroclasticos tipicos de
erupciones estrombolianas, junto con edificios hidromagmaticos y domaticos (Campos volcanicos del Valle de
San Lorenzo, en Tenerife, y Calatrava, en Ciudad Real).

La diferencia de edad implica, ademas, grados de erosion variables para cada conjunto eruptivo. Los mas
antiguos suelen presentar morfologias mas evolucionadas, caracterizadas por el desarrollo sobre sus flancos
de cortas barranqueras de disposicion paralela o radial y por la evolucion de sus crateres hacia pequefias
lagunas y areas endorreicas, o cuencas de recepcién con drenajes centripetos, o incluso, por el desplome

de paneles completos,
que alteran parcial-
mente la morfologia
original de los edifi-
cios; en muchas oca-
siones, estos antiguos
volcanes poseen per-
files alomados y pue-
den constituir edificios
sin crateres aparentes.
Los mas recientes ape-
nas si presentan reto-
gues erosivos, que se
cifien casi de modo
exclusivo a procesos
de gravedad, aunque
a veces sobre ellos co-
mienzan a insinuarse
pequefas barranque-
ras de disposicion ra-
dial o paralela. Entre
los distintos edificios
volcanicos aparecen
depresiones internas
de amplitud variable y
fondos habitualmen-

Figura 3. Campo volcdnico del Llano de Maja-Corral del Nifio en el extremo SW del te planos resultado de

eje de la dorsal de Pedro Gil en Tenerife. la obturacion de redes
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hidrograficas previas (La vall d’en Bas en la cabecera del rio Fluvia volcan Croscat) o correspondientes a vanos
estructurales intervolcanicos (La Geria, Lanzarote).

En Olot y Calatrava, las lavas vertidas por estos edificios siguieron los antiguos cursos de agua, sin
configurar en ningln caso mantos lavicos continuos de cierta amplitud. En Canarias, sin embargo, las
alineaciones y los campos de volcanes han dado lugar a la emisidon de importantes caudales de lava que
terminan por configurar vertientes lavicas de extensién variable. De este modo, fuera de los rosarios
de conos el paisaje esta definido por la existencia de rampas de topografia tendida y amplitud varia-
ble inclinadas de forma suave hacia el mar. Estas superficies se configuran a partir del apilamiento y la
yuxtaposicion de las coladas de lava derramadas desde los distintos centros de emisién, cuyas formas
superficiales de detalle conservan aun los rasgos peculiares de las coladas originales. La morfologia
suave de estas acumulaciones lavicas es interrumpida, localmente, por la presencia de barrancos de
escaso encajamiento, minima jerarquizacion, sin cabeceras y de gran monotonia de formas que apenas
si destacan en el paisaje. Por ello y dado la relativa juventud de estas rampas lavicas (inferiores a 1
m.a.), los rasgos mas destacados del sistema hidrico son la amplitud de las areas sin drenaje superficial
concentrado o con él en estados muy incipientes y, en contrapartida, la extension del territorio con
arreismo o endorreismo.

2.2.2. Las Dorsales volcanicas canarias.

Se desarrollan en las islas edificadas recientemente o en aquéllas en las que se constata una mayor perviven-
cia de la actividad volcanica, como se pone de manifiesto en que constituyen estructuras elaboradas funda-
mentalmente a lo largo del Pleistoceno, que albergan, ademas, la mayor parte de las erupciones histéricas
ocurridas en las islas de Tenerife y La Palma. Las dorsales aparecen concentradas en las islas occidentales,
caracterizando buena parte de la superficie de La Palma, El Hierro y Tenerife. Las mejores individualizadas y
también las mas importantes son La Dorsal de Pedro Gil, en Tenerife y Cumbre Vieja, en La Palma.

Tanto desde un punto de vista estructural como geoldgico, constituyen estructuras muy simples; geomor-
folégicamente, sin embargo, son ricas en formas volcanicas de detalle. Evidentemente, ello es debido a
una mayor pervivencia del fenédmeno eruptivo, que ocasiona que las formas predominantes sean las de
caracter volcanico, cuyos rasgos morfologicos dependen directamente del estilo de las erupciones.

En este tipo de edificios complejos la construccién volcanica se realiza siempre siguiendo una Unica linea
tectdnica, por lo que dichas estructuras suelen presentar un marcado caracter rectilineo. La concentracion
de los procesos de construccion volcanica en torno a la Unica directriz determina la formacién de un edi-
ficio en tejado “a dos aguas”, en el que la linea de cumbres coincide con dicho eje. Este hecho, unido a
su naturaleza fundamentalmente basaltica, determina la edificacion de un eje central donde se produce
una gran concentracién de conos volcanicos recientes, subrecientes e incluso histéricos, que se imbrican,
yuxtaponen y superponen, configurando alineaciones volcanicas densas.

Pero, ademas, el sistema de fracturacién que guia la construcciéon de estos conjuntos volcanicos deter-
mina también, en cierta medida, la disposicién de los materiales y su estructura interna. De este modo,
las dorsales suelen estar constituidas por capas que estan inclinadas suavemente hacia el mar desde los
sectores de emision, con buzamientos mas o menos acusados en funcién de la altitud media alcanzada en
el eje, presentando inclinaciones suaves que varian desde los 5 6 10° en los edificios menos elevados, hasta
buzamientos superiores a los 20° en el caso de las estructuras que alcanzan un mayor desarrollo en altura.
No obstante, con independencia del grado de inclinacién de dichos estratos, las distintas capas que consti-
tuyen estos edificios suelen buzar de modo perpendicular a partir de los ejes principales.

La construccion y el agrupamiento de conos volcanicos en estos ejes propicia un mayor crecimiento en
altura de estos sectores, siendo por tanto los espacios donde las dorsales presentan sus mayores altitudes;
frente a ellos, los dorsos, constituidos en lo esencial por coladas de lava muy fluidas y de largo recorrido, se
disponen en origen como rampas lavicas de topografia mas o menos tendida.

Ademas, la existencia de estos ejes constructivos determina también una distribucion especifica de los
materiales; de este modo, mientras que en torno a los ejes o los nucleos principales, la estructura de las
dorsales se resuelve a partir de la interestratificaciéon de capas de coladas con abundantes productos piro-
clasticos, los dorsos se construyen casi de modo exclusivo a partir de mantos lavicos.
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El caracter puntual de los fenémenos volcanicos, tanto desde un punto de vista espacial como temporal,
favorece la coexistencia de formas resultantes del volcanismo con aquéllas que son consecuencia
de los retoques erosivos, aunque estas Ultimas no llegan nunca a poseer un papel destacado. Sin
embargo, la interferencia entre procesos de construccidén volcanica y procesos erosivos no se rea-
liza de una manera uniforme, pudiéndose distinguir areas con distintos grados de remodelacion
erosiva. Asi, mientras que en los sectores de cumbre los procesos dominantes son los constructi-
vos y los retoques erosivos son poco importantes, en las vertientes de las dorsales s6lo algunas
erupciones esporadicas y el derrame ocasional de las coladas a favor de las pendientes remodelan
parcialmente los dorsos, en los que, como consecuencia, suele existir un mayor equilibrio entre
morfoestructuras y morfoesculturas. Por ultimo, los sectores costeros, mas alejados de los centros
emisores, se ven afectados en menor proporcion por los aportes lavicos, por lo que las formas
erosivas son mas destacadas y, por ello, las remodelaciones producidas por los materiales fluidos
suelen ser mas evidentes, al contrastar notablemente con las formas previas. Una de las caracte-
risticas de estos sectores costeros es la existencia de plataformas lavicas, denominadas en Canarias
“Islas Bajas”, originadas como consecuencia del desbordamiento de coladas sobre los cantiles costeros
preexistentes.

Estos hechos llevan aparejada, en lineas generales, la existencia de una red hidrografica que afecta
muy desigualmente al conjunto de las dorsales y que se caracteriza por su escasa jerarquizacion y
envergadura, como se pone de manifiesto en el hecho de que muchas de las entalladuras carezcan
de cabeceras. Ahora bien, en las dorsales mas recientes (Cumbre Vieja en La Palma y Bilma-Abeque
en Tenerife), el 4rea no drenada caracteriza una gran parte de su superficie y las cuencas hidricas son
muy alargadas, de 6rdenes bajos y algunas de ellas no alcanzan la linea de costa. Esto es debido a
gue en ambas construcciones es donde se produce la mayor concentracién de edificios eruptivos por
km?y el mayor volumen de materiales volcanicos recientes, existiendo, por ello, un predominio casi
absoluto de las formas directas. Ahora bien, en dorsales mas antiguas como la de Pedro Gil, la erosion
torrencial ha dado lugar a cuencas alargadas, de 6rdenes habitualmente bajos aunque con maximos
de 5, plantas irregulares, de escaso desarrollo transversal y en ocasiones individualizadas por sectores
sin drenaje. Estos barrancos poseen cabeceras polilobuladas labradas sobre materiales piroclasticos
del eje y tramos medios y bajos de escaso desarrollo transversal debido a su apertura sobre los acu-
mulaciones de coladas menos proclives a la erosién (Doniz et al. 1999).

Este, es, sin duda, el esquema general; no obstante, conviene sefialar que la existencia de las lineas de
debilidad, junto al caracter puntual del volcanismo, pueden favorecer la actuacion de los procesos erosi-
vos y dar lugar a remodelaciones de entidad en determinados sectores de estas estructuras complejas, tal
y como sucede en las Dorsal de Pedro Gil en Tenerife, con la formacion de la pequefia caldera de erosion
del mismo nombre en el crater del desaparecido estratovolcan de Arafo.

Una de las formas mas controvertidas y polémicas que se asocian a alguna de estas dorsales son las
amplias depresiones en herradura y abiertas al mar que se disponen en sus flancos. Algunos de estos
grandes valles (Valles de La Orotava y GUimar en la dorsal de Pedro Gil, en Tenerife) han sido inter-
pretados por autores como Buch 1825, Blumenthal 1961, Bravo 1953, 1962 y 1963, Coello 1973, Watts
y Masson 1995 y Palomo et al 1997 como generados por el desarrollo de grandes colapsos, desliza-
mientos gigantes, calderas explosivas, de colapso o de tipo trap-door, o relacionados con procesos
tecténicos. Otros autores, Fritsch y Reiss 1868, Fuster et al 1968, Arafia 1971, son partidarios de la
formacién de las depresiones coincidiendo con un vano constructivo y generadas en esencia por la
acumulacién lateral de apilamientos lavicos; en base a esta ultima idea, otros autores como Martinez
de Pisén y Quirantes 1990 y Palacios 1994, sefialan que la morfologia actual de estos valles es resulta-
do de la expansion lateral de los valles intercolinares a partir de la actuacion de procesos torrenciales
intensos y de la interferencia de éstos con las coladas de lava que tapizan el fondo de las depresiones.
Por tanto, se desarrollan como valles debido a la actuacién continua de procesos alternantes: el des-
mantelamiento inicial de los relieves por la accion torrencial, el relleno posterior de los barrancos por
coladas de lava y la inversiéon del relieve por la erosion de la base de las paredes de los valles (Palacios,
1994). La repeticién de este proceso provocaria el retroceso progresivo de las paredes del mismo y por
tanto su ensanchamiento lateral.

En definitiva, la diferenciacién morfolégica entre las distintas dorsales depende de factores tales como

grado de potencialidad eruptiva, evolucion geolégica, articulacion espacial de los elementos constituyen-
tes y mayor o menor incidencia de la erosion.
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2.2.3. Los Macizos Volcanicos Antiguos.

Constituyen las estructuras volcanicas complejas que mas reiteradamente aparecen en el territorio
nacional; en el Archipiélago canario configuran las peninsulas de Anaga, Teno y Roque del Conde, en
Tenerife, los edificios de Famara y los Ajaches, en Lanzarote, Jandia y buena parte del sector central
de la isla de Fuerteventura, toda el area septentrional de la Palmay las islas completas de La Gomera y
Gran Canaria. En el drea peninsular, sélo Cabo de Gata puede considerarse como un macizo volcanico
antiguo.

Evidentemente, entre todas estas construcciones volcanicas existen matices de diferenciacion, pero todas
ellas constituyen espacios donde la erosion ha actuado prolongadamente, por lo que constituyen conjun-
tos totalmente desmantelados en los que es dificil encontrar formas volcanicas frescas. Aun asi, las estruc-
turas eruptivas directas pueden aparecer de forma esporadica y aislada en el paisaje, pero no introducen
retoques importantes en el conjunto de su territorio; por ello, en los macizos volcanicos las formas y proce-
sos que predominan son los erosivos.

Los macizos volcanicos antiguos del Archipiélago Canario corresponden a complejas estructuras volcani-
cas tabulares de caracter poligénico y edad Mio-Pliocena, construidas a partir de la asociacién en el tiempo
y en el espacio de multiples eventos eruptivos. Se configuran asi edificios volcanicos de gran volumen cuyos
rasgos vienen definidos tanto por su adaptacion a determinados sistemas de fracturacién de la corteza,
como por su particular evolucién geoldgica y por la naturaleza y disposicion de los materiales.

Estas grandes y complejas estructuras se edificaron, por tanto, durante los ciclos de volcanismo antiguo
de las islas, esencialmente terciarios, y se caracterizan por su elaboracién a partir de magmas poco diferen-
ciados y de naturaleza basaltica. Este caracter basico es lo que explica su constitucion a partir de dindmicas
eruptivas moderadas, hawaianas o estrombolianas, con bajos indices de explosividad y rasgos efusivos mar-
cados. No obstante, en ocasiones, la dilatada evolucion constructiva sufrida por estas estructuras, posibilitd
la presencia de materiales acidos correspondientes a las fases magmaticas finales, por lo que los edificios
gue cuentan con estos caracteres muestran un mayor grado de complejidad morfolégica (Gran Canariay la
Gomera); algo similar sucede en el Cabo de Gata, donde el proceso de diferenciacion magmatica permite
el paso de materiales basicos a acidos, tipo andesitas, dacitas y riolitas.

Durante estos ciclos antiguos se emitieron grandes voliumenes de materiales volcanicos en tiempos rela-
tivamente cortos, hasta originar edificios constituidos por complejas secuencias de coladas, por lo comun
de escasa potencia, y capas volcanoclasticas intercaladas, que se acumularon hasta dar lugar a complejos
edificios, con espesores, en ocasiones superiores a los 1.000 metros.

La construccion de los macizos volcanicos antiguos es similar a las dorsales siguiendo una o varias lineas
de debilidad de la corteza, que actuan como ejes donde se produce una gran concentracion de aparatos
volcanicos y centros eruptivos. Estos volcanes se disponen asi siguiendo las directrices principales de las
fisuras eruptivas; su articulacién determina la planta general de los macizos y, en combinacién con la
magnitud y la mayor o menor pervivencia de los procesos volcanicos, su volumen y alzado. Existen, de este
modo, conjuntos de marcado caracter lineal, con morfologia en tejado a dos aguas, construidos en torno
a una directriz Unica dominante, como ocurre con los macizos antiguos de Anaga y Teno, en Tenerife, o de
Famara, en Lanzarote, o edificios en arco e incluso cupuliformes, edificados en el area de cruce de varias
lineas estructurales, como sucede en el caso de la peninsula de Jandia en Fuerteventura, y del sector sep-
tentrional de La Palmay de las islas de La Gomera y de Gran Canaria. Existen también otros macizos, como
el de Los Ajaches y Cabo de Gata donde la intensidad del desmantelamiento ha sido tal que la reconstruc-
cién del edificio volcanico original es dificil de llevar a cabo, lo que impide su adscripcién a alguna de las
estructuras citadas con anterioridad. En cualquier caso, parece evidente que el volumen y el alzado de
estas construcciones volcanicas es tanto mayor cuanto mas complejo es el sistema de fracturaciéon que los
ha generado y mas compleja es su historia geoldgica, siendo por tanto los macizos antiguos del norte de
La Palma, de La Gomera y de Gran Canaria los de mayor envergadura. En los edificios lineales, los tramos
centrales presentan sus capas dispuestas de forma divergente a partir de la linea de cumbres, mientras que
los extremos de este tipo de construcciones volcanicas y de la de los conjuntos cupuliformes o en arco sue-
len presentar sus capas dispuestas de modo periclinal. Las estructuras internas de estos macizos responden
tanto a su asociaciéon a conjuntos volcanicos de gran desarrollo longitudinal, cuya morfologia muestra
rasgos semejantes a los tejados a dos aguas de las dorsales volcanicas, como a estructuras de caracter conico
0 en arco mas o menos marcados, correspondientes a edificios de caracter troncocénico.
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Ahora bien, estos relieves volcanicos no son sélo producto de fases eruptivas; su construccién durante
las fases de volcanismo antiguo del archipiélago -entre los 20 y los 2 m.a. (Series Antiguas o Series I)-y 8
m.a. en el Cabo de Gata, provocan que su morfologia actual sea resultado también de procesos ajenos al
volcanismo, como son los de caracter erosivo.

La relativa antigliedad de las fases volcanicas constructivas determina que en los macizos antiguos las for-
mas de erosion posean un papel destacado, hasta el punto de condicionar su morfologia actual. La actua-
cién de los procesos erosivos de modo ininterrumpido desde fines del Mioceno motiva la desaparicion de
las formas volcanicas directas hasta el punto de que uno de los rasgos mas destacados de estas estructuras
es, por un lado, la practica ausencia de las mismas y, en contrapartida, el predominio de las formas volca-
nicas derivadas; por ello, son abundantes las mesas, los pitones y los diques, puestos en resalte como resul-
tado de la erosién diferencial. En la sierra de Gata, el desmantelamiento ha destacado estas construcciones
—pitones, dique, domos- devolviéndolas al paisaje como formas aparentemente estructurales (Martinez de
Pison, 1986). De este modo, las incisiones torrenciales organizadas en cuencas ovaladas y/u oblongas de ca-
beceras amplias y recorridos cortos, los grandes acantilados costeros de caracter abrupto, rocoso y de gran
verticalidad, y las formas de acumulacién sedimentaria adquieran en estos espacios un evidente protagonis-
mo. La constante accién erosiva del mar ha provocado la disminucién de la superficie original de estas cons-

trucciones volcanicas, hasta el
punto que se hace dificil su re-
construccion original.

Pese a estos caracteres co-
munes, cada uno de los maci-
zos antiguos posee formas de
relieve con personalidad pro-
pia que derivan de su antigUe-
dad, de su particular modo de
construcciéon, de la existencia
o no de diferentes fases cons-
tructivas, de su edificacién en
torno a lineas estructurales de
direcciones determinadas, de
la naturaleza, estructura in-
terna y disposicion de los ma-
teriales que lo constituyen, del
volumen, altitud, desniveles y
configuracién del edificio ori-
ginal, de los procesos de des-
mantelamiento a que se han
visto sometidos y, como no, del

Figura 4. Macizo volcanico antiguo de Famara en Lanzarote visto desde e/ ~ ambiente climatico en los que
norte. éstos han operado.

En la morfologia actual de
los macizos canarios interviene también de manera destacada, el mayor o menor grado de interferencia
entre procesos erosivos y constructivos Esta interferencia se produce tanto durante los periodos con predo-
minio de la construccién volcanica, labrandose entonces valles y barrancos que condicionan el recorrido y
la disposicion de los ultimos flujos lavicos, como durante los estadios finales, en los cuales los volcanes re-
cientes se superponen como auténticos relieves postizos que se instalan en el interior de formas de erosién
y que evidentemente condicionan su evolucion posterior (Famara en Lanzarote).

2.3. LA ASOCIACION DE ESTRUCTURAS POLIGENICAS: EDIFICIO TEIDE-CANADAS

Como hemos visto, las grandes unidades poligénicas suelen aparecer conformando conjuntos volcanicos
individualizados; sin embargo, también es posible que estructuras complejas de distinto estilo se asocien y
originen conjuntos mas heterogéneos, caracterizados por una evolucién geoldgica y geomorfolégica muy
compleja. Este es el caso del conjunto cimero de Tenerife, donde se produce la imbricacion de estructuras
complejas que son Unicas en el territorio nacional.
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El Teide-Cafiadas se configura a partir de la asociacion de varios conjuntos morfoestructurales siguien-
do fracturas de rumbos NE-SW, NW-SE y N-S. La construccion de este complejo conjunto se inicia con el
desarrollo del Edificio traquitico-fonolitico de Las Cafadas y se prolonga durante varios millones de afios
hasta la actualidad, primero con la formacién de una gran caldera y luego con la edificacion del Teide. Las
Ultimas erupciones ocurridas en este sector corresponden al domo de Montafa Blanca hace 2020 afios y
Chahorra en 1798.

El Edificio Cafiadas es el mas antiguo y corresponde a un sistema de dorsales de tipo domatico que se
cruzaban ortogonalmente y que aparecian articuladas entre si siguiendo directrices de rumbo NE-SW y
NW-SE, que aun hoy puede seguirse a través de los picos dominantes de Guajara, Pasajirén y Topo de la
Grieta. El edificio constituye una unidad estructural edificada a partir de la emision ininterrumpida (Arafa,
1971) de coladas de lavas de escaso recorrido y gran potencia, intercaladas con materiales piroclasticos, que
varian desde los basaltos alcalinos a las fonolitas y traquitas y a tipos intermedios de traquibasaltos.

En el Edificio Cafiadas es posible reconocer dos unidades estratigraficas, la inferior cuya edad oscila
entre los 3y 2 m.a. y la superior entre los 1,56 y 0,17 m.a. (Marti et al,, 2000). Su morfologia actual
esta caracterizada por la existencia de una amplia caldera abierta al norte resultado de la destrucciéon
tectovolcanica del Edificio Cafiadas.

La caldera de Las Cafadas constituye uno de los mejores ejemplos de este tipo de estructuras en el
mundo; se trata de una depresién abierta al norte y de forma eliptica, con unos 16x9 Km de didametro y
una profundidad maxima de 600 en Guajara. Esta apertura es la causa de la ardiente polémica suscitada
respecto a su origen, de modo que ha sido interpretada como caldera de subsidencia, colapso vertical o de
deslizamiento. Respecto a su origen, los datos estratigraficos, estructurales, volcanolégicos, petroldgicos,
geocronolégicos y geofisicos sugieren que la caldera de Las Cafadas es resultado de multiples colapsos
verticales como consecuencia de migracion sucesiva de la cdmara magmatica desde el W-E (Marti et al.,
2000). La actividad explosiva de gran violencia permitié un desalojo brusco de las cdmaras magmaticas que
no pudieron ser rellenadas con la misma rapidez, dada la viscosidad del magma originario, lo que ocasio-
no el colapso vertical de edificio superior por falta de sustentacion. La depresién de Las Cafladas estd, en
realidad, formada por la coalescencia de tres calderas: las mas antigua, formada hace unos 1,02 m.a. es
la de Ucanca, la intermedia, Guajara, tuvo lugar en torno a los 0,57 m.a y la mas reciente es la de Diego
Hernandez hace 0,17 m.a. (Marti et al, 2000). La inexistencia del dorso del Edificio Cafiadas ha sido inter-
pretado como un colapso del flanco norte del antiguo edificio previo a la formacion de la caldera (Marti et
al, 2000). Geomorfolégicamente, la caldera de Las Cafadas puede ser considerada como mixta, puesto que
en su génesis intervienen, también, pequefios deslizamientos y fendmenos erosivos que han desmantelado
parte del conjunto.

Figura 5. El estratovolcan Teide desde el Llano de Ucanca (Dibujo de Eduardo Martinez de Pisdn).
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La ultima fase de la edificacion del Complejo Central tinerfefio esta caracterizada por la formacién de un
espectacular estratovolcan poligénico doble, Teide-Pico Viejo, que se superpone a las estructuras previas.
Esta morfoestructura inicia su construccién hace aproximadamente unos 179.000 afos en el atrio de la
caldera y de forma excéntrica a la misma, cerrando la depresién por el norte. Se trata de un edificio doble,
pues cuenta con dos crateres principales: el Piton del Teide y Pico-Viejo, alineados en torno a una directriz
NE-SW. Constituye un conjunto magmatico independiente de Las Cafiadas, pues empieza con la emision
de rocas basalticas para terminar emitiendo rocas traquiticas y fonoliticas. La altitud alcanzada ocasiona
que durante sus ultimos episodios eruptivos la lava no tenga la presién hidrostatica suficiente como para
alcanzar las bocas principales. Los flancos se rasgan entonces por los sectores de mayor debilidad dando
lugar a la formacién de una orla de edificios domaticos, cuya ultima erupcion data de hace 2020 afios
(Ablay et al., 1995).

Como consecuencia de esta compleja evolucién, en la morfologia actual de esta macroestructura pue-
den diferenciarse varias unidades morfoestructurales. Un dorso correspondiente a los flancos del Edificio
Cafadas, un escarpe resultado del desplome del antiguo edifico, un atrio correspondiente al fondo de la
depresion generada por desplome y un estratovolcan cuyas lavas rellenan total o parcialmente los atrios.

Las remodelaciones mas importantes estan asociadas a los procesos torrenciales, los fenémenos de grave-
dad y las acciones erosivas debidas al hielo-deshielo que traducen una evolucién morfoclimatica compleja
del sector cimero de Tenerife (Romero et al., 1994). La erosion hidrica se centra sobre todo en el dorso,
surcado por barrancos bien definidos de disposicién radial como corresponde a su apertura y evoluciéon
sobre los restos de un edificio troncocénico. La formacion de estos valles debid ser previa al colapso, pues
muchos de ellos perdieron parte de sus cabeceras. En el resto de las areas la relativa juventud de los ma-
teriales emitidos determina la existencia de sectores sin drenaje superficial concentrado (Romero et al.,
1999), mientras que en el atrio el cierre de la salida de las aguas corrientes por las coladas del Teide-Pico
Viejo ha dado lugar a la formacion de amplios Ilanos endorreicos (Llano de Ucanca). Las formas asocia-
das a procesos de gravedad estan bien representadas al pie del frente escarpado de Las Cafiadas en las
potentes acumulaciones detriticas. No obstante, las formas predominantes son las caracteristicas de una
alta montana subtropical, con predominio de procesos ligados a la accion del hielo-deshielo de caracter
periglaciar, en parte relictos y en parte activos. La carencia de otros mecanismos morfogenéticos de cierta
importancia, hacen de estos procesos crionivales una de las mas activas dinamicas modeladoras del alto
Tenerife (Quirantes et al., 1994).
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1. INTRODUCCION

El margen continental del levate espafiol comprende la zona sumergida desde el Cabo de Creus (Gerona)
y Cabo de Gata (Almeria), incluyendo las islas que componen el promontorio Balear.

En términos de cuenca marina, nos encontramos en la fachada oriental de la Peninsula Ibérica, que
sirve de borde, geografico y geoldgico, a la Cuenca Mediterrdnea Occidental. Enlaza en su mitad septen-
trional con la Cuenca Provenzal a través de la Llanura Abisal Balear, mientras que su sector meridional lo
hace con la Cuenca Algero-Balear. Los contactos del margen con ambas cuencas se resuelven de manera
muy desigual (Stanley et al., 1976; Serra et al., 1979) pues, mientras la primera lo hace con relieves sua-
ves dominados por depésitos caracteristicos de margenes sedimentariamente bien nutridos, la segunda
presenta un contacto de marcado caracter tectonico, representado por los escarpes de Emile Baudot y
Mazarrén.

2. AREAS MORFOESTRUCTURALES

Con el fin de facilitar una mejor comprension de los rasgos geomorfolégicos dominantes, y a pesar de que
no resulta facil establecer un claro vinculo entre las grandes unidades geomorfolégicas en los margenes con-
tinentales mediterraneos de la Peninsula Ibérica, éstos se pueden agrupar en dos grandes areas atendiendo
a la impronta que dejan los grandes conjuntos morfoestructurales continentales (Zazo et al. 2001).

2.1. MARGEN CONTINENTAL COSTERO-CATALAN E IBERICO

Se localiza entre el Cabo de Creus y el Cabo de La Nao (Alicante). Es un margen predominantemente pro-
gradante con un reducido sector de tipo intermedio en el entorno del Golfo de Rosas. Edificado bajo la in-
fluencia de la Cordillera Costero Catalana y del Sistema Ibérico, pueden diferenciarse dos claros dominios,
uno situado en la mitad septentrional (Dominio Costero Catalan) y el otro en la mitad meridional (Golfo
de Valencia).

2.1.1. El Dominio Costero Catalan

Este dominio posee una direccion preferente NE-SO de notable influencia tecténica, impuesta por la orien-
tacion de la Cordillera Costero Catalana, fenédmeno que se percibe tanto en el litoral como en el propio
margen continental (Medialdea et al., 1986, 1989, 1994). En esta cordillera se distingue, una unidad inter-
na o prelitoral y una unidad externa o marina frente a la que se desarrolla una, estrecha y continua lla-
nura litoral que caracteriza este tramo de la costa. Son abundantes los rios (Ter, Torberd, Besos, Llobregat,
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Francoli, Ebro, entre otros) que desembocan en este litoral y es importante el papel que desempeian,
tanto como generadores de importantes depositos fluviales y deltaicos como por la relacion que guardan
con los abundantes valles y caflones submarinos, que son uno de los rasgos morfolégicos mas caracteristi-
cos en este margen mediterraneo (Checa et al., 1988; Serra y Verdaguer, 1983). El rasgo dominante de las
formas de acumulacién en las desembocaduras de los rios de este dominio es la morfologia deltdica. Entre
los deltas conocidos sobresalen los del Ebro y Llobregat. El Delta del Ebro, el de mayor importancia, ocupa
una supeficie de unos 350 Km? con un volumen sedimentario estimado en unos 28 km? (Barnolas et al.,
1996), desempefia un papel determinante en la edificacion del margen continental, incluyendo un area de
influencia que alcanza unos 70 km en direccion al Valle de Valencia. Se calcula que la descarga total anual
estimada para tiempos histéricos se aproximaria a unos 50 millones de toneladas al afio, cantidad que se
ha reducido drasticamente en los tiempos actuales para los que se estima una descarga de unos 3,5 millo-
nes de toneladas. Esta reduccién en el volumen de aportes solidos es general en todos los rios, haciéndose
particularmente notorio en los deltas, y es causa de importantes fenémenos de erosién en las lineas de
costa y de su retroceso tierra adentro. En el conjunto de la cuenca mediterranea, Unicamente le superan en
aportes el Delta del Nilo y el Delta del Rédano.

El tipo morfolégico dominante en el infralitoral es el prisma sedimentario, muy bien desarrollado, con
una marcada geometria en cufia, de extensién variable, cuyo borde distal alcanza en algunos casos la
plataforma interna/media. Se encuentra recubierto, por lo general, de una capa de fango que ha sido
trasportada por la deriva litoral, procedente de los aportes del Rio Ebro, que suaviza mucho los relieves. El
edificio deltaico del Ebro (Guillén y Diaz, 1990; Diaz et al., 1990) presenta diversas formas deposicionales
relacionadas con los ambientes sedimentarios en los que se han formado, destacando los canales con bor-
des de desbordamiento, los [6bulos de talud y los abanicos profundos (Nelson y Maldonado, 1990).

La plataforma continental en todo este margen tiene un desarrollo muy desigual, fenémeno que se hace
particularmente evidente por las grandes variaciones que se observan en su amplitud. Observada de norte
a sur, tiene un desarrollo relativamente reducido hasta la altura de Tarragona. Las menores anchuras se lo-
calizan en la zona de margen intermedio, en el extremo septentrional del Dominio Costero-Catalan, donde
las cabeceras de los cafiones inciden sobre la plataforma continental. Los valores mas bajos en su anchura
se alcanzan al norte del Delta del Ebro (entre 15 y 25 km) mientras que los mas elevados se encuentran
al sur de éste (85 km), alcanzando los 66 km frente al delta, donde el gradiente de la pendiente en los
ambientes de prodelta es moderado (0,1°-0,5°) siendo menor de 0,1° en la plataforma externa (Verdaguer,
1983; Diaz et al., 1990). Se han identificado tres tipos de relieves positivos relacionados con el delta, dos
de ellos de caracter deposicional (campos de barras de arena y cuerpos tabulares arenosos) y un tercero
de caracter erosivo (fondos encostrados). Los campos de barras de arena se encuentran a unos 100 m de
profundidad y alcanzan alturas de 3 a 5 m. Los cuerpos tabulares se forman paralelamente a las isobatas,
a una profundidad de unos 90 m, con una gran extension préxima a los 32 km de largo y 2 km de ancho
alcanzando alturas de 11 m. Por ultimo, los fondos endurecidos y encostrados se encuentran entre 70 y 80
m de profundidad y llegan a emerger sobre el fondo unos 10 m (Diaz et al., 1990). Dominan los relieves de
génesis tectdnica o que estan influenciados por la proximidad del basamento a la superficie (Figura 1). En
el extremo meridional, y préximo a la ruptura de pendiente, se encuentran los afloramientos volcanicos
gue constituyen las Islas Columbretes, que son un grupo de ocho islas localizadas a unos 50 km aguas afue-
ra de la linea de costa que emergen desde una profundidad de unos 90 a 100 m. Son también importantes
las morfologias erosivas correspondientes a extensas superficies de abrasién, asi como las barras calcareni-
ticas, ocasionalmente subaflorantes, que se disponen subparalelamente a la costa.

La ruptura de la plataforma se encuentra entre los 110 y los 160 m. Es precisamente este Gltimo valor el
gue se observa frente al Delta del Ebro, donde el limite entre la plataforma y el talud estd muy bien marca-
do (Maldonado, 1977). Sobre el talud continental destacan, como morfologias de caracter mixto (erosivas y
tecténicas), los cafiones submarinos, entre otros, de La Fonera, Blanes y Francoli (Alonso et al., 1984, 1991).
En los cafiones, y a lo largo de sus paredes, se producen algunos deslizamientos de caracter menor (Got
y Stanley, 1974) que se concentran principalmente en las vertientes meridionales. Dentro de la tipologia
gravitacional destaca, por sus grandes dimensiones, el deslizamiento BIG'95 que deja al descubierto una
amplia cicatriz de despegue (Lastras et al., 2002) Entre las morfologias deposicionales hay que sefalar el
Sistema Turbiditico del Ebro (Alonso et al., 1985; Alonso y Maldonado, 1990; Alonso, 2000) que se compone
de un conjunto de seis |6bulos de talud, elongados en sentido de la pendiente, que alcanzan el fondo del
Canal de Valencia (Nelson et al., 1983/1984; Nelson y Maldonado, 1998). El ascenso continental enlaza con
la llanura abisal de una forma suave, gracias a la continuidad que muestra el aporte procedente de los nu-
tridos margenes progradantes que ocupan toda esta zona de la Cuenca Mediterranea Occidental y que se
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Figura 1. Sonar de Barrido Lateral donde se observan resaltes morfoldgicos de orientacion N a NNE en la
zona de litoral originados por afloramientos rocosos (Medialdea et al., 1989).

surten, fundamentalmente, de los aportes del Rio Rédano y del Rio Ebro. Al norte de la zona, y sin relacion
con los sistemas descritos, se observa el extenso Sistema Turbiditico del Rédano.

2.1.2. El Golfo de Valencia

Esta zona comprende desde el borde meridional de la Cuenca del Ebro hasta el Cabo de La Nao. Los rios
que desembocan en la costa (Palancia, Turia, Jucar, Serpis, entre otros), a pesar del poco caudal que ahora
presentan, han mantenido sin embargo una gran actividad durante el Cuaternario reciente, habiendo
transportado una gran cantidad de carga sélida que se ha acumulado en el litoral generando depésitos
prodeltaicos que provocan lobulaciones en la linea de costa y que, en algunos casos, se presentan forman-
do secuencias imbricadas en la zona infralitoral y la plataforma interna (Acosta et al., 1986; Goy et al.,
1987). Al sur, marcando el limite meridional de este dominio, las Unidades Externas del Conjunto Bético se
prolongan en el margen continental, produciéndo un transito drastico de un margen de tipo progradante
a otro de tipo intermedio (Fumanal et al., 1992, 1993).

A lo largo del Golfo de Valencia se han reconocido depésitos de cuia infralitorales, siendo también
frecuente encontrar, distribuidas a modo de formaciones fitobentoénicas, extensos campos elongados de
Posidonia oceanica asentadas en el dominio infralitoral medio y distal, que desempefian una importante
funciéon como captadoras de sedimento sometido a la deriva litoral y a la vez como generadoras de impor-
tantes acumulos de sedimentos biogénicos (Giré y Maldonado, 1983).

En el tramo comprendido entre Valencia y el Cabo de La Nao, se produce un estrechamiento considerable
de la plataforma continental, tomando valores medios que oscilan alrededor de los 35 km. La tipologia
morfoldgica es muy variada y, en parte, se debe a la influencia que ejercen, en cada una de sus areas de
influencia, las directrices impuestas por los conjuntos bético e ibérico, asi como por las variaciones relativas
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del nivel marino durante el Cuaternario. Destacan algunos tipos morfolégicos de caracter deposicional,
como los prodeltas, las barras y ondas de arena y fango de grandes dimensiones (Rey y Diaz del Rio, 1981a),
los megaripples, asi como los de caracter erosivo, como son los cordones calcareniticos correspondientes a
antiguas lineas de costa y las terrazas submarinas con bordes escarpados y aflorantes (Rey y Diaz del Rio,
1983a). Las trazas que imprime la neotectdnica, mediante el rejuego de fallas antiguas y la generaciéon
de otras recientes, producen una secuencia de escarpes que estructuran la plataforma con un relieve en
graderio hacia la cuenca (Rey y Diaz del Rio, 1983b). Este relieve se continta mas alla de la ruptura de pen-
diente (situada entre los 140y los 160 m de profundidad) en el talud continental superior, constituyendo la
cabecera del Canal de Valencia, que constituye la unidad fisiografica mas destacada de todo este dominio
del margen que se esta considerando (Rey y Diaz del Rio, 1984).

El talud continental estd ocupado en su mayor parte por la Surco de Valencia (Alonso et al., 2000), de
génesis tectonica (Rehault et al., 1985), a lo largo de cuyo fondo discurre el canal del mismo nombre, al que
tributan sus aportes toda una extensa red de drenaje encajada en el propio talud (O'Connell et al., 1985),
transportando sedimentos hacia la cuenca profunda, proceso que ha estado controlado en gran medida
por las variaciones del nivel del mar durante el Plio-Cuaternario (Palanques et al., 1994; Palanques et al.,
1995). Son asi mismo abundantes los deslizamientos en el talud superior que generan una morfologia on-
dulada a lo largo de la pendiente (Diaz del Rio et al., 1986). En el ascenso continental del Surco de Valencia,
se observa la presencia del Sistema Turbiditico de Valencia (Maldonado et al., 1985a y b), de amplia morfo-
logia lenticular, lobulada y elongada hacia la cuenca (Morris et al., 1998).

2.2. EL MARGEN CONTINENTAL BETICO Y DE LAS ISLAS BALEARES

Esta constituido por la prolongacién hacia el mar del conjunto bético, incluyendo el Promontorio Balear
y el area comprendida entre el Cabo de La Nao y el Cabo de Gata. Esta edificado en un area influenciada
por la estructuracion de las Cordilleras Béticas, razén por la cual estd dominado por las directrices que le
impone dicho conjunto. Las estructuras dominantes se cifien a la direccién bética (NE-SO), condicionando
la practica totalidad de sus rasgos morfolégicos. Es, en su mayor parte, un margen de tipo intermedio
aungue también se reconocen dos sectores de tipo abrupto que se sittan en la fachada meridional de las
islas de Mallorca y Menorca, y frente al tramo de costa comprendido entre los cabos de Palos y de Gata.
Atendiendo a su ubicacion geografica podremos diferenciar dos sectores:

2.2.1. El Promontorio Balear

Compone esta unidad el conjunto insular balear y los margenes continentales que lo flanquean. Existen
sensibles diferencias geomorfoldgicas entre su fachada septentrional y meridional (Mauffret, 1970;
Maldonado y Canals, 1982), razén por la cual se trataran separadamente, contemplando ademas la singu-
laridad de la zona central que separa ambas fachadas.

2.2.1.1. La Fachada Septentrional

El desarrollo del litoral y las formas de relieve dominantes estan en intima relaciéon con la localizacién de
los sistemas montafiosos que dominan en las islas de lbiza, Mallorca y Menorca. El margen continental de
esta fachada, en su conjunto, constituye la vertiente sur del Canal de Valencia y se encuentra surcado por
una densa red de drenaje, compuesta por pequefios valles y cafiones, a lo largo de la cual se transportan
los sedimentos desde el borde de la plataforma hasta el fondo del valle.

La plataforma continental de las islas de Mallorca y Menorca, que forman una sola unidad independiza-
da a su vez de la de Ibiza y Formentera, es muy reducida. Su ruptura de pendiente se produce, de una ma-
nera desigual, a distancias muy préximas a la linea de costa y a una profundidad que oscila entre los 139 m
(Acosta et al., 2003) y los 160 m (Zazo et al., 2001). Dominan las morfologias de depésito sobre las erosivas,
con extensos cuerpos sedimentarios (relleno de plataforma) compuestos fundamentalmente por arenas
biogénicas que se distribuyen a lo largo del litoral y de la plataforma. Hay que destacar la presencia de un
conjunto, bastante continuo, de barras submarinas localizadas a una profundidad préxima a los 70 m, que
alcanzan alturas de 3 a 5 m y que se relacionan con episodios de estabilizacién del nivel del mar durante
el Cuaternario. En la plataforma de Ibiza se incrementa la presencia de rasgos de caracter estructural que
favorecen la génesis de deslizamientos en el talud superior. Este control estructural también se manifiesta

180



El Margen continental del Levante espafiol y las Islas Baleares

en la propia morfologia de la ruptura de pendiente, donde las trazas de fracturacion de direccion béticay
NO-SE son evidentes.

El tipo morfolégico predominante en el talud continental es de caracter tectosedimentario, observan-
dose algunos deslizamientos y cicatrices de despegue que siguen la direccion de algunas fallas activas que
afectan también a la plataforma. Este fendmeno es especialmente perceptible al NO de la Isla de Mallorca,
donde la ruptura de pendiente es muy difusa y, frente a ella, existe un amplio deslizamiento de caracter
masivo que alcanza el fondo del Canal de Valencia. Son también frecuentes los pockmarks asociados a
los escapes de gases que se producen en el interior de los sedimentos y que dependen, en gran medida,
de la granulometria de los propios sedimentos y de la porosidad de los depdsitos. Las zonas distales de la
bahia han podido acumular materia organica que ha quedado posteriormente soterrada; la presencia de
fenémenos de desestabilizacién gravitacional puede provocar la liberacién, o la remobilizacién, del gas
acumulado en el sedimento y alcanzar, posteriormente, la superficie del fondo produciendo pequefias
concavidades en los lugares donde se produce el escape.

2.2.1.2. La Zona Central

Particular interés tienen las zonas de plataforma y talud continental desarrolladas en la direccién bética, a
lo largo de la cual se observa una mayor extension del dominio infralitoral, especialmente notable en las
areas de bahia (Mallorca, Pollensa, Alcudia). Se caracterizan por sus fondos aplacerados con suaves pen-
dientes aguas afuera y abigarrados poblamientos de Posidonia oceanica, lo que les imprime una gran
variedad morfolégica a pequefa escala y una fuente de aportes biogénicos muy considerable (Rey y Diaz
del Rio, 1985). Estas bahias se interpretan como formas residuales de la evolucién reciente de la Cuenca
de los Llanos de Palma (Diaz del Rio y Rey, 1987), actualmente cubiertas por el mar, que ha originado,
en la Bahia de Palma, una densa red de paleocanales (Mateu et al., 1985a) fuertemente jerarquizada
que finaliza en las inmediaciones de la actual ruptura de pendiente (Diaz del Rio et al., 1993). Los tipos
morfolégicos dominantes son los deposicionales (ripples, barras y formas de relleno de paleocanales) con
una presencia importante de los tectdnicos (escarpes submarinos) y de los erosivos (terrazas y platafor-
mas de abrasion).

Hacia el NE, el talud es mas abrupto, reflejando un mayor control estructural, que se pone de manifiesto
con el Escarpe de Menorca que marca el limite oriental del promontorio balear. Al pie de este escarpe se
localiza una pequena depresién elongada de direccién NO-SE frente a la cual se desarrolla un cuerpo de-
posicional de caracter contornitico (Velasco et al., 1996; Baraza et al., 2000).

2.2.1.3. La Fachada Meridional

Muestra unos rasgos morfolégicos muy diferentes a los descritos en la fachada septentrional, aspecto
gue se hace mas evidente aguas afuera de la ruptura de pendiente. Las lineaciones de la fracturacién de
direccion NO-SE son muy claras y producen una gran variedad de relieves en todo el margen continental,
particularmente en los dos canales interinsulares principales (Mallorca-lbiza y Mallorca-Menorca). La plata-
forma continental es muy reducida, y esta cubierta en su zona interna y media por sedimentos de caracter
biogénico con morfologias similares a las descritas en la fachada septentrional. Destacan, sin embargo, las
formas erosivas frente a las deposicionales, siendo la mas caracteristica el conjunto de terrazas dispuestas
escalonadamente a diversas profundidades y compuestas por sedimentos carbonatados de caracter recifal.
Estos aterrazamientos son muy continuos en toda la plataforma meridional de las islas mayores y generan
un conjunto de morfologias asociadas como son, entre otras, los canales profundamente excavados y las
bioconstrucciones. La ruptura de pendiente, que se produce a profundidades comprendidas entre los 120
y 150 m, sigue un trazado rectilineo entorno a la Isla de Mallorca mientras que se presenta con una morfo-
logia lobulada frente a las islas de Menorca e Ibiza.

Al sur de la Isla de Menorca, a unos 5 km de la costa, se produce una escarpada incisién en la plataforma
continental, a partir de la isobata de 80 m aproximadamente, que constituye la cabecera del Cafién de
Menorca (Maldonado y Stanley, 1979). Este es el rasgo morfolégico mas importante del talud continental en
esta zona. El eje principal del cafidn sigue un trazado algo sinuoso debido a la presencia de algunos relieves
(montes Jaime | y Colom), probablemente volcanicos, que desvian localmente su curso (Acosta et al., 2003). Su
amplia cabecera es de geometria oval con evidentes rasgos de poseer una estructura en graderio, que ocupa
la practica totalidad del canal interinsular de Menorca. Contrastan en esta cabecera, las morfologias gravi-
tacionales debidas a los deslizamientos en masa (Ballesteros et al., 2000), frente a las incisiones erosivas del
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angosto canal principal del cafidn submarino que se localiza en las inmediaciones del litoral menorquin. En
realidad, se trata de un complejo sistema de valles submarinos, tributarios del cafidén principal, que alimentan
el sistema turbiditico que se desarrolla formando un amplio abanico que enlaza con la cuenca profunda.

El canal interinsular entre Mallorca e Ibiza presenta mayores profundidades que el existente entre
Mallorca y Menorca. Por esta razén, la plataforma continental de Ibiza aparece completamente aislada e
independizada de la plataforma peninsular y de aquella que rodea a las otras dos islas mayores. El centro
del canal lo ocupa un amplio valle submarino, de clara génesis tecténica, que posee una forma muy irre-
gular, con vertientes suaves y una depresién central. La marcada impronta tecténica, de direccion NE-SO y
NO-SE, se refleja en la morfologia de los diversos montes submarinos que se han descrito en la zona, entre
los que destacan: Oliva, Ausias Marcy Emile Baudot. La propia fracturacion de los montes submarinosy los
desplazamientos relativos que experimentan, por efecto de las fallas, constituye uno de los rasgos morfo-
I6gicos mas notables de esta zona del margen. El vulcanismo, con numerosos relieves en forma de pitén,
es un fendmeno que estd muy presente en las laderas de este valle y que se concentra, principalmente, en
el entorno del monte submarino de Emile Baudot. Este monte submarino, con morfologia cénico-trunca-
da, es el que posee mayores dimensiones de todos los anteriormente mencionados. Tiene una morfologia
elongada en la direccion bética y se interpreta como un relieve residual, alineado con la isla de Cabrera,
que presumiblemente se ha desgajado de la Sierra mallorquina de Levante. Forma una cresta de direccién
NE-SO que permite prolongar hacia el SO el Escarpe de Emile Baudot, de direccion NE-SO, y que actua
como frontera entre el Promontorio Balear y la Cuenca Algero-Balear.

2.2.2. El Sector Peninsular

Es el sector mas meridional del margen continental ibérico de la Cuenca Mediterrdnea Occidental. Esta
dominado en su totalidad por las directrices béticas que condicionan en gran medida la arquitectura es-
tratigrafica de los depdsitos plio-cuaternarios (Diaz del Rio, 1991). Presenta, sin embargo, dos tramos con
estilos diferentes; el primero de ellos comprendido entre los cabos de La Nao y de Palos (arco septentrio-
nal), donde se desarrolla un margen continental de tipo intermedio, y el sequndo de ellos comprendido
entre los cabos de Palos y de Gata (arco meridional), donde se ha impuesto un margen continental de tipo
abrupto. Estos dos estilos de margen estan en intima relacién con los conjuntos estructurales proximos a
costa y que configuran el basamento sobre el que se han edificado, influyendo asi mismo en la evolucién
de las unidades sedimentarias que recubren aquellos relieves basales.

2.2.2.1. El Arco Septentrional

El infralitoral esta ocupado principalmente por prismas litorales con una cuiia deposicional adosada. Existen
ademas abundantes ejemplos de abanicos fluviales de muy variado desarrollo y que en casi todos los casos
generan una relativa lobulacion de la linea de costa. Algunos ejemplos notables los encontramos en las
bahias de Javea, Altea, Villajoyosa y en la desembocadura del rio Segura. En las areas acantiladas dominan
las rasas rocosas, con evidentes signos de fracturacién, entre las que se intercalan abundantes lentejones
arenosos poblados con Posidonia oceanica (Garcia, 2000) que favorecen la formacion de acimulos sedi-
mentarios, fendmeno que sera una constante en todo este sector, alcanzado su maximo desarrollo frente
al mar Menor y en el entorno de cabo de Palos.

La plataforma continental esta caracterizada por la presencia de numerosas formas heredadas (Mateu
et al., 1985b), y por su considerable anchura que oscila entre un maximo de 30 km al norte y un minimo
de 13 km en su extremo sur. La influencia del substrato bético se manifiesta a lo largo de toda la platafor-
ma donde permanece de manera subaflorante (Rey y Diaz del Rio, 1983d), llegando a aflorar, de manera
prominente, en las inmediaciones al Cabo de Palos. Presenta tres ambientes bien diferenciados, interno,
medio y externo, que se reflejan igualmente en la tipologia morfolégica que caracteriza a cada uno de
ellos. En los ambientes de plataforma interna predominan las morfologias deposicionales, tanto las barras
como las dorsales de arena, que en ambos casos son formas heredadas que no estan en equilibrio con el
régimen hidrodinamico actual. Destacan las barras submarinas calcareniticas por su continuidad (Rey y
Diaz del Rio, 1983c). Se disponen, en direccion N-S, subparalelamente a la actual linea de costa, llegando
a cubrir grandes superficies de la plataforma media, principalmente frente al Mar Menor (Rey y Diaz del
Rio, 1981b). En las zonas de plataforma media y externa destacan la presencia de depresiones, todas ellas
de pequena entidad, que se han relacionado con procesos erosivos y con relieves heredados asociados a un
sistema de fallas de direccion E-O.
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Los relieves volcanicos estan presentes en las inmediaciones del Cabo de Palos. Forman parte del conjunto
volcanico Plioceno que esta representado en el litoral por las islas interiores del Mar Menor, la Isla Grosa y las
islas Hormigas. Estos pequeios montes volcanicos submarinos tienen todos ellos morfologia de pitén, siendo el
mas prominente el que se encuentra alineado con el Cabo de Palos en direccion E-O, aguas afuera de la ruptura
de pendiente, y que llega a formar una pequefia elevaciéon que asciende hasta los 200 m de profundidad.

La ruptura de pendiente se produce a una profundidad media de unos 130 m, dando paso a un talud
de suaves pendientes, relativamente ancho (alrededor de 50 km), en el que sobresale un extenso esca-
lonamiento que genera una serie de plataformas marginales y sobre el que se encajan los cafiones de
Benidorm, Alicante y Torrevieja, cuyos desagles marcan el limite oriental del Escarpe de Mazarrén.

2.2.2.2. El Arco Meridional

El infralitoral es mucho mas irregular que el anterior y presenta numerosos rasgos estructurales que se
imponen en la morfologia de todo el margen, en correspondencia con el caracter abrupto que adopta en
todo este sector. Esta influencia estructural, en conjuncién con el factor climatico, se refleja en la escasez y
ubicacion del drenaje continental, en el que predomina el sistema de ramblas (Benipila, Portus, las Moreras,
Carboneras, ...etc), debidas al régimen esporadico y torrencial de las grandes avenidas, frente al régimen
fluvial, cuya presencia es escasa, destacando Unicamente el Rio Almanzora. En la desembocadura de este rio
se produce una ligera lobulacién de la linea de costa, generando un depésito infralitoral en abanico de con-
siderables dimensiones y propio de un prodelta, que prograda unos 5 km aguas afuera con un desarrollo de
su frente distal de unos 6 km (Figura 2). Este abanico se desarrolla hacia el NE y esta sometido a una fuerte
erosion remontante por efecto de la captura de sedimentos que se produce en la cabecera de uno de los nu-
merosos cafiones submarinos que se encajan en esta zona (Sanz Alonso et al., 2002). En términos generales,
el infralitoral estd pobremente desarrollado, con morfologias de depdsito propias de prismas asociados a
frentes de playa y a los acimulos de sedimentos sin clasificar en las desembocaduras de las ramblas, asi como
a los depositos heterométricos de pié de acantilado. Existen importantes asentamientos de Posidonia oceani-
ca, principalmente en el entorno al Cabo de Palos y en el Golfo de Mazarrén, que imprimen una morfologia
caracteristica al fondo marino, ocupando extensas superficies que pueden alcanzar profundidades préximas
a los 30 m con formas muy exuberantes y frondosas, particularmente en el entorno de la Azohia.

Figura 2. Bloque diagrama 3D en el que se observa la prolongacion hacia el mar de la Cuenca de Vera. Los rasgos
madas destacables de la geomorfologia submarina son: (1) reducida anchura de la plataforma continental; (2)
los afloramientos del substrato en las inmediaciones de la Sierra de la Almagrera; (3) el amplio abanico del Rio
Almanzora dispuesto ligeramente orientado hacia el NE; (4) las abundantes incisiones que excava en el borde de
la plataforma las cabeceras del Caridn de Palomares, que en la localidad de Garrucha se situa en las proximidades
de /a costa.
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La plataforma continental es muy estrecha (Rey y Diaz del Rio, 1983a) y disminuye sus dimensiones
hacia el Cabo de Gata, alcanzando su minimo desarrollo en el Golfo de Vera. Sus amplitudes no superan
los 6 km, por lo que no se puede establecer una clara diferencia espacial de sus ambientes sedimentarios.
Predominan las morfologias erosivas, con un marcado caracter heredado, fundamentalmente los escarpes,
muy continuos, que confieren a la plataforma un aspecto escalonado. Este fendmeno es especialmente
perceptible al sur de Aguilas, frente a las sierras de Almagrera, Cabrera, Serrata y Gata.

Sin ser numerosas, son sin embargo importantes, por sus dimensiones, las depresiones que se localizan
entre el Golfo de Mazarrén y el Cabo de Palos. Tienen una clara raiz estructural, aunque parecen haber
estado sometidas a un intenso proceso erosivo con un posterior recubrimiento sedimentario que fosiliza en
parte dicho relieve. Sobre estos depésitos se han observado algunas morfologias del tipo barrasy ripples,
gue en ningun caso, revisten la importancia y entidad de las observadas en el arco septentrional.

La ruptura de pendiente, que se encuentra aproximadamente a los 110 m, estd impuesta en gran medida
por la presencia del Escarpe de Mazarrén, que con una direccién preferente E-O condiciona, ademas, el de-
sarrollo de todo el talud continental. Hay que citar la existencia de una plataforma marginal, comprendida
entre los 300 y los 500 m aproximadamente, localizada frente al Golfo de Mazarrén. El talud se caracteri-
za por la abundancia de cafiones y valles submarinos cuyos ejes estan separados por prominentes lomos
de talud que, por causa de las elevadas pendientes y la plasticidad de los sedimentos, se ven sometidos a
frecuentes deslizamientos laterales que desestabilizan las vertientes de dichos valles. Sobresalen por sus
dimensiones los cafiones de Gata y Palomares, que tienen sus cabeceras a menos de 6 km de la linea de
costa. Son cafones extremadamente jerarquizados, lo que se refleja en una amplia red de tributarios que
se distribuyen por todo el margen. Los cafiones y valles menos relevantes se localizan en la mitad oriental
del sector que estamos considerando; algunos de ellos son valles en carcava mientras que otros presentan
una morfologia mas propia de caiién submarino. Los mas importantes, citados de este a oeste, son: Espada,
Negrete, Tifoso y Mazarrén.

Como parte del extenso complejo volcanico que forma en el continente la Sierra de Gata, también exis-
ten sobre el talud continental algunos buenos ejemplos de este tipo de formaciones que adquieren, en
lineas generales, dos tipos de morfologias: el Banco de la Polacra, que es un amplio afloramiento elongado
en direccién NE-SO y situado aguas afuera de la isobata de 1.000 m, coronado por una cresta orientada en
la misma direccion y que genera un bajo de unos 500 m; el Banco de los Genoveses, que es un relieve ais-
lado de forma tabular situado al sur del anterior y a mayor profundidad que aquel, por fuera de la isobata
de 1.500 m, de extensién mas reducida y ligeramente elongado en direccion ONO-ESE. Existen otros dos
afloramientos situados entre la Sierra de Gata y el Banco de la Polacra, situados entre los 300 y los 1.000 m,
con extensiones considerablemente mas reducidas y que poseen una morfologia tabular, fenémeno que se
repite en la base del talud e inicio del ascenso continental (Medialdea et al., 1982).

El contacto del talud continental con la Cuenca Algero-Balear se realiza a través de un ascenso continen-
tal de pendiente muy suave, surcado por los ejes de los principales caflones anteriormente mencionados.
La morfologia presenta ligeras ondulaciones debidas a la estructura en almohadillas de la secuencia eva-
poritica messiniense infrayacente (Medialdea et al., 1990).
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1. INTRODUCCION

El Mar de Alboran es la porcion mas occidental del Mar Mediterraneo, extendiéndose entre las costas me-
ridionales de la peninsula Ibérica, hasta el Cabo de Gata, y las costas septentrionales de la parte oriental de
Marruecos y la parte occidental de Argelia, hasta la ciudad de Oran en Argelia (Cabo Figalo), de forma que
el limite oriental de este area quedaria definido por una linea que uniera estos dos cabos.

La morfologia de la Cuenca del Mar de Alboran esta controlada por tres factores: su situacién sobre corte-
za continental adelgazada (Platt et al., 1998; Torné et al., 2000), lo que le confiere una elevacién general con
respecto a otras cuencas marinas con presencia de corteza ocednica; su entorno geoldgico, localizandose
dentro del orégeno bético-rifefio, con una evolucién tecténica compleja desde la formacion de la cuenca
en el Mioceno inferior (Comas et al., 1992; Garcia Duefias et al., 1992), incluyendo una nueva configuracién
de la cuenca a partir del Tortoniense superior (Campos et al., 1992; Woodside y Maldonado, 1992); y sus
caracteristicas oceanograficas por la interaccién de las masas de aguas atlanticas y mediterraneas desde el
Plioceno inferior, que han controlado la dindmica marina, en parte constrefida por la fisiografia de la cuen-
ca, y a su vez han influido sobre los procesos erosivos y sedimentarios desarrollados en esta.

2. LOS DOMINIOS FISIOGRAFICOS DEL MAR DE ALBORAN

En el Mar de Alboran se han diferenciado tres dominios fisiograficos: margenes circundantes, cuencas
profundas y altos estructurales (Alonso y Maldonado, 1992; Alonso et al., 1992; Maldonado et al., 1992),
gue no siguen los esquemas clasicos de margenes continentales (plataforma, talud, ascenso continental y
llanura abisal adyacente), si bien pueden ser considerados como sus equivalentes morfolégicos (Figura 1).

2.1. LOS MARGENES CIRCUNDANTES

Pueden subdividirse en tres provincias fisiograficas: litoral submarino, plataforma continental y talud con-
tinental, incluyendo tanto su base como diversas plataformas marginales (Figura 1), que proporcionan a
esta provincia un aspecto escalonado (Vazquez, 2001). Segun Maldonado (1985), el margen de tipo inter-
medio o escalonado es el dominante en esta cuenca, si bien algunos segmentos tienen un caracter abrupto
como la parte mas occidental del margen septentrional, en las proximidades del Estrecho de Gibraltar
(Hernandez-Molina, 1993), mientras que en otros se define un caracter progresivo como en los margenes
de Malaga y del Golfo de Almeria. Por otra parte, cabe destacar que el segmento superior del talud presen-
ta de forma casi general una configuracién progradante, lo que ha llevado a muchos autores a caracterizar
como progresivos gran parte de estos margenes (Diaz et al., 1984; Maldonado, 1985; Tesson et al., 1987;
Alonso y Maldonado, 1992; Maldonado et al., 1992; Chalouan et al., 1997), si bien estos margenes no pier-
den su morfologia escalonada tipica de los margenes intermedios (Vazquez, 2001).
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B

Figura 1. Situacion de las secciones batimétricas realizadas. B Secciones batimétricas de los diferentes sectores
morfoldgicos diferenciados en el Mar de Alboran (modificada de Vazquez, 2001)

Las morfologias erosivas mas caracteristicas son plataformas de abrasion, terrazas submarinas y ca-
fiones submarinos (Ercilla, 1992; Hernandez-Molina, 1993; Hernandez-Molina et al., 1994, 1996). Los
elementos morfoldgicos de origen deposicional incluyen prodeltas, dorsales de arena, complejos de
canal-dique (Ercilla, 1992) y un cuerpo contornitico de tipo monticulado elongado (Tesson et al., 1987;
Ercilla et al., 2002). Las morfologias gravitacionales comprenden deslizamientos por reptacion, desli-
zamientos rotacionales y depdsitos de coladas de derrubios (Ercilla, 1992; Hernandez-Molina, 1993).
Por ultimo las principales morfologias de origen tecténico son escarpes, altos morfoestructurales,
desdoblamientos del borde de la plataforma y dislocaciones (Herndndez-Molina et al, 1992, 1994;
Herndndez-Molina, 1993; Vazquez et al., 2000; Vazquez, 2001).

2.1.1. El Litoral submarino

Los tipos morfolégicos predominantes en el dominio infralitoral son los cuerpos prodeltaicos, de distinta
entidad, desarrollados en relacién con las principales desembocaduras fluviales y los prismas infralitorales
(Hernandez-Molina et al., 1995).

2.1.2. La Plataforma continental

Presenta caracteristicas similares en toda la cuenca y se caracteriza por la variedad de tipos morfolégi-

cos que contiene. Es estrecha, su anchura estd comprendida entre 4y 14 km (Carter et al., 1972; Alonso
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et al., 1992), alcanzandose localmente anchuras préximas a 20 km en relacién con la presencia de
importantes acumulaciones sedimentarias procedentes de las dreas emergidas, como sucede en la pla-
taforma de Malaga, debido a los aportes procedentes de los rios Guadamedina y Guadalhorce, aunque
en ocasiones estos maximos estan relacionados con la presencia de altos estructurales y/o volcanicos,
como ocurre en el promontorio situado frente al Cabo de Gata.

Se diferencian tres segmentos (Hernandez-Molina, 1993): a) El segmento interno-medio aparece
suavemente inclinado con gradientes medios de 2° (Herndndez-Molina et al., 1994), y se caracteriza
por el desarrollo de cuerpos sedimentarios del tipo prisma infralitoral y cuerpos prodeltaicos asociados
a las desembocaduras de los principales rios de la regién (De la Cruz et al.,, 1992; Hernandez-Molina,
1993; Hernandez-Molina et al., 1995; Fernandez-Salas, 1996). b) El segmento medio-externo presenta
pendientes medias en torno a 0,5° junto con el desarrollo de amplias superficies de abrasiéon con mor-
fologias rugosas, crestas, terrazas submarinas y depresiones (Ercilla, 1992; Herndndez-Molina et al.,
1992, 1994, 1996; Hernandez-Molina, 1993). c) El segmento externo y la zona de borde de plataforma
esta constituido por una ruptura de la pendiente situada aproximadamente a 110 m de profundidad
media, con variaciones entre 100 y 150 m, y se caracteriza por el desarrollo de cuerpos progradantes
gue han sido interpretados como deltas marginales o como cuias de borde de plataforma (Alonso et
al., 1992).

Hay que destacar que en la morfologia de plataforma situada en la zona occidental y central del Mar de
Alboran presenta un claro contro tecténico, remarcado por la presencia de escarpes de direccion NO-SE
(Vazquez, 2001).

2.1.3. El Talud continental

Es el dominio fisiografico mas significativo de la cuenca y dénde mejor ha quedado reflejada la actividad
tecténica. Se han diferenciado tres tipos de taludes, basandose en la inclinacién y en las irregularidades
que presentan, y que han sido utilizados para diferenciar respectivamente los tipos de margenes: abrupto,
escalonado y progresivo.

El talud abrupto aparece en el extremo occidental del margen septentrional, en el margen meridional
de la Cuenca Oriental y, en los flancos de la Dorsal de Alboran. El talud progresivo se localiza en el margen
noroccidental, presenta un perfil concavo, con una disminucion mas o menos paulatina de la pendiente,
pasando de una forma transicional al fondo de la cuenca, o céncavo-convexo, dando lugar a un aumento
de la pendiente en el tramo final del talud, que provoca una ruptura neta contra el fondo de la cuenca.
En el resto de esta zona el talud es del tipo escalonado y se caracteriza por la presencia de replanos con
pequefa pendiente, situados a menor profundidad que el fondo de las cuencas principales. Estos repla-
nos varian desde simples irregularidades hasta el desarrollo de grandes plataformas marginales, como la
Plataforma de Motril, situada a profundidades comprendidas entre 775 y 925 m, con pendientes suaves
en torno a 1°y un perfil concavo. Genéticamente se han asociado altos estructurales (altos de basamento,
ejes volcanicos o cuerpos diapiricos), o a la presencia de cuerpos sedimentarios, como el Drift monticular
de Ceuta (Ercilla et al., 2002).

El talud y su base estan disectados por cafiones. Los localizados en la margen septentrional se caracteri-
zan por su corto recorrido (menor de 10 km) y por presentar una orientacién NO-SE. En este sector cabe
destacar los cafiones de La Linea, de Guadiaro, del Placer de las Bévedas, de Torrenueva y de Fuengirola.
En relacion con la desembocadura de los cafiones de Guadiaro y Fuengirola se han localizado cuerpos
turbiditicos que permiten que el talud intermedio y el fondo de cuenca aparezcan en transicion, si bien,
mas hacia el este, el segmento inferior tiene mayor pendiente que el talud intermedio y termina de forma
abrupta contra el fondo de la cuenca. En el talud superior y medio del sector central se desarrolla un im-
portante sistema de caflones submarinos (Leén y Somoza, 1999; Pérez Belzuz et al., 2000 a, b y ¢) de forma
que el sistema de depdsito asociado se apoya sobre la Plataforma de Motril. Finalmente, en la zona mas
oriental del Mar de Alboran cabe destacar el Cafidén de Almeria, con una longitud préxima a 75 km y una
direccion NE-SO (Ercilla, 1992; Cronin, 1995), claramente controlada por la tecténica. Este cafidn evoluciona
a complejos de canal con morfologia en abanico (Alonso y Maldonado, 1992; Alonso et al., 1992; Ercilla et
al., 1992). En la margen meridional cabe destacar la presencia del Cafién de Ceuta (Tesson et al., 1987) y
de dos amplios valles, localizados a profundidades superiores a 400 m, entre el Drift monticular de Ceuta
y el Banco de Xauén.
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2.2, LAS CUENCAS PROFUNDAS

Estas depresiones batimétricas estan limitadas por los margenes y los altos estructurales, y aparecen ligera-
mente basculadas hacia el este. Al norte de la Dorsal de Alboran se identifican cuatro cuencas cuyo fondo
se encuentra a distinta profundidad: Occidental, Central o Canal de Alboran y Oriental, mientras que al sur
destaca la presencia de la Cuenca Meridional, situada en una posicion intermedia en el talud. Se trata de
areas sedimentarias activas que presentan una configuracién agradante, asi como el desarrollo de diversos
sistemas turbiditicos (Stanley et al., 1975; Alonso y Maldonado, 1992; Cronin, 1995).

La Cuenca Occidental tiene geometria sigmoidal, en planta, controlada por alineaciones tecténicas con
direccion NE-SO y NO-SE (Giermann et al., 1968; Campillo et al., 1992). Presenta un perfil concavo asimé-
trico con las mayores pendientes en la parte meridional, su fondo esta suavemente inclinado hacia el este
y hacia el sur en su parte central. Sus mayores profundidades (en torno a 1500 m) se alcanzan en su parte
meridional, frente al talud africano, dénde se localiza una pequefa llanura con gradiente regional muy
bajo (entre 0,04°y 0,13°) segun Huang y Stanley (1972) y Ercilla (1992). En la parte mas occidental de esta
cuenca se encuentra el Valle Submarino de Gibraltar, asi como con los cafiones de Ceuta y Algeciras.

La Cuenca Central presenta una morfologia alargada, con 90 km de longitud segun una direccion NE-SO
y una anchura media de 14 km, limitada tanto al norte como al sur por fuertes escarpes. Se diferencian dos
tramos, ambos de 40 km de longitud, uno occidental que corresponde a una depresién cerrada con profun-
didades ligeramente superiores a 1600 m, y otro oriental cuya superficie se abre progresivamente hacia el
NE en la Cuenca Oriental, alcanzando los 1800 m de profundidad en este tramo, con una pendiente media
en torno a 1°. Esta cuenca enlaza las Cuencas Occidental y Oriental.

La Cuenca Oriental muestra una geometria triangular en planta, abierta hacia este, que se extiende en
continuidad desde la Cuenca Central hasta la zona de transicion con la Cuenca Surbalear. Su base se situa a
profundidades comprendidas entre los 1800 y 2000 m, presentando pequeias pendientes (en torno 0,15°).
Su parte mas oriental esta atravesada por la cresta de Al Mansour, de 25 km de longitud segiin una direc-
cién NE-SO. La zona de transicién con la Cuenca Surbalear aparece como una flexura de direccion NNO-SSE
(Vazquez y Vegas, 1996) entre los 2000 y 2400 m de profundidad, dando lugar a un aumento de la pen-
diente hacia el este con valores entre 2°y 1,5°. A partir de los 2400 m de profundidad se vuelve a producir
una fuerte disminucién de la pendiente, en torno a 0,4°, uniéndose a la Cuenca Surbalear, si bien la llanura
abisal de esta cuenca se desarrolla a partir de los 2600 m algo mas al este.

Para finalizar, la Cuenca Meridional de Alboran se sitia entre la Dorsal de Alboran y el margen norafri-
cano, se extiende segun una direccién NE-SO, terminando hacia el norte contra la Falla de Yusuf. Presenta
dos tramos: a) un tramo septentrional con caracteristicas de corredor (70 km de longitud y 14 km de an-
chura) y fondo plano, sequido de un tramo central cerrado con geometria romboédrica en planta, a los
gue se ha denominado Cuenca de los Almohades; y b) un tramo meridional, al que se conoce por Cuenca
de Alhucemas, con morfologia de valle alargado y orientacion paralela a la dorsal. Esta ultima cuenca se
encuentra basculada hacia el noreste y queda aislada del tramo central de la Cuenca Meridional.

2.3. LOS ALTOS MORFOLOGICOS

Estos altos tienen un origen fundamentalmente estructural, limitados por fallas de directriz dominante ENE-
0OSO y NE-SO (Woodside y Maldonado, 1992), y se relacionan con edificios volcanicos y con elevaciones del
zo6calo (Ryan et al., 1973; Auzende et al., 1975), pliegues (Gensous et al., 1986) o estructuras diapiricas (Pérez
Belzuz et al., 1997).

En el sector occidental del Mar de Alboran se eleva una cresta de direccion ONO-ESE, interpretada como
un conjunto de edificios volcanicos (Chalouan et al., 1997), asi como por una serie de pequefios relieves
constituidos por crestas diapiricas y volcanes de fango (Pérez-Belzuz et al., 1997; Comas et al., 2003), rela-
cionados con el sistema diapirico de la Cuenca Occidental.

El sector central se caracteriza, en su porcién septentrional, por la presencia de numerosos relieves sub-
marinos que se desarrollan sobre la Plataforma de Motril y que estan relacionados con altos estructurales
y/o volcanicos, destacando los bancos de Avempace y Djibouti, ambos de morfologia tabular inclinada.
Y en su parte meridional por una compleja estructura constituida por un antiguo eje volcanico, que lo-
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calmente aflora en la propia Isla de Alboran, junto con bloques del basamento levantados, que en algun
caso da lugar a anticlinales que afectan a las unidades de la cobertera sedimentaria nedgena (Gensous
et al.,, 1986). La Dorsal de Alboran presenta una longitud de unos 200 km segun una direccion NE-SO,
y se extiende desde la Falla de Yusuf al noreste y el Banco de Xauén al suroeste, ya en el margen nora-
fricano (Giermann et al., 1968; Olivet et al., 1973a y b; Dillon et al., 1980). Presenta flancos escarpados,
con pendientes medias comprendidas entre 7° y 17°, y desniveles que llegan a 1500 m para el flanco
noroeste y a 1000 m para el flanco sureste, asociados a fallas transcurrentes y/o inversas (Bourgois, et al.,
1992; Woodside y Maldonado, 1992; Watts et al., 1993). La fisonomia de su superficie varia entre bancos
de cumbre tabular mas o menos irregular, como los bancos de Xauén y Tofifio, a auténticas crestas, que
interfieren de forma notable en la circulacion del patrén hidrodinamico general (Barcenas, 2002). Entre
los diversos tramos de la Dorsal de Alboran, compartimentada por fallas de direccién ENE-OSO a E-O,
destaca el Banco de la Isla de Alboran. Este banco corresponde a una plataforma aislada de superficie
irregular, cuyo borde se encuentra aproximadamente entre 100 y 130 m de profundidad, sobre la que se
sitllan una serie de crestas y terrazas submarinas (Barcenas, 2002). Al sur y sureste de la isla se ha obser-
vado la presencia de dos cafiones submarinos, denominados Al Borani y Piedra Escuela (Barcenas et al.,
2000), asi como un tercero al noreste de la isla conocido como Caindn Castor (Barcenas, 2002). Los situa-
dos al sur presentan claramente en su desembocadura en la Cuenca Meridional el desarrollo de cuerpos
sedimentarios.

Finalmente, el sector oriental muestra en su margen norte diversas elevaciones submarinas relaciona-
das con edificaciones volcanicas: el Banco de Chella, de morfologia casi circular, los bancos de Pollux y de
Sabinar, el Promontorio del Cabo de Gata, sobre el que se ha desarrollado una plataforma carbonatada
(Vazquez et al., 1985) y la Cresta de Los Genoveses, constituida por una alineacion de montes submarinos
de pequeia entidad situados sobre el talud continental con orientacion NE-SO. Por el contrario, el margen
sur esta controlado por el Sistema de Yusuf, constituido por dos rasgos morfolégicos asociados entre si: un
alto morfolégico y una estrecha cuenca situada en la zona central de este alto. Este conjunto se caracteri-
za por su longitud, extiéndose a lo largo de 210 km entre la Dorsal de Alboran y el margen occidental de
Argelia en direccion ONO-ESE a NO-SE. El sistema es el resultante de la dinamica de un sistema de fallas
transcurrentes, de direccién NO-SE y movimiento dextrorso, por lo que la Cuenca de Yusuf ha sido definida
como una cuenca de pull-apart (Mauffret et al., 1987).
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1. INTRODUCCION

El Estrecho de Gibraltar es una zona transicional entre el Mar de Alboran y el Golfo de Cadiz. En la
parte europea esta limitado por Punta de Europa al este y Cabo Trafalgar al oeste, mientras que en el
margen africano esta delimitado por Punta Almina al este y Cabo Espartel al oeste. En planta presenta
una forma de embudo (Sanz et al., 1991), siendo la parte oriental la mas estrecha, con una distancia
media entre costas de 16 km, y presentando la maxima profundidad, unos 960 m. La parte occidental
presenta una distancia entre la costa espafiola y africana de unos 44 km y una profundidad media que
disminuye desde los 350 m al oeste hasta los 600 m al este (Figura 1).

El sustrato de la zona corresponde en su mayor parte a la Unidad del Flysch del Campo de Gibraltar,
aunque en el extremo oriental lo constituye las unidades de los Complejos Internos Bético-Rifefios,
ambas aflorantes en la mayor parte de las plataformas. No obstante, los altos estructurales y parte de
las zonas mas profundas estan recubiertas por costras biogénicas calcareas compactas plio-cuaterna-
rias (Izquierdo et al., 1996; Esteras et al., 2000) (Figura 2), predominando en los extremos del Estrecho
los depodsitos sedimentarios pliocuaternarios (Sanz et al., 1991).

El litoral es muy abrupto, suavizdndose en la parte occidental, especialmente en el margen es-
pafol, donde se caracteriza por la existencia de costas bajas y playas cuya distribucién esta con-
trolada por un sistema de fallas de direccion NNE-SSO, ENE-OSO y NO-SE (Sanz et al., 1991; Goy et
al., 1995) que generan un conjunto de ensenadas (Barbate, Bolonia y Valdevaqueros) y una costa
rectilinea y acantilada de direccién ENE-OSO que se extiende desde Punta Carnero a Punta Tarifa
en el norte y entre Punta Blanca a Punta Cires en el sur (Figura 1). Cabe destacar, como accidentes
importantes en el litoral, la existencia de las bahias de Algeciras en el noreste y la de Tanger al
suroeste.

Las plataformas continentales, aunque presentan caracteristicas similares, difieren en la profundidad
del limite, pues mientras en la sur se mantiene en los 100 m, en la norte varia entre los 50 y 100 m (Sanz
et al., 1991). En general son bastante estrechas y disminuyen de oeste a este hasta casi desaparecer
en algunos puntos de la plataforma sur. Los accidentes mas importantes corresponden al Bajo de los
Cabezos en la plataforma norte y los Bancos del Fénix en la sur (Figura 1).

Los taludes, muy abruptos y dificiles de definir en algunas zonas, presentan una anchura irregular, que
disminuye hacia la parte oriental a la vez que aumenta la profundidad del pie del talud (desde 300 m
a 850 m), asi como la pendiente.

En la zona profunda del Estrecho destacan tres zonas elevadas que lo compartimentan y presen-

tan pendientes bastante abruptas, la Cresta Central del Estrecho, el Umbral del Estrecho y el Banco
Majuan, asi como dos cubetas aisladas que aparecen principalmente en la parte oeste (hoyas de Levante
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Figura 1. Cartografia de los sectores diferenciados en el Estrecho de Gibraltar, donde se han
representado los topdnimos de las formas mas relevantes.

y Poniente). Otros accidentes a destacar, que afectan al margen, son los caflones de Algeciras y Bolonia
en el margen norte y el de Ceuta en el sur (Sanz et al., 1991).

2. SECTORES GEOMORFOLOGICOS DEL ESTRECHO DE GIBRALTAR

La complejidad de la estructura geoldgica de la zona, el relleno sedimentario Cuaternario y la dina-
mica marina actual, permiten establecer gran variedad de sectores morfolégicos que no presentan
una buena correlaciéon entre el margen norte y sur. No obstante, se pueden considerar tres grandes
sectores (Sanz et al., 1990 ay b; Sanz et al., 1991) (Figura 1): Un sector oriental, entre Punta Europay la
Ensenada de Valdevaqueros; el sector del Umbral de Gibraltar, entre la Ensenada de Valdevaqueros y
Punta Caraminal; y un sector occidental, de Punta Caraminal a Trafalgar.

2.1 CARACTERES MORFOLOGICOS DEL SECTOR ORIENTAL

Este sector se caracteriza por plataformas y taludes abrupto, muy estrechos y con fuertes gradientes en
ambas margenes, asi como la presencia de un gran canal en el area central del estrecho (Herranz et al.,
1988). Se observan claras diferencias entre ambos margenes, por lo que se procedera a su descripciéon
de forma individualizada.

2.1.1. Margen norte

La plataforma continental estd dominada por la Bahia de Algeciras en la parte oriental. Se sitda su limite
distal a una profundidad media de 80 m, aunque al sur de Tarifa la ruptura de la plataforma se localiza a
40 m de profundidad. Es muy estrecha (de 2 a 3 km) y tiene una pendiente media de 1,9° a 2,6° (Sanz et
al., 1991). En la bahia predominan morfologias de depésito (fundamentalmente ripples), al sur de Punta
Europa una superficie de abrasion con pequefios relieves y en el resto del sector los resaltes morfoldgicos
resultado de la erosion diferencial de la Unidad del Flysch del Campo de Gibraltar (Figura 2).
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El talud continental es bastante rectilineo, lo que indica su estrecha relacién con la tecténica. Su base dismi-
nuye en profundidad, pendiente y anchura de este a oeste, pasando de presentar en el sector mas oriental
una profundidad media de 900 m, una anchura de 5,4 km y una pendiente de 14,5° a mostrar en la zona mas
occidental una profundidad de 500 m, una anchura de unos 2 km y una pendiente de 13,5°. Los elementos
morfolégicos mas relevantes son la presencia del Cafién de Algeciras con una orientacion NNO-SSE y cuya
parte distal se encuentra a 800 m de profundidad, y una plataforma marginal que se desarrolla entre el sures-
te de Punta Carnero y Punta Acebuche a una profundidad que varia entre los 300-500 m, con una anchura de
2,5 km y una pendiente media de 1,2°. En algunas zonas presenta resaltes morfolédgicos resultado de la ero-
sion diferencial y al sur de Tarifa existen deslizamientos que llegan hasta la base del talud (Sanz et al., 1991).

2.1.2. Margen sur

La plataforma continental marroqui tiene el limite distal a 100 m de profundidad. Su anchura varia entre
los 3,5 km frente a Ceuta a los 6 km en la zona comprendida entre Punta Alcazar y Punta Al-Boassa, y es
practicamente inexistente entre Punta Cires y Punta Benzu. La pendiente media es de aproximadamente
1°, salvo en las proximidades de punta Cires, donde el retazo existente alcanza los 5,6° (Sanz et al., 1991).
Los rasgos geomorfoldgicos predominantes son los resaltes morfolégicos y ocasionalmente campos de
ripples en la plataforma media (Figura 2).

El talud continental estd fuertemente inclinado, lo que indica su asociaciéon con accidentes tecténicos
de direccion ENE-OSO. En la parte oriental su base se localiza a 840 m de profundidad, su anchura media
es de 4,5 km y la pendiente de aproximadamente 10°. Hacia el oeste disminuye su profundidad hasta los
600 m, la anchura hasta unos 2,1 km y la pendiente se incrementa hasta los 12°, alcanzando incluso 13°
cerca de Punta Ferdiua (Sanz et al., 1991). La morfologia mas relevante es el Cafién de Ceuta, que separa
el margen del Estrecho constituido sobre el Z6calo Bético y el drift monticular elongado de Ceuta, perte-
neciente al Margen de Alboran

2.1.3. El Canal profundo

Entre los 600 y 800 m de profundidad, los fondos, aunque abruptos, se van suavizando ligeramente para
dar paso al Canal Oriental del Estrecho de Gibraltar. Presenta profundidades medias entre 600-700 m y es
muy irregular. La parte oriental del canal es aplacerada, presentando Unicamente pequefias elevaciones
del basamento al norte de Punta Blanca. Otras pequefas irregularidades que se observan en las proxi-
midades del Mar de Alboran se deben acumulaciones de sedimentos por fenémenos de slump y por los
aportes de los cafiones que desembocan en esa area. La maxima profundidad localizada en este sector
oriental del valle es de 960 m al sur de Punta Acebuche. El sector central y occidental del canal aparece
dividido en dos por la Cresta Central, diferenciandose el Canal Alto, al norte, y Canal Principal, al sur. La
cresta esta constituida por dos elevaciones orientadas ENE-OSO, los montes Hércules y Hespérides (Sanz et
al., 1991), que desde los 630 a 700 m de profundidad se elevan hasta los 480 m (Figura 1).

2.2. CARACTERES MORFOLOGICOS DEL SECTOR DEL UMBRAL DEL ESTRECHO

En este sector la plataforma continental espafola se extiende hasta los 40-70 m de profundidad en la
zona de Tarifay a los 110 m de profundidad en Punta de la Pefa. Tiene una anchura media que aumenta
desde 2,5 km en el este a los 5,5 km en el oeste y una pendiente que decrece desde 1,1° en el este a 0,6°
entre Punta Camarinal y Punta Paloma. En esta zona abundan los ripples y megarriples, aunque en la pla-
taforma media y externa predominan los resaltes morfolégicos resultantes de la erosion diferencial de las
unidades del Flysch del Campo de Gibraltar (hay que destacar como subaflorante el Bajo de Los Cabezos),
formas que se extiende hacia el Umbral del Estrecho (Figura 2).

La plataforma continental marroqui se extiende hasta los 90 m de profundidad, con una anchura media
de unos 6 km y una pendiente media de 0,8°, aunque presenta una plataforma interna mas suave, de
unos 4,3 km y una pendiente media de 0,7°, que desde los 50 a los 90 m aumenta a 1,2°. Las is6batas son
bastante irregulares debido a la existencia de importantes resaltes morfolégicos resultantes de la erosion
diferencial de las unidades del Flysch del Campo de Gibraltar, destacando los bajos denominados Bancos
del Fénix (Figura 1).
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El Umbral del Estrecho es una zona elevada que lo atraviesa de norte a sur, formando un arco desde
la plataforma de Punta Paloma a la de Punta Malabata, y que ha sido definido como el ultimo resto
del edifico bético-rifefio que cerraba el Estrecho (Sanz et al., 1983; Sandoval et al., 1996). Presenta una
topografia muy abrupta y anchura variable, que limita al este con el Canal Oriental del Estrecho y las
Hoyas de Levante (490 m de profundidad), al oeste con el Cafién de Bolonia y las Hoyas de Poniente (640
m de profundidad) mediante taludes irregulares, abruptos y estrechos que llegan a alcanzar pendientes
de hasta 19°. Esta constituido por tres elevaciones, que de norte a sur corresponden al Monte Seco (80
m de profundidad), Monte Tartesos (160 m de profundidad) y Cresta de Kmara (120 m de profundidad),
unidas entre si por umbrales que siempre se mantienen por encima de la curva batimétrica de 300 m
(Sanz et al., 1991) (Figura 1).

En la parte nordeste del Umbral existe un deslizamiento que alcanza la Cuenca Oriental del Estrecho.
En la parte alta predominan los resaltes morfolégicos debidos a afloramientos de las unidades del
Flysch del Campo de Gibraltar. La parte central y meridional presenta una superficie bastante irregu-
lar debido a la presencia de una costra bioclastica litificada (Sanz et al., 1991) constituida por restos
coraligenos semidisuelto y cementados (Mufioz y Esteras, 1987; Sandoval, 1993, 1994 y 1995), que for-
man un conglomerado bioclastico compuesto por corales ahermatipicos, con proporciones variables
de fragmentos de briozoos y balanus, habiéndose identificado especies tales como Lophelia pertusa,
Dendrophyllia cornigera y Madrepora occulata (Izquierdo et al., 1996) (Figura 2).

2.3. CARACTERES MORFOLOGICOS DEL SECTOR OCCIDENTAL

Este sector se caracteriza por tener plataformas bastante mas anchas que en los otros dos sectores, con
cuerpos de arena activos (Palomo et al., 1983; Lobo et al., 2001). Presenta abundantes relieves mor-
foldégicos en ambos magenes, asi como un importante escarpe en el margen marroqui, siendo todas
estas morfologias resultado de la erosién diferencial de los afloramientos de las unidades del Flysch
del Campo de Gibraltar. Accidentes a destacar son la presencia de un alto en el area central del estre-
cho, el Banco de Majuan (Sanz y Palomo, 1983; Palomo et al., 1983; Herranz et al., 1983; Esteras et al.,
2000). Habida cuenta de la existencia de notables diferencias en ambos margenes, vamos a proceder a
su descripcién de forma separada.

2.3.1. Margen norte

La plataforma continental espafiola, cuyo limite esta en alrededor de los 100 m de profundidad, tiene una
anchura media de 13 km y una pendiente suave, sobre los 0,5° (Sanz et al., 1991). Presenta en la parte
oeste, en la zona infralitoral, depdsitos pliocuaternarios muy cementados (Esteras, 1982; Esteras et al.,
1988). En la plataforma interna y media una amplia superficie de abrasién, asi como algunas zonas con
ondas de arena. En el este, la plataforma presenta campos de megarriples y de ondas de arena (Figura 2).
El talud superior, cuya base esta sobre los 280 m de profundida, tiene una anchura media de 9,5 km y una
pendiente de 1°, con dos rupturas de pendiente a los 150 m y 200 m de profundidad (Sanz et al., 1983).
Al sur de Barbate se observa la existencia de un deslizamiento que se dirige hacia el Sy SE y que rellena
parcialmente el Cafidn de Bolonia (Sanz et al., 1991).

2.3.2. Margen sur

La plataforma continental marroqui, cuyo limite se sitla sobre los 120 a 100 m de profundidad, tiene
una extensién media que oscila entre 4,5 km (Cabo Esparte) y 10 km (Tanger), con una pendiente
media de 0,8° y una doble ruptura de pendiente sobre los 20 m y los 40 a 50 m de profundidad, mar-
cada por un escarpe de direccion ENE-OSO, asi como algunos relieves aislados localizados entre los 10
a 30 m de profundidad en el borde oriental. Presenta abundantes escarpes debidos a los afloramien-
tos de unidades del Flysch del Campo de Gibraltar, asi como ripples, megarriples y ondas de arena
en la plataforma media, destacando dos importantes dunas de mas de 2 km de longitud al norte de
la Punta de Los Pichones (Figura 2). El talud superior varia su base desde los 540 m de profundidad
en el este a los 350 m de profundidad en el oeste, presentando una anchura media de 3 km y una
pendiente media de 8,3°, que varia desde los 6° frente a Cabo Espartel a 13,5° frente a Tanger (Sanz
etal., 1991).
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2.3.3. Zona profunda

Hacia el oeste se levanta el Banco de Majuan, elevacién orientada ENE-OSO, de unos 18 km de longitud por 7
km de ancho, que en la parte superior presenta una plataforma que se sitla a una profundidad que varia entre
100 a 150 m, en la que destaca una elevacion que alcanza los 60 m (Figura 1). Su vertiente norte, cuya base se
situa a 250 m de profundidad y con pendientes de 4,5°, contrasta con su ladera sur, en la cual la base se encuen-
tra a 400 m de profundidad y las pendientes son mucho mas pronunciadas, llegando a alcanzar los 10°.

Al sur del Banco de Majudn se encuentra el Canal Occidental del Estrecho, que alcanza los 400 m de pro-
fundidad y al este desemboca el Caiidn Bolonia (Sanz et al., 1991; Blanc, 2002), que le separa del Umbral
del Estrecho (Figura 1).
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El margen continental del Golfo de Cadiz
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1. INTRODUCCION

El Golfo de Cadiz se encuentra situado al suroeste de la Peninsula Ibérica (Figura 1). Esta limitado por
las costas meridionales de Portugal, la costa suroeste de Espafia y la costa norte de Africa. Al este se
conecta con el mar de Alboran a través del estrecho de Gibraltar. Su margen continental septentrional
esta delimitado al este por Tarifa en el estrecho de Gibraltar, y el Cabo de San Vicente en Portugal hacia
el oeste.

2. CONJUNTOS MORFOESTRUCTURALES

2.1. MARGEN CONTINENTAL SURIBERICO

Se localizado frente a las costas del Algarve y Huelva. Se encuentra sobre un antiguo margen pasivo estruc-
turado y reactivado por movimientos alpinos. Se caracteriza por un margen abrupto con una plataforma
relativamente estrecha y un pronunciado talud continental surcado por cafiones submarinos (Baldy et al.,
1977; Nelson y Maldonado, 1999; Maldonado et al., 1999).

2.2, MARGEN DEL GUADALQUIVIR

Se sitUa en la prolongacion hacia el mar de la Cuenca del Guadalquivir y limita hacia el este por el Umbral
de Barbate. Constituye un margen progradante sin la presencia de cafilones submarinos, con una platafor-
ma continental mas ancha que la anterior y un talud de pendiente mas suave, originado como consecuen-
cia de la acumulacion de unidades sedimentarias. El limite noroeste de este dominio estd marcado por un
alto de basamento (Banco del Guadalquivir) de direccion ENE-OSO, que llega a tener expresion batimétrica
(Roberts, 1970; Maldonado et al., 1999).

2.3. MARGEN DEL DOMINIO BETICO

Esta constituido por la extension en el margen continental de las unidades tipo Flysh del Complejo del
Campo de Gibraltar, las Unidades Externas Béticas (Subbético) y la Unidad Aléctona del Guadalquivir o
Unidad Olistostromica. En este sector el margen vuelve a ser abrupto, con una plataforma estrecha y un
talud escarpado por causa de la influencia que ejerce la tecténica en su configuracién y sobre el que local-
mente se desarrollan cafiones submarinos (Baldy et al., 1977; Diaz del Rio et al., 1998; Nelson y Maldonado,
1999; Maldonado et al., 1999; Rodero, 1999).
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3. PROVINCIAS FISIOGRAFICAS

3.1. ELLITORAL SUBMARINO

Se caracteriza, en general, por una costa baja de caracter arenoso, con playas que presentan importantes
cordones dunares, y por el desarrollo de estuarios y medios sedimentarios mareales en la desembocadu-
ra de los rios de mayor entidad (Guadiana, Piedras, Tinto-Odiel, Guadalquivir, Guadalete y Barbate). Sin
embargo, frente al Cabo de San Vicente y en las proximidades del Estrecho de Gibraltar la costa presenta
acantilados bien desarrollados. El tipo morfolégico predominante en el dominio infralitoral son los prismas
infralitorales que en forma de cufias sedimentarias se disponen paralelas a la costa, con un borde de la
ruptura deposicional a 20-30 m de profundidad, y anchuras menores a 8 km. Son igualmente frecuentes los
afloramientos de basamento, bien en formas de rasas marinas o bien como umbrales submarinos.

3.2. LA PLATAFORMA CONTINENTAL

Presenta un gradiente de pendiente medio de 0,5° en la parte portuguesa, e inferior a 0,3° en la parte es-
pafola (Figura 1). La anchura varia entre los 5 km y los 30 km, presentando la mayor extension en la parte
espafiola, donde la anchura media es de 30 km, disminuyendo su extension hacia Portugal (17 km) y hacia
el Estrecho de Gibraltar (menor a 10 km). En la plataforma se determinan tres subdominios: a) Plataforma
interna, desde el limite distal del infralitoral hasta 30-40 m de profundidad y gradientes de pendiente que
pueden alcanzar 0,8°; b) Plataforma media, entre los 40 a 90 m de profundidad y una pendiente media
menor 0,2° y ¢) Plataforma externa, entre los 90 m y el borde de plataforma, con gradientes de pendien-
te menores a 0,4° (Heezen y Johnson, 1969; Baldy, 1977; Vanney y Mougenot, 1981; Malod, 1982; Rey y
Medialdea, 1989; Lobo, 1995, 2000; Roque, 1998; Rodero, 1999; Fernandez-Salas et al., 2003; Maldonado
et al., 2003; Lobo et al., 2004). Los tipos morfolégicos predominantes en la plataforma se agrupan en tres
clases (Figura 2): 1) Deposicionales (prodeltas; formas de fondo: campos de ripples, megaripples, y ondas
de arena, y relleno sedimentario de plataforma); 2) Erosivos (terrazas submarinas; plataforma de abrasién
y superficie de erosién y afloramientos del basamento); y 3) Neotectdnicos (escarpes submarinos y resaltes
morfoldgicos).

El borde de la plataforma se encuentra a una profundidad media de 120-140 m, con un gradiente de
pendiente maximo de 2° y una anchura maxima de 7 km. En general presenta un borde suave y progra-
dante (Figura 1), si bien se puede determinar un borde abrupto en determinados sectores al sur del Cabo
Trafalgar y frente a la plataforma de Faro (Vanney y Mougenot, 1981; Lobo, 1995; Roque, 1998; Rodero,
1999; Maldonado et al., 2003). El tipo morfolégico dominante en el borde de la plataforma esta repre-
sentado por la cufia progradante de borde de plataforma, como cuerpo deposicional relicto.

3.3. ELTALUD CONTINENTAL

Presenta una gran amplitud (Figura 1), ocupando la mayor parte de los fondos del Golfo de Cadiz
(Hernandez-Molina et al., 2003). El talud presenta un relieve muy irregular, y la transicion con el ascenso
continental es suave (Maldonado y Nelson, 1988). Posee un gradiente de pendiente medio de 0,2° (Heezen
y Johnson, 1969), diferenciandose tres subdominios en funcién del gradiente y de los rasgos morfolégi-
cos que presenta (Roberts, 1970; Malod y Mougenot, 1979; Baraza y Nelson, 1992; Nelson et al., 1993;
Hernandez-Molina et al., 2003):

3.3.1. El Talud Superior

Se localiza entre los 130 y 400 m de profundidad (Figura 1), con 10 km de anchura media (localmente
puede ser superior a 20 km) y un gradiente de pendiente entre 1°y 3° (Lobo, 1995, 2000; Roque, 1998;
Rodero, 1999; Maldonado et al., 2003). Los tipos morfolégicos presentes se agrupan en cuatro clases: 1)
Deposicionales, caracterizados basicamente por acumulaciones en el talud que constituyen la prolonga-
ciéon distal de la cufa progradante de borde de plataforma; 2) Erosivos, representados por una suave su-
perficie de erosion en la parte mas proximal del talud superior desde Cadiz hasta Barbate, una marcada
superficie de erosién que representa el desmantelamiento de practicamente todo el talud entre el cafién
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de Portimao y la desembocadura del Rio Guadiana, cafiones submarinos en el talud del Algarve, y gullies;
3) Neotecténicos, que consisten fundamentalmente en deformaciones asociadas a intrusiones diapiricas
y fracturas. También son frecuentes los pockmarks debido a la migracion de fluidos y al escape de gases
desde el sedimento (Baraza et al.,, 1999; Rodero, 1999; Maldonado et al., 2003); y 4) Gravitacionales, re-

lacionados con fenébmenos de deslizamientos y reptacion.

3.3.2. El Talud Medio

Se localiza entre los 400 y 1200 m de profundidad. Se trata de una plataforma pelagica profunda de gran
extension, la cual puede alcanza una anchura maxima de hasta 100 km (Figura 1) y un gradiente de pen-
diente muy suave entre 0,5°-1° (Roberts, 1970; Maldonado et al., 2003). Dentro de esta plataforma pelagi-

ca se pueden diferenciar cinco sectores:

3.3.2.1. Sector proximal al Estrecho de Gibraltar

Esta comprendido entre el Estrecho de Gibraltar y Cadiz (Figura 1). En este sector los tipos morfolégicos
erosivos son predominantes, principalmente las superficies de abrasion, los alineamientos y los surcos ero-
sivos, si bien, al noroeste del sector, se identifican campos de ondas y cintas de arena (Kenyon y Belderson,

1973).
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Figura 1. Ejemplos de tipos morfoldgicos superficiales identificados en el dominio infralitoral y de plataforma del
margen septentrional de/ Golfo de Cddiz. A) Prisma infralitoral de Faro-Tavira; B) Cuerpo proximal del Guadiana
(prodeltaico); C) Cuerpo distal del Guadiana; D) Lébulo sedimentario de plataforma media; E) Relleno sedimentario

de plataforma.
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3.3.2.2. Sector de Desbordamiento

Se localiza al suroeste del sector proximal al Estrecho de Gibraltar, entre los 750 y los 1600 m de profundi-
dad, y se caracteriza por una morfologia en planta de abanico (Figura 1). Morfolégicamente es un sector
complejo, y representa un megacuerpo sedimentario atravesado por surcos erosivos. Los tipos morfolégi-
cos presentes se agrupan en: 1) Deposicionales (I6bulos de fango, I6bulos de arena; campos de ondas de
fango y ondas de arena); 2) Erosivos (surcos erosivos de direccion NE-SO); y 3) Gravitacionales (deslizamien-
tos y slumps) (Kenyon y Belderson, 1973; Nelson et al., 1999; Kenyon et al., 2000; Akhmetzhanou et al.,
2002; Habgood et al., 2002).

3.3.2.3. Sector de Canales Contorniticos y Umbrales Diapiricos

Esta localizado en el sector central del talud medio entre Cadiz y Faro (Figuras 1y 2). En este sec-
tor predominan los tipos morfolégicos erosivos, determindndose cinco canales contorniticos (Cadiz,
Guadalquivir, Huelva, Diego Cao y Gusano) de mas de 100 Km, con anchuras de 1,5-10 km e incisiones
de hasta 350 m. Presentan forma de “S”, con un tramo de direccion NO-SE paralelo al talud que cambia
a una direccién NE-SO perpendicular al talud, debido a la presencia de dos umbrales diapiricos (Cadiz y
Guadalquivir), y del Banco del Guadalquivir (Figura 2). Al norte de los umbrales diapiricos se reconocen
valles marginales de caracter erosivo (Madelain, 1970; Kenyon y Belderson, 1973; Nelson et al., 1993,
1999; Garcia, 2002).

3.3.2.4. Sector deposicional entre Cadiz y el Caién de Portimao

Se localiza en el sector central y noroeste del talud medio, al norte del sector existen canales contorniticos
y umbrales diapiricos hasta la base del talud superior (Figuras 1y 2). En este sector se desarrolla el Sistema
Contornitico de Faro-Albufeira (Gonthier et al., 1984; Mougenot y Vanney, 1982; Faugeéres et al., 1985,
1999; Stow et al., 1986; Llave et al., 2001) donde los tipos morfolégicos dominantes son los deposicionales,
caracterizados por dos tipos de depdsitos: deposito contornitico monticular, elongado y separado de Faro-
Albufeira (Figura 2) y depésitos contorniticos laminares. Dicho sistema contornitico representa el rasgo
morfosedimentario de mayor entidad en el talud medio y tiene cinco elementos morfolégicos (Llave et
al., 2001): una superficie de erosion en el talud superior; la Fosa de Alvarez Cabral (con una longitud de
80 km y una anchura que varia entre los 4 y 11 km); el depésito monticular, elongado y separado de Faro-
Albufeira (con 80 km de largo, 12 km de ancho); y los depoésitos laminares de Faro-Albufeira y Bartolomeu
Dias.

3.3.2.5. Sector de cafiones submarinos

Esta localizado al oeste del talud medio entre Portimao y el Cabo de San Vicente (Figura 1). Las morfolo-
gias mas relevantes son de dos tipos: 1) Erosivas, con la presencia de cafiones submarinos (Portimao, Lagos,
Sagres y San Vicente) (Mougenot y Vanney, 1982; Barnolas et al., 2000); y 2) Deposicionales, predominando
los depdsitos contorniticos laminares (Portimao, Sagres y Lagos) separados por cafiones submarinos (Llave
et al., 2001).

3.3.3. El Talud Inferior

Se situan entre los 1200 y mas de 4000 m. La pendiente de estos dominios varia entre 2° y 4° y presentan
una anchura variable entre 50 km en el margen noroccidental y mas de 200 km en el margen suroriental.
Ambos presentan una morfologia ondulada, en relacién con la influencia de la Unidad Olistostrémica
infrayacente, dando paso a las llanuras abisales de la Herradura (a 4800 m de profundidad) y del Sena
(entre 4300 y 4400 m de profundidad) (Figura 1). En el margen del Algarve constituye un talud abrupto
gue conecta con la Llanura Abisal de la Herradura, mediante un extenso valle. Los tipos morfolégicos
mas destacables son las formas de fondo de pequefa escala, cafiones submarinos y el desarrollo de
minicuencas en la parte proximal del talud inferior (Madelain, 1970; Meliéres, 1974; Gardner y Kidd,
1983).

Tanto en el talud medio como en el talud inferior son frecuentes las morfologias ligadas a la migracion

de fluidos y a la presencia de hidratos de gas en el fondo, tales como volcanes de fango, pockmarks y es-
cape de gases (Baraza et al., 1999; Diaz del Rio et al., 2003; Somoza et al., 2003).
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Figura 2. Ejemplos de |os Tipos Morfoldgicos de mayor entidad en el talud medio del Golfo de Cadiz. A) Mosaico de
Multihaz del Sector de Canales Contorniticos y Umbrales diapiricos localizado en el sector central del talud, donde
se destacan los rasgos morfoldgicos mayores. B) Registro sismico del Depdsito Contornitico Monticular, Elongado
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Guadalquivir y Valle Marginal.
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3.3.4. La Llanura Abisal

Se extiende mas alla del talud a profundidades superiores a 4000 m, estando subdividida en cuencas sepa-
radas por bancos de direccion OSO-ENE (Mélieres, 1974) (Figura 1). Las llanuras abisales mas cercanas son
las del Senay la Herradura, separadas por el Banco de Ampere-Coral Patch y limitadas hacia el norte por el
Banco de Gorringe, que las separa de la Llanura Abisal del Tajo (Meliéres, 1974).
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1. INTRODUCCION

La morfologia del margen nor-espafiol esta controloda, en gran parte, por la estructuracion tecténica de la
zona (Berthois, et al., 1965), habiéndose interpretado el limite entre la plataforma continental y la platafor-
ma marginal, el talud continental y los grandes cafiones, como la traza morfoldgica de grandes accidentes. Se
pueden diferenciar dos tipos de margenes, un margen atlantico, de tipo pasivo, de direccion N-S, que corres-
ponde al Margen Gallego y cuya compartimentacién se relaciona con la apertura del Océano Nor-Atlantico,
y un Margen Cantdbrico, de tipo abrupto, de direccion E-O relacionado con la estructuracion alpina (Boillot
et al, 1971). Segun Montadert et al. (1971), el margen continental nor-espafiol puede dividirse en tres con-
juntos estructurales: a) la zona al oeste del Cabo Finisterre, que corresponde a la prolongacién occidental
del bloque ibérico, incluida la regién del Banco de Galicia; b) la zona comprendida entre el Cabo Finisterre
y el Cafién de Santander, caracterizada por una margen ancho, salvo en la zona en que lo corta el Caiidn de
Llanes, y una zona elevada, el Banco de Le Danois; y ¢) la zona al este del Cafiéon de Santander, donde la an-
chura del margen, asi como la profundidad de su base disminuyen notablemente. En su conjunto, el margen
presenta una importante complejidad, con una amplitud media de 70 km que disminuye de oeste a este, y
estd incidido por seis importantes y profundos cafiones, la mayoria oblicuos al margen, con direcciones NO-SE
y NE-SO, de los que cuatro, los cafiones de Avilés, Llanes, Lastres y Santander, presentan la cabecera muy cerca
de la costa, mientras que los otros dos, el de A Corufia y el de Torrelavega comienzan en el talud. Todos estos
cafiones estan asociados a importantes fracturas relacionadas con el desarrollo del Golfo de Vizcaya.

2. PROVINCIAS FISIOGRAFICAS

2.1. LA PLATAFORMA CONTINENTAL

La plataforma continental, cuyo limite se sitia aproximadamente a los 170 m de profundidad, aunque en
algunas zonas de la parte noroeste de Galicia alcanza los 200 m, tiene una anchura que varia entre los 10 km
y 35 km, decreciendo generalmente de oeste a este. La pendiente media oscila entre el 0,3° a 0,4°. Presenta
un perfil de tipo céncavo, ya que entre la costa y los 100-120 m de profundidad frecuentemente presenta una
pendiente mayor que la media, llegando en ocasiones a alcanzar 0,6°. Por otra parte, la plataforma externa,
entre los 120-140 m es bastante mas aplacerada, pues presenta una pendiente media bastante menor que la
general. No obstante, al este del Cafidén de Torrelavega, donde la plataforma es mas reducida y presenta los
mayores gradientes, no se aprecia dicho aplaceramiento y el limite se sitia a menor profundidad.

2.2, ELTALUD CONTINENTAL Y LLANURA ABISAL

El talud es abrupto y bastante estrecho, variando entre los 22 km y 45 km, siendo mas reducido en la parte
este. La pendiente oscila entre 3,2° a 4°, aunque en algunas zonas alcanza los 12°. Destaca la existencia
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de tres plataformas marginales profundas situadas entre los 600 y 3.000 m de profundidad que, de oeste a
este, corresponden a la Plataforma de Pardo Bazan (cuya profundidad varia entre los 1.000 y 2.500 m), la
Plataforma de Ortegal (desciende suavemente de 300 a 400 m, pero puede prolongarse incluso hasta los 600
m), y la Plataforma de Las Landas (con fondos entre los 1.000 y 1.500 m), que esta situada en el talud mas
oriental del margen cantébrico. Asi mismo, se pueden distinguir la existencia de cuatro altos morfolégicos de
gran relevancia, dos de ellos en la zona mas occidental, enfrente del margen gallego, que corresponden a los
bancos de Galicia (cuya cima estd a unos 600 m de profundidad) y de Vigo (con la cima sobre los 2.100 m), y los
otros dos en el sector central de la cornisa cantabrica, el Banco de Le Danois (cuya cima esta a una profundi-
dad de 500 m) que se extiende en direccién E-W, y el Promontorio de Santander (sobre los 1500 m), delimita-
do por los cafiones de Torrelavega y Santander, que presenta una direccién N-S. La base del talud continental
se situa a profundidades decrecientes de oeste a este, variando desde los 5.000 m en la zona occidental, a los
4.800 m frente a Cabo Ortegal, desde donde se mantiene a una profundidad media de unos 4.700 m hasta
aproximadamente el meridiano del Cabo de Pefas. A partir de este cabo disminuye la profundidad hasta
alcanzar los 4000 m en la base del Cafidn de Santander, zona desde la que el pie del talud coincide con el eje
del Cafién de Capbreton, cuya profundidad se va reduciendo hacia el este, desde los 2.900 m hasta los 900 m
en la zona de Fuenterrabia. A la base del talud, cuya profundidad de oeste a este varia de los 5.000 a los 4.000
m, en lugar del ascenso continental se extiende la Fosa Nor-Espafiola sobre la llanura abisal.

3. SECTORES MORFOLOGICOS

No obstante la division del margen que hace Montadert et al. (1971), si se consideran las variaciones en
anchura, pendiente y los grandes accidentes que afectan al margen, es recomendable, para su descripcion,
dividir esta area en 4 sectores morfolégicos, que de oeste a este corresponden a: 1) la zona comprendida
entre la frontera portuguesa y el Cabo de Ortegal, 2) el tramo comprendido entre el Cabo de Ortegal y el
Cafon de Avilés, 3) la zona delimitada por el Caiidn de Avilés y el Caiidn de LLanes y 4) el tramo compren-
dido entre el Cafidén de Llanes y el Cafién de Capbreton.

3.1. SECTOR COMPRENDIDO ENTRE LA FRONTERA PORTUGUESA Y CABO ORTEGAL

Este sector esta delimitado al norte y al sur por dos alineaciones NO-SE, reflejo de accidentes subparalelos
tanto a la parte norte del margen continental (frente al Cabo Ortegal), como a la fractura que da lugar al
cafon de A Corufia. Al oeste del Cabo Finisterre el margen se continuaria en el Banco de Galicia, prolonga-
cion occidental del bloque ibérico segun Montadert et al. (1971), que constituye una extensa meseta sub-
marina con una profundidad media de unos 700 m, que presenta una acusada pendiente rectilinea hacia la
Llanura Abisal de Vizcaya, mientras que las laderas hacia la Llanura Abisal de lberia son mas irregulares. En el
margen continental de este sector se diferencian dos subsectores: 1) Subsector oeste, que se caracteriza por
que su limite inferior se sitla sobre los 2.700 m, la anchura varia desde los 100 km en el oeste a los 131 km en
la parte noroeste y por ser notablemente subparalelo al contorno general de la costa hasta aproximadamen-
te los 2000 m de profundidad, desde donde comienza a resultar mas irregular; 2) Subsector norte, cuyo limite
inferior se situa alrededor de los 4.800 my tiene una anchura de unos 73 km. En general, la orientacién NO-SE
y NE-SO de los principales accidentes morfoldgicos refleja un control estructural (Auxietre y Dunand, 1978).

La fachada oeste de este sector corresponde a un margen continental pasivo de tipo atlantico ligeramen-
te subsidente, mientras que la fachada norte esta afectada por la tectdnica del sistema alpino en relacion
con la apertura del Golfo de Vizcaya y la evoluciéon de un margen activo durante la orogenia alpina. Por
tanto, la plataforma de Galicia se puede dividir en dos subsectores claramente diferenciados, el corres-
pondiente a las Rias Bajas, donde la rotura de pendiente de la plataforma, asi como las lineas que unen
las cabeceras y embocaduras de las rias estan controladas por accidentes N-S, que se relacionan con fallas
listricas profundas (Boillot et al., 1980), mientras que las direcciones de las rias estan asociadas a acciden-
tes tardihercinicos NE-SO (Auxietre y Dunand, 1978), y el correspondiente a las Rias Altas, donde tanto la
orientacion de la linea de costa, como la rotura de pendiente de la plataforma atlantica y las principales
morfologias de la plataforma estan controladas por direcciones morfoestructurales de orientacion E-O,
ENE-OSO y NE-SO (heredadas de la orogenia hercinica).

El basamento de este sector constituye un cinturén rocoso aflorante casi continuo, que bordea la costa

hasta una profundidad de 60 m a 100 m, interrumpiéndose en las bocanas de las rias (Lamboy, 1976; Rey
y Diaz del Rio, 1987a y b; Rey et al., 1989; ITGE, 1989). La anchura media de esta franja es del orden de
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unos 6 km, con un maximo de 11 km al oeste del Cabo Ortegal, desapareciendo rdpidamente hacia mayo-
res profundidades de la plataforma continental bajo la capa de sedimentos recientes, aunque reaparece
en diversos puntos del borde externo del talud continental (Lamboy, 1976; Capdevila, 1980; Vanney y
Mougenot, 1981).

La plataforma continental, cuyo limite se encuentra sobre los 180 m a 200 m, es subparalela a la costa y
tiene una anchura media de unos 35 km, aunque entre el Cabo Toriflana y el Cabo Ortegal, zona en la que la
costa y el margen adquieren una orientacién NE-SO, la anchura de la plataforma disminuye, variando entre
los 20 km y 30 km. La pendiente media es de 0,3° frente a las Rias Bajas, de 0,5° entre los cabos Finisterre
y Ortegal, y 0,35° en el norte. No obstante, entre la costa y los 90 m de profundidad la pendiente alcanza
un valor medio de 0,7°; mientras que la plataforma externa, entre los 170 my el limite de la plataforma, es
bastante mas aplacerada, pues tiene una pendiente media del 0,1°. En la plataforma interna, la pendiente
generalmente alta de la zona infralitoral es debida a relieves residuales (bajos rocosos e isletas) que enla-
zan con las puntas y cabos del dominio supralitoral. Ademas, presenta morfologias de acumulacién, por lo
general al pie de los primeros escarpes del basamento o rellenando depresiones. En la plataforma media, al
pie de los ultimos relieves de los afloramientos costeros del basamento, se desarrollan formas deposicionales
entre vestigios de morfologias heredadas; siendo de destacar, frente a las Rias Bajas, las pequefias irregula-
ridades del relieve debidas a superficies de erosion o deposito, cuyos desniveles mayores no superan los 3 m
(Rey y Diaz del Rio, 1987a; Rey et al., 1989; Rey, 1990). La plataforma externa se caracteriza por la coexisten-
cia de relieves residuales relacionados con los afloramientos de las unidades rocosas de las series superiores
de edad post-Luteciense (Lamboy y Odin, 1975), situadas en el borde distal, con un prisma sedimentario
progradante, situado en la parte proximal de este subsector. Asi mismo, hacia el limite exterior de la plata-
forma, se desarrollan morfologias gravitacionales sobre el prisma progradante del borde de plataforma.

El talud, cuya anchura media es de 22 km, presenta el limite inferior sobre los 2.500-3.000 m de profun-
didad, tiene una pendiente media de 6° y esta cortado, en la parte oeste por cinco importantes cafiones
submarinos, cuyas cabeceras apenas deforman el borde de la plataforma, entre los que destaca el Cafidn
de A Coruiia, de direccién NO-SE, la misma que la de los cafiones de Lage, Mugia y Arosa, mientras que el
Canon de Vigo esta asociado a una falla de direccion NNO-SSE. En la parte norte del sector el margen esta
cortado por los cafiones de Priorifio, San Jorge, Frouseira y Cedrinos, cuyas cabeceras no llegan al borde de
la plataforma, comenzando alguno incluso a mas de 500 m de profundidad. En la parte oeste, la base del
talud esta delimitada por unas depresiones batimétricas, a lo largo de una amplia banda, que le separan
de los bancos de Vigo y de Galicia.

3.2. SECTOR COMPRENDIDO ENTRE CABO ORTEGAL Y EL CANON DE AVILES

El margen continental de este sector, disectado por el Caidén de Avilés y diversos valles no muy acusados,
presenta una anchura media de 87 km, pudiendo situarse la base, que coincide con el pie del talud, sobre
los 4.800 m a 4.700 m.

La plataforma continental, cuyo limite se encuentra sobre los 170 m, es mas ancha que en el sector ante-
riormente considerado, pues alcanza los 31 km. La pendiente media entre la costa y los 140 m es de 0,7°,
profundidad a partir de la que la pendiente media se reduce hasta los 0,1°, aplacerandose hasta el limite de
la plataforma. Existen varias zonas elevadas, asociadas a altos estructurales, destacando el que se aprecia
al este de Ribadeo, donde la mitad de la plataforma externa corresponde a una elevacién de unos 20 m,
subparalela al borde.

El talud, del que limite inferior se situa sobre los 4.700 m de profundidad, tiene una pendiente media
de 6°, que aumenta hacia el oeste. Es una forma joven, seguramente en vias de erosién, donde abundan
afloramientos cretacicos.

3.3. SECTOR COMPRENDIDO ENTRE EL CANON DE AVILES Y EL CANON DE LLANES

La anchura media del margen en esta zona es de unos 87 km, aunque en la parte oriental llega a alcanzar
los 95 km, pudiendo situarse su limite inferior sobre los 4.600 m de profundidad. Esta delimitado al este y
oeste por dos grandes cafiones submarinos de direccién NO-SE (Cafién de Avilés) y NE-SO (Caiién de Llanes)
de claro control tecténico y al norte por la presencia del Banco de Le Danois. Esta elevacion alargada de
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direccion E-O, presenta una cima bastante plana de unos 42 km de largo y 18 km de ancho, que se localiza
a profundidades comprendidas entre los 500-600 m, aunque desciende, hacia el este, con una pendiente
relativamente suave hasta los 2.000 m. Esta separada de la plataforma continental por un canal de unos
550 m de fondo, que excava el margen entre los 500 m y 1.050 m de profundidad aproximadamente y
orientacion E-O, que continua hacia el este, terminando en un afluente del Cafidn de Lastres.

La plataforma continental, cuyo limite se sitla sobre los 160 m de profundidad, tiene una anchura media
de unos 25 km y una pendiente media de 0,4° no obstante, entre la costa y los 110 m, la pendiente es de
0,6°, mientras que en la plataforma externa, entre los 110 m y 140 m, presenta una zona mas aplacerada,
cuya pendiente media es de 0,2°.

El talud es bastante abrupto, tiene una anchura media de unos 45 km y una pendiente media de 5,5°,
aunque en algunos puntos puede alcanzar los 20°. La Falla Cantdbrica, paralela al Horst de Pefas, se
prolonga en el Cafién de Avilés (Berthois et al., 1965; Martinez-Alvarez, 1968). Las fallas asociadas a
estas grandes estructuras, que delimitan horsty grabens, dan lugar a los numerosos cafiones que disecan
el talud.

3.4. SECTOR COMPRENDIDO ENTRE EL CANON DE LLANES Y EL CANON DE CAPBRETON

El margen continental en este sector desde el Caiidn de Llanes al Caiidn de Santander tiene una anchura
media de unos 95 km y una profundidad que varia desde los 4.000 m, en el oeste, a los 3.500 m, en el este.
Desde esta zona hacia el este, donde su continuidad parece cortada por la Plataforma Marginal de Las
Landas, la anchura disminuye a s6lo unos 37 km. El limite inferior del margen continua lo largo del Cafién
de Capbreton con una direccién E-O, presentando una profundidad de unos 2.900 m en el meridiano
de Bilbao, y disminuyendo hacia el este hasta los 900 m en el meridiano de Fuenterrabia. Las principales
estructuras morfoldgicas corresponden al Cafidn de Santander (de unos 62 km de longitud), que segun
Damotte y Hemon (1969) y Damotte et al. (1969), seria prolongacién en mar de la flexura del Rio Mieja
y el promontorio de Santander, que tiene una profundidad de 2.000 a 3.000 m y esta delimitado por los
cafiones de Santander y Torrelavega (de unos 130 km de longitud).

La plataforma continental es mucho mas reducida que en las zonas adyacentes y presenta mayor gra-
diente. El limite se encuentra entre los 100-110 m y la extension varia entre los 7 km y los 15 km, aunque
en la zona comprendida aproximadamente entre los cabos de Ajo y de Machichaco se ensancha hasta los
22 km. No presenta la zona aplacerada que se aprecia en el resto de la plataforma continental cantabri-
ca, salvo en el valle submarino que continua a la Ria de Bilbao, donde se produce una suavizacién de la
pendiente entre los 90 m y 100 m, quizas por la existencia de un abanico sedimentario. La pendiente de
la plataforma varia desde 0,8° en la parte oeste de la zona a 0,4° en la parte este. La plataforma interna
comprendida entre San Vicente de la Barquera y Santander, corresponde a una superficie de erosion, que
presenta pequefas crestas subparalelas a la costa, debidas a la erosién diferencial de las unidades afloran-
tes en esta zona.

El talud, cuya extensién es de unos 15 km, tiene una pendiente media del 3,5°, que se suaviza en la parte
oriental hasta alcanzar los 3°. El Cafidn de Santander, en el que desemboca el Cafidn de Capbretdn, marca
un importante limite en el talud continental, pues al este el margen es mas suave que entre Finisterre y
esta zona. El Caidén de Llanes, paralelo al Cafidén de Lastres, separa dos regiones totalmente diferentes.
Al oeste se extiende una zona fuertemente estructurada en el Terciario (Boillot et al., 1971), mientras que
hacia el este el margen es bastante irregular y estrecho, con afloramientos cretacicos y eocenos (Boillot et
al., 1971), presentando un talud que esta surcado por numerosos valles submarinos o pequefios cafiones
que apenas llegan a afectar a la plataforma continental, siendo mucho mas estrecho. A lo largo del Cafién
de Llanes, de unos 62 km longitud, aparecen fallas y plegamientos de direccién NO-SE formando una
banda perpendicular al promontorio que separa los cafiones de Llanes y de Lastres (Boillot et al., 1971,
Dérégnaucourt y Boillot, 1982) ambos tributarios del Cafién de Torrelavega.
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1. INTRODUCCION

La formacion del archipiélago canario tiene su origen en los sucesivos episodios volcanicos que se han desa-
rrollado en la isla. En consecuencia, la morfologia de la zona sumergida es el resultado del rapido desarrollo
de los edificios volcanicos asociados y el posterior desplome de sus flancos por procesos de inestabilidad gra-
vitacional, favorecidos por fendmenos sismicos.

2. PROVINCIAS FISIOGRAFICAS

2.1. ELLITORAL SUBMARINO

El limite distal entre la superficie ocupada por el infralitoral y la plataforma estd marcado por una fuerte rotura
de pendiente, y en la practica resulta dificil establecer su limite, razén por la cual algunas morfologias de depési-
to se inician junto a la costa y alcanzan profundidades préximas a los 50 m. Destacan los depésitos con morfolo-
gia lobulada correspondientes a las acumulaciones de carga sélida que transportan los cursos hidricos de caracter
torrencial y que vierten al mar una carga heterogénea sin clasificar, posteriormente modelada por los agentes
oceanograficos. En algunas islas pueden llegar a alcanzar amplitudes y espesores considerables, como es el caso
del prisma generado frente al Valle del Gran Rey en la Isla de Gomera, donde los dep6sitos recientes alcanzan
potencias préximas a los 40 m. Otro caso singular es el prisma que se forma en la desembocadura del Barranco
de Las Angustias que se encaja en la Caldera de Taburiente de la Isla de La Palma.

2.2, LA PLATAFORMA CONTINENTAL

Presenta una extension muy variada, aunque de un modo general se pueden diferenciar dos conjuntos. En
el primero de ellos se incluyen las islas de Gran Canaria, Fuerteventura, Lanzarote y Gomera que presentan
una plataforma relativamente extensa, en comparacién con el resto del archipiélago. Las plataformas de
Lanzarote, Fuerteventura y Gran Canaria se extienden aproximadamente hasta una profundidad de 100 m,
donde se produce la ruptura de pendiente. Sin embargo, en el caso de Gomera, y sobre todo en su parte
norte, la ruptura de la plataforma se sitta en torno a los 200 m de profundidad. Por lo que respecta a su
extension y forma, estas plataformas son mas o menos regulares en las islas de Gran Canaria y Gomera, de pe-
rimetro mas o menos regular, indicando periodos largos de procesos de abrasién marina (Krastel et al., 2001).
En ellas, el limite exterior se sitUa a distancias entre 4y 10 km a la costa, variando excepcionalmente a causa
del vulcanismo post-Mioceno (Schmincke, 1998). Por el contrario, la plataforma de Lanzarote-Fuerteventura
presenta una anchura irregular, que se incrementa notablemente en sus extremos norte y sur, llegando en
este Ultimo hasta los 20 km. En el segundo conjunto de islas, constituido por Tenerife, La Palma y Hierro, se
puede afirmar que la plataforma es practicamente inexistente, descendiendo de manera brusca hasta fondos
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de mas de 1.000 m, en distancias a la costa que oscila en menos de 2 km y un maximo de 8 km, existiendo
puntos en los cuales la extensién de la plataforma alcanza tan sélo de unos cientos de metros.

2.3. ELTALUD CONTINENTAL

El talud continental es asimismo estrecho y estd marcado por fuertes pendientes (en algunos puntos supe-
riores a los 25°), hasta llegar al punto de inflexion donde da comienzo el ascenso continental (con pendien-
tes medias, también muy elevadas, de 5°), el cual se localiza a partir de profundidades que varian, segun las
zonas, entre 1.000 y 3.000 m. En el talud se observan frecuentemente procesos masivos de deslizamientos,
que afectan a la cobertera sedimentaria, y fenémenos de avalancha, que seccionan los conos volcanicos,
y se canalizan en la parte superior de los valles submarinos, generando crestas longitudinales que confor-
man las dorsales divisorias entre los mismos. Estos deslizamientos, que también se detectan en las zona
emergidas, presentan una pendiente que varia entre los 10° en las zonas de cabecera y 5° a los 3.000 m de
profundidad (Masson et al., 2002). En los flancos de las islas, donde aparentemente no se han producido
procesos de deslizamientos son mas irregulares y mas abruptos, con pendientes que varian entre los 12° a
superiores de 30° en su parte superior, y que disminuyen muy rapidamente talud abajo, a profundidades
superiores a los 3.000 m. En las zonas mas alejadas se forman abanicos lobulados con numerosos bloques
de dimensiones decamétricas a kilométricas, que aparentemente han sido transportados a lo largo de
grandes distancias (Masson et al., 1992a y b; Urgeles et al., 1998), y cuyo representante mas singular es el
denominado Bloque de San Borondén de casi una decena de kildbmetros de longitud y 250 m de elevacién
sobre el fondo marino, localizado al norte de Tenerife (Mufioz et al., 1996).

Se ha estimado que al nordeste y sureste de Tenerife estos abanicos lobulados, con restos de megablo-
ques cubren un area de 4.100 km?, presentan un volumen de material desplazado de 1.000 km? (Watts y
Masson, 1995, 1998; Grupo Teide, 1997). Estos procesos ha sido multiepisdédicos (Watts y Masson, 1998) y ha
sido posible datar los eventos mas antiguos entre los 6 y 2-3 Ma (Cantagrel et al., 1999). Se han reconocido
al menos cuatro eventos de procesos de avalancha en el flanco septentrional (Icod; Orotava; Roques de
Garciay Teno; y Anaga) y uno en el flanco sureste que constituye en superficie el Valle de Guimar (Krastel et
al., 2001). La Avalancha de Icod es la mas reciente de todas y su edad ha sido estimada en 170 ka (Cantagrel
et al., 1999; Watts y Masson, 1995). El area afectada es de unos 20 km de ancho por 105 km de longitud

En el flanco oeste de la Isla de La Palma también se ha detectado importantes depositos de avalancha
gue cubren un area de aproximadamente 2.000 km? (Urgeles et al., 1996). Se han diferenciado cuatro
[6bulos distintos de depésitos de avalancha, que representan dos, y probablemente hasta mas de cuatro
eventos de deslizamiento. El mas reciente de los deslizamientos se ha denominado Cumbre Nueva y se
encuentra fosilizando parcialmente a los mas antiguos, agrupados bajo la denominacion de Complejo
de la Playa de la Veta (Urgeles et al., 1999). El deslizamiento de Cumbre Nueva cubre un area de aproxi-
madamente 780 km? y el volumen estimado del depdsito es de 95 km?. Da lugar a una zona elevada en
el flanco de la isla entre los 2.500 y 4.000 m de profundidad. El escarpe asociado al deslizamiento se
extiende en tierra, dentro de los valles que estan limitados por la Caldera de Taburiente y la Cresta de
Cumbre Nueva. La edad ha sido estimada entre los 530 ka y los 125 ka. El Complejo de la Playa de la Veta
esta constituido por tres l6bulos que se distribuyen entre los 1.000 y los 3.000-4.000 m de profundidad.
Los limites de los distintos cuerpos deslizados quedan marcados por la existencia de canales, y su edad
ha sido establecida entre los 800 kay 1 Ma (Urgeles et al., 1999). El volumen de material desplazado por
este complejo ha sido estimado en unos 650 km?3. También se ha observado la existencia de depositos de
deslizamiento en el flanco este de la isla, denominandose a este cuerpo lobulado con el nombre de Santa
Cruz (Masson et al., 2002). La superficie de acumulacion es de unos 1.000 km? y la edad de su génesis es
del orden de 1 Ma (Carracedo et al., 1997).

La Isla de Hierro presenta también importantes deslizamientos en sus margenes noroeste, suroeste y
sureste, que han provocado el movimiento de una masa de materiales superior a los 450 km? (aproxima-
damente el 3% del volumen total del edificio volcanico) durante los ultimos 200 a 300 mil afios (Gee et al.,
2001). Estos deslizamientos se han denominado El Golfo, El Julan y San Andrés / Las Playas, respectivamen-
te. El Deslizamiento de El Golfo es el mejor descrito de todos los procesos de avalancha observados en el
archipiélago de las Islas Canarias (Masson, 1996; Masson et al., 1998; Urgeles et al., 1997). Su escarpe define
claramente la Bahia de El Golfo, al noroeste de la isla, y presenta un desnivel que supera los 1.000 m de
altura. La zona proximal del deslizamiento se caracteriza por un surco erosivo limitado por escarpes de mas
de 600 m de altura, que desaparecen entre los 3.000 y 3.200 m de profundidad, donde el depdsito adopta
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una forma lobulada. Es el deslizamiento mas reciente que afecta a los flancos de la isla y ha sido datado
en 15 ka (Masson, 1996). El Deslizamiento de El Julan, localizado en el flanco suroeste, tiene un volumen
estimado de 130 km?y una edad superior a los 200 ka. En el flanco sureste de la caldera, se ha observado la
existencia de otros dos deslizamientos denominados Las Playas y San Andrés. El primero de ellos es el mas
reciente y su edad oscila entre los 145-176 ka. Su cabecera esta limitada por una estrecha y abrupta bahia
(menor de 10 km) con escarpes superiores a los 500 m de altura y en su base se observa la existencia de de-
positos de avalancha de bloques que dan lugar a pequefios relieves en el fondo de unas pocas decenas de
metros. El Deslizamiento de San Andrés es mas antiguo que el anterior y se reconoce por el aspecto cadtico
de los reflectores sismicos y el reducido gradiente del talud. La ausencia de una morfologia de ensenada
en su parte superior y de depésitos de avalancha de bloques induce a suponer que su desarrollo se ha pro-
ducido por una serie de procesos de deslizamientos gravitatorios repetitivos en el tiempo, dando lugar a
una disminucion del gradiente en la pendiente del flanco de la caldera y no por un fenédmeno instantaneo
que diera por resultado el colapso de ésta.

Estos depésitos gravitacionales son incididos por numerosos cafiones que pueden llegar a presentar lon-
gitudes superiores a los 60 km entre la costa y las zonas profundas de las cuencas sedimentarias, siendo
muchos de ellos continuacién de barrancos (Funck y Schmincke, 1998). Estos cafiones llegan a alcanzar
profundidades superiores a 350 m y amplitudes de hasta 5 km. Dos de los mayores cafiones submarinos se
localizan en el flanco norte de Gran Canarias donde, sin embargo, la mayoria son relativamente pequefios.
Uno de estos cafiones parte del noreste de la isla y es la continuacion del Barranco de Guiniguada (Funck
y Schmincke, 1998), el otro se localiza al este y constituye la prolongacién del Barranco de Silva en tierra
(Krastel et al., 2001). En el flanco meridional de la isla de Tenerife se observa la existencia de un importante
sistema de cafiones, cubiertos parcialmente algunos de ellos por depdsitos de avalancha (Krastel, 1999).
Entre las islas de Tenerife y Gran Canarias existe un importante canal submarino, orientado perpendicular-
mente al talud, que ha sido formado por fuerte corrientes de fondo que da lugar a la canalizacién del flujo
entre ellas (Grupo Teide, 1997; Funck y Schmincke, 1998).

En cuanto a los cuerpos volcanicos submarinos, son caracteristicos los edificios subcirculares del tipo dique
0 pitén, como por ejemplo el denominado Volcan del Medio, entre las islas de Gran Canarias y Tenerife con
una altura de unos 500 m, asi como en las cercanias de Gomera y La Palma.

Finalmente, con relacién a los procesos deposicionales, cabe destacar las alineaciones de sedimentos en
el fondo marino localizadas en la zona septentrional y occidental de la Isla de La Palma. Estos depdsitos
comienzan de forma amortiguada a 100 km al oeste de la isla, constituyendo cuerpos con una orientacién
NE-SO, que se acentuan hacia el este a medida que nos aproximamos a la pendiente del talud insular,
donde estas alineaciones se adaptan al contorno de la base en direccién N-S. Hacia el norte de la isla ésta
varia de N-S a NE-SW y E-W al norte. Este area ha sido denominada Campo de Ondas de Sedimento de
La Palma (Wynn et al., 2000). La superficie sobre la que se extiende es de aproximadamente 20.000 km?,
abarcando la zona del talud y del ascenso continental, y consiste en un tren de ondas de sedimentos con
una altura superior a los 70 m y una longitud de onda de unos 2,4 km. Las crestas de las ondas presentan
una morfologia compleja con bifurcaciones y son claramente sinuosas.
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