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1. INTRODUCCION

1.1. SITUACION GEOGRAFICA

La Hoja de Lorca estd situada, geograficamente, en los sectores centro-occidentales de la
Comunidad Auténoma de la Regién de Murcia. La morfologia del drea esta caracterizada
por una orografia con relieves pronunciados que rodean a la depresion de Lorca y a la del rio
Guadalentin. La depresion de Lorca se encuentra bordeada por los relieves de Sierra Espufia
al este, Sierra de la Tercia al Sur, Sierra de las Estancias al oeste y por relieves subbéticos en su
borde noroccidental. La cuenca del Guadalentin se localiza en la parte suroriental de la hoja
bordeada al norte por la Sierra de la Tercia y al sur por las estribaciones de Sierra Almenara.
La Hoja esta atravesada en su cuadrante sur oriental por el Canal del Transvase Tajo-Segura
en su ramal del Taibilla.

Como nucleo de poblacion importante debe citarse Lorca situada al Sur de la hoja. Otras po-
blaciones de menor tamafo incluyen Aledo situado en el borde occidental de Sierra Espufia,
La Hoya en la depresion del Guadalentin y Torrealvilla en el ntcleo de la Depresion de Lorca.

La red viaria es importante. Cabe destacar la autopista A7 cuyo trazado discurre por el sec-
tor suroriental, subparalelo al Guadalentin por su margen izquierda. Ademas de esta via de
comunicacion todas las localidades citadas estan unidas por carreteras locales de las que a su
vez se derivan multitud de caminos, asfaltados en la mayoria de los casos, que dan acceso a
las explotaciones agricolas o ganaderas. Son destacables, por los numerosos afloramientos de
calidad que proporcionan, las carreteras de Lorca a Caravaca, entre las localidades de Lorca-
Aledo, Aledo-Totana y entre Lorca y Fuensanta. Finalmente, hay excelentes afloramientos a
todo lo largo del Canal del Trasvase Tajo-Segura.

La climatologia y pluviometria definen un clima de tipo mediterraneo, arido/semidrido con
unas temperaturas y precipitaciones medias de 18°y 300 mm respectivamente. En este con-
texto, las disponibilidades hidricas del drea son muy inferiores a la demanda de agua para el
conjunto de la zona de estudio. El agua aportada por el Transvase Tajo-Segura intenta equili-
brar el volumen creciente de la demanda, aunque en los afios o periodos de baja pluviometria
se constata la imposibilidad de tal equilibrio, lo que ha ocasionado en afios precedentes gra-
ves impactos en la agricultura de la zona.

1.2. MARCO GEOLOGICO Y ANTECEDENTES

La Hoja de Lorca ocupa un area clave para entender la evolucién geolégica de las Cordilleras
Bético-Rifenas, debido a que en ella afloran materiales representativos de distintos dominios
paleogeogréficos que se superpusieron durante la orogenesis alpina. Ademas, en la Hoja de
Lorca se preserva una sucesion muy completa de sedimentos depositados durante el Terciario



y Cuaternario que han registrado gran parte de los procesos geoldgicos ocurridos durante la
formacién de las Cordilleras Béticas y su evolucion reciente y activa.

Las Cordilleras Béticas forman el segmento mas occidental de la Cadena Alpina Mediterranea
situadas entre las placas Europea y Africana. Es un sistema orogénico fuertemente arqueado,
formado por la Cadena Bética y por las cadenas montafiosas del Rif y el Tell, conectadas a través
del Arco de Gibraltar. Este arco rodea el Mar de Alboran y hacia el Este a la Cuenca Sur Balear.

Este sistema orogénico ha evolucionado en un contexto contractivo, de aproximacion entre
las placas Africana y Europea desde el Eoceno (52 Ma), (HELMAN, 1989 y DEWEY et al.,
1989). Estos autores estimaron un acortamiento N-NO de aproximadamente 200 km hasta
el Tortoniense, (9 ma), a partir del cual el acortamiento fue de aproximadamente 50 km en
direccion NO-SE.
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Figura1.1. Dominios corticales y complejos tecténicos del Arco de Gibraltar: a) Basamento Hercinico
Ibérico, b) Cobertera Mesozdica del paleomargen Ibérico, ¢) Cobertera mesozoica del paleomargen Ma-
grebi, d) Unidades del Surco de los Flischs, e) Complejo Nevado Filabride, f) Complejo Alpujarride, p)
Peridotitas, g) Complejo Maldguide y Unidades de la Dorsal, h) Sedimentos Nedgenos y Cuaternarios y
v) Rocas volcanicas Nedgenas



El arco de Gibraltar se ha formado en este contexto de placas, por la superposicion de distin-
tos dominios de corteza pre-Miocenos (BALANYA Y GARCIA DUENAS, 1987). Estos dominios
son: Dominio Sudibérico, representativo del paleomargen meridional de la Placa Ibérica du-
rante el Mesozdbico y parte del Cenozbico; Dominio Magrebi que constituyé el paleomargen
septentrional africano durante el mismo periodo; Surco de los Flysh cabalgante sobre los
dominios anteriores, formado por un conjunto de unidades de cobertera procedentes de un
surco profundo (DURAND DELGA, 1980) con basamento de caracter ofiolitico y cortical muy
adelgazado (DURAND DELGA et al., 2000); Dominio Cortical de Alboran (DCA), cabalgan-
te sobre los anteriores, esta formado por tres complejos de unidades metamérficas polifasicas
mas las unidades de la Dorsal y Predorsal (BALANYA Y GARCIA DUENAS, 1986 y 1987).

Los limites entre complejos fueron considerados inicialmente como cabalgamientos, ya que a
lo largo de ellos se producen repeticiones estratigraficas (EGELER y SIMON, 1969b; KAMPS-
CHUUR, 1975 y MAKEL, 1981), sin embargo, actualmente el DCA se encuentra muy adelga-
zado constituyendo el basamento de la Cuenca de Alboran (COMAS et al., 1992, GARCIA
DUENAS et al., 1992, COMAS et al., 1993; PLATT et al., 1996; PLATT et al., 1998; SOTO y
PLATT, 1999; COMAS et al.,, 1999) y durante gran parte del Nedgeno era el basamento de
depocentros sedimentarios marinos que presentaban una continuidad formal con el Mar de
Alboran.

La constatacion de este adelgazamiento y el estudio detallado de la geometria de los contac-
tos entre complejos por diversos autores ha hecho que éstos hayan sido reinterpretados como
fallas extensionales, sobrepuestas a cabalgamientos previos, (GARCIA DUENAS et al., 1986;
GALINDO-ZALDIVAR et al., 1989; ALDAYA et al., 1991; GARCIA-DUENAS y BALANYA, 1991;
GARCIA-DUENAS et al., 1992; JABALOY et al., 1993; CRESPO-BLANC et al., 1994; CRESPO-
BLANC, 1995; LONERGAN y PLATT, 1995; GONZALEZ-LODEIRO et al., 1996 y MARTINEZ-
MARTINEZ y AZANON, 1997) activas durante el Mioceno inferior y medio, coetdneamente
al acortamiento y superposicion de cabalgamientos con transporte hacia el O en el Arco de
Gibraltar (BOULLIN et al., 1986; BALANYA y GARCIA DUENAS, 1987 y 1988; GARCIA DUE-
NAS et al., 1992).

El colapso extensional de las zonas internas de las Cordilleras Béticas se propagd hacia zonas
maés externas durante el Mioceno Medio y Superior, llegando a invadir el contacto contractivo
entre los dominios Sudibérico y de Alboran. Este proceso dio lugar a la formacion de cuencas
sedimentarias que sellan el contacto entre ambos dominios, como por ejemplo, las cuencas
de Granaday de Lorca. En el caso de la Hoja de Lorca el Dominio Sudibérico cabalga sobre se-
dimentos terciarios depositados sobre el Dominio de Alboran y el contacto entre ambos com-
plejos esta sellado por sedimentos marinos de edad Languiense (LONERGAN et al., 1994).

El Dominio Sudibérico se encuentra representado en la Hoja de Lorca por un haz de cabal-
gamientos vergentes hacia el SE constituidos por sedimentos cretacico-paledgenos, cubiertos
por sedimentos sintectonicos olistostromicos depositados durante el Mioceno Inferior. Estas
rocas afloran en la esquina noroccidental de la hoja de Lorca donde cabalgan sobre sedimen-
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tos del Mioceno Inferior depositados sobre el Dominio de Alboran. Este cabalgamiento se
encuentra sellado por el relleno sedimentario de Lorca y cortado por fallas normales de di-
reccién fundamentalmente NO-SE que configuran los principales depocentros sedimentarios
nedgenos de la cuenca de Lorca (BOOTH REA et al., 2004).

En el drea de Lorca, el DCA esta representado por unidades de los complejos Alpujarride y
Malaguide, que afloran en las Sierras de Espufia, de la Tercia y de las Estancias, ilustradas en
la Figura 1.2, formando el basamento meridional de la Cuenca de Lorca. Esta cuenca tuvo
una continuidad formal con el resto de los depocentros sedimentarios del SE de las Béticas
durante gran parte del Mioceno y se individualizd6 como una cuenca continental a partir de
la crisis de salinidad del Messiniense (MONTENAT et al., 1990, PEREZ LORENTE et al., 1992,
ROUCHY et al., 1998 y WROBEL y MICHALZIK, 1999).
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Figura 1.2. Mapa de situacién geologica del area de Lorca

En la Hoja de Lorca el DCA muestra caracteristicas y unidades andlogas en las tres sierras
donde aflora que han sido correlacionadas de una Sierra a otra por KAMPSCHUUR et al.
(1972). Las unidades del DCA presentes en esta area se caracterizan por formar los restos
extendidos de una pila de unidades cabalgantes que registran un metamorfismo creciente
hacia el muro de la pila, desde condiciones diagenéticas en las unidades mas altas, corres-
pondientes a Unidades Malaguides Superiores hasta metamorfismo en facies de esquistos
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verdes en las unidades alpujarrides, de posicion inferior (PAQUET, 1969; MAKEL, 1981;
LONERGAN, 1991; NIETO et al., 1994 y LONERGAN y PLATT, 1995; BOOTH REA, 2004).

La distribucion del metamorfismo en las unidades del DCA del basamento de la Cuenca de
Lorca ha llevado a LONERGAN (1991) y LONERGAN y PLATT (1995) a considerar que es pos-
terior al apilamiento inicial de estas unidades y por tanto consecuencia del engrosamiento
cortical producido por la superposicion. Por tanto, estas unidades representan una porcién
de corteza continental, en equilibrio geotérmico tras el episodio de cabalgamientos y de
metamorfismo inicial. La evolucién y edad de los cabalgamientos responsables de este en-
grosamiento cortical es objeto de controversia. (PAQUET 1966a; 1966b; 1969; 1970; 1971
y 1974) defendié una edad Eocena para el episodio de acortamiento principal, sin embar-
go HERMES y KUHRY, 1969 y MAKEL y RONDEEL, 1979 propusieron una edad Oligoceno
terminal-Mioceno inferior para el episodio de acortamiento mas importante. LONERGAN
(1991; 1993) y LONERGAN et al. (1994) vuelven a retomar las ideas de PAQUET, asignando
una edad Eocena para la actividad de los cabalgamientos, concluyendo que se inicié du-
rante el Eoceno y se propago en la cuenca de foreland, situada actualmente al N de Sierra
Espufa y Sierra de las Estancias durante el Oligoceno tardio con una nueva fase de acor-
tamiento, con sentido de transporte hacia el NO en las coordenadas geogréficas actuales.
MARTIN MARTIN et al. (1997a) basandose en nuevos datos bioestratigraficos proponen una
edad de Oligoceno terminal a Aquitaniense terminal para el episodio de acortamiento prin-
cipal. Dataciones Ar-Ar recientes de micas de muy bajo grado de esquistos de grano fino
alpujarrides aflorantes en la Sierra de las Estancias indican edades de 48 Ma para el primer
evento metamoérfico confirmando una edad Eoceno Inferior para la superposicion inicial
de los complejos Malaguide y Alpujarride (PLATT et al., 2005). Posteriormente, durante el
Burdigaliense Inferior-Languiense el Subbético retrocabalga sobre el DCA con sentido de
transporte del bloque de techo hacia el ESE (LONERGAN et al., 1994; FERNANDEZ-FERNAN-
DEZ et al., 2004).

La asuncién de condiciones de partida de equilibrio geotérmico en esta pila de unidades
permite considerar como fallas extensionales a aquellas superficies de falla a lo largo de las
cuales se producen saltos en el grado metamérfico, LONERGAN (1991). Este ha sido el cri-
terio fundamental para considerar el contacto entre el Complejo Alpujarride y el Malaguide
como una zona de falla extensional sobrepuesta a un cabalgamiento previo, que habria sido
activa durante el Mioceno Inferior (ALDAYA et al., 1991; GONZALEZ-LODEIRO et al., 1996;
LONERGAN, 1991; LONERGAN vy PLATT, 1995). Este contacto extensional separaria dos
haces de cabalgamientos, el inferior (Complejo Alpujarride) formado, en el area, por rocas
metamorfizadas bajo condiciones de esquistos verdes y el superior (Complejo Malaguide)
constituido por rocas diagenéticas y a lo sumo con anquimetamorfismo bajo (LONERGAN
1991; NIETO et al., 1994; LONERGAN y PLATT, 1995).

Los datos cinematicos medidos en calcomilonitas del contacto entre ambos complejos, en

la Sierra de las Estancias, indican transporte del bloque de techo hacia el E ALDAYA et al.
(1991), sin embargo, cuando se deshace el pliegue Mioceno que afecta a la Sierra de las
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Estancias el sentido de cizallamiento es ENE (LONERGAN y PLATT, 1995). Datos de pa-
leomagnetismo reciente muestran que los diques tolefticos que intruyen en los complejos
Alpujarride y Malaguide en Sierra de las Estancias se encuentran rotados 50 ° en sentido
horario segin un eje inclinado hacia el SO (PLATZMAN y PLATT, 2005). Si se deshace esta
rotacién, el sentido de transporte original de las calcomilonitas seria de componente N. Da-
tos de Fission Track y la entrada de cantos alpujarrides en la cuenca sedimentaria Malaguide
indican una edad Mioceno Inferior para este evento extensional (LONERGAN y JOHNSON,
1998). ALDAYA et al. (1991) y BOOTH REA et al. (2002a; 2004a) reconocen un segundo
episodio extensional fragil con sentido de transporte hacia el O-SO, que habrfa sido activo
durante el Burdigaliense-Serravalliense.

En Sierra Espufia LONERGAN (1991) y LONERGAN y PLATT (1995) describen un despegue
extensional fragil con transporte hacia el NO, que no datan directamente, aunque consi-
deran que habria sido activo durante el Mioceno Medio por datos indirectos. Una revision
detallada de los contactos entre unidades del DCA en la Hoja de Lorca muestra que son
en su mayoria fallas normales de bajo dngulo con cinemética diversa (BOOTH y GARCIA
DUENAS, 1999; BOOTH REA et al., 2002a). BOOTH REA et al. (2004a) diferenciaron dos
sistemas extensionales principales, uno de edad Oligoceno-Mioceno Inferior con transporte
fundamentalmente de direccién N-Sy uno de edad Mioceno Inferior y Medio con transpor-
te dominante hacia el O-SO.

El caracter extensional o compresivo del tensor de esfuerzos durante el Ne6geno Superior
en las Béticas ha sido objeto de debate. Aunque, generalmente se reconoce una situacion
compresiva, con acortamiento de direcciéon N/S a NO/SE, que ha dado lugar a la formacién
de pliegues de orientacién E/O a ENE/OSO vy a fallas transcurrentes sinistras de orientacion
NNE/SSO y NE/SO (BOUSQUET, 1979; ESTEVEZ et al., 1982; WEIJERMARS et al., 1985;
MONTENAT et al., 1987; MONTENAT y OTT D’ESTEVOU, 1990; MARTINEZ-DIAZ, 1998;
2002; BOOTH REA et al. 2002a; MARTINEZ-MARTINEZ et al., 2002; 2004). Diversos autores
han propuesto que durante el Tortoniense regfa fundamentalmente un campo de esfuerzos
extensional, con una direccion de extension variable entre N/S (ARMIJO et al., 1977; LO-
NERGAN, 1991; LONERGAN y SCHREIBER, 1993; NE/SO (BARRAGAN, 1997), o extensiéon
radial (GALINDO-ZALDIVAR y GONZALEZ-LODEIRO, 1988; GALINDO-ZALDIVAR et al., 1991;
1993).

Desde el Tortoniense hasta la actualidad las rocas aflorantes en la Hoja de Lorca han sido
afectadas por estructuras extensionales y compresivas, coetaneas al depoésito de las unida-
des sedimentarias diferenciadas. La deformacion ocurrida durante este periodo ha configu-
rado la geometria y distribucion de las unidades sedimentarias asi como las discordancias
que las limitan, lo cual ha permitido realizar un estudio integrando datos estratigraficos y
estructurales para conocer la evolucién tectdnica de esta area durante el Mioceno Superior
y el Plio-Cuaternario.



Las sierras de las Estancias, Tercia y Espufia forman el nucleo de una estructura antiformal
de gran radio de eje groseramente ENE-OSO, descrita por ALDAYA et al. (1991); y LO-
NERGAN y PLATT (1995). En Sierra de la Tercia este antiformal tiene un eje de direccion
aproximada N 60° y afecta al relleno sedimentario de la Depresién de Lorca (MONTENAT
et al., 1990; BOOTH REA et al., 2002a). Es especialmente claro el flanco N de este pliegue.
El cierre perianticlinal al SO de la Sierra de la Tercia esta cortado por fallas de alto angulo,
gue separan al basamento de los sedimentos, quedando un poco confuso. El flanco SE del
pliegue esta cortado por la falla de salto en direccion, de Alhama de Murcia descrita por
BOUSQUET y MONTENAT (1974), BOUSQUET (1979), MONTENAT et al. (1987), MARTI-
NEZ DIAZ y HERNANDEZ ENRILE (1992) y MARTINEZ DIAZ (1998) que determina los rasgos
geomorfoldgicos principales de la depresion del Guadalentin (SILVA et al., 1997; MARTI-
NEZ-DIAZ, 2002; SILVA et al., 2003).

El estudio de la Falla de Alhama de Murcia (FAM), definida por BOUSQUET y MONTENAT
(1974), ha generado el mayor nimero de publicaciones y tesis doctorales en el area. Prac-
ticamente todos los autores centran sus trabajos en esta falla, utilizandola como hilo con-
ductor, causante de las deformaciones que afectan a los cuerpos sedimentarios en el area
desde el Mioceno Medio o desde la formacion de la Cuenca de Lorca hasta la actualidad,
por ejemplo (MONTENAT, 1977; MONTENAT et al., 1987, MONTENAT et al., 1990; MAR-
TINEZ DIAZ y HERNANDEZ ENRILE, 1991; RODRIGUEZ ESTRELLA et al., 1992; MARTINEZ
DIAZ, 1998; GUILLEN MONDEJAR, 1994; GUILLEN MONDEJAR et al., 1995). Segun estos
autores la Cuenca de Lorca seria una cuenca “pull-apart” formada por relevo trastensivo
entre la FAM y el contacto entre el dominio Sudibérico (DSI) y el DCA, considerado como
una falla sinistra. Sin embargo, el contacto entre el DCA y el DSI es un retrocabalgamiento
con transporte hacia el SE, activo durante el Burdigaliense, (LONERGAN et al., 1994). Otros
autores han considerado que la actividad de la Falla de Alhama de Murcia (FAM) comienza
con posterioridad al Tortoniense al considerar que el elipsoide de esfuerzos obtenido para
el Tortoniense (extensién N-S) es incompatible con este tipo de fallas (LONERGAN, 1991;
BOOTH REAy AZANON, 2003).

La Falla de Alhama de Murcia (FAM) ademaés de ser una falla de direccion sinistra, tiene una
componente de falla inversa de alto dngulo, produciendo una elevacion topografica impor-
tante del bloque N respecto al Corredor del Guadalentin (MARTINEZ DIAZ, 1998; 2002),
con una diferencia topogréfica actual de hasta 600 m. Junto a la FAM hay otras fallas aso-
ciadas a ella; fallas conjugadas, dextras de direccién aproximada N120°E, como la Falla de
las Vinas, en el borde NE de la Sierra de las Estancias, en las proximidades de Lorca, activa
durante el Pleistoceno (MARTINEZ DIAZ, 1998). La falla de Alhama de Murcia es una de las
estructuras con mayor peligrosidad sismica de las Béticas debido a su gran longitud y a su
evidente actividad en periodos histéricos. Estudios de paleosismicidad asociada a la falla in-
dican que ésta ha sido activa al menos en tres ocasiones en los Ultimos 27 ma produciendo
sismos de M 6,5 a7 (MASANA et al., 2004).



2. ESTRATIGRAFIA

De lo anteriormente expuesto, la complejidad tectonoestratigrafica de los terrenos
aflorantes en esta Hoja, obliga a realizar una descripcion de las distintas unidades
litologicas diferenciadas en cada una de las Zonas (Complejos o Dominios) para
ulteriormente intentar esbozar, en capitulos posteriores, una correlaciéon entre las
distintas unidades descritas y su evolucién paleogeografica.

2.1. ESTRATIGRAFIA DEL DOMINIO CORTICAL DE ALBORAN (DCA) O DE LAS ZONAS
INTERNAS EN EL AREA DE LORCA

Las unidades presentes en el area se han diferenciado en funcién de su grado metamorfico
y fabrica, extendiendo la division en cuatro tipos de unidades establecida por LONERGAN
(1991) en Sierra Espufa, a la Sierra de las Estancias y Tercia. En el Complejo Alpujarride se han
incluido las unidades afectadas por metamorfismo en facies de esquistos verdes y en el Com-
plejo Malaguide a unidades metamorfizadas en facies de anquizona y diagénesis. En la Figura
2.2 se ha ilustrado una columna litoestratigrafica sintética, donde se resume la litologia, posi-
ciéon estructural, espesores y metamorfismo de las unidades diferenciadas en esta area.

2.1.1. Diques de rocas toleiticas terciarias (1)

Las rocas del dominio de Alboran se encuentran localmente cortadas por diques de rocas
basicas (Fig. 2.1) que son especialmente abundantes en el complejo Malaguide en la Sierra
de las Estancias. Estan formadas por cristales de plagioclasas zonadas y macladas, anfiboles,
piroxenos incoloros, minerales opacos y como accesorios zircon y apatito, asi como abundan-
tes carbonatos y cloritas (FERNANDEZ-FERNANDEZ, 2003). Muestran textura ofitica y algunas
plagioclasas tienen textura poiquilitica. Estas rocas muestran afinidades geoquimicas propias
de toleitas de arco de Islas (FERNANDEZ-FERNANDEZ, 2003). Rocas similares en las Béticas oc-
cidentales muestran edades radiométricas comprendidas entre 30 y 17 Ma (TORRES ROLDAN
et al., 1986; TURNER et al., 1999).

2.1.2. Complejo Alpujarride

El término Alpujarrides (VAN BEMMELEN, 1927) se utilizd para designar un conjunto de tres
mantos, que afloran al Norte y al Sur de Sierra Nevada, con caracteristicas litolégicas comu-
nes. Posteriormente, EGELER y SIMON (1969) propusieron el término Complejo Alpujarride,
para agrupar a las distintas unidades alpujarrides. A partir de SIMON et al. (1976) se comien-
zan a proponer subdivisiones en unidades alpujarrides tipo. Estos autores distinguieron un
“conjunto alpujarride inferior” y un “conjunto alpujarride superior”, basandose en el desa-
rrollo litoestratigrafico de las series permotriasicas.
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Figura 2.1. Dique de rocas basicas aflorante en la Sierra de las Estancias

ALDAYA et al. (1979) proponen la primera division en unidades del Complejo Alpujarride,
para el tercio central de las Béticas, en la que se consideran las caracteristicas metamorficas,
estratigraficas y la posicion estructural dentro de la pila de unidades alpujarrides. Siguiendo
los mismos criterios de division, pero incluyendo las unidades presentes en las Béticas occi-
dentales, TUBIA et al. (1992) establecen una division en tres grupos de unidades: Alpujérrides
Inferiores, Intermedios y Superiores. Los Alpujarrides Inferiores mostraban un metamorfismo
de bajo grado, los Alpujdrrides Intermedios presentan condiciones metamérficas de grado
medio o alto en todos sus tramos litoestratigraficos y los Alpujarrides Superiores se caracteri-
zan por presentar las peridotitas de Ronda a su base y por presentar metamorfismo de grado
muy alto en la base de la sucesién metapelitica.

A raiz del descubrimiento de asociaciones minerales relictas, caracteristicas de metamorfismo
bajo facies de esquistos azules, en los tramos Permo-Tridsicos de algunas de las Unidades
Alpujarrides (GOFFE et al., 1989) se ha propuesto una division de las unidades alpujarrides
en funcion del grado metamérfico alcanzado por dichos tramos durante este episodio me-
tamorfico de alta presion y baja temperatura. Siguiendo esta proposicion junto con criterios
litoestratigraficos y la posicion estructural de las unidades en el seno de la pila alpujarride,
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se han diferenciado cuatro tipos de unidades alpujarrides, (AZANON, 1994; AZANON et al.,
1994; 1997 y BALANYA et al., 1998). Estas son de arriba abajo: unidades A o Salobrefia/Adra,
B o Herradura, C o Escalate y D o LUjar-Gador, véase la Figura 2.3. El grado metamérfico en
las pelitas permotridsicas de estas unidades durante el episodio de alta presion varfa entre los
340°y <7 kbar de la Unidad de Lujar y los 570°y 11 kbar en la Unidad de Herradura, Figura
2.3.

Una unidad tipo alpujérride estd formada de abajo arriba por una formacion de esquistos
de grano fino y cuarcitas de colores claros a los que se ha atribuido una edad Permo-Tridsica
y por una formacion carbonatada, datada como Tridsico Medio y Superior (KOZUR et al.,
1974 y KOZUR et al., 1985). A la base de las unidades de posicion mas alta afloran esquistos
grafitosos de probable edad paleozoica sobre una sucesion de gneises. La unidad de tipo A,
aflorante en las Béticas occidentales incluye ademas varios km de espesor de peridotitas a su
base y representa una secciéon de corteza continental con su manto litosférico correspondien-
te, muy adelgazada seguin BALANYA et al. (1997).
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Figura 2.2. Unidades del DCA (Dominio Cortical de Alboran) en el sector de Lorca, junto con secuencia
litoestratigrafica y zonacién metamorfica. llustracién modificada de LONERGAN (1991) junto con datos
de BOOTH REA (2004)

Las pelitas del Complejo Alpujarride se caracterizan por mostrar una foliacion principal, Sp
muy penetrativa, asociada a pliegues isoclinares, F,, paralela a los limites litologicos, formada
bajo condiciones de descompresién durante un episodio de exhumacién cortical (e.g. BA-
LANYA et al., 1993 y 1997; AZANON et al., 1997 y ARGLES et al., 1999). En las charnelas
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de los pliegues F, y en porfiroblastos se conserva una foliacion previa S, que se ha asociado
al evento metamorfico de bajo gradiente. Durante este evento se produjo metamorfismo en
facies de esquistos azules en las pelitas permotridsicas de algunas de las unidades alpujarrides,
caracterizadas por paragénesis minerales con carfolita (GOFFE et al., 1989, AZANON, 1994;
AZANON y GOFFE, 1997; AZANON et al., 1992; 1997; 1998; AZANON y CRESPO BLANC,
2000; BOOTH REA et al., 2002b; 2003a; 2005).

En los términos basales de las unidades de tipo Ay B el metamorfismo inicial se desarrolld
bajo facies eclogiticas (TUBIA y GIL IBARGUCHI, 1991 y BALANYA et al., 1993). Este primer
evento metamorfico y en general el metamorfismo que afecta al Complejo Alpujarride se ha
relacionado con la superposicion del Complejo Maldguide sobre el Alpujarride, en el estadio
mas temprano, registrado, de evolucion del DCA, entre el Cretacico Superior y el Oligoceno
basal (LONERGAN, 1991; AZANON et al., 1997; BALANYA et al., 1997; PLATT et al., 1998;
AZANON y CRESPO BLANC, 2000; PLATT et al., 2005).

Metamorfismo bajo gradiente (evento 1)
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Figura 2.3. Secuencias litoldgicas y zonacidon metamorfica de las Unidades Alpujérrides aflorantes en las
Béticas centrales y orientales, con su posicion en la pila Alpujarride y las paragénesis minerales utilizadas
para su distincién. Figura modificada de BALANYA et al. (1998)

Ambas foliaciones estan afectadas por un clivaje de crenulacion, S, localmente penetrativo
asociado a pliegues recumbentes con vergencia hacia el N (TUBIA et al., 1992; SIMANCAS y
CAMPOS, 1993; AZANON et al., 1997, BALANYA et al., 1997 y BALANYA et al., 1998; BOO-
TH REA et al., 2003a; 2005). Estos pliegues producen inversiones en la zonaciéon metamérfica
(AZANON et al., 1996; AZANON y ALONSO CHAVEZ, 1996; AZANON et al., 1997 y BALANYA
etal., 1997)y se han relacionado con el episodio responsable de la superposicién de unidades
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alpujarrides mas metamorficas sobre otras de menor grado (SIMANCAS y CAMPOS, 1993),
de la superposicion del Complejo Alpujarride sobre el Nevado-Filabride y del emplazamiento
intracortical de las peridotitas de Ronda (BOOTH REA et al., 2005).

Este evento contractivo ha sido descrito por numerosos autores, tanto en las Béticas orientales
como en las occidentales (EGELER y SIMON, 1969; ALDAYA et al., 1979; PLATT y BEHRMANN,
1986; ALVAREZ, 1987; CAMPOS y SIMANCAS, 1989; FRIZON DE LAMOTTE et al., 1991; BA-
LANYA y GARCIA DUENAS, 1991; DE JONG, 1991; TUBIA y GIL IBARGUCHI, 1991; TUBIA et
al., 1992; GARCIA CASCO y TORRES ROLDAN, 1996; AZANON et al., 1996; AZANON et al.,
1997; BALANYA et al., 1997; MARTINEZ-MARTINEZ y AZANON, 1997; SANCHEZ GOMEZ,
1997; SOSSON et al., 1998 y AZANON y CRESPO-BLANC, 2000; BOOTH REA et al., 2003a;
2005).

La Unidad de Jubrique o tipo A, junto con las peridotitas de Ronda y el Complejo Malaguide
representan una porcion de litosfera continental engrosada durante la subduccién del Com-
plejo Alpujarride bajo el Malaguide que sufrié un importante proceso de exhumacion durante
y con posterioridad a la formacion de su foliacion principal. Esta exhumacién fue registrada en
la unidad de Jubrique como un adelgazamiento coaxial durante la formacion de la foliacion
principal, gue evolucioné aun bajo condiciones de ductilidad a una deformacién no coaxial
sobrepuesta a la foliacién principal (BALANYA et al., 1993 y 1997; TUBIA et al., 1993 y AR-
GLES et al., 1999). El adelgazamiento de la Unidad de Jubrique estuvo acompanado de velo-
cidades de enfriamiento de mas de 100 °C/Ma desde 500°C hasta menos de 100 °C durante
el intervalo entre 19y 17-18 Ma (MONIE et al., 1991b, 1994; JOHNSON, 1993; MORILLON
etal., 1996; ZECK, 1996; SOSSON et al., 1998; ARGLES et al., 1999 y SANCHEZ RODRIGUEZ
y GEBAUER, 2000). Dataciones radiométricas sobre zircones de muestras del basamento del
Complejo Alpujarride han aportado edades de metamorfismo paleozéicas, indicando que
el metamorfismo alpino estd en algunos casos sobrepuesto a rocas metamorfizadas en el
Paleozdico (MONTEL et al., 1995; ACOSTA, 1997; SANCHEZ RODRIGUEZ, 1998; ZECK y WHI-
TEHOUSE, 1999 y SANCHEZ RODRIGUEZ y GEBAUER, 2000).

La Formacién de las Millanas (BOURGOIS, 1972b) o Formacion Vifuela (MARTIN-ALGARRA,
1987) y la Formacion Sidi Abdeslam en el Rif (FEINBERG et al., 1990), constituida por margas,
areniscas y conglomerados incluyen los primeros cantos metamorficos y de peridotitas pro-
cedentes de la exhumacion del Complejo Alpujarride. Se deposit6é discordantemente sobre
los complejos Malaguide y Alpujarride, llegando a sellar el contacto entre ambos, durante el
Burdigaliense Inferior (AGUADO et al., 1990, DURAND DELGA et al., 1993 y MARTIN ALGA-
RRA et al., 2000). Segun la escala cronoestratigrafica de BERGGREN et al. (1995) el depdsito
de estos sedimentos se produjo entre 20,5-20,6 y 18.3 Ma. Cantos de rocas volcanicas inclui-
dos en sedimentos de esta formacién en las Béticas Orientales han sido datados en 21 Ma
(SCOTNEY et al., 2000).

Se han incluido en el Complejo Alpujarride las unidades de Saltador, Cortada y de los Molinos
definidas por KAMPSCHUUR et al. (1972). Sin embargo en Sierra de la Tercia se ha diferen-
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ciado otra imbricacion situada debajo de la Unidad Cortada, que se ha denominado Unidad
Pintada.

2.1.2.1. Esquistos y cuarzoesquistos (2). Paleozoico. Marmoles calizos (3). Tridsico. Unidad
Pintada

Esta unidad no ha sido descrita por autores previos, aflora en el borde S de la Sierra de la
Tercia, en el &rea del “Buitre” (1°39°00”0 y 37° 42°50”N) y también al E de la Sierra, cerca del
Cortijo del Rincon (1°3420"0 y 37° 43°50”N). Esta constituida por esquistos y cuarcitas oscu-
ros de grano fino (2), con bandas de foliacién protomilonitica formada en facies de esquistos
verdes, con la paragénesis Ms + Chl + Plg + Gr + Apatito + Tur + Qtz. Sobre los esquistos aflo-
ra una formacion de rocas carbonatadas (3) compuesta por marmoles calizos con un espesor
aproximado de 75 m. A techo de esta formacion se ha desarrollado una foliacién milonitica
(Fig. 2.4) con una lineacion de estiramiento de direccion NNO-SSE.

Figura 2.4. (a) Calcimilonitas del techo de la Formacién carbonatada (3) de la unidad Pintada situadas
en el contacto con la Unidad Cortada suprayacente. (b) Contacto entre los miembros de cuarcitas (5) y
esquistos de grano fino (6) de la Formacion Tonosa en la Sierra de la Tercia; los esquistos de grano fino
ocupan el rea aterrazada y repoblada de pinos a la izquierda de la imagen

2.1.2.2. Esquistos de grano fino grafitosos (4). Paleozoico. Cuarcitas, cuarzoesquistos, y es-
quistos de grano fino (5). Pérmico. Esquistos de grano fino de tonalidades azuladas o verdo-
sas (6). Tridsico Inferior. Mdrmoles calizos y dolomiticos (7). Tridsico Medio-Superior. Unidad
Cortada

En esta unidad se ha incluido a las unidades de los Molinos, Cortada y Saltador (KAMPS-
CHUUR et al., 1972) aflorantes en las sierras de Espufa, de la Tercia y de las Estancias, res-
pectivamente. Se caracteriza por el importante desarrollo de las formaciones cuarzo-peliticas.
MAKEL y RONDEEL (1981) diferenciaron dos formaciones, correlacionables con las diferencia-
das por DE VRIES y ZWAAN (1967) en Sierra de las Estancias. La inferior se corresponde con la
Formacion Los Morenos (4), constituida por una sucesion de esquistos oscuros de grano fino
alternando con bancos de cuarcitas y niveles de calizas negras ocasionales, con un espesor
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aproximado de 300 m. Incluye venas de cuarzo que frecuentemente representan charnelas de
pliegues isoclinales previos a la foliacion principal. No se han encontrado fosiles

Sobre esta formacién aflora una correlacionada con la Formaciéon Tonosa, de la cual afloran
los dos miembros inferiores (Fig 2.5). El miembro de posicion mas baja (5) se corresponde
con el de Cuarcitas inferior de DE VRIES y ZWAAN (1967), compuesto por una sucesion de
cuarcitas amarillentas, verdosas y marrones con intercalaciones de calcofilitas y metagrauva-
cas, con aproximadamente 450 m de potencia. Sobre este miembro hay una sucesion (6) de
aproximadamente 200 m de esquistos de grano fino azul-grisaceos y verdosos con intercala-
ciones de cuarcitas.

Figura 2.5. (a) Esquistos de grano fino con intercalaciones de cuarcitas (6). (b) Ejemplo de cuarcitas y
cuarzoesquistos de Unidad Cortada (5)

A techo del miembro de esquistos de grano fino afloran algunas lentes de tamafno métrico de
dolomias grises y yesos (7), sobre harinas de falla procedentes de la cataclasis del miembro
de esquistos de grano fino. Estas rocas carbonaticas podrian corresponder a la Formacién
Estancias de DE VRIES y ZWAAN (1967). En Sierra de Espufa estas dolomfas adquieren un
espesor considerable.

La unidad Cortada ha sido considerada por AZANON et al. (1994) como una unidad de tipo
Jubrique o Adra, sin embargo, como se vera en el apartado de metamorfismo de esta uni-
dad, las condiciones P-T alcanzadas durante la formacion de la foliacion S, en los términos
permotridsicos de esta unidad (6 kbar-300°C) son de menor grado que las estimadas para
niveles litoestratigraficos equivalentes de las Unidades de Jubrique y Adra (10 kbar-440 °C).
Por consiguiente, parece adecuado considerarla o como una unidad de posicién estructural
equivalente a las unidades de Jubrique y Adra pero que ha sufrido un metamorfismo menor,
0 como una unidad de posicion estructural mas elevada que las unidades de tipo Jubrique o
Adra que no ha sido conservada en la vertical donde afloran estas unidades.
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2.1.3. Complejo Malaguide

El Complejo Malaguide definido por BLUMENTHAL (1927) y denominado Complejo Ghoma-
ride en el Rif (KORNPROBST y DURAND DELGA, 1985y CHALOUAN, 1986), ocupa la posicion
mas alta de los complejos del DCA recubriendo completamente a los complejos anteriores. El
basamento de este complejo registra metamorfismo de grado bajo, atribuido a la Orogenia
Hercinica (CHALOUAN, 1986; CHALOUAN y MICHARD, 1990 y BALANYA, 1991); en cambio
la cobertera mesozéica y terciaria no ha sufrido metamorfismo, a lo sumo condiciones de
anquimetamorfismo bajo en las unidades tecténicas de posicion inferior LONERGAN, 1991;
NIETO et al., 1994 y LONERGAN y PLATT, 1995).

Dataciones mediante fission track sobre zircones indican que gran parte del Complejo Ma-
ldguide nunca ha sobrepasado los 200°C y que se enfrié por debajo de 120° en el Mioceno
Inferior JOHNSON, 1997). En la Hoja de Lorca se han diferenciado dos grupos de unidades
malaguides en funcién de su posicion estructural y del metamorfismo alcanzado por sus
respectivas sucesiones Permo-Triasicas. Las unidades de posicion inferior se han denominado
Unidades Malaguides Inferiores y se caracterizan por haber sufrido metamorfismo alpino de
grado muy bajo (anquizona). Las unidades de posiciéon superior se han denominado Unidades
Malaguides Superiores y se caracterizan porque sus sucesiones Permo-Tridsicas sélo han su-
frido diagénesis, tienen un zécalo Paleozoico bien desarrollado que ha sufrido metamorfismo
de grado muy bajo durante la Orogenia Varisca (CHALOUAN, 1986; CHALOUAN y MICHARD,
1990 y BALANYA, 1991) y ademaés estan cubiertas por una cobertera post-Tridsica que inclu-
ye términos desde el Jurasico hasta el Oligoceno (PAQUET, 1969; 1970 y 1974; LONERGAN,
1991 y 1993; MARTIN MARTIN 1996 y MARTIN MARTIN et al., 1997b).

2.1.3.1. Unidades Malaquides Inferiores

En el grupo de Unidades Malaguides Inferiores (Fig. 2.6) se pueden diferenciar dos imbrica-
ciones principales, en la inferior se ha incluido a la Unidad Intermedia de PAQUET (1969) y de
LONERGAN (1991) definida en Sierra Espufia y a la unidad de Castillarejo de KAMPSCHUUR
etal. (1972) descrita en Sierra de la Tercia y que en este trabajo se ha denominado Unidad de
Aledo, que ademas aflora en a la base del complejo Malaguide en el extremo oriental de la
Sierra de las Estancias, donde no habia sido descrita anteriormente.
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Figura 2.6. Contacto entre los complejos Alpujarride y Maldguide en la Sierra de la Tercia. En la parte
inferior de la imagen se observan los esquistos de grano fino de la Unidad Cortada. Sobre ellos hay dos
imbricaciones de Unidades Malaguides Inferiores constituidas en orden ascendente por: filitas y cuarcitas
violaceas y megalentes de dolomias de la Unidad de Aledo; pizarras violaceas, cuarcitas, yesos y dolomias
de la Unidad del Morrén Largo. El relieve esta coronado por el Cerro del Arcon que se encuentra en el
nucleo de la Sierra de la Tercia

2.1.3.1.1. Metagrauvacas verdosas (8). Devonico-Carbonifero. Filitas violaceas, verdosas y
cuarcitas (9). Pérmico-Triasico Inferior. Dolomias grises, oscuras, marmoles. (10). Tridsico Me-
dio-Superior. Unidad de Aledo

La Unidad de Aledo esta compuesta por tres formaciones, una formacion (8) de metagrau-
vacas verdosas y marrones de protolito de edad devono-carbonifera que solo se han iden-
tificado en la Sierra de las Estancias, una formacion cuarzo-pelitica (9) constituida por una
sucesion de cuarcitas blancas, verdosas y rojizas alternantes con filitas violaceas (Figura 2.8)
y metaconglomerados (Figura 2.7) y una formacién de rocas carbonéticas (10) constituida
por dolomias grises y negras. Esta unidad ha sufrido condiciones metamorficas de anquizona
superior-epizona, segun estudios de cristalinidad de la illita (LONERGAN, 1991; NIETO et al.,
1994 y ABAD et al., 2003) y termobarometria de equilibrios locales (=240 °C, BOOTH REA,
2004). La Unidad de Aledo alcanza un espesor maximo de 250 m, aunque frecuentemente
ha sido omitida por la accion de fallas normales de bajo angulo (BOOTH REA et al., 2002a;
2004a). La formacion de cuarcitas y filitas alcanza espesores maximos en torno a los 100 m
y la formacion de rocas carbondticas de 150 m alcanzados en algunos puntos de la Sierra de
Tercia, sin embargo, en otros lugares la formacién carbonatica no sobrepasa la decena de
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metros o esta ausente, como es el caso en gran parte de Sierra Espufia. En esta unidad se ha
incluido también un espesor considerable de rocas de falla que se encuentran a techo de la
formacién carbonatada o sobre la formacion de cuarcitas y pizarras.

Figura 2.7. Metaconglomerados incluidos en la sucesion pelitica permo-tridsica de la imbricacién inferior
de las Unidades Malaguides Inferiores aflorante en la Sierra de las Estancias

Figura 2.8. (a) Filitas permotridsicas de la Unidad de Aledo cortadas por superficies de cizalla fragiles
(Sierra de las Estancias). (b) Se observa la relacién geométrica entre la estratificacion en cuarzopelitas y
el clivaje pizarroso que las afecta. Sucesién permo-tridsica de la Unidad del Morrén Largo (Sierra de la
Tercia)

En las imbricaciones superiores de las Unidades Malaguides Inferiores se han incluido las uni-
dades de Morrén Largo, Arcon y Pena Rubia de KAMPSCHUUR et al. (1972), aflorantes en las
sierras de Espufia, de la Tercia y de las Estancias respectivamente y se han denominado Unidad
del Morroén Largo. La Unidad de Morrén Largo muestra una estructura de pliegue recumbente
con facing hacia el NO en Sierra Espuia (LONERGAN, 1991; 1993). Por este motivo tam-
bién se ha incluido en esta unidad la formacion de calizas y dolomias infrayacente atribuida
tradicionalmente a la Unidad de Santa Yechar (KAMPSCHUUR et al., 1972) pero que como
indica LONERGAN (1991) y LONERGAN y PLATT (1995) podria tratarse del flanco inverso de la
Unidad del Morrén Largo. Muestra una potencia, medida transversalmente a la estratificacion
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de unos 450 m, sin embargo, se obtienen espesores mucho menores si se miden transversal-
mente a las fallas que limitan a esta unidad, ya que la estratificacién es oblicua a ellas.

2.1.3.1.2. Pizarras verdosas, grauvacas, conglomerados vy silexitas (11). Devénico-Carbonife-
ro. Pizarras rojas, conglomerados y cuarcitas (12). Pérmico-Tridsico Inferior. Dolomias oscuras,
grises, calizas tableadas (13). Triasico Medio-Superior. Unidad del Morrén Largo

La unidad del Morrén Largo esta constituida por varias imbricaciones (KAMPSCHUUR et al.,
1972) formadas como en el caso anterior por tres formaciones, (11) metagrauvacas de tonos
verdosos aflorantes sélo en la Sierra de las Estancias, (12) cuarzo-pelitas de edad Permo-Tria-
sica formadas por cuarcitas rojizas, amarillentas y violaceas, pizarras rojas (Figuras 2.8 by 2.9),
microconglomerados de tonos violaceos y algunos niveles de yesos. Sobre la formacién cuar-
zo-pelitica hay una de rocas carbonaticas (13) de edad Tridsica (Figura 2.9), formada de muro
a techo por calcofilitas amarillentas, dolomias negras masivas, calcofilitas y yesos, dolomias y
calizas tableadas. Esta unidad ha alcanzado condiciones metamorficas de anquizona inferior
(LONERGAN, 1991; NIETO et al., 1994 y LONERGAN y PLATT, 1995).

Figura 2.9. Falla normal de bajo angulo cortando el contacto entre dolomias y pizarras rojas de la Unidad
del Morrén Largo (Sierra de la Tercia)

2.1.3.2. Unidades Malaguides Superiores

El z6calo paleozoico de las Unidades Maldguides Superiores, denominado Formacién Piar, por
SOEDONIO (1971) y ROEP (1972) y Grupo Piar (14) por MARTIN ALGARRA (1987), incluye
una serie de formaciones estratigraficas representadas en la Figura 2.11 junto con la Forma-
cion Saladilla permo-tridsica. Las Unidades Malaguides superiores son equivalentes a las que
forman el Complejo Malaguide en las Béticas occidentales, aunque muestran un desarrollo
menor de los términos paleozdicos. En este grupo se han incluido las unidades de Atalaya
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y Morrén de Totana en Sierra Espufia, Jurramienta en la Sierra de la Tercia y Los Majales en
Sierra de las Estancias. Estas unidades presentan variaciones de espesor enormes entre las tres
Sierras (MAKEL y RONDEEL, 1979) debido a las frecuentes omisiones tectonicas producidas
por fallas normales (BOOTH-REA et al., 2004a), alcanzando su maximo espesor en Sierra
Espuna.

2.1.3.2.1. Filitas verdosas, silexitas, grauvacas de tonos marrén-verdoso y calizas alabeadas
(14). Ordovicico-Carbonifero. Fm. Morales, Fm. Sancti Petri (Calizas Alabeadas), Fm. Falcoia
y Fm. Almogfa.

e Formacion Morales (MON, 1971).

La Formaciéon Morales esta constituida por pizarras, grauvacas y conglomerados cuarzosos y
muestra tonos pardos, olivaceos y localmente rojizos. El nivel de conglomerados mas potente
constituye un buen nivel guia. En la parte superior de esta formacion se han identificado grap-
tolites (AGARD et al.,, 1958 y SOEDONIO, 1971), conodontos y tintinidos (HERMES, 1966)
caracteristicos del Silurico. Filitas verdosas de esta formacion afloran localmente en las Sierra
de las Estancias.

e Formacion Sancti Petri (MICHELAU, 1942) o Calizas Alabeadas (ORUETA, 1917).

Esta formacion estad constituida fundamentalmente por areniscas y pizarras calcareas turbi-
diticas y localmente calizas de tonos verdosos o grises. En general se acepta una edad desde
Devonico hasta Carbonifero Inferior (SOEDONIO, 1971; GEEL, 1973 y HERBIG, 1983).(b)

Las formaciones Morales y Sancti Petri se caracterizan por presentar un clivaje de crenulacion
con caracteristicas de “slaty cleavage” (S,) subparalelo a la estratificacion, asociado a plie-
gues isoclinales o apretados. Esta deformacion ha sido atribuida por CHALOUAN y MICHARD
(1990) a la orogenia Eobarisca de edad Faemeniense.
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Figura 2.10. (a) Pizarras olivdceas y grauvacas devono-carboniferas del Malaguide superior (Formacion
Almogia). (b) Conglomerados poligénicos del Carbonifero Superior. Rocas aflorantes en la Sierra de las
Estancias

e Formaciones Falcona (HERBIG, 1983) y Almogia (MON, 1971)

La Formacion Almogia se depositd discordantemente sobre las formaciones anteriores. Esta
formada por un paquete de silexitas a su base, considerada como una formacién indepen-
diente “Formacion Falcona” por HERBIG (1983), y por una sucesion de grauvacas, conglome-
rados y pizarras (Figura 2.10) de tonos marrones y verdosos. La Formacion Falcofia tiene una
edad Carbonifero Inferior (HERBIG, 1983 y 1984). Los radiolarios incluidos en esta formacién
indican una edad Turnaisiense (O'DOGHERTY et al., 2000). Estas silexitas afloran localmente
en el extremo oriental de la Sierra de las Estancias como lentes limitadas por fallas en la Ram-
bla Roja, cerca del cortijo de las Barracas y tambien en la terminacién occidental de Sierra de
la Tercia, cerca del Cortijo de la Pefia Rajada.
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Figura 2.11. Columna litoestratigrafica de las rocas paleozoicas y permotridsicas del Complejo Malagui-
de. Figura tomada de MARTIN ALGARRA (1987)
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e Conglomerado de Marbella (BLUMENTHAL, 1949)

El Conglomerado de Marbella constituye una sucesién sedimentaria discordante sobre la for-
macién anterior, constituida por conglomerados poligénicos (Figura 2.12b) con abundantes
blogues de origen carbonatado, procedente de las formaciones anteriores o incluso con can-
tos de gneises. Ha sido datado como Carbonifero Superior por HERBIG y MAMET BERNARD
(1983) y por HERBIG (1984).
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Tanto la Formacion Almogia como el Conglomerado de Marbella no estan afectados por las
estructuras asociadas a los clivajes S, y S, presentes en las formaciones Silurico-Devonicas. Sin
embargo, las sucesiones carboniferas del Complejo Malaguide estan afectadas por pliegues
de plano axial vertical (F,) que afectan a las formaciones malaguides infrayacentes segun
CHALOUAN y MICHARD (1990).

2.1.3.2.2. Conglomerados, areniscas, y arcillas rojas (15). Margas blancas, arcillas y yesos
(16). Dolomias y calizas (17). Pérmico-Tridsico. Formacién Saladilla

e Formaciones Permo-Tridsicas del Complejo Malaguide

Las formaciones de edad Permo-Tridsica del Complejo Malaguide fueron agrupadas en la
Formacion Saladilla (SOEDONIO, 1971; ROEP, 1972; GEEL, 1973, HERBIG, 1983 y MARTIN
ALGARRA, 1987), mostrando caracteristicas litoestratigraficas equivalentes en los sectores
Central y Occidental de las Béticas. Sin embargo, en las Béticas Orientales se han diferen-
ciado dos formaciones, una detritica con alguna intercalacion calcarea (Fig 2.12a) de edad
Permo-Triasica (15) y una calcarea (17) con intercalaciones detriticas (16) (Fig 2.12¢), de edad
Tridsica (MAKEL y RONDEEL, 1979 y MAKEL, 1981). La formacion detritica esta formada por
conglomerados, areniscas y lutitas de color rojo o purpura junto con un miembro dolomitico
intercalado, alcanzando una potencia de 475 m, segin MAKEL y RONDEEL (1979). La forma-
cion calcarea, compuesta fundamentalmente por dolomias junto con yesos y margas tiene
en Sierra Espufia una potencia de aproximadamente 250 my su base ha sido datada como
Carniense.
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Figura 2.12. Ejemplos de rocas Permo-Tridsicas de unidades Maldguides superiores: arriba) sucesion de
arcillas rojas, yesos y dolomfas negras cortada y basculada por dos generaciones de fallas normales de bajo
angulo; abajo izquierda) contacto entre grauvacas carboniferas y conglomerados rojos del Malaguide;
abajo derecha) arenisca con ripples. Todas las fotos provienen del borde N de la Sierra de las Estancias

2.1.3.3. Dolomias (18). Hettangiense. Calizas grises (19). Jurasico Inferior-Medio. Conglome-
rados calcareos cementados (20). Luteciense Superior. Margas y margas arcillosas de color
ladrillo (21). Bartoniense. Cobertera sedimentaria post-Triasica del Complejo Malaguide y del
Dominio cortical de Alboran

La cobertera terciaria del Complejo Malaguide se encuentra bien representada en Sierra Es-
puna dénde se ha establecido una secuencia tipo, constituida por sedimentos con edades
comprendidas entre el Jurdsico y el Mioceno Inferior (PAQUET, 1969; 1970 y 1974; LONER-
GAN, 1991 y 1993; MARTIN MARTIN 1996 y MARTIN MARTIN et al., 1997b). Esta cobertera
muestra interrupciones sedimentarias mayores en el Paleoceno (SMIT, 1979; MARTIN ALGA-
RRA, 1987; MARTIN MARTIN, 1986 y MARTIN MARTIN et al., 1998) y en el Oligoceno Inferior
(MARTIN MARTIN, 1996 y MARTIN MARTIN et al., 1997b). En esta memoria se ha utilizado la
division en unidades sedimentarias propuesta por MARTIN MARTIN (1996) en Sierra Espufa.

En la Hoja de Lorca afloran sedimentos jurasicos y eocenos de la cobertera Malaguide. Las
rocas jurasicas afloran en Sierra Espufiia donde se han diferenciado dos miembros, un tramo
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inferior (18) de dolomias grises, masivas y otro superior (19) de calizas en gruesos bancos,
ooliticas hacia el techo y coronadas inmediatamente fuera de la Hoja por margas amarillentas
del Dogger. El término inferior se atribuye al Hettangiense, y el superior se supone que abarca
desde el techo del Hettangiense hasta parte del Dogger (KAMPSCHUUR et al., 1972).

Los sedimentos del Eoceno-Mioceno Inferior afloran en el extremo occidental de la hoja, en
el margen meridional del Rio de Vélez. Se han diferenciado dos miembros distintos; conglo-
merados de cantos carbonatados (20) que se han atribuido al miembro conglomeratico de
la Formacion Malvariche (MARTIN-MARTIN, 1996). Los conglomerados contienen macrofo-
raminiferos benténicos (Nummulites perforatus MONFORT, Nummulites rouaulti, D’ARCH Y
HAIME y Nummulites laevigatus) que indican una edad Luteciense Superior-Bartoniense (salvo
que sea fauna resedimentada). Los cantos proceden fundamentalmente de la erosion de
dolomias tridsicas de las unidades malaguides superiores. Sobre los conglomerados hay una
sucesion (21) de margas arcillosas y limosas de color ladrillo que lateralmente pasan a arenas
con estratificaciones cruzadas que se han atribuido al miembro intermedio de la Formacién
Malvariche (MARTIN-MARTIN, 1996). Los macroforaminiferos benténicos identificados en
este miembro son Nummulites perforatus MONTFORT (B) var. Subglobulosa y Assilina expo-
nens SOWERBY que indican una edad tambien Luteciense Superior-Bartoniense.

2.2. DOMINIO SUBBETICO

En la Hoja de Lorca el Subbético estd representado por un abanico imbricado vergente hacia
el SE de sedimentos marinos cretacicos y paledgenos que afloran en la esquina noroccidental
de la hoja (Fernandez-Fernandez et al., 2004). Estos sedimentos muestran pliegues asimétri-
cos vergentes hacia el SE con fallas inversas asociadas.

2.2.1. Sedimentos Cretacicos
2.2.1.1. Margocalizas y margas blancas (Fm. Carretero) (22). Valanginiense-Barremiense

Margas alternantes con calizas margosas blancas (22) correspondientes a la Formacién Carre-
tero (VERA et al., 1982) representan los sedimentos mas antiguos del Subbético que afloran
en la Hoja de Lorca. Estas margas se han identificado en un pequefo afloramiento en el limite
N de la Hoja, en la carretera hacia La Paca. Se trata de una alternancia de biomicritas en ban-
cos de 20 a 40 cm, con margas y margocalizas. En zonas préximas ha sido posible determinar
faunas correspondientes al Hauteriviense-Barremiense (KAMPSCHUUR et al., 1972).

2.2.1.2. Arcillas, arcillas margosas y margas verdes (Fm. Fardes) (23). Aptiense-Albiense
Sobre la Formacién Carretero aflora una formacion (23) de margas, arcillas y margas arcillosas
de color verde oscuro (Formacion Fardes, COMAS, 1978). Estas arcillas y margas contienen

abundante pirita oxidada y frecuentes yesos originados por oxidacion de los sulfuros proce-
dentes de un ambiente reductor en la sedimentacion de los materiales. Localmente se inter-
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calan pequenos lechos de calizas ooliticas. Contienen fauna de radiolarios y foraminiferos que
indican una edad Aptiense-Albiense.

Figura 2.13. (a) Afloramiento de calizas margosas y margas de la Formacion Capas Blancas. (b) Contacto
entre la Formacién Fardes, de tonos verdosos a la derecha de la foto y la Formacién Capas Blancas a la
izquierda

2.2.1.3. Margas y margocalizas blancas (Fm: Capas Blancas) (24). Cenomaniense-Campa-
niense

La Formacion Capas Blancas (VERA et al., 1982) (24) constituida por calizas margosas blancas
y margas sucede a la Formacion Carretero (Fig. 2.13). Estas calizas margosas muestran una es-
tratificacion fina en bancos centimétricos e incluyen frecuentes nédulos de silex pardo, negro
0 rojizo. En estas calizas se han identificado los siguientes foraminiferos plancténicos: Praeg-
lobotruncana turbinata, Praeglobotruncana aff. Stephani y Heterohelix (KAMPSCHUUR et al.,
1972); fauna caracteristica del Cenomaniense-Turoniense. La Formacién de Capas Blancas se
encuentra generalmente muy deformada, mostrando un clivaje penetrativo, y constituye la
formacién basal del abanico imbricado aflorante en el NO de la Hoja de Lorca, despegado
sobre la Formacién Fardes. Aflora en varios puntos de la Hoja de Lorca a la base de la mayoria
de las escamas. Ademas, rocas de esta formacion constituyen los olistolitos mas frecuentes en
el seno de sedimentos sinorogénicos del Mioceno Inferior.
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Figura 2.14. (a) Calizas margosas rojizas y blancas de la Formacién Capas Rojas. (b) Sucesién cretacico-
eocena que incluye desde la esquina inferior derecha de la imagen hacia arriba: margas arcillosas verdes
de la Formacién Fardes, margas y calizas margosas blancas de la Formacién Capas Blancas, calizas mar-
gosas de color asalmonado de las Capas rojas, margas blancas del Eoceno y calizas bioclasticas Eocenas
culminando la serie (terminacién occidental de la Sierra del Pinoso, situada en la esquina NO de la Hoja
de Lorca

2.2.1.4. Margas y margocalizas de tonos asalmonados (Fm. Capas Rojas) (25). Campaniense-
Luteciense

La sucesion sedimentaria cretacica se encuentra culminada por calizas margosas de tonalida-
des rosadas o rojizas alternantes con capas blanquecinas o verdosas de la Formacion de Capas
Rojas (25) (Fig. 2.14). Estas calizas se encuentran finamente estratificadas en lechos que no
suelen superar los 10 cm de espesor. Al igual que la formacién precedente muestran una de-
formacién intensa, con un clivaje penetrativo y frecuentes superficies de cizalla. En estas rocas
se ha identificado la siguiente fauna (KAMPSCHUUR et al., 1972):

e Rotalipora aff. CUSHMANI y Globotruncana sp. (Cenomaniense)

Globotruncana angusticarinata, globotruncana schneegansi y Globotruncana aff.

Helvetica (Turoniense).

logotruncana lapparenti, G. coronata y G. renzi (Coniaciense).

Globotruncana carinata, G. fornicata y G. angusticarinata (Santoniense).

Globotruncana linneiana y G. elevata (Campaniense).

e Globotruncana linneiana y G. stuarti (Maastrichtiense).

e Globigerina soldadoensis, Globorotalia formosa y G. rex (Eoceno Inferior)

e Globorotalia bullbrook, G. boliwariana, G. spinulosa y Hautkenina aragonensis
(Eoceno Medio)
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2.2.2. Sedimentacion Terciaria

Las rocas paledgenas aflorantes en la Hoja de Lorca corresponden a la Formacién Barahona
(WITTINK, 1975) constituida por margas, margocalizas y calizas de edad Eoceno Inferior-
Aquitaniense (Fig 2.16). Esta formacién incluye varios miembros representativos de distintos
medios sedimentarios (margas de cuenca, abanicos turbiditicos carbonatados y facies carbo-
natadas de plataforma, localmente con bioconstrucciones). El contacto entre esta formacién y
la sucesion cretacica infrayacente localmente es una discordancia angular. (Fig 2.15)

Figura 2.15. (a) Discordancia entre capas rojas cretacicas y turbiditas calcareas oligocenas de la Forma-
cion Barahona (28), al sur del Cortijo del Campico y de la carretera a Zarzilla de Ramos. (b) Sucesion de
margas, margocalizas y calizas del Eoceno Inferior-Medio (27) (carretera de Lorca a La Paca)
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Figura 2.16. Caliza bioclastica con nummulites de la Formacién Barahona

2.2.2.1. Margas con yesos y calizas margosas (26). Paleoceno, Eoceno-Ypresiense

En la Formacion Barahona se han diferenciado distintos miembros alli donde lo permiten las
dataciones paleontolégicas realizadas por KAMPSCHUUR et al., 1972. Localmente afloran
margas algo yesiferas con calizas margosas de tonalidades grises (26). Se ha distinguido la
fauna siguiente: Globorotalia formosa gracilis, G. aragonensis, G. aff. Compressa, G. aff.
pseudobulloides y Globigerina soldadoensis correspondiente al Paleoceno-Eoceno Inferior
(Fig 2.16).

2.2.2.2. Margas y margocalizas (27). Eoceno

Generalmente, la base de la Formacion Barahona esta formada por una sucesion de margas
blancas o grisdceo-verdosas con intercalaciones de calizas y margas arenosas que definen una
secuencia estratocreciente (27). Localmente, las intercalaciones estan formadas por calizas
bioclasticas con un gran contenido en Nummulites (Fig. 2.16). Las margas incluyen la siguien-
te fauna de edad Eoceno Medio-Superior (Fig 2.17): Globorotalia centrales, G. bullbrooki, G.
bolivariana, Globigerina. aff. senni, G. spinulosa, Globigerapsis index, Globigerina venezuela,
Globigerina tripartita, Vulvulina spinosa, Cassidulina subglobosa, y Globigerinateca.

41



2.2.2.3. Turbiditas carbonatadas. Brechas, calciruditas y calcarenitas localmente calizas bioclas-
ticas. (28) Eoceno Superior-Oligoceno. Margas y margocalizas blancas (29) Eoceno Superior-
Oligoceno. Calizas bioclasticas, calizas margosas y margas. (30) Oligoceno superior, Mioceno

Gran parte de los afloramientos de la Formacion Barahona en la Hoja de Lorca estan consti-
tuidos por alternancia de margas, margocalizas y calizas turbiditicas de edad Eoceno Superior-
Oligoceno. En la presente hoja se han diferenciado dos miembros, el primero de ellos donde
dominan las facies carbonatadas (28) (Fig 2.17) y el segundo representativo de medios mas
distales donde predominan las margas y margocalizas (29). Localmente, el paso de facies
carbonatadas a margosas se produce en relacion con fallas normales de crecimiento donde
las margas se encuentran en el bloque de techo. En los tramos margosos de esta sucesion se
ha identificado la siguiente fauna: Globigerina aff. tripartita, G. aff. amphapertura, Globige-
rinapsis aff. index, Uvigerina aff. mexicana, Cassidulina subglobosa horizontalis, Globigerina
venezuela y Globigerina aff. rohri. En la sucesion carbonatada se han identificado abundantes
restos de Rotalidos, algas, Operculina, Nummulites, Mili¢lidos, Catapsydrax aff. dissimilis, Glo-
botruncanas, Discorbis, Assilina, Melobesias, Gypsina, Planorbulina, Equinodermos y oolitos.

Figura 2.17. Pliegue vergente hacia el SSE afectando a calizas oligocenas de la Formacion Barahona (28)
situadas sobre margas (27) del Eoceno Superior de la misma formacién
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Figura 2.18. Sucesiéon Oligoceno-Miocena de la Formaciéon Barahona constituida por margas y margas
arenosas culminada por calizas bioclasticas (30) y bioconstrucciones en el Cabezo del Asno




La Formacién Barahona esta culminada por una Gltima secuencia (200 m) estratocreciente de
margas, margas arenosas que pasan a techo hacia calizas margo-arenosas y calizas bioclas-
ticas (30) que constituyen los resaltes calcareos del Cabezo del Asno. El tramo margoso co-
mienza con una alternancia, bien estratificada de margas arenosas verdes y calizas margosas
en las que se han podido clasificar: Globigerina rohri, Globorotalia nana, Uvigerina mexicana,
Globigerinoides trilobus y Bolivina scalprata miocénica; fauna correspondiente a una edad
Oligoceno Superior-Aquitaniense. Las calizas que culminan la serie (Fig. 2.18) son ricas en
microfauna: Globigerina tripartita, G. aff. rohri, Globigerinoides trilobus, Bulimina scalprata
miocénica, Clavulinoides szabri, Uvigerina mexicana, Mulimina palmerae, Miogypsinas, Orbu-
linidos, Amphisteginas, Sphaerogypsinas y Heterosteginas.

2.2.2.4. Margas verdosas y blancas con intercalaciones locales de cherts y olistolitos de rocas
subbéticas (31) Mioceno-Burdigaliense

En la sucesion sedimentaria del Subbético se ha incluido una formacion sinorogénica de edad
Burdigaliense (31) situada sobre la Formacién Barahona y que localmente se encuentra pin-
zada por cabalgamientos con transporte hacia el SE. Esta formacion cambia lateralmente de
facies, generalmente dependiendo de su posicion relativa a los cabalgamientos coetédneos
a su depdsito. En la parte meridional de los afloramientos subbéticos de la Hoja de Lorca
esta constituida por margas arcillosas verdosas o blancas que incluyen frecuentes olistolitos
de rocas subbéticas (frecuentemente margocalizas y calizas del cretacico o calizas eocenas).
Los olistolitos son mas frecuentes cerca del contacto con los cabalgamientos por ejemplo al
norte de la Loma de la Solana o de la Casa de Panes (Fig. 2.19) en el entorno del Embalse de
Puentes.
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Figura 2.19. Sucesion cretacico-eocena subbética (margas, margocalizas y calizas de tonos amarillentos
que culminan el relieve) cabalgante sobre arcillas margosas verdosas sinorogénicas del Burdigaliense (31)
(borde sur de las Lomas del Buitre, al N del Embalse de Puentes)

En posiciones distales respecto a los frentes de cabalgamiento, por ejemplo, en los aflo-
ramientos situados al N del Cabezo del Asno las margas solo muestran pequefios niveles
detriticos de caliza muy detritica. En estas margas que no superan los 100 m de potencia,
se ha determinado la siguiente fauna: Radiolarios, Uvigerina auberiana, Siphonina reticulata,
Globorotalia acrastoma, G. mayeri y Globigerinoides trilobus.

2.3. RELLENO SEDIMENTARIO DE LA CUENCA DE LORCA

La evolucion estratigrafica de la Depresion de Lorca ha sido estudiada por diversos autores
(e.g. MONTENAT, 1973y 1977; MONTENAT et al., 1990; PEREZ LORENTE et al., 1992; GUI-
LLEN MONDEJAR, 1994; GUILLEN MONDEIJAR et al., 1995a; 1995b y 1996; DINARES-TURREL
et al., 1997; ROUCHY et al., 1998; WROBEL; MICHALZIK, 1999; VENNIN et al., 2004). Quiza
el trabajo mas completo sobre la estratigrafia Nedgena de esta area sea el realizado por
GUILLEN MONDEJAR (1994) que diferencié cinco unidades tectosedimentarias (UTS). Por di-
ferencias respecto a la division en unidades definida por autores previos y para cambiar la ter-
minologia de unidades tectosedimentarias (MEGIAS, 1982) a una méas general, de secuencias
deposicionales (SD) (MITCHUM et al., 1977), se ha decidido establecer una nueva divisién en

45



Unidades Sedimentarias de Depdsito con rango de SD. En la Hoja de Lorca se han diferencia-
do las siguientes Unidades Sedimentarias de Depdsito con rango de SD:

USD-I. Burdigaliense Superior- Langhiense Inferior
USD-II. Langhiense Superior-Serravalliense Superior
USD-IIl. Tortoniense Inferior

USD-IV. Tortoniense Inferior-Messiniense basal
USD-V. Messiniense

USD-VI. Messiniense terminal-Plioceno

2.3.1. Margocalizas blancas y verdosas, calcarenitas y conglomerados marinos (32). Burdiga-
liense Superior-Languiense Inferior. USD-I.-Formaciéon Campico de Flores

En el borde N de la Depresion de Lorca la USD | (32) es equivalente a la formacién Campico
de Flores de PEREZ LORENTE et al. (1992) y esta constituida por conglomerados polimicticos,
margas blancas a verdosas (Fig. 2.20) con intercalaciones de turbiditas siliciclasticas y por
areniscas de origen marino que reposan mediante un contacto erosivo sobre materiales del
Oligoceno Superior del Subbético. Las margas son ricas en foraminiferos plancténicos, que
corresponden a medios marinos pelagicos. Los niveles mas bajos incluyen las asociaciones
Globigerinoides bisphericus Todd, Turborotalia (Fhosella) peripheroronda (Blow y Banner),
Globorotalia praescitula Blow, indicando una edad Burdigaliense Superior (PEREZ-LORENTE
etal., 1992). En muestras de niveles altos llegan a aparecer formas primitivas de Globorotalia
praemenardii (Cushman y Stainforth), lo cual indica una edad Serravalliense. En la Sierra de
la Tercia se ha distinguido una sucesién de sedimentos marinos constituidos por margas y
margocalizas blancas con intercalaciones locales de turbiditas groseras (Fig 2.21); calciruditas
y areniscas azuladas que se encuentran discordantemente sobre rocas del Complejo Malagui-
de. Estos sedimentos se encuentran bajo conglomerados rojos discordantes de la Formacién
Carraclaca de edad Langhiense-Serravalliense, por consiguiente, es posible que representen
un equivalente lateral de la Formacion Campico de Flores aflorante en el borde septentrional
de la Cuenca de Lorca.
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Figura 2.20. Discordancia entre margas blancas del Burdigaliense Superior-Langhiense (32) y conglome-
rados de la Formacion Carraclaca del Langhiense Superior-Serravalliense en el borde meridional de Sierra
de la Tercia. Las margas descansan sobre arcillas rojas permotriasicas del Complejo Malaguide

Figura 2.21. (a) Margas verdosas con intercalaciones turbiditicas de la Formacién Campico de Flores.
Afloramiento situado al N del Cortijo del Campico de Flores. (b) Discordancia angular entre areniscas
de la Formacién Campico de Flores y calcarenitas del Tortoniense Inferior (afloramiento situado al NE del
Embalse de Puentes)

Localmente, por ejemplo, al E de Aledo y en el Collado del Mosquito en el borde occidental
de Sierra de la Tercia (UTM: 618100-4175100), bajo los conglomerados de Carraclaca se
conserva una secuencia estratodecreciente de conglomerados con cantos carbonatados, cal-
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ciruditas y calcarenitas con fauna del Langhiense Inferior que se han incluido en la USD I. En
las calcarenitas se ha diferenciado la siguiente fauna: lamelibranquios, equinodermos, algas
rojas (Melobesias), gasterépodos, Globigerinidos, Rotélidos, Serpulidos, Borelis melo (Fichtel y
Moll), Ammonia gr. Beccarii (Linneo).

2.3.2. Conglomerados poligénicos rojos de medios fluviales (33) y margas limosas grises,
arcillas con yeso y areniscas; facies continentales y medios de transicion (34). langhiense Su-
perior-Serravalliense. USD-II. Formacion Carraclaca

Esta secuencia deposicional esta constituida por la Formacion Carraclaca, compuesta por con-
glomerados rojos, margas y limos grises con intercalaciones de yesos, depositados en medios
aluviales y lacustres. Es transgresiva sobre unidades del Complejo Malaguide en las Sierras
de Tercia, Espufia y de las Estancias o se encuentra sobre la USD | mediante una discordancia
erosiva (Fig. 2.22). Pasa de abajo arriba de facies de abanicos aluviales, a facies de medios flu-
viales y lacustres con intercalaciones marinas. Frecuentemente, contiene cantos metamorficos
Nevado Filabrides procedentes de la Unidad de Bedar Macael, como anfibolitas y micaesquis-
tos de Tahal ademas de rocas procedentes de los complejos Alpujarride y Malaguide. Local-
mente esta unidad supera los 200 m de potencia. En la Hoja de Lorca se han diferenciado dos
tramos, el inferior (33) es mayoritariamente conglomeréatico continental mientras que en el
tramo superior (34) dominan las facies arcillosas y limosas con yesos junto con paleocanales
de conglomerados rojos e intercalaciones marinas locales.

Figura 2.22. (a) Conglomerados rojos continentales de la USD Il basculados 45° sobre una falla normal
de bajo angulo (Pena Rajada, en el borde occidental de Sierra de la Tercia). (b) Margas limosas con inter-
calaciones de areniscas; facies marinas de la USD Il aflorantes en el borde N de la Sierra de las Estancias.

Los sedimentos marinos de esta formacién contienen fauna que indica una edad Langhiense-

Serravalliense: por ejemplo la muestra AD-LC 1501 (coordenadas UTM: 603366,3-4174179,8)
contiene: Radiolarios, espiculas de esponjas, restos de equinidos, Textularia cf. Abbreviata,
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Textularia aciculata, Robulus cultratus, Nonion soldanii, Uvigerina peregrina, Nonion boue-
anum, Spiroplectammina carinata, Spiroplectammina wrighti, Karreriella bradyi, Hopkinsina
bononiensis primiformis, Hopkinsina primiformis-compressa (forma de transicion), Nodosaria
acuminata, Cibicides bellincionii, Chilostomella ovoidea, Uvigerina cf. Rutila, Gyroidina solda-
nii, Allomorphina trigona, Ellipsoglandulina multicostata, Nodosarai uvicula, Reophax sp., Sa-
racenaria italica, Siphonodosaria monilis, Angulogerina angulosa, Bulimina elongata, Bulumi-
na costata, Siphonodosaria consobrina, Cyclammina sp., Elphidum complanatum, Valvulineria
complanata, Orthomorphina tenuicostata, Bolivina antiqua, Robulus curviseptus, Nonion pa-
danum, Cibicides boueanus, Bolivina dilatata, Nodosaria longiscata, Trifarina bradyi, Cibici-
des floridanus, Orthomorphina proxima, Cibicides pseudoungerianus, Asterigerina planorbis,
Cassidulina sp., Plectofrondicularia inaequalis, Bolivina scalprata miocenica, Uvigerina tenuis-
triata gaudryinoides, Bulimina cf. Alazanensis, Discorbis globulares, Sigmoilina cf. Sigmoidea,
Orbulina suturalis, Hastigerina pelagica, Globoquadrina dehiscens, Globoquadrina langhiana,
Globorotalia apertura, Globorotalia gavalae, Globorotalia obesa, Globorotalia pseudobesa,
Globorotalia cf. Incompta, Globorotalia mayeri, Globigerinoides trilobus-quadrilobatus, Glo-
bigerinoides bisphericus, Globorotalia praemenardii, Globorotalia scitula, Globigerina prae-
bulloides, Globigerina eggeri, Globigerina cf. Regina, Globorotalia pseudopachyderma. La
muestra AD-LC 118 (coordenadas UTM: 617116,4-4173854,6) contiene: restos de equinidos,
restos de peces, Nonion boueanum, Gyroidina sp., Pullenia bulloides, Amnonia beccarii, Glo-
mospira charoides, Globulina gibba, Eponides praecinctus, Cyclammina sp., Valvulineria com-
planata, Bulimina pupoides, Nonion pompilioides, Cibides ungerianus, Hastigerina peldgica,
Globoquadrina cf. langhiana, Globorotalia cf. apertura, Globigerina microstoma.

Figura 2.23. Borde occidental de la Cuenca de Lorca donde se observan sedimentos de las USD Il (con-
glomerados rojos continentales) y Ill (margas y margas limosas blancas de cuenca cubiertas por conglo-
merados y calciruditas en los resaltes topograficos de la derecha de la fotografia

2.3.3. Conglomerados marinos alternantes con barras de areniscas l6bulos deltaicos (35).
Areniscas con matriz calcarea, megaestratificaciones cruzadas y en artesa (36). Margas limos
y arenas margosas,; facies de cuenca. (37). Calizas bioclasticas (38). Margas y limos marinos
de cuenca (39).Tortoniense Inferior. USD. Il.

En Sierra de la Tercia esta unidad aflora sélo localmente donde estd constituida por calci-

ruditas, limos, margas y conglomerados poligénicos de medios marinos y transicionales. Se
encuentra sobre sedimentos de la USD Il mediante una discordancia erosiva, que marca la pri-
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mera transgresion marina del Tortoniense. Frecuentemente, muestra una discordancia interna
progresiva en abanico, relacionada con la actividad sinsedimentaria de fallas normales listri-
cas, como por ejemplo, en la Cafiada del Burro situada al N de Lorca. En el extremo oriental
de la Sierra de la Tercia aflora en el fondo de la Rambla de Lébor en forma de conglomerados
marinos con megaestratificaciones cruzadas (35) depositados en un medio de frente deltéico.
Los foresets deltaicos indican una progradaciéon hacia el N-ONO, con frecuentes discordan-
cias internas. Estos conglomerados muestran relaciones de downlap sobre margas marinas
de cuenca del Tortoniense Inferior (MONTENAT et al., 1990). Los conglomerados de la USD
Il incluyen abundantes cantos de rocas basicas, pizarras de tonalidades violaceas, cuarcitas
rojizas, dolomias y calizas que muestran una deformacion y metamorfismo débiles (sélo un
clivaje pizarroso o espaciado en las cuarcitas y rocas carbonatadas), indicando que proceden
de la Unidad de Almagro, que actualmente aflora en relieves emergentes de la Depresion del
Guadalentin como las Sierras de Carrascoy, de Enmedio o la Sierra de Almagro situada mas
al sur. Este origen representa un cambio en la procedencia de los aportes respecto a la USD
Il constituida fundamentalmente por rocas de los complejos Alpujarride, Malaguide y local-
mente Nevado-Filabride aflorantes en las Sierras de las Estancias, Tercia, Espuia y Almenara
mas al sur.

En los bordes occidental y septentrional de la Cuenca de Lorca la USD Il esta constituida
por dos secuencias estratodecrecientes de orden menor formadas en orden ascendente por
calcarenitas, calciruditas o calizas bioclasticas (en la secuencia superior) que evolucionan a
techo hacia margas y margas limoso-arenosas. La base de la secuencia inferior aflora sélo
en el extremo occidental de la Hoja de Lorca en ambos mdrgenes del Embalse de Puentes y
en el borde septentrional de la Cuenca de Lorca. Se ha diferenciado una formacion basal de
calcarenitas y calciruditas de aguas templadas (36) muy ricas en siliciclastos que muestran
megaestratificaciones cruzadas y en artesa (Fig. 2.24). Sobre las calciruditas generalmente
se encuentra una sucesién margoso-limosa o margoso-arenosa (37) (Figs. 2.23 y 2.24) con
frecuentes intercalaciones de niveles bioclasticos que indica una profundizacion del medio
coetaneo a una ruptura de la plataforma somera previa por la actividad de numerosas fallas
normales listricas. En el borde N de la Cuenca de Lorca las calcarenitas muestran buzamientos
moderados (de 25 a 50° hacia el S-SE) relacionados con el plegamiento Ne6geno-Cuaternario
de la Cuenca de Lorca.
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Figura 2.24. (a) Calcarenitas con megaestratificaciones cruzadas de la base de la USD Il del Tortoniense
Inferior (36). (b) Margas y margas limosas del techo de la primera secuencia del Tortoniense Inferior (37)
cubiertas por conglomerados rojos (35) y calizas bioclasticas (38) de la segunda secuencia de la USD Il

Figura 2.25. (a) Calcarenita con finos niveles de microconglomerado de matriz carbonatada de la base
de la USD lII. (b) Margas y margas arenosas del Tortoniense Inferior

En la sucesion de calcarenitas se ha identificado la siguiente fauna depositada en el Tor-
toniense Inferior (Fig 2.25): muestra AD-LC 143 (coordenadas UTM 604807,4-4181479,6);
radiolarios, dientes de peces, radiolas de equinidos, Cibicides bouenaus, Elphidium macellum,
Sphaeroidina bulloides, Asterigerina cf. mamilla, Hopkinsina bononiensis, Gyroidina solda-
nii, Nonion boueanum, Trifarina bradyi, Bolivina cf. punctata, Cibicides ungerianus, Bulimina
ovata, Cassidulina oblonga, Siphonodosaria advena, Bulimina elogata lappa, Ammonia punc-
tato-granosa, Elphidium complanatum, Nodosaria acuminata, Cibicides lobatulus, Uvigerina
barbatula, Valvulineria complanata, Reussella spinulosa, Lagena sp., Cassidulina subglobosa,
Pullenia bulloides, Virgulina schreibersiana, Orthomorphina proxima, Bolivina scalprata mio-
cenica, Orbulina universa, Globigerinoides bisphericus, Globigerinoides trilobus, Globorotalia
MARTINEZ, Globoquadrina conglomerata, Globorotalia cf. acostaensis, Globigerina praebu-
lloides, Globorotalia incompta, Globigerinoides bollii, Globorotalia pseudopachyderma, Has-
tigerina pelagica, Globigerina egqgeri, Globigerina diplostoma, Globigerina dutertrei y Globo-
rotalia praemenardii.
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La sucesion de margas fue datada mediante foraminiferos plancténicos por MONTENAT et
al. (1990), obteniendo una edad Tortoniense Inferior. Esta secuencia deposicional fue incluida
por MONTENAT et al. (1990) en su Tortoniense |, como equivalente lateral de la Formacion
de Carraclaca, sin embargo, en varios afloramientos en la parte occidental de la Sierra de la
Tercia afloran conglomerados marinos de esta secuencia deposicional, discordantes sobre la
Formacién Carraclaca, confirmando nuestra diferenciacion en dos USD. La USD Il no aflora
en el borde S de la Sierra de la Tercia ni en el corredor del Guadalentin, colocandose la USD
IV suprayacente directamente sobre la USD Il o sobre el basamento.

La segunda secuencia de la USD Il comienza generalmente con el dep6sito de calizas bioclas-
ticas (38), aunque lateralmente se ha reconocido un conglomerado basal (Fig. 2.24) de color
pardo-rojizo (al norte del Campico Blanco en el borde occidental de la Cuenca de Lorca). Las
calizas bioclasticas estan formadas por asociaciones fosiles caracteristicas de aguas templadas
(ostras, equinodermos, algas rojas, serpulidos y foraminiferos (Heterostegina). Segin VENNIN
et al. (2004) localmente hay pequefios biohermos de Tarbellastrea. Sobre las calizas hay una
nueva sucesion de margas y margas limosas (39). Lateralmente, en posiciones mas margina-
les de la cuenca, por ejemplo, en la esquina noroccidental de la cuenca las dos sucesiones se
encuentran condensadas en una alternancia de calciruditas y conglomerados marinos.

2.3.4. Conglomerados rojos (40). Calciruditas y calcarenitas (Fm. Manilla) (41). Alternancia
de margas, conglomerados y calciruditas; facies de talud (42). Margas y limos margosos gri-
ses; facies de cuenca (Fm. Carivete) (43). Conglomerados con bloques, facies deltaicas y alu-
viales, violaceos y pardos (44). Calcarenitas, calizas bioclasticas con corales y ostreidos (45).
Tortoniense Inferior-Messiniense basal. USD IV: Formaciones Manilla, Carivete y Secanos

En la USD IV, al igual que en la unidad anterior se han diferenciado dos secuencias de orden
menor que transgreden sucesivamente sobre el sustrato bético o sobre las unidades sedimen-
tarias anteriores definiendo una discordancia angular, denominada en la bibliografia “discor-
dancia intratortoniense” (ESTEVEZ et al., 1982). En los bordes de la Cuenca de Lorca la base
de la USD IV esta representada por calcarenitas ricas en hetorosteginas, calciruditas y calizas
bioclasticas con ostreidos y equinodermos (41) correspondientes a la Formacién Manilla (PE-
REZ-LORENTE et al., 1992).

En posiciones méas proximales de la cuenca, como en su borde suroccidental, las calcirudi-
tas de la Formacién Manilla se indentan con conglomerados rojos de medios aluviales (40).
Localmente, en zonas mas distales de la cuenca la discordancia intratortoniense parece ser
una paraconformidad entre margas del Tortoniense Inferior y la Formacion Carivete (PEREZ
LORENTE et al., 1992) compuesta por margas (43) con fauna del Tortoniense Superior (MON-
TENAT et al., 1990; PEREZ LORENTE et al., 1992; ROUCHY et al., 1998), aunque esta omisién
de terminos carbonatados entre las dos sucesiones de margas podia estar relacionada con
la actividad de fallas normales presentes en el borde occidental de la cuenca que hubiesen
omitido a las calciruditas.
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Figura 2.26. Suave discordancia angular entre las USD lll y IV en el borde occidental de la Cuenca de Lor-
ca. En la parte derecha de la imagen afloran margas limosas que evolucionan hacia calizas bioclasticas de
la USD lII. Sobre estas rocas afloran conglomerados rojos que se indentan hacia la cuenca con calciruditas
de la Formacion Manilla

Figura 2.27. Discordancia angular entre conglomerados de la USD Il (Y) y calciruditas de la Formacion
Manilla de la USD IV (Z). Bajo los conglomerados afloran margas blancas del Tortoniense Inferior (X)
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La Formacion Manilla (Fig 2.26) transgredié directamente sobre las USD Il y Il o sobre el basa-
mento, mediante una discordancia angular erosiva. En la Rambla de Lébor, MONTENAT et al.
(1990) ilustran esta discordancia, angular entre la USD lll y la USD IV, donde los conglomera-
dos marinos de tonos grises de la USD Il estan rubefactados por exposicion subaérea durante
el Tortoniense Inferior, previa al depésito de la USD IV (Fig. 2. 27).

Figura 2.28. Discordancia angular entre calciruditas del Tortoniense Inferior (USD Ill) y calizas bioclasticas
del Tortoniense Superior (USD IV) en el borde septentrional de la Cuenca de Lorca (Barranco de la Hoz,
cerca del Rincon del Pino (UTM 613300-4186350). Se observa como las calizas bioclasticas transgreden
sobre la margas arenosas (en la parte izquierda de la fotografia) y sobre calciruditas (en la parte central de
la foto). Las calciruditas de la USD IIl constituyen el relieve de mayor cota a la derecha de la foto, donde
buzan aproximadamente 25° hacia el S

En el borde N de la Cuenca de Lorca al sur del Campico de Flores sobre las calciruditas de la
Formacion Manilla afloran margas blancas y rosadas alternantes con areniscas y conglomera-
dos marinos (42). Hacia el sur, en la Cafiada de las Palas esta sucesion representa un cambio
lateral de facies de la Formacién Manilla. Estos sedimentos siguen teniendo fauna del Torto-
niense Inferior, por lo que la base de la USD IV puede considerarse de esta edad.

Figura 2.29. (a) Sucesion de margas y margas arenosas de la USD IV (Tortoniense Superior) depositadas
en el N de la Cuenca de Lorca. (b) Intercalacién de calizas con restos de corales entre margas de la USD IV.
Hacia el N estas facies se indentan con una sucesion de calizas arrecifales y bioclasticas que transgreden
sobre calcarenitas y calciruditas previas de la USD Il (Tortoniense Inferior)
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Figura 2.30. (a) Calizas bioclasticas del Tortoniense Superior donde se observan grandes ostreas relle-
nando el fondo de un paleocanal. (b) Restos de corales presentes en la intercalacion de calizas del Torto-
niense Superior ilustrada en la Figura 2.31

Concretamente se ha identificado la siguiente fauna: muestra AD-LC 158 (coordenadas UTM
604924,9-4179968,2); ostracodos, radiolas de equinidos, formas de concha arenosa, Spiro-
plectammina sp., Cyclammina sp., Bathisiphon, Reophax sp., Cibicides pseudoungerianus,
Cassidulina oblonga, Siphonodosaria adolphina, Nonion soldanii, Casidulina subglobosa, Pu-
llenia bulloides, Robulus sp., Gyroidina soldanii, Valvulineria complanata, Bolivina scalpra-
ta miocenica, Plectofrondicularia raricosta, Globorotalia pseudopachyderma, Globorotalia
incompta, Globorotalia gavalae, Globorotalia acostaensis, Orbulina universa, Globigerina
diplostoma, Globigerina praebulloides, Globigerina bulloides, Globorotalia scitula, Globigeri-
noides bollii, Globigerina dutertrei y Globigerina falconensis.

La segunda secuencia de la USD IV (Fig 2.29) aflora especialmente en todo el borde septen-
trional de la Cuenca de Lorca que representa areas mas someras de la Cuenca Tortoniense de
Lorca, mas sensibles a variaciones eustaticas; donde se depdsito una segunda sucesion carbo-
natada muy rica en restos de bioconstrucciones arrecifales (Fig 2.30) o con bioconstrucciones
de Porites y Acanthastraea (VENNIN et al., 2004) en posiciones proximales (45) (Fig 2.32).
Estas calizas se indentan lateralmente con conglomerados pardos al sur del Cejo de Cano
(44) (coordenadas UTM: 606500-4177000) o con margas de cuenca al este de Las Cruces
(coordenadas UTM: 610700-4183400). En el centro de la cuenca esta segunda secuencia no
se observa, estando representada por una paraconformidad en el seno de margas de cuenca
del Tortoniense Superior. En el borde meridional de la Sierra de la Tercia aflora una formacién
de conglomerados de color morado de medios aluviales y deltdicos (44) correspondientes
a la Formacion Secanos (PEREZ LORENTE et al., 1992) que se han incluido en esta sequnda
secuencia del Tortoniense Superior.

Durante el deposito de la USD IV las principales areas de entrada de aportes siliciclasticos a la
cuenca estaban localizadas en tres puntos distintos de la cuenca. El primero de ellos corres-
ponde al borde occidental de la Cuenca de Lorca con sedimentos procedentes de la Sierra
de las Estancias, que debia de representar un relieve elevado limitado por fallas de direccion
NO/SE que actualmente constituyen el contacto entre el relleno sedimentario de la Cuenca de
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Lorca y el basamento metamérfico aflorante en esta area. Una segunda zona de entrada de
siliciclastos importante se encuentra en el borde norte de la cuenca en la zona de los Tiem-
blosy las Canadas (coordenadas UTM: 610000-4182500) donde se preservan conglomerados
marinos con cantos procedentes de los relieves subbéticos situados al N. Estos conglomerados
contienen cantos de calizas bastante redondeados y son ricos en fauna de equinidos (clypeas-
ter, (Fig. 2.31). Finalmente, la mayor fuente de aportes de terrigenos se encontraba al sur de la
actual Sierra de la Tercia en el area ahora ocupada por la Depresion del Guadalentin, de donde
procedian los cantos de los conglomerados violdceos de la Formacion Secanos (MONTENAT
et al., 1990) que se encuentra en todo el borde meridional de la Sierra de la Tercia. Esta sierra
debi6 de representar un alto submarino a partir del Tortoniense (MONTENAT et al., 1990).
Sin embargo, parte de estos terrigenos podrian entrar a la Cuenca de Lorca situada al N de
la Sierra de la Tercia por el estrecho situado entre esta y Sierra Espufia, donde la actividad
sinsedimentaria de fallas normales habfa producido una zona deprimida que pervivié hasta el
Messiniense, cuando fue colmatada.

Figura 2.31. Conglomerado marino de la USD IV con f6siles de Clypeaster (area de los Tiemblos y las
Cafnadas)

Los conglomerados de los Secanos afloran fundamentalmente en el borde S de la Sierra de la
Tercia, pasando lateralmente hacia el N a las margas de la Formacion Carivete, como interca-
laciones de debritas en el seno de estas. Los datos de paleocorrientes indican transporte hacia
el NE (MONTENAT et al., 1990). Gran parte de los cantos de estos conglomerados proceden,
al igual que los conglomerados de la USD lll, de la Unidad de Almagro. Cerca del Cortijo del
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Rincon (1° 342070 - 37° 43°'50”N) reposan directamente mediante una discordancia erosiva
sobre esquistos de grano fino de la Unidad Cortada. En el borde S de la depresion del Gua-
dalentin, en la Hoja de Lorca, afloran conglomerados con las mismas caracteristicas, pero el
sentido de las paleocorrientes es contrario (MONTENAT et al., 1990).

Las margas de Carivete de la USD IV han sido datadas con precisién por DINARES-TURELL et
al. (1998) y por ROUCHY et al. (1998) en la parte meridional de la cuenca donde afloran al N
de la localidad de Lorca. El primer dato fiable de la edad de estas margas (8,26 Ma) procede
de un nivel situado 420 m sobre la base de la sucesién, donde aparece por primera vez, con
Globigerinoides obliquus extremus (ROUCHY et al., 1998). El limite Tortoniense-Messiniense
(7,15 Ma) marcado por la aparicion de Globorotalia conomiozea y Reticulofenestra rotaria se
encuentra a 25 m por debajo del contacto con los niveles diatomiticos de la USD V Messinien-
se. Las margas de Carivete contienen frecuentes cantos o bloques redepositados procedentes
de niveles inferiores dentro de la sucesiéon, ademas de mucha fauna resedimentada mesozoica
y paledgena procedente de los relieves subbéticos.

Figura 2.32. Relieve formado por cuerpos sigmoidales de carbonatos (45) del techo de la USD IV (Torto-
niense Superior) que progradan hacia el NE sobre la sucesion de margas, y margas arenosas de la misma
USD IV. Parte noroccidental de la Cuenca de Lorca. En esta &rea los carbonatos representan el techo de
la USD IV aunque hacia el NE se indentan con facies margosas de cuenca que pasan a ser el techo de la
usD IV

En general, todo el relleno sedimentario de la Cuenca de Lorca es muy rico en fauna resedi-
mentada.

Los mayores espesores de margas de Carivete se encuentran en dos depocentros sedimenta-
rios, el primero de ellos se encuentra entre las Sierras de Estancias y Tercia, donde las margas
alcanzan 900 m de espesor segin ROUCHY et al. (1998), aunque quizés la parte inferior de
esta sucesion corresponda a margas del Tortoniense Inferior de la USD Il que en este area
estaria separada de la USD suprayacente por una paraconformidad. El segundo depocentro
importante se encuentra al sur de la localidad de Aledo entre las Sierras de Espufa y Tercia.
Ambos depocentros fueron generados por la actividad de fallas normales de direcciéon NO-
SE coetaneas al depdsito de la USD IV que se encuentran en los bordes de las Sierras de las
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Estancias y Espufa. En el caso de Sierra Espufa, algunas de estas fallas con transporte hacia
el SO se encuentran selladas por la Formacién Carivete, justo debajo de la localidad de Aledo
(BOOTH REA y AZANON, 2003; BOOTH REA et al., 2004a).

La asociacion de foraminiferos plancténicos presente en la margas de Carivete es generalmen-
te pobre (ROUCHY et al., 1998) y esta representada fundamentalmente por Globigerina bu-
lloides, Neogloboquadrina acostaensis (levégira) y Globigerinoides spp. Globorotalia menardii
(levogira) se encuentra esporadicamente. La fauna de nannofésiles calcareos es también po-
bre y hay una gran cantidad de fauna del Cretadceo-Mioceno Medio retrabajada. Las especies
autoctonas mas frecuentes son Reticulofenéstridos, Coccolithus pelagicus, Calcidiscus spp. y
Helicosphaera Stalis. A partir de la fauna benténica ROUCHY et al. (1998) determinaron que
las margas se depositaron a profundidades comprendidas entre 150 y 200 m. A partir de
los 780 m de la serie de margas las asociaciones de fauna benténica indican profundidades
menores proximas a los 100 m (ROUCHY et al., 1998). Esta somerizacién de la Cuenca de
Lorca hacia el Tortoniense Terminal puede estar relacionada con el pulso contractivo de esta
edad registrado en diversos puntos de las Béticas (WEIJERMARS et al., 1985; BOOTH-REA et
al., 2003b; 2004b).

2.3.5. Calciruditas de Aledo, Cherts y margas de la serrata, yesos de la Serrata, conglomera-
dos de Nonihay, Conglomerados de los Pefiones. Messiniense. USD V

Esta quiza sea la unidad sedimentaria mas compleja de las aflorantes en la Hoja de Lorca ya
gue durante su depésito se produce la continentalizacion de la Cuenca de Lorca, estando
representada por multitud de medios sedimentarios, no siempre conectados entre si. En esta
unidad se han diferenciado también dos secuencias de orden menor, la primera de ellas
(USD Va) depositada en condiciones marinas, frecuentemente restringidas y probablemente
hipersalinas episddicamente y la segunda de ellas (USD Vb) depositada bajo condiciones de
hipersalinidad en el centro de la Cuenca de Lorca.

2.3.5.1. Calcarenitas, arenas y conglomerados (46a). Calcarenitas, calciruditas y arrecifes
(46b). Cherts alternantes con margas y calcarenitas (47). Messiniense USD Va

En la unidad USD Va se han diferenciado tres asociaciones de facies principales, la primera
de ellas (46a) esta constituida por carbonatos (arrecifes y/o calizas bioclasticas) alternantes
con conglomerados y areniscas/limos, caracteristica de medios deltdicos de tipo Gilbert de-
sarrollados en areas marginales de la cuenca con abundantes aportes siliciclasticos (WROBEL
y MICHALZIK, 1999) (Fig 2.33a). La segunda asociacion de facies (46b) esta formada por
calcarenitas, calciruditas y arrecifes representativa de medios marinos someros de plataforma
marginal que ocupo los bordes de la Cuenca de Lorca en dreas exentas de depositos siliciclas-
ticos (bordes nororiental y suroriental de la cuenca). La tercera asociaciéon (47) esta formada
por una alternancia de margas, diatomitas, dolomias evaporiticas y calcarenitas (Fig 2.33b)
representativa de areas intermedias entre el margen y el depocentro de la cuenca con escaso
aporte de sedimentos terrigenos (ROUCHY et al., 1998). En un sondeo realizado en el centro
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de la Cuenca de Lorca se cortaron practicamente 200 metros de halita y arcillas bituminosas
(MONTENAT et al., 1990) bajo los yesos de la secuencia USD Vb. La halita podria representar
un equivalente lateral de las diatomitas y calizas/conglomerados que se habria depositado
durante las etapas de bajo nivel del mar en los ciclos regresivos de orden cuatro presentes en
la USD Va (WROBEL y MICHALZIK, 1999). En este sentido la Cuenca de Lorca mostraria un
paralelismo inmediato con el Mediterrdneo donde también se observan dos secuencias de
evaporitas depositadas durante la crisis de salinidad y la posterior invasiéon marina; una unidad
infrayacente dominada por halita y una superior constituida fundamentalmente por yesos.

En la asociacion de facies (46a) caracteristica de medios deltdicos WROBEL y MICHALZIK
(1999) diferenciaron cinco secuencias regresivas de cuarto orden. Cada una de estas se-
cuencias se inicia con depdsitos transgresivos de calcarenitas, calizas arrecifales (porites y
acanthastraea) o bioclasticas sobre las que se depositan “foresets” de conglomerados clas-
tosoportados alternantes con areniscas y limos que muestran una geometria de “downlap”
respecto a las calcarenitas infrayacentes. En esta formacion localmente se observan niveles de
estromatolitos. Hacia el NE en el area del coto de los Tiemblos las intercalaciones detriticas
muestran una granulometria mas fina, dominando las areniscas y conglomerados con cantos
del subbético en estratos mas finos. En las zonas marginales exentas de sedimentos siliciclas-
ticos se desarrollaron plataformas con calcarenitas marinas y bioconstrucciones arrecifales
en posiciones proximales. El conjunto de bioconstrucciones y calcarenitas forma unidades
progradantes sigmoidales (VENNIN et al., 2004) que localmente, cerca de Aledo se intercalan
con conglomerados rojos (PEREZ-LORENTE et al., 1992).

Figura 2.33. (a) Foresets deltaicos con alternancia de areniscas y conglomerados con cantos procedentes
de rocas metamorficas, tiene una intercalacion detritica de la asociacién de facies (46a). (b) Margas alter-
nantes con cherts, areniscas y yesos; secuencia correspondiente al techo de la formacion (47)
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Figura 2. 34. (a) Discordancia angular donde margas alternantes con calcarenitas y con areniscas bioclas-
ticas de la USD IV muestran una geometria de toplap respecto de las calcarenitas y margas suprayacentes,
de la USD Va. (b) Calizas bioclasticas y bioconstrucciones (46b) de la USD Va definiendo el relieve de la
Serrecica, al sur de Aledo

Las asociaciones de facies 46a y b (Fig 2.34) se interdigitan hacia el centro de la Cuenca
de Lorca con margas limosas intercaladas con diatomitas (47). La base de la formacién de
diatomitas comienza en el primer nivel prominente de diatomitas (Fig 2.35). ROUCHY et al.
(1998) diferenciaron dos miembros; uno inferior constituido fundamentalmente por diatomi-
tas alternantes con margas que alcanza 90 m de espesor al N de Lorca. Ademds intercalados
en este miembro hay niveles ricos en azufre, carbonatos y yeso. El yeso es méas evidente en
las zonas mas marginales de la cuenca (por ejemplo, en el drea de Cafada Honda, coordena-
das UTM: 617000-4178500), ya que hacia el nucleo de la cuenca aumenta la proporcién de
carbonatos (ROUCHY et al., 1998). El miembro superior muestra una potencia maxima de 33
m. Esta compuesto fundamentalmente por margas limosas con intercalaciones de areniscas
rojizas que aumentan hacia techo. Las intercalaciones de areniscas contienen estratos finos
de diatomitas. Este miembro termina en el centro de la cuenca con un intervalo de 2 m de
dolomias de grano fino.

2 5

Figura 2.35. (a) Lumaquella rica en gasterépodos en los carbonatos de la primera secuencia de 4° orden
de la USD Va. (b) Conglomerado y bioturbaciones situadas en el muro de los carbonatos mostrados en
la foto de la izquierda
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La fauna presente en las diatomitas ha sido determinada por DINARES-TURELL et al. (1998) y
ROUCHY et al. (1998). En los intervalos margosos de la formacién de diatomitas los forami-
niferos plactdnicos son alin mas escasos que en las margas de Carivete y estan representados
mayormente por Globigerina bulloides, con escasas apariciones de Globigerinoides spp. y
Neogloboquadrina acostaensis. Se observa ademas una baja diversidad de especies de nan-
nofosiles calcareos representados esencialmente por Reticulofenestridos, Coccolithus pelagi-
cus y Sphenolithus spp. Las asociaciones de foraminiferos benténicos indican profundidades
de depdsito de 50-60 en un fondo pobremente oxigenado o rico en materia organica. En la
parte superior de la secuencia no se preserva fauna autéctona y hay abundantes especies re-
trabajadas y resedimentadas. Las asociaciones de diatomeas estan dominadas por las especies
Thalassionema nitzschioides y Thalassiothrix longissima. En el miembro superior frecuente-
mente hay especies de agua dulce como Aulacoseira granulata y Stephanodiscus astrea.

2.3.5.2. Conglomerados, limos y arcillas pardo a rojizos en facies fluviales (48). Yesos (49).
Messiniense. USD Vb: Conglomerados de los Pefiones, yesos de la Serrata

La unidad Vb se depositd durante la continentalizacion de la cuenca de Lorca y esta repre-
sentada por conglomerados aluviales, fluviales y de fan deltas intercalados con arcillas y local-
mente con travertinos de medios palustres (48), y por yesos (49) depositados en gran parte
de la cuencay en areas situadas al sur de la Sierra de la Tercia en la depresién del Guadalentin.
La formacién Pefones esta formada en el drea tipo por una secuencia estratodecreciente de
conglomerados fluviales con grandes paleocanales intercalada con arenas y arcillas de llanura
de inundacion. Muestran una tonalidad parda y estan constituidos por cantos de rocas pro-
venientes de los relieves de Sierra de las Estancias. Los mejores afloramientos y mas potentes
(70 m) se observan el Barranco de los Pefones situado al oeste de Los Canales, en la esquina
suroccidental de la Hoja de Lorca (Fig. 2. 36).

Lateralmente los conglomerados de los pefiones se indentan con yesos, limos y margas al sur
de Los Batanes (PEREZ-LORENTE et al., 1992; WROBEL y MICHALZIK, 1999) (coordenadas
UTM 608000-4172200). En el borde oriental de la Cuenca de Lorca, bajo los relieves de Sierra
Espuiia (al norte y oeste de Aledo) los conglomerados de los Pefiones tienen un aspecto dis-
tinto al mostrado en su localidad tipo. Aqui muestran una coloracion mas rojiza y aumenta la
proporcion de conglomerados clastosoportados asi como el tamafio medio de los clastos, me-
nos retrabajados, depositados en un medio de abanicos aluviales. En posiciones mas distales
(Llano de las Bojas, coordenadas UTM: 622500-4182500) los conglomerados se interdigitan
con arcillas rojas y travertinos depositados en medios de llanura de inundacién y palustres. A
su vez, estas facies mas distales se indentan con los yesos de la Serrata hacia el SO.
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Figura 2.36. (a) Contacto entre las USD Vb y VI en el borde occidental de la Cuenca de Lorca. El techo
de la USD Vb esta representado fundamentalmente por arcillas pardo-rojizas con pocos niveles de con-
glomerados matriz-soportados. La base de la unidad VI suprayacente estd marcada por un banco de
areniscas ooliticas transgresivas sobre las arcillas continentales (WROBEL y MICHALZIK, 1999). Sobre las
areniscas se observa la sucesion de margas blancas con intercalaciones de conglomerados fluviales de
la Formacion de Torrealvilla de edad Messiniense terminal-Plioceno. (b) Sucesiéon estratodecreciente de
conglomerados (paleocanales) alternantes con areniscas, limos y arcillas continentales de la USD Vb en
el Barranco de los Pefiones

Los yesos (49) alcanzan potencias maximas de 50 m al N de Lorca. Muestran facies laminadas,
detriticas y nodulares descritas por diversos autores (GEEL, 1976; ROUCHY y PIERRE, 1979;
ROUCHY, 1982; ORTI, 1990; ROUCHY et al., 1998). Gran parte de la formacién esta consti-
tuida por yesos detriticos con niveles superpuestos de yeso laminar depositado in situ, cubier-
to por nddulos de yeso procedente de la hidratacién de anhidrita. Hay también numerosas
intercalaciones de dolomitas que contienen cristales de yeso pseudomorfizando a cristales de
halita. Hacia techo los yesos se intercalan con niveles de limos que muestran una gradacion
progresiva hacia las margas blancuzcas de la USD VI suprayacentes.

La formacion de yesos muestra frecuentemente una estructura cadtica debido a procesos de
disolucién y colapso o por haberse deformado intensamente en la inmediacion de fallas. Al
sur de la Sierra de la Tercia es frecuente que los yesos muestren una foliacion milonitica con
una lineacion mineral asociada en puntos donde la formacion ha sido cortada por segmentos
de la falla de salto en direccion sinistra de Alhama de Murcia, por ejemplo, debajo del puente
del canal Tajo Segura donde cruza la Rambla de Lébor.

2.3.6. Margas amarillas, blancas y verdosas con arenas y conglomerados; calcarenitas (50).
Conglomerados con cantos y blogques subbéticos intercalados en margas (51). Messiniense
terminal-Plioceno inferior. USD VI: Formacién de Torrealvilla

La Formacion Torrealvilla (50) ocupa la parte central de la Hoja de Lorca y aflora también sobre
la formacién de yesos al sur de la Sierra de la Tercia. Esta constituida por mas de 250 m de
margas de coloraciéon blanco grisdceo con abundantes intercalaciones de areniscas, limos y
conglomerados. Los conglomerados suelen ser clastosoportados y estan formados por cantos
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relativamente redondeados de calizas procedentes de los relieves subbéticos situados al N de
la Cuenca de Lorca. Los paleocanales de conglomerados son de varias decenas de metros de
anchura y alcanzan normalmente menos de una decena de metros de espesor (PEREZ LOREN-
TE etal., 1992). En la parte occidental de la Cuenca la base de esta formacién esta constituida
por un nivel de calizas ooliticas y areniscas transgresivas sobre los conglomerados y paleosue-
los de la Formacién de los Pefiones (WROBEL y MICHALZIK, 1999). Las margas situadas a la
base de esta formacion tienen un contenido muy bajo en foraminiferos indigenas, aunque se
ha podido datar una edad Messiniense (STEFFAHN y MICHALZIK, 2000). Segun estos autores,
aungue con reservas, a 15 m sobre la base de la sucesion se encuentra la base del Plioceno.

Las margas de Torrealvilla transgredieron sobre un &rea mayor que la que ocupé la cuenca
messiniense de Lorca, cubriendo algunos relieves subbéticos situados al N de la Cuenca de
Lorca, por ejemplo, areas situadas al oeste de la carretera hacia la Paca en el extremo N de la
Hoja de Lorca. Estas margas alcanzan un espesor reducido cercano a los 10 my estan cubier-
tas por travertinos o por conglomerados, seguramente depositados durante el Plioceno. Gran
parte de la entrada de conglomerados subbéticos se producia justamente por el extremo N
de la Hoja de Lorca, coincidente con un area deprimida aprovechada para la construccion de
la carretera a Caravaca de la Cruz. Asi, en esta carretera, en la zona de la Venta Nueva afloran
conglomerados de esta formacion transgresivos sobre los sedimentos tortonienses. Dénde las
intercalaciones conglomeréticas (51) tienen suficiente entidad dentro de la formacién Torreal-
villa como para ser cartografiadas, se han diferenciado en la Hoja de Lorca. Estas intercala-
ciones conglomerdticas suelen coincidir en la misma vertical de conglomerados de unidades
sedimentarias anteriores poniendo de manifiesto una permanencia en el tiempo de la red de
drenaje principal que alimentaba de detritus a la Cuenca de Lorca. Se ha diferenciado una de
estas intercalaciones situada ligeramente al este de los afloramientos de los conglomerados
de los Pefones en el borde occidental de la cuenca. También en el borde N de la cuenca en
el area de la Cafada de las Retamas coinciden en la misma vertical conglomerados de esta
formacién con los de la USD V.

2.3.7. Margas versicolores alternantes con arenas y conglomerados de procedencia subbéti-
ca (52) Conglomerados con cantos y blogues subbéticos (53). Plioceno inferior—Pleistoceno
inferior. Sistema aluvial marginal de Lébor

Estos materiales responden a la instalacion de los primeros sistemas aluviales marginales co-
herentes con el relieve actual, y que tenfan sus cuencas instaladas en los relieves subbéticos,
como atestigua la presencia de detriticos de materiales jurasicos y cretacicos, asi como mi-
crofauna mesozoica resedimentada (SILVA, 1994). También cabe la posibilidad que estos ma-
teriales procedan del desmantelamiento de antiguas coberteras malaguides, que incorporan
secuencias sedimentarias, similares a las del subético, y de cuya presencia quedan remanentes
en la Sierra de Espuia. En el sector de la hoja de Totana pueden diferenciarse al menos dos
grandes sistemas aluviales individualizados; los abanicos de Lébor y Totana, a los que habria
que unir el denominado abanico de Lorca que cubre la esquina NO de la hoja correspondien-
te. Estos sistemas, aunque en discordancia erosiva, suelen depositarse en continuidad estrati-
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gréfica con los depositos messiniense-pliocenos que culminan el relleno de la Cuenca Nedge-
na de Lorca, pudiéndose observar el contexto de estos sistemas marginales en relacién con los
depdsitos messinienses marinos correspondientes a situaciones morfoestructurales previas. En
todos los casos, el transito marino-continental se realiza mediante una unidad de transicion de
margas versicolores y arenas de caracter micaceo, que a gran escala dan lugar a secuencias de
tipo negativo (52), que pasa a potentes series de conglomerados y areniscas (53).

Al'igual que en la hoja de Totana, estos depdsitos, junto con los yesos messinienses constitu-
yen pequenos relieves marginales, alineados segun la direccion de la Falla de Lorca-Alhama de
Murcia y separados de las sierras de la Tercia y Espufia por pequefias depresiones tectdnicas
rellenas de materiales cuaternarios. Sélo en el Abanico de Lébor, localizado entre las Sierras
de la Tercia y Espufia, al pié del Alto de los Secanos (SO de Totana), es posible observar en las
mejores condiciones el contexto de estos sistemas marginales en total continuidad con los
depdsitos de las series marinas-terminales messinienses.

En la Unidad de transicion basal de Lébor (52), pueden diferenciarse dos grandes miem-
bros (o formaciones) uno inferior y otro superior (SILVA, 1994): El miembro inferior esta cons-
tituido por margas verdosas versicolores que alternan con pasadas de arenas de grano fino
en facies Sh/SI (15m), que hacia techo pasan a una potente serie (>100m) de arenas de grano
medio-fino con estratificacion cruzada Sp a gran escala con intercalaciones de margas areno-
sas rosadas edafizadas y cuerpos conglomeréticos de bases canalizadas en facies de gravas re-
dondeadas Gm/Gp, que hacia techo se hacen mas potentes y mas masivos presentando facies
de tipo debris-flow. El espectro litolégico de estos conglomerados esta constituido en gran
parte por materiales de origen Subbético (calizas mesozoicas-nummuliticas). Toda esta unidad
constituye una gran macrosecuencia negativa que representa la progradacion de los sistemas
marginales sobre las facies mas proximales de las llanuras costeras de la zona de conexion
del Campo de Cartagena-Mar Menor-Depresiéon del Guadalentin. El miembro superior, esta
constituido por una potente serie (>70m) de margas arenosas de tonos blancuzcos, verdosos
y rosados con pasadas de arenas de grano muy fino en facies Sh/Sl, y de yesos finamente es-
tratificados en niveles de 10 a 30 cm de potencia, que representan la instalacion de sistemas
de transicién marino-continental evaporiticos, posiblemente sabhkas litorales (SILVA, 1994).

La Unidad de Conglomerados Mesozoicos (53), aparece en discordancia erosiva sobre
la anterior, y estd constituida por una potente serie (>100m) de conglomerados de cantos
y bloques (@=1,2m) de calizas mesozoicas en la que se diferencian dos tramos. Un primer
tramo de aspecto masivo, de unos 40m de potencia, que presenta facies Gm/Gms. Y un
segundo tramo, de mas de 60m de potencia, mas organizado, constituido por cantos de
menor tamano en facies Gm, dispuestos en bancos de 3 a 5 metros, que alternan con arenas
de tamafio grueso-medio de aspecto masivo. Estos depdsitos, ya netamente continentales,
representan la progradacion definitiva de los sistemas aluviales marginales, constituyendo una
macrosecuencia negativa a gran escala. En la hoja de Lorca pueden diferenciarse dos grandes
cuerpos sedimentarios conglomeraticos, uno el ya mencionado de Lébor y otro mas al Sur re-
lacionado con un antiguo paleo-Guadalentin. En la zona de Lorca, en los cortes de la autovia
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de circunvalacioén situados al Norte de la Ciudad, es posible observar pequenos afloramientos
de conglomerados subbéticos muy redondeados, que se encuentran actualmente a +100/90
metros por encima del cauce actual del Guadalentin. Estos representan las zonas apicales de
desembocadura en la Depresion del gran sistema fluvial (paleo-Guadalentin) que alimentaba
el Abanico de Lorca (SILVA, 1994). Estos pequenos afloramientos dibujan la antigua salida
de este abanico al Norte de la actual, con una direcciéon N45°E, casi paralela a la Falla de
Lorca-Alhama, en contraste con la actual que lo hace con una direcciéon N110°E. Estos mate-
riales, con potencias que oscilan entre los 6 y 8 metros y discordantes sobre el sustrato bético,
no se encuentran deformados y conservan su posicion morfolégica original. Representan un
sistema fluvial braided de gravas, con formas mas canalizadas en la base, y méas abiertas y
expansivas hacia techo, donde presentan paleosuelos debilmente desarrollados. Direcciones
de paleocorrientes tomadas en imbricaciones de las facies canalizadas, indican direcciones de
aporte comprendidas entre los N20°E y N70°E, siendo las predominantes las N45°-50°E.

De acuerdo con MONTENAT et al. (1990a), en los abanicos de Lorca y Totana y en menor
medida en el de Lébor, se registra una importante movilidad tecténica horizontal. A gran
escala, todos estos sistemas aluviales se encuentran constituidos por numerosos Iébulos so-
lapados. Estos l6bulos registran un importante desplazamiento sinistral a favor de la Falla de
Lorca-Alhama de Murcia, que llegan a alcanzar valores maximos de unos 8 km en el Abanico
de Totana y algo mas discretos de 5-6 km en el de Lorca (SILVA, 1994). En estos abanicos los
diferentes l6bulos se encuentran mas verticalizados cuanto més lejos se sittan de la antigua
salida. Un claro ejemplo de ello puede observarse en los cortes la actual Autovia de Granada
en las inmediaciones de la localidad de La Hoya y de la Granja de San Julian (al NE de Lorca),
donde los bancos de conglomerados se encuentran fuertemente tectdnizados y presentan
buzamientos de hasta 80°SO.

2.3.8. Conglomerados poligénicos cementados y arcillas rojas (54). Sistemas marginales de
Espuia (Piedemonte de la Cuenca Nedgena de Lorca). Plioceno Superior—Pleistoceno inferior

Esta unidad es de caracter detritico constituida fundamentalmente por conglomerados con
algo mas de 100m de potencia que orlean el piedemonte Sur de Sierra Espufia, constituyen-
do el Piedemonte septentrional de la Cuenca de Lorca. La Hoja de Lorca esta constituida por
conglomerados masivos (Gm y Gms) bastante cementados, dispuestos en bancos de hasta
3-4 m de potencia. Estos estan compuestos por cantos y blogues (a veces de mas de 2 m de
@) fundamentalmente de dolomias, areniscas y filitas rojas malaguides. Son depdsitos de aba-
nicos aluviales, que por correlacién con otras unidades pueden asignarse al Plioceno Superior,
aungue su desarrollo se extiende hasta el transito Pleistoceno Inferior-Medio, donde engarzan
en continuidad estratigrafica con los depositos de techo de piedemonte cuaternarios (57).
Estos Ultimos, como otros depdsitos de piedemonte de la Regiéon de Murcia presentan un
fuerte encostramiento calcareo, con desarrollo de potentes calcretas laminares. Hacia su base
0 en zonas mas distales estos conglomerados se encuentran menos cementados y aumenta
la proporcion de matriz areno-arcillosa de tonos rojizos. Mas hacia el Sur depdsitos similares a
los descritos forman los relieves transversales de Torrealvilla (550m) y La Pinosa (650m), donde
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también presentan potencias préximas a los 100m y superficies fuertemente encostradas que
dan lugar a los actuales relieves lineales tabulares en que se conservan. No obstante, en la
zona de techo de estos relieves no es raro encontrar facies de tipo mas fluvial (Gm/Gp y Sp),
y dada su direccion general NO-SO podrian representar antiguos cauces fluviales integrados
en la red de drenaje del Paleo-Guadalentin.

No se poseen datos concretos que permitan atribuirles una edad precisa, pero por sus rela-
ciones estratigraficas con los depdsitos pliocenos del centro de la Cuenca de Lorca, tiene que
asignarseles una edad Plioceno Superior como mas antigua.

2.3.9. Margas blancas, arenas micaceas y arcillas rosadas con suelos hidromorfos (55a). Sis-
tema lagunar-palustre del Saladillo. Plioceno superior—Pleistoceno inferior

Esta unidad, extensamente desarrollada en las vecinas hojas de Totana y Murcia a lo largo de
la Depresion del Campo de Cartagena-Mar Menor, se encuentra escasamente representada
en la Hoja de Lorca. Se sitla en discordancia progresiva y erosiva sobre las series conglome-
raticas de Hinojar, pero sus afloramientos son mucho mas extensos al E donde afloran a lo
alargo de todo el Escarpe del Saladillo (Hoja de Totana). Como el resto de las formaciones
pliocenas y cuaternarias que afloran en el Escarpe del Saladillo, esta también muestra un ca-
racter progresivamente mas marino hacia el sector oriental y una tendencia evolutiva vertical
de clara somerizacion, distinguiéndose dentro de ella dos miembros diferentes. El término ba-
sal corresponde con la unidad de arenas micaceas y margas blancas del Saladillo, y el superior
a la unidad de margas y arcillas con paleosuelos hidromorfos del Paretdn descritas por SILVA
(1994). En el sector de la hoja de Lorca tan sélo afloran las facies asimilables a la unidad de
arenas micaceas y margas blancas del Saladillo. Esta presenta sus rasgos mas distintivos en
el sector de las Acharas, a escasos 3 km de la esquina SE de la presente hoja. Posee mas de
50m de potencia estimada, y esta constituida dominantemente por margas y mudstones are-
nosos de tonos blancos de aspecto masivo, variablemente bioturbadas por huellas de raices y
con abundantes restos de gasterdpodos. En estos materiales se intercalan cuerpos de arenas
micaceas de distinta geometria. Los cuerpos arenosos de geometrfa canaliformes (8/5m por
100/250m) presentan estratificacion en surco (St) e internamente estan constituidos por un
gran nimero de canales menores amalgamados de caracter multilateral y multiepisédicos que
dan lugar a la estratificacién cruzada de surco que se observa a gran escala. Presentan secuen-
cias y facies sedimentarias caracteristicas de sistemas fluviales que discurren y/o alimentan
llanuras de tipo costero (SILVA, 1994).

Los cuerpos arenosos tabulares extremadamente planos (de 1 a 2 m de potencia) y de gran
extension lateral, con estratificacion horizontal (Sh) y de tipo flasher con intercalaciones de
arcillas rosadas y niveles microconglomeréaticos, poseen bases ligeramente erosivas y pueden
aparecer agrupados en paquetes de mas de 4 metros de potencia o bien como cuerpos in-
dividuales intercalados en las facies margosas. Por Ultimo, hacia techo es mas caracteristica
la presencia de una alternancia de arenas (Sh) y margas bioturbadas por huellas de raices
de gran extension lateral. Estas se encuentran constituidas principalmente por paquetes de
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mudstones arenosos (de 3 a 5 m de potencia) con abundantes restos de gasterépodos con-
tinentales muy alterados (individuos enteros y fragmentados). A techo se encuentran inten-
samente brechificadas presentando abundantes grietas y huellas de raices de tamafio muy
fino, que sugieren la existencia de procesos de desecacion y reestructuracion edafica (no muy
intensos) en estos depdsitos.

Este conjunto de depositos ha sido interpretado por SILVA (1994) como una extensa llanura
costera, de tipo braided arenoso, con grandes canales intermareales (cuerpos canaliformes) y
con zonas lagunares palustres de tipo intercanal (Mudstones) a las que ocasionalmente llega-
rfan depositos de desbordamiento de tipo Sheet-splay (cuerpos arenosos tabulares). Acorde
con esta interpretaciéon en la zona oriental de la hoja de Totana, (relieves de La Morra y Los
Mogotes) los cuerpos de arenas micaceas ya empiezan a mostrar claras influencias marinas
(ripples y de oscilacion y laminacién cruzada de bajo angulo de tipo foreshore), siendo el
afloramiento mas oriental (Los Mogotes), casi por completo de caracter marino (SILVA, 1994).
En esta zona los cuerpos arenosos individuales intercalados en la serie margosa constituirian
depdsitos de barras litorales que cerrarian parcialmente zonas lagunares litorales representa-
das por las margas blancas (SILVA, 1994). En ese mismo corte la serie culmina en un cuerpo
arenoso de mas de 2,5 m de potencia, en el que se observan superficies de erosién internas
de migracion de macroformas, que por su intensa bioturbacién (removilizacion) podrian inter-
pretarse como depdsitos edlicos de tipo dunar de pequefio tamafio.

En la hoja de Totana sobre esta unidad aparece otra que la culmina formada por margas y
arcillas con paleosuelos hidromorfos. Esta no se observa en la presente hoja, aunque como
veremos, podrian estar parcialmente representados en los depésitos que se atribuyen al anti-
guo sistema fluvial del Guadalentin (55).

En cuanto a su edad, no existen datos paleontoldgicos de ninguna clase. Su atribucion cro-
noestratigrafica se hace complicada, ya que a pesar de representar globalmente un episodio
claramente regresivo, dentro de ella se registran tendencias ligeramente trangresivas (Techo
del MIEMBRO INFERIOR en el sector oriental). Si bien, teniendo en cuenta los esquemas pa-
leogeograficos propuestos por MONTENAT (1973) y mas tarde por SOMOZA (1989) y GOY et
al. (1989b; 1990), esta unidad morfosedimentaria tendria que interpretarse como un sistema
diacrénico, pero parcialmente contemporaneo con la Unidad de Transicién del El Moncayo-El
Molar de SOMOZA (1989), que en base a datos paleomagnéticos llega a alcanzar el Pleisto-
ceno Inferior (BARDAJI et al., 1997). Asi pues, estas correlaciones permiten situar a sus depé-
sitos superiores en la inauguracion del periodo Cuaternario. Mientras que la Unidad de Tran-
sicién de El Moncayo-El Molar (sistemas lagoon-isla barrera) es caracteristica de la Cuenca de
Elche-Bajo Segura, los aqui descritos constituirian el sistema de Transicion Marino-Continental
(depdsitos de llanura costera y sistemas lagunares palustres) del Campo de Cartagena-Mar
Menor, donde el sistema de transicién caracteristico esta representado por la Calizas Lacustres
de San Pedro de MONTENAT (1977), que también registran claras influencias marinas en su
sector mas oriental (SOMOZA, 1989).
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2.4. CUATERNARIO

Los principales depdsitos cuaternarios de la Hoja de Lorca responden mayoritariamente a los
depositos fluviales y sistemas de abanicos aluviales desarrollados en la Depresion del Gua-
dalentin y mas discontinuamente en el interior de la antigua Cuenca Neégena de Lorca. Los
depdsitos netamente fluviales dejados por el antiguo Guadalentin que se dirigia hacia el
actual Mar Menor inauguran el periodo Cuaternario. Estos materiales son consecuencia de la
evolucion regresiva Pliocena de la zona una vez que por razones eminentemente tecténicas la
salida hacia el Mar Menor del antiguo Guadalentin queda obturada, inicidndose la instalacién
de abanicos aluviales y el desarrollo de costras calcareas. No obstante, abanicos aluviales y
clacretas tienen un desarrollo diferente en la Depresién del Guadalentin y en el interior de la
Cuenca de Lorca que en su zona de conexién con el Campo de Cartagena-Mar Menor.

En la Depresion del Guadalentin los sistemas aluviales responden a sistemas marginales sin y
post-tecténicos relacionados con los frentes montanosos de falla desarrollados a lo largo de
la Falla sinistra de Lorca-Alhama de Murcia, a cuyo pié pueden alcanzar potencias que sobre-
pasan los 100m en esta hoja. Estos muestran importantes discordancias progresivas internas
que se reflejan en diferentes dispositivos morfosedimentarios de agradacién proximal en on-
lap a agradacion distal en offlap y las secuencias sedimentarias y geomoroldgicas resultantes
han sido estudiadas por SILVA et al. (1992ay b; 2003a) y SILVA (1994). Por el contrario en la
Cuenca de Lorca, los sistemas aluviales estan relacionados con las primeras etapas de disec-
cion de la cuenca configurando amplios valles en artesa en los que los relieves se articulan con
los antiguos fondos mediante el desarrollo de depdsitos de “tipo glacis” fundamentalmente
cuya potencia raramente sobrepasa los 6-7m. Solo al Norte de la Cuenca en el piedemonte
de la Sierra de Espufa se elabora una amplia superficie de techo de piedemonte a la cual se
encuentran asociados dep6sitos conglomeraticos, variablemente cementados, de algo mas
de 100m de potencia. Estos depdsitos aluviales tienen el mismo significado morfogenético
que los depdsitos de la “Rafia” en las cuencas interiores de la peninsula, es decir constituyen
el cierre de la sedimentacion nedgena y el inicio de la diseccion cuaternaria.

También son importantes los depositos relacionados con el aluvionamiento de las antiguas
zonas endorreicas centrales de la actual Depresion del Guadalentin desarrolladas durante
el Pleistoceno superior y Holoceno (SILVA, 1994). En su sector central los depésitos fluvio-
palustres llegan a alcanzar potencias vistas de mas de 17m, no obstante en la hoja de Lorca
estos quedan obliterados por el desarrollo del enorme abanico de desembocadura del rio
Guadalentin, aguas debajo de la ciudad de Lorca. Datos cronolégicos y geoarqueoldgicos,
procedentes de las zonas de Totana y Librilla indican conjuntamente que la actual “llanura de
inundacion” de la Depresién del Guadalentin responde al techo de un relleno fluvio-palustre
que culminé su elaboracién hace alrededor de 3.500 afios BP (CALMEL-AVILA, 2001). Asf
pues, el conjunto de sistema de ramblas y demas depositos y formas torrenciales consecuen-
cia de su evolucién reciente y procesos de avenida (riadas y/o inundaciones) son de caracter
moderno, en algunos casos de caracter histérico (SILVA et al., 1996; 2003b).
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2.4.1. Conglomerados, arenas y arcillas en facies fluviales con paleosuelos pardo-rojizos (55).
Sistema Fluvial del Guadalentin. Pleistoceno inferior-medio

Los afloramientos correspondientes a esta unidad sedimentaria, constituyen las facies mas
distales y también mas modernas correlativas a los sistemas aluviales marginal de Lébor (52
y 53). En la hoja de Lorca poseen muy poca representacion, pero afloran extensamente a lo
largo del denominado Escarpe del Saladillo en la hoja de Totana, encontrandose su seccion
tipo en los cortes del Canal del Pareton (SILVA, 1994; SILVA et al., en prensa). En esa zona se
han diferenciado cuatro subunidades fluviales de caracter netamente fluvial que se disponen
en discordancia progresiva. Estas registran una evolucién progresiva desde sistemas fluvia-
les fundamentalmente dominados por depdsitos de llanura de inundacién y canales de alta
sinuosidad (de tipo meandriforme) en la base, hasta sistemas braided arenosos y de gravas
con canales mas rectilineos a techo, culminando con su sustitucién quasi-subita por sistemas
de abanicos aluviales procedentes de los relieves de las Sierras de Almenara, Algarrobo y Ca-
rrascoy (SILVA, 1994). Los espectros litoldgicos de estos depositos, al igual que los que cons-
tituyen las unidades estratigraficas anteriores (facies estuarinas, y de llanura costera 54 y 55
respectivamente), delatan su relacién con cursos de agua que, con direcciones generales O-E,
procedian de la Depresion del Guadalentin (SILVA, 1994). Dentro de estos, serfan las ramblas
del Guadalentin y de Lébor los cursos principales, aunque afluentes de primer orden como la
Rambla del Puntarron (que procede de la Sierra de Almenara) también serfian importantes.

Dentro de la hoja de Lorca, tan solo afloran en las proximidades de la localidad de Hinojar,
en la margen derecha de la Depresién (Esquina SE de la hoja). Aqui Unicamente se observan
unos depdsitos arcillosos con pasadas de arenas lenticulares que desarrollan un paleosuelo de
caracteristicas hidromorfas a techo, que soporta una calcreta laminar bastante evolucionada.
Debido a las malas condiciones de afloramiento resulta dificil asignar estos materiales a al-
guna de las cuatro subunidades fluviales descritas para la hoja de Totana (SILVA et al., 1994).
No obstante, por correlacién estratigrafica y posicion morfologica debe de corresponder a la
primera de las unidades fluviales descritas en el Canal del Pareton (Subunidad meandriforme
de llanura de inundacién), formada fundamentalmente por depdsitos arcillosos masivos de
llanura de inundacién con intercalacién de cuerpos arenosos de tamafio y origen variado y
con desarrollo a techo de paleosuelos de caracteristicas hidromorfas (horizontes Btg). No obs-
tante no puede descartarse la atribucion de los depositos que afloran en la hoja de Lorca a la
unidad sedimentaria inmediatamente inferior, la Unidad de margas y arcillas con paleosuelos
hidromorfos, que corona los depdsitos el Sistema lagunar-palustre del Saladillo (55a).

En relacién a los datos que permiten apoyar la cronologia de esta importante secuencia fluvial,
tan solo se poseen en relacion al Sistema Aluvial de Rebate, cuyos depdsitos se encuentran
interdigitados con coladas basalticas al pie de la Sierra de el Algarrobo en la Hoja de Cartage-
na (SOMOZA et al., 1989). Estos basaltos corresponden al antiguo afloramiento de Venta del
Lirio datado en 1 Ma (DUMAS, 1977) y posteriormente por BELLON et al., (1983). A pesar de
la disparidad de las dos dataciones absolutas, SOMOZA (1989) en base a las relaciones estra-
tigraficas y geomorfoldgicas con otras unidades opta por una edad mas cercana a un milléon

69



de anos. Por otra parte, la Secuencia paleomagnética realizada en las facies mas distales del
Sistema de Campoamor en la Hoja de Torrevieja indican que toda la serie posee una polaridad
normal. Esta es asignada en su totalidad a la Epoca Brunhes, y por tanto toda ella mas joven
de 0,7 May asignable al Pleistoceno Medio (SOMOZA et al., 1989). Basandose en estos datos
la unidad fluvial aqui descrita, puede ciertamente inscribirse dentro del Pleistoceno inferior
y buena parte del medio, aunque los que aparecen en esta hoja corresponderian a los mas
antiguos (Pleistoceno inferior).

2.4.2. Bloguesy gravas de procedencia bética cementados, verticalizados y con discordancias
internas (conglomerados de rambla) (56). Pleistoceno inferior- medio

Se sitlian en discordancia angular y erosiva sobre las facies conglomeraticas con cantos meso-
zoicos del Sistema marginal de Lébor (53b), y presentan potencias de, al menos, 20m. Estan
constituidos por conglomerados de espectro litolégico totalmente diferente de los anteriores,
dominado por cantos de esquistos, cuarcitas, pizarras, y en menor proporcion por calizas
mesozoicas retrabajadas. Se encuentran dispuestos en bancos verticalizados de geometria
tabular, de 2 a 3 metros de potencia, en discordancia progresiva con buzamientos que pue-
den oscilar de los 65° a los 85°. Conforman secuencias estratocrecientes y granodecrecientes
de tipo Gms/Gm-Sh-F (Debris-flow-Sheetflood-limos distales) con cantos de menor tamafo
y mas angulosos que en la unidad anterior (x3cm; &7cm), pero que pueden incorporar blo-
ques de materiales metamorficos de hasta 60cm de diametro. Esta unidad marca un cambio
importante en el tipo de sedimentacion y de la tendencia negativa de las unidades anteriores,
caracterizada por la sustitucion de los grandes sistemas aluviales que conforman las unidades
anteriores 53ay 53b (Abanicos de Lébor, Lorca y Totana) por sistemas aluviales mas pequefios
y de cardcter torrencial, mas relacionados con los sistemas de ramblas directas que actual-
mente drenan la Depresion del Guadalentin (SILVA, 1994). En este sentido también se registra
un significativo cambio en la procedencia de los materiales con respecto a las unidades ante-
riores (cantos de calizas mesozoicas a metamorficos).

Este cambio en la procedencia de los aportes es un hecho caracteristico del sector central
de la Depresién, donde sus bordes estan delimitados por los macizos béticos (Alpujarrides
y Malaguides) de las Sierras de la Tercia y Espufa, y por los materiales sedimentarios corres-
pondientes al relleno nedgeno de las Cuencas de Lorca y Totana-Mazarrén. En el corte de
la Rambla de Cari (SO de Alhama de Murcia), también se registra este cambio de espectro
litolégico en los sistemas aluviales marginales acompanado por una discordancia angular,
aungue en este caso se verifica un importante aporte de materiales malaguides en todas las
unidades, y Unicamente la primera unidad estd constituida fundamentalmente por material
Mesozoico. Sin embargo la Ultima unidad registra un aumento importante de esquistos, pi-
zarras y cuarcitas. En la zona de Lorca (Ramblas de Huerto Chico y Zarzico), el cambio de es-
pectro litologico se verifica de manera tan brusca como en la de Lébor, reducido Unicamente
a la ultima unidad. Estos cambios de procedencia, acompafiados de una discordancia angular,
se encuentran relacionados con un importante episodio de reestructuracion del relieve intra-
pleistoceno, durante el cual las zonas marginales de la Depresién adquieren su configuracion
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actual (SILVA, 1994). No obstante hay que resaltar que estos depdsitos no guardan expresion
geomorfolégica, ya que se encuentran verticalizados e incorporados a los relieves marginales
de la Depresién, y muy en concreto a los relieves interpuestos (lomas de presion) generados
a lo largo de la ramificacion meridional de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia (SILVA et al.,
1992a;1993; SILVA, 1994; MARTINEZ DIAZ y HERNANDEZ ENRILE, 1992). En estas zonas, es
dificil separarlos cartograficamente de los materiales que afloran méas extensamente pertene-
cientes al Sistema Marginal de Lébor (53).

La posicion cronolégica de esta unidad es dificil de precisar ya que no existen contenidos
faunisticos ni datos de otro tipo que sirvan de referencia. SILVA (1994) la considera, como mi-
nimo, sincrénica a la desconexion de la Depresion del Guadalentin con la Cuenca del Campo
de Cartagena-Mar Menor. Lo cual implicaria que el evento tectdnico que dio lugar al relevo
de los espectros litologicos de los sistemas aluviales marginales, fue el que también provoco
su desconexion con el Campo de Cartagena. Por tanto, a esta unidad se le puede atribuir una
edad Pleistoceno medio plena.

2.4.3. Conglomerados, arenas vy arcillas aluviales cementados (57). Calcretas laminares (58).
Techo de Piedemonte de Espufia. Pleistoceno medio

Con caracter subhorizontal, se encuentra en discordancia erosiva y angular sobre toda la
serie sedimentaria correspondiente al Sistema Marginal de Espufa plio-pleistoceno (54), cul-
minando el relleno sedimentario de la antigua Cuenca Nedgena de Lorca. Posee potencias
qgue no superan los 6-8 m, y en todos los casos presenta dos partes caracteristicas: Una
basal de caracter sedimentario, constituida por depésitos de abanicos aluviales fuertemente
cementados, fundamentalmente en facies proximales y otra culminante de caracter edafico,
constituida por el desarrollo de potentes encostramientos calcareos (58) que dan lugar a
la formacion de calcretas con rasgos muy evolucionados similares a los descritos por SILVA
(1994) y ALONSO ZARZA et al. (1999) en la hoja de Totana.

Estd unidad se encuentra formada por sistemas de abanicos aluviales muy extensos y de
muy poca pendiente procedentes de la Sierra de Espufa. En la presente hoja los cortes mas
caracteristicos se encuentran situados, a lo largo de la carretera que une Aledo y Zarzadilla
de Totana, al atravesar las diferentes ramblas procedentes de Espufia, y muy particularmente
en los cortes situados en las inmediaciones de la Ermita de San José (margen izquierda de
la Rambla de Los Molinos) y la de Santa Leocadia (Rambla de Lobel: afluente de Lébor). Sus
espectros litolégicos, al igual que los del Sistema Marginal de Espufia (55) estan dominados
por elementos de dolomias, filitas y areniscas rojas malaguides procedentes de Espufa.

En cuanto a sus caracteristicas sedimentarias las facies proximales estan constituidas por con-
glomerados muy cementados en facies Gm, Gms y localmente Gmi, que pueden incluir gran-
des blogues de dimensiones métricas. Hacia zonas mas distales aumenta la proporcion de are-
nas y arcillas, aunque su estratificaciéon es muy difusa. En la zona del vértice geodésico de La
Juncosa (631 m), a lo largo de la margen derecha de la Rambla del Gitano se observa un nivel

71



superior mas areno-arcilloso que culminan en paleosuelos pardo-rojizos bien desarrollados,
que por norma general se encuentra afectado por un importante proceso de recarbonatacion
posterior consecuencia del desarrollo de las calcretas desarrolladas a techo.

Las acumulaciones calcareas que se desarrollan a techo presentan perfiles muy potentes (de
2,5 a 3 m) tipicos de calcretas muy evolucionadas en los que quedan bien definidos sus
distintos horizontes caracteristicos. En base a sus relaciones laterales y verticales es posible
reconocer una secuencia tipica, que podria considerarse como “Perfil Tipo”. Este muestra un
desarrollo secuencial caracteristico desde los horizontes transicionales prismatico-nodulares
gue se instalan sobre los paleosuelos rojos anteriores a horizontes pulverulentos, nodulares
y masivos, culminado siempre en horizontes laminares y laminares brechificados a techo. En
las zonas mas proximales, los horizontes masivos son sustituidos por gravas con cubiertas.
Todos ellos se encuentran analizados en detalle en ALONSO ZARZA et al. (1999), aqui solo
resaltaremos sus rasgos mas esenciales. Los horizontes laminares y laminares brechificados
desarrollados a techo llegan a alcanzar los estadios V y VI de la clasificacion de MACHETTE
(1985) tipicos de calcretas muy maduras. Los que aqui se desarrollan responden a calcretas
biogénicas “tipo B” (WRIGHT y ALONSO-ZARZA, 1992) ya que gran parte de sus rasgos
micro y macroscépicos responden a la actividad de distintos macro y microorganismos vege-
tales (hongos) y bacterias. En concreto es importante el desarrollo de filamentos de hongos
calcitizados, estructuras alveolares bacterianas, peloides y microcodium (ALONSO-ZARZA et
al., 1999). Toda esta actividad bioldgica estaria relacionada con el desarrollo de mallas de
raices de vegetacion de tipo herbacea (tipica de periodos frios y secos glaciares) que sustituye
a las plantas superiores ligadas al desarrollo de suelos rojos (mds caracteristicos de periodos
cdlidos y humedos interglaciares). Todo ello implica un importante cambio climatico hacia
unas condiciones mas aridas desde el punto de vista hidrico y muy seguramente un indica-
dor climatico de la primera irrupcion significativa de los periodos glaciares a baja altitud en
la zona Mediterranea (ALONSO-ZARZA et al., 1999). En cualquier caso, un rasgo también
importante de estas calcretas es la presencia de rupturas y superposiciones de perfiles en
las partes proximales y distales respectivamente, que indican la coexistencia de los procesos
sedimentarios ligados a la construcciéon de las superficies terminales de los abanicos aluviales
y los edéficos relacionados con el desarrollo de calcretas laminares y laminares brechificadas
(ALONSO ZARZA et al., 1999).

Por ultimo, es necesario aclarar que la generacién de costras calcareas se produce no solo
sobre las superficies terminales de abanicos aluviales aquf descritas, sino que también afec-
tan a cualquier tipo de superficie deposicional y/o erosiva existente durante este periodo.
Este tipo de calcretas similares a las aqui descritas, muestran rasgos algo mas complejos
(multiepisodios) y podrian venir desarrollandose desde el Pleistoceno inferior o incluso Plio-
ceno superior engarzando con la nocién de Formacién Sucina y/o Costra Salmén acufadas
para este tipo materiales por autores franceses en la década de 1970 (MONTENAT, 1977;
DUMAS; 1977).
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2.4.4. Conglomeradosy arenas cementados con desarrollo de calcretas masivas (59). Primera
fase deposicional Abanicos aluviales. Pleistoceno medio.

Esta unidad representa la primera fase deposicional de abanicos aluviales pleistocenos que
conserva expresiéon geomorfoldgica. Sus depositos se sittan en discordancia angular y pro-
gresiva sobre las formaciones conglomeraticas anteriores (57 y 55) con un dispositivo ge-
neral de agradacion proximal en offlap. Se trata de una fase deposicional sintecténica en la
que sus depdsitos, ya netamente relacionados con las ramblas actuales, muestran fuertes
buzamientos hacia el centro de la Depresién. En esta misma direccion el buzamiento se va
haciendo progresivamente menor (desde 65° a 40°), registrando el desarrollo de una dis-
cordancia progresiva interna. Sus depdsitos estan mayoritariamente constituidos por gravas
y conglomerados, dominantemente en facies Gms y Gm, de cantos subangulosos y poco
seleccionados. Su espectro litoldgico estd dominado por cantos de litologia Alpujarride (cuar-
citas, esquistos, pizarras, etc.) y Malaguide (areniscas rojas, dolomias, calizas recristalizadas,
etc.), pudiéndose correlacionar en todos los casos con la litologia de las cuencas de drenaje
de las ramblas actuales.

Los abanicos correspondientes a esta primera fase estan constituidos por un numero varia-
ble de cuerpos sedimentarios superpuestos. Cada uno de estos cuerpos esta separado del
anterior y del posterior por discordancias erosivas y angulares de pequefna entidad, refle-
jando cada uno de ellos un episodio sedimentario individual o un conjunto de ellos (BULL,
1977; HARVEY, 1990). El nimero de estos episodios es variable segun los distintos sectores
marginales de la Depresion, e incluso dentro del mismo sector entre los diferentes abanicos
individuales, haciendo imposible su correlaciéon. Sin embargo, en conjunto, esta fase deposi-
cional muestra tendencias evolutivas similares en los diferentes sectores de la Depresion que
reflejan controles tecténicos y/o climaticos de cierta envergadura (SILVA et al., 1992c¢; SILVA
1994). Asi en todos los caso se registran secuencias positivas estratocrecientes y las facies
dominantes son las Gms y Gm, reflejando procesos deposicionales dominantes de tipo de-
bris-flow. La tendencia evolutiva en la vertical de los depdsitos muestra un cambio progresivo
de facies Gms masivas en la base, hasta facies Gm 6 Gm/Gms mas ordenadas hacia techo, en
los que es frecuente observar intercalaciones arcillosas (mud-flow) y depésitos de gravas, en
facies Gm/Gp y Gt, de caracter “mas fluvial”, culminando esta fase deposicional. El ensam-
blaje entre los distintos episodios que constituyen esta fase deposicional, registra un estilo
sedimentario dominado por agradacién proximal en offlap. Lo que refleja las condiciones de
“relativo equilibrio” entre el poder de encajamiento de sus canales alimentadores y las tasas
de aportes de sedimentos, que se mantienen “constantes” debido a la continua elevacion
tecténica de los relieves marginales que los alimentan. En otras palabras reflejan la acele-
racion del episodio tectdnico, que caracterizado por movimientos verticales importantes,
di6 lugar al drastico cambio de areas fuente y al depdsito de la Unidades Conglomeraticas
verticalizadas anteriores (57 y 55).

En este sector, al pié de las sierras de la Tercia y Espufia (hoja de Totana), esta unidad se
encuentra rellenando pequefias interdepresiones tecténicas localizadas entre las dos ramas
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principales de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia, que en algunos casos llegan a sobrepasar,
como ocurre en las Ramblas de la Salud (hoja de Lorca) y de Sisquilla (hoja de Totana), las
cuales constituyen verdaderos “alluvial gaps” a favor de los cuales se observan las relaciones
directas entre estos depdsitos y los precedentes (55 y 56). Tanto en las ramblas de la Salud
como en la del Saltador, se observa en los depdsitos la accidon remontante de sus cabeceras,
ya que la litologfa de sus depdsitos en discordancia progresiva presentan una estratigrafia
inversa a la que se observa en la Sierra de La Tercia, ya que los clastos de calizas Tortonienses
de la zona somital de La Tercia, solo aparecen en las unidades basales (SILVA et al., 1994).
Sus depdsitos pueden alcanzar potencias de mas de 20m y en todos los casos se encuentran
afectados distalmente por la rama sur de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia, a lo largo de
la cual se ponen en contacto inverso con los materiales yesiferos y margosos messinienses
(49 y 50) a favor de saltos acumulados de falla que superan los mencionados 20m. En el
interior de estas depresiones estas superficies se encuentran fuertemente disectadas por la
red fluvial actual y en la mayor parte de los casos soportan el desarrollo de calcretas con di-
ferente grado de madurez, pero por lo general no llegan a presentar los rasgos de madurez
de las calcretas desarrolladas en los techos de piedemonte del Campo de Cartagena—Mar
Menor y de Espufa (58).

El desarrollo edéfico se ve fundamentalmente favorecido por el encajamiento de los canales
alimentadores de los abanicos y las zonas mas proximales adyacentes a estas se verfan ya li-
bres de sedimentacion (WRIGHT y ALONSO ZARZA, 1990). En otras ocasiones, la exposicion
sub-aérea definitiva se produce como consecuencia, de la incorporaciéon de estas superficies
a pequenos relieves de origen tectonico, como es el caso de los relieves aislados desarrolla-
dos al NE de La Hoya, en Huerto Chico y los llanos del Saltador. Las calcretas desarrolladas
en las zonas proximales de los abanicos, al pie de Sierra de La Tercia, llegan a desarrollar
un estado de madurez apreciable, siendo caracteristico el estadio IV de MACHETTE (1985).
Pueden desarrollar horizontes laminares (<20cm), que en ocasiones estan superficialmente
brechificados, pero su rasgo caracteristico es el desarrollo de potentes horizontes masivos
y/o de gravas con cubiertas, que en conjunto alcanzan potencias algo superiores al metro
(SILVA, 1994). Por contra, en las calcretas desarrolladas en los pequenos relieves tecténicos,
y zonas mas distales la acumulacién de carbonatos posee una clara componente freatica
y/o vadosa y los horizontes laminares (cuando existen) son muy delgados. Por lo general no
alcanzan, o alcanzan a duras penas el estadio IV de MACHETTE (1985). Formaciones aluvia-
les, también atribuibles a esta primera fase deposicional se desarrollan al pie de la Sierra de
Espuna, fosilizando, o cubriendo, su antiguo techo de piedemonte (57 y 58). La posicion
cronolodgica de esta unidad, por correlacién con unidades anteriores y por el desarrollo eda-
fico y estado de diseccion de sus superficies, aunque en un principio atribuida al Pleistoceno
inferior (SILVA et al., 1992c), posteriormente ha sido considerada como Pleistoceno medio
avanzado (SILVA, 1994).
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2.4.5. Gravas muy cementadas con bloques dispersos con desarrollo de calcretas masivas
(depdsitos de Piedemonte) (60). Pleistoceno medio. Gravas y bloques con arcillas (69). Pleis-
toceno superior. Gravas y bloques con arcillas (72). Pleistoceno superior-Holoceno

Estas constituyen formaciones de caracter mixto, gravitacional y aluvial, que se disponen
orlando la zona frontal de los numerosos relieves estructurales que existen en el interior de
la antigua Cuenca nedgena de Lorca. Los mas importantes se desarrollan al pie de La Serrata
y el Cejo de los Juanes, ambos con direccion general NNE-SSO, elaborados en materiales
nedgenos estructurados en cuestas. También son importantes en la esquina NO de la hoja
orlando los relieves de Cabezo Blanco, Los Cigarrones y Cafada Hermosa elaborados sobre
materiales paledgenos subbéticos. Dada su relacién geomorfolégica con otras unidades cua-
ternarias y su diferente grado de cementacién se han diferenciado unidades de diferente edad
relativa que abarcan desde el Pleistoceno medio al Holoceno (60, 69 y 72). Los méas antiguos
(Pleistoceno medio, 60) tan solo se observan en el frente montafioso de La Tercia a lo largo de
la rama Norte de la Zona de Falla de Lorca-Alhama en continuidad relativa con los abanicos
de la primera fase deposicional (59), asi como en el piedemonte de la Sierra de Espufia en
el sector NE de la hoja. Estos, se encuentran muy cementados, compartiendo caracteristicas
edaficas con los mencionados depdsitos aluviales (59), aunque en la mayoria de las ocasiones
es raro el desarrollo de calcretas laminares. En los pertenecientes al Pleistoceno superior (69)
y Pleistoceno superior-Holoceno (72) el grado de cementacion es muy inferior, en los méas
recientes casi inexistente.

En todos los casos sus depositos estan constituidos por gravas y blogues de diferente tamano
empastados por una matriz areno-arcillosa, presentando facies de tipo Gms y localmente Gm.
Los bloques pueden ser muy angulosos y alcanzar tamafios de mas de Tm de didmetro en
general en con fabricas muy masivas. Estos depdsitos pueden presentar una estructuracion
interna muy grosera en bancos de mas de 2m de potencia, muy inclinados, con buzamientos
superiores a los 40°, que van amortiguandose hacia techo donde son comunes las superficies
deposicionales con buzamientos entorno a los 20°. Son formaciones de escaso desarrollo
espacial, siendo raro que se extiendan mas alla de 500-700m de los relieves estructurales que
las alimentan. Representan, en general abanicos aluviales de alta pendiente, a modo de conos
de deyeccion coalescentes en los que también son importantes los procesos gravitatorios en
su alimentacion.

2.4.6. Cantos, bloques y arcillas cementados (Coluviones) (61). Pleistoceno medio. limos,
arcillas con cantos y bloques (Coluviones) (70) Pleistoceno superior; (73) Pleistoceno superior-
Holoceno.

Presentan una litologia variable en funcion del sustrato y, al igual que los depositos de piede-

monte se han diferenciado tres unidades de diferente edad relativa en funcion de sus relacio-
nes geomorfolégicas con otras unidades aluviales y/o fluviales cuaternarias.
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Los mas antiguos (Pleistoceno medio, 61) aparecen relacionados con los depdsitos de piede-
monte que se desarrollan al pie de la Sierra de Espuia y del frente montanosos de Falla de
La Tercia, participando de las mismas caracteristicas edéaficas y grado de cementacion que las
unidades del Pleistoceno medio correlativas (59 y 60). Por el contrario los correspondientes
al Pleistoceno Superior (70) se desarrollan ampliamente al pie de las lomas de presién y
relieves interpuestos que se generan a lo largo de la rama sur de la Falla de Lorca-Alhama
de Murcia, donde su desarrollo posee una componente tecténica principal. En esta zona, se
desarrollan generalmente en las zonas inter-abanico y dado lo reducido de sus areas fuente,
tan solo reciclan las gravas y bloques de los antiguos sistemas aluviales marginales actual-
mente incorporados a estos relieves interpuestos (53 y fundamentalmente 56). Por tanto,
incorporan numerosos blogues y cantos de litologia metamérfica empastados en una matriz
arcillosa, poco consolidada, en la que es dificil observar ningun tipo de estructuracion. En el
interior de la Cuenca de Lorca se observan formaciones atribuibles al Pleistoceno Superior
(70), pero también al Pleistoceno superior-Holoceno (73). Al igual que con los sistemas
de depdsitos de piedemonte con los que se relacionan, aparecen orleando los numerosos
relieves estructurales mencionados en el apartado anterior. Estos coluviones, representan
formaciones menos energéticas y se encuentran poco consolidadas y poseen un porcentaje
menor de matriz arcillosa.

Por correlacion con las superficies de los abanicos aluviales sobre las que reposan y/o pasan
lateralmente estas formaciones se han asignado al Pleistoceno Superior s.s. (29), aunque en
algunas zonas comienzan en el Pleistoceno medio (20) o contintan hasta el Holoceno (32).
Aungue, en la hoja de Lorca no se posee ningun dato, los depésitos de gravedad acumulados
en las entradas de cavidades y abrigos karsticos de zonas cercanas (El Ramonete; Alicante)
indican una importante fase de formacién de derrubios durante la parte final del Pleistoceno
superior acompanada de un aparente deterioro climatico en niveles con industria atribuible
al musteriense y magdaleniense (MONTES, 1989; CARRION, 1992; CARRION et al., 1995).
En concreto tanto MACKLIN et al. (2002) como SCHULTE (2002) indican un importante cre-
cimiento de la produccion de sedimentos a partir de los 30 Ka BP durante los tres ultimos
Eventos Heinrich.

2.4.7. Gravas, arenas y arcillas débilmente cementadas (62). Segunda fase deposicional Aba-
nicos aluviales. Pleistoceno medio- superior.

Aungue en discordancia progresiva sobre la fase deposicional anterior (60), el depésito de
esta segunda fase viene marcado por el desarrollo de una importante discordancia angular
sintectdnica, en las zonas proximales de la mayoria de las ramblas que desembocan en la
Depresion del Guadalentin (SILVA et al., 1992a; 1992b; SILVA, 1994). Su depdsito refleja un
marcado atenuamiento, y en Ultimo término el fin, de una actividad tecténica importante
a lo largo de los margenes de la Depresion del Guadalentin. En estas zonas las superficies
deposicionales de esta fase constituyen la parte mas importante de los cuerpos de abanicos
aluviales, poseyendo una excelente conservacién geomorfologica a lo largo del trazado de la
Falla de Lorca-Alhama de Murcia. Sus depdsitos muestran buzamientos que se van haciendo
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progresivamente menores hacia el centro de la Depresion (desde 32° a 8-6°), registrando en
su desarrollo una clara discordancia progresiva interna. En la hoja de Lorca, depositos perte-
necientes a esta segunda fase también se desarrollan en el interior de la depresién tecténica
que se desarrolla entre las dos ramas principales de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia, y son
sus depositos los que acaban de elaborar las superficies aluviales que terminan por desbor-
dar los relieves tectonicos interpuestos, como ocurre claramente en la rambla del Saltador y
Colmenar. No obstante en estas zonas el dispositivo de agradacion proximal en offlap sigue
funcionando durante esta segunda fase.

En conjunto, esta fase registra un méximo de cinco episodios deposicionales mayores, cada
uno de ellos con secuencias de tipo positivo. Estos presentan una tendencia evolutiva vertical
hacia un cambio progresivo de facies Gm y Gm/Gp masivas (debris flow no cohesivos) en la
base, hasta facies Gp ¢ Gt con intercalaciones Sp/Sh muy bien organizadas (depdsitos cana-
lizados) hacia techo, en donde es caracteristico la presencia de niveles de gravas imbricadas
(Gi) y arenas laminadas (Sh) muy ordenadas (depdsitos de tipo sheet flood) que en muchos
de los casos constituyen sus superficies. El desarrollo edéafico interno limitado, discontinuo,
y siempre relacionado con las facies de caracter mas distal a techo de los primeros dos o
tres episodios deposicionales de esta fase, muestran por lo general un apreciable desarrollo
representado por la formaciéon de suelos pardo-rojizos y pardos truncados, de los que solo
se conservan sus horizontes argilaceos y carbonatados, con potencias que nunca superan los
40cm. Por el contrario, las superficies de esta fase deposicional no poseen desarrollo edafico
significativo, pero en la mayorfa de los casos se encuentran bastante cementadas, pudiéndose
confundir con horizontes de calcretas masivas (SILVA, 1994), siendo los cortes mas caracteris-
tico en este aspecto el de la Rambla de Sisquilla, al NE de Totana, y la Rambla de La Torrecilla,
al Sur de Lorca (hoja de Puerto Lumbreras).

El ensamblaje entre los distintos episodios que constituyen esta fase deposicional, registra un
estilo sedimentario dominado por agradacién proximal en onlap condicionado por la discor-
dancia progresiva. Su desarrollo morfosedimentario culmina en un episodio de “backfilling”
generalizado en toda la Depresion del Guadalentin. Este episodio refleja el cese de la actividad
tectdnica importante a lo largo de dichos margenes de la Depresion, permitiendo el retroceso
de la sedimentacion que acaba por rellenar las diferentes irregularidades existentes en los
relieves marginales, fosilizando las zonas de falla. La consecuencia geomorfoldgica es la gene-
racion de superficies ligeramente convexas aparentemente no segmentadas, que caracterizan
a estos abanicos aluviales en la mayor parte de los sectores de la Depresion. Estos constituyen
los cuerpos tipicos de los abanicos aluviales del Guadalentin, y en todos los casos aparecen
disectados axialmente por sus antiguos canales alimentadores (ramblas actuales) que generan
trincheras de cabeceras de hasta 12-14 m de profundidad por 400-500 m de longitud (SILVA
1994). En la Circunvalacién de la Ciudad de Lorca (en las proximidades del Hospital Provincial)
pueden observarse buenos ejemplos de los rellenos pertenecientes a esta fase en la zona
marginal del relieve de la Sierra de Las Estancias.
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Por el contrario, en el interior de la Cuenca de Lorca los cuerpos sedimentarios pertenecientes
a esta fase deposicional poseen una menor representacion y se encuentran relacionados con
antiguos aportes procedentes de la Rambla de Torrealvilla. Se encuentran situados aguas arri-
ba de la localidad de Torrealvilla, siempre ocupando posiciones de interfluvio entre las diversas
ramblas y barrancos que disectan esta zona. En este sector los conglomerados aluviales en
facies Gm y Gms aparecen fuertemente cementados y, a veces deformados y con intercala-
ciones de niveles travertinicos a favor de las distintas lineas de fracturacién y flexuracién que
los afectan, como ocurre en el interfluvio de la Rambla de Torrealvilla y el Barranco de Casa
Mora. Este tipo de depdsitos también son similares a los aportes procedentes de la Sierra de
los Calares, donde ademas en esta zona aparecen formaciones travertinicas de pequefa ex-
tension intercaladas. Niveles travertinicos similares también pueden observarse ligados a estos
depdsitos al Sur de la localidad de Lorca.

En cuanto a la edad de esta fase deposicional los diferentes autores que han estudiado los
sistemas de Abanicos aluviales de la Region de Murcia (HARVEY, 1987; SILVA et al., 1992a;
1992b; SILVA, 1994; SOMOZA, 1989; SOMOZA et al., 1989), acuerdan que estos depositos
tuvieron lugar durante el Pleistoceno medio, pero se prolongaron durante el Pleistoceno su-
perior, hasta seguramente el fin del Ultimo interglaciar (ISS 5). En concreto entre 120 y 90 ka
BP se produce una importante actividad sedimentaria en sistemas aluviales y fluviales de la
Peninsula Ibérica (MACKLIN et al., 2002).

2.4.8. Limos pardos y arenas con niveles de gravas (63). Pleistoceno medio- superior. Glacis

Dentro de esta unidad se ha incluido un cortejo de depdsitos aluviales muy poco elaborados
gue culminan en superficies de poca pendiente “tipo glacis” vergentes hacia el centro de los
valles y/o amplias zonas de cabecera en el interior de la Cuenca de Lorca. En general estos
pre-datan la instalacion o diseccion de las ramblas actuales y se correlacionan temporalmente
con los episodios de sedimentacién ligados a la segunda (62) y tercera (64) fase deposicional
de abanicos aluviales en la Depresion del Guadalentin y Piedemonte de Espufa. En todos los
casos en sus zonas de cabecera o laterales se articulan con los relieves mediante sistemas de
piedemonte (69) o coluviones (70) pertenecientes al Pleistoceno superior s.I. Actualmente
se encuentran disectados por los diferentes sistemas ramblas que los alimentaron y sus su-
perficies pueden llegar a encontrarse hasta 20-25 m de altura respecto a ellas. Se trata de
depositos arenosos medianamente seleccionados, con matriz limosa y con potentes niveles
(1-2 m) de gravas subangulosas (Gm) intercalados. Pueden incluir estructuras canaliformes
rellenas por barras de gravas (Gp) que pueden incluir bloques de grandes dimensiones, que
denotan su origen fluvio-torrencial. No obstante a techo desarrollan invariablemente niveles
laminados de arenas y limos de tipo glacis. El conjunto del depésito puede llegar a tener hasta
5-6 m de potencia, aunque los depdsitos superiores, “tipo glacis”, raramente sobrepasan el
metro de espesor. En realidad los depdsitos responden a los antiguos fondos torrenciales de
las actuales ramblas del Juramiento-El Pozuelo, Torrealvilla, y La Rosa, todas ellas afluentes
directos del Guadalentin con direcciéon N-S. Estos, al quedarse colgados por la incision de las
ramblas actuales se vieron remodelados por aportes laterales de tipo glacis. Por tanto desde
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el punto de vista geomorfoldgico, estas superficies han de considerarse como las “terrazas”
mas altas (+25 - 20 m) que las mencionadas ramblas. Estos depositos pueden presentar un
cierto grado de cementacion y sus superficies encontrarse ligeramente encostradas lo que
genera importantes cantiles en las paredes de las ramblas que los disectan.

Desde el punto de vista cronolégico, han sido consideradas como Pleistoceno superior- medio
s.l. No obstante, no hay que descartar su posible incursion en el transito Pleistoceno Superior-
Holoceno, ya que superficies situadas a similar altimetria, y posicién morfogenética, en las
zonas de Mula (SILVA et al., 1996) y Fuente Librilla (CALMEL-AVILA, 2002), presentan edades
correspondientes a episodios frios del Pleistoceno tardio o incluso netamente holocenas res-
pectivamente.

2.4.9. Gravas, arenas y arcillas débilmente cementadas (3° fase deposicional Abanicos aluvia-
les con agradacion proximal). (64) Pleistoceno superior. Gravas, arenas y arcillas sin cementar.
(abanicos aluviales con agradacion distal) (74 y 81) Pleistoceno superior-Holoceno

El desarrollo y deposito de esta tercera fase deposicional, refleja un drastico cambio en
la dindmica morfosedimentaria de los sistemas aluviales marginales de la Depresion del
Guadalentin. En todos los casos los abanicos pertenecientes a esta fase se encuentran
encajados en los cuerpos de abanico pertenecientes a las dos fases anteriores. Esta fase
estd caracterizada por diseccion proximal, encajamiento de los canales alimentadores en las
superficies pertenecientes a las fases anteriores, formacion de trincheras de cabecera y mi-
gracion de la sedimentacion hacia las zonas centrales de la Depresion. Durante esta fase, la
sedimentacion, dominada por un estilo de agradacién distal en “offlap”, imprime un neto
caracter progradante hacia centro de cuenca a sus depositos.

Constituye una fase deposicional post-tecténica y dependiendo de la entidad de las cuen-
cas de drenaje que las alimentan, registra un nimero variable de episodios deposicionales,
que sin solucién de continuidad se prolongan en los cuerpos de abanicos holocenos (81)
y bajadas aluviales activas (86). Estos, al contrario que en las dos primeras fases, y debido
al fuerte caracter disectivo y progradante del estilo sedimentario dominante, se encajan
distalmente unos en otros a partir de sucesivos puntos de interseccion adoptando un dispo-
sitivo de agradacion distal en “offlap” (SILVA et al., 1992a; 1992b). Este hecho provoca que
cada uno de los episodios deposicionales mayores posea expresiéon geomorfoldgica propia,
caracterizada por el desarrollo de extensas superficies de poca pendiente, constituidas ma-
yoritariamente por depésitos de tipo sheetflood. Estos depdsitos, poseen poca potencia,
no llegando nunca a sobrepasar los 3-4m de potencia vista. Las facies dominantes son
variadas, como Gi (Gm), delgados niveles laminares Sh, Sp, y arcillas. Las facies de gravas
imbricas (Gi) solo son importantes en los primeros episodios deposicionales (64), y aguas
abajo de los sucesivos puntos de intersecciéon en los abanicos aluviales mas extensos (p.ej.
Abanicos de Lébor, Huerto Chico, San Julian), siendo las facies de arenas (Sh y Sp) y arcillas
las dominantes en los abanicos de menor envergadura, y en los Ultimos episodios deposi-
cionales (74). Dentro de este Gltimo cabe destacar el Gran abanico de desembocadura del
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Guadalentin en la Depresion que se extiende ampliamente por la hoja de Puerto Lumbreras
y se prolonga hacia el Este, donde ya se solapa con los depésitos fluvio-palustres de centro
de cuenca holocenos descritos en la hoja de Totana.

Al igual que las dos primeras fases, su desarrollo registra una discordancia progresiva, que
aunque de menor entidad, es significativa, observandose un progresivo decrecimiento de
las pendientes deposicionales desde los 8° hasta superficies subhorizontales. Por lo general,
es raro observar afloramientos en los que se detecte (en corte) las relaciones existentes en-
tre los depositos de esta fase y los pertenecientes a las anteriores, pero en los casos en que
sucede se registra una discordancia progresiva. Sobre las superficies de los distintos episo-
dios deposicionales, no se produce desarrollo edéfico significativo y no presentan rasgos de
cementacion apreciables. Por regla general, sus superficies entran ya dentro de los terrenos
cultivados o cultivables de la huerta murciana. Los depdsitos pertenecientes a esta fase son
escasos en el interior de la Cuenca de Lorca.

Aunque dentro de la escala temporal esta tercera fase deposicional seria la que abarcara
menor tiempo, a escala cartografica es la mejor representada, ya que cada uno de sus epi-
sodios deposicionales posee expresion geomorfoldgica propia. En este sentido el periodo
temporal que abarca esta fase deposicional, se encuentra fundamentalmente representado
en la horizontal, y no en la vertical, siguiendo la progradaciéon de los sistemas marginales
hacia zonas centrales de cuenca. Como se ha comentado este dispositivo de agradacion
distal se prolonga sin soluciéon de continuidad en los cuerpos de abanicos holocenos (81)
y recientes (86). Cronoldgicamente abarcarian el comienzo del ultimo periodo glacial y la
correspondiente deglaciacion (ISS 4, 3 y 2), mientras que los mas recientes se prolongarian
durante el presente interglaciar (ISS 1). Dataciones de ' C (MARTINEZ DIAZ et al., 2000;
2001), realizadas en terrazas depositadas en las trincheras de abanico que disectan las su-
perficies de la sequnda fase deposicional en la Rambla de Colmenar, indican que su dep6-
sito tuvo lugar con anterioridad a los 16.400+270 anos BP. MACKLIN et al. (2002) indican
que en la zona mediterranea se han registrado un total de al menos 10 episodios de aluvia-
cion pre-histéricos durante los Gltimos ca. 75 ka. En la Peninsula Ibérica e Islas Baleares los
mas importantes de ellos se producen al final del Estadio Isotépico 2, abarcando el Gltimo
méximo glaciar y la deglaciacién (aprox. Ultimos 30 ka.) con maximos post-glaciares en ca.
19-16y 11-13 ka BP. Por otro lado los dep6sitos mas recientes que corresponden a esta fase
pasan lateralmente a depdsitos fluvio-palustres de centro de cuenca, de los cuales se posee
numerosa informacion cronoldgica (CALMEL-AVILA, 2001; 2002; SILVA et al., 2003). En
base a los datos de estos autores, los diferentes cuerpos sedimentarios que componen esta
segunda unidad (74) se le ha asignado una edad relativa de Pleistoceno Superior-Holoceno
gue abarcaria desde el comienzo del periodo de la deglaciacion hasta el 6ptimo climatico
Holoceno, registrado en el litoral Mediterraneo en los 6.500-6.700 afos BP (ZAZO et al.,
1993).
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2.4.10. Arenasy limos con cantos y bloques dispersos (fondo de valle colgado). (65) Pleisto-
ceno superior y (75) Pleistoceno Superior-Holoceno

Se incluyen en este epigrafe los depdsitos que se conservan rellenando el fondo de los nume-
rosos valles que disectan el interior de la Cuenca de Lorca, colgados respecto a las actuales
ramblas de los tributarios directos al Guadalentin. Se conectan con estas mediante importan-
tes escalones de erosion remontante y dentro de ellos pueden diferenciarse dos generaciones
escalonadas (65 y 75) conectadas mediante tramos de importante incision lineal.

Se encuentran representados fundamentalmente en la multitud de ramblas que disectan el
techo de piedemonte de la Sierra de Espufia (57) en el sector septentrional de la hoja. Tam-
bién son abundantes en la vertiente Occidental de la Sierra de La Tercia y en las cabeceras de
las ramblas de las Casas de los Panes y de La Rosa al Norte del Embalse de Puentes. En estas
zonas la primera generaciéon de valles colgados (65) se relaciona con los depdsitos de tipo
glacis (63) descritos en apartados anteriores, representando formaciones fluvio-torrenciales
de similar significado morfogenético pero a menor escala. Estos fondos de valle se encuentran
colgados a mas de 13-14 m de altura, y poseen rellenos discretos, de poca potencia (2-3m)
con base erosiva sobre el sustrato margoso-arcilloso de los materiales pliocenos y subbéticos
a los que disectan. Por lo general se encuentran poco retocados por la incisiéon posterior,
y sus fondos planos (en artesa) culminan en importantes escarpes de erosién remontante.
Litolégicamente, estan constituidos por depositos finos, limos pardos a cremas masivos con
intercalaciones de niveles arenosos y pasadas de gravillas, que pueden incluir cantos poco
redondeados, y a veces bloques de considerable tamafo (> 1m) que denotan su origen flu-
vio-torrencial. Estos ultimos pueden incluso encontrarse sobresaliendo, o sobre los actuales
fondos de valle, como elementos relictos. La naturaleza litolégica de estos varia segun el
area fuente, pero son comunes los materiales, los bloques de Calcareos y fundamentalmente
calcretas de geometria rectangular. A veces, la superficie de estos fondos puede aparecer lige-
ramente encostrada, funcionando como elemento protector contra la erosion, que da lugar a
resaltes en los escalones de erosién remontante donde terminan estos depositos. Los fondos
de valles colgados de segunda generacién (75) son en casi todo similares a los descritos, sien-
do su Unica distincion que ocupan niveles morfogenéticos mas bajos, situdndose sus fondos
actuales a poco mas de 8-9 m de altura respecto a los fondos de rambla actuales.

Por correlacion con los niveles de terraza equivalentes por cotas, se les atribuye una edad
entre el Pleistoceno superior a los de primera generacién (65) y Pleistoceno superior-Holoceno
a los de segunda (75)

2.4.11. Gravas y arenas con niveles de arcillas (66, 67, 68, 71, 78 y 85). Terrazas fluviales.
Pleistoceno superior, Holoceno y recientes

Dado el elevado grado de disecciéon al que se encuentra sometido el interior de la antigua

cuenca nedgena de Lorca, en esta hoja se han diferenciado un total de cinco niveles de terra-
za, aunqgue solo el ultimo de ellos se desarrolla de igual manera en el interior de La Cuenca y
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en la propia Depresion del Guadalentin. En el interior de la Cuenca de Lorca la secuencia mas
completa se observa en su principal sistema de drenaje secundario constituido por la Rambla
de Torrealvilla, donde se encuentran cuatro niveles fluviales a méas de 20-25 m (66), mas de
21-16 m (67), mas de 6-8 (68) y mas de 1-2 m (71). Los dos Ultimos son los de mayor exten-
sion, desarrollandose fundamentalmente en su sector terminal (al pie de La Serrata) después
de su confluencia con la Rambla del Estrecho. En el Rio Guadalentin, los niveles mas bajos
también son caracteristicos aguas arriba de Lorca. Los niveles mas antiguos (66 y 67) tan solo
se desarrollan en las inmediaciones de la localidad de Torrealvilla y estdn netamente relacio-
nados con las superficies de abanicos aluviales del pleistoceno medio y superior en las que se
encajan discretamente. Su litologia esta constituida por gravas y arenas en facies netamente
fluviales, que incluyen bloques de tamafio métrico atestiguando un caracter fluvio-torrencial
similar al de las ramblas actuales. Sus depdsitos pueden alcanzar potencias de cerca de 4 my
se encuentran variablemente cementadas en su superficie. El segundo nivel (67) se desarrolla
fundamentalmente aguas abajo del primero, en la zona de confluencia de las Ramblas de
Torrealvilla y el Barranco del Dorado o Casas de Mora, donde constituye su interfluvio. Los
afloramientos asimilables a este nivel se contindan, de forma anémala, hacia el Sur, a lo largo
del trazado de la carretera de Lorca-Zarzadilla de Totana, indicando que esta rambla vertia di-
rectamente hacia la Rambla de Chapinelas por el Este de La Serrata. Por el contrario los niveles
mas recientes (71) se desarrollan a lo largo de todo su cauce, aunque aguas arriba de la men-
cionada confluencia son, por lo general, no cartografiables a la escala de trabajo. Estos estan
constituidos por arenas, gravas y bloques poco cementados que a techo presentan niveles de
menor granulometriay matriz arcillo-limosa actualmente dedicados a tierras de cultivo.

El otro sistema fluvial que presenta una buena secuencia de terrazas es el propio rio Guada-
lentin aguas abajo de la ciudad de Lorca, donde presenta un maximo de tres niveles fluviales
encajados en la superficie del antiguo abanico de desembocadura del Guadalentin (74). La
propia superficie del abanico se corresponde con el nivel de terraza Pleistoceno superior-Ho-
loceno (71) elaborado aguas arriba de la ciudad de Lorca donde se encuentra a mas de 6-8
m de altura sobre el cauce del Guadalentin. No obstante a partir de su salida a la Depresion,
aguas abajo de Lorca su cauce se encaja de 12 a 13 m en la superficie de dicho abanico. Asi
las terrazas inferiores aqui se encuentran a mas de 8-9 m (78), mas de 4 m (71) y mas de 1-2m
(85). La de mayor extension cartogréafica es la de mas de 4m, donde se documentan la mayor
parte de meandros abandonados (87) asociados al Rio Guadalentin. Su litologia es tipicamente
arenosas, con estructuras sedimentarias fluviales de migracién de canales y barras (Sp y St),
gue incluyen lagos basales y niveles interestratificados de gravas poco seleccionadas de calibre
variable (Gp y Gt). Estos Ultimos poseen mayor potencia y representacion en los niveles mas
altos (78 y 71) en la zona proxima a Lorca. En ningln caso sobrepasan los 2-3m de potencia,
encajadas en las gravas del abanico de desembocadura (74).

Las diferencias en la altimetria de los niveles de terraza en ambos sectores hay que entenderla
en el contexto del abanico de desembocadura sobre el que se encajan. Asi pues, al menos
el nivel de méas de 8-9m hay que entenderlo como un nivel de terraza de trinchera de aba-
nico, que converge distalmente con el nivel de méas de 6-8 m que se desarrolla en las hojas
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de Totana y Alcantarilla. Asi pues las terrazas que se forman aguas abajo de Lorca proceden
del desmantelamiento (erosién) de las que se forman aguas arriba de esta misma localidad.
Como ya se ha apuntado tan solo el nivel mas reciente a mas de 1-2 m de cota relativa se
desarrolla homogéneamente a lo largo de todo el cauce del Guadalentin.

Dataciones isotdpicas realizadas en el nivel correspondiente al de mas de 8-9 m desarrollado
en la Rambla de Librilla (CALMEL-AVILA, 2000) arrojan edades de c.a. 650 -555 afios BP, que
permiten asignar el desarrollo de todos estos niveles en época medieval-musulmana (aprox.
Afos 1350-1405). En este sentido, SCHULTE (2002) analizando diferentes rios del SE penin-
sular advierte el desarrollo genérico de niveles fluviales durante el comienzo de la Pequefa
Edad de Hielo (430+30 afios BP: Siglo XVII) a cotas de mas de 2,5-3m. El caracter histérico
de estos niveles de encajamiento esta de acuerdo con el modelo propuesto por SILVA et al.
(1996) que propone que la Depresion del Guadalentin perdié definitivamente su caracter
endorreico entre finales del Siglo XVII'y comienzos del Siglo XVIII, mediante la unién artificial
de los canales principales de los dos sistemas fluviales que la drenaban: El Sangonera (hacia el
Norte) y El Guadalentin que desembocaba en la zona endorreica cartografiada y tenfa ademas
un canal que derivaba hacia la Rambla de las Moreras rebosando por encima del Escarpe del
Saladillo por la zona del actual Canal Artificial del Pareton, tal y como muestran cartografias
historicas (SILVA et al., 1996). En este sentido hay que tener en cuenta que mientras en la
zona de Librilla se estaba encajando la cabecera del antiguo Sangonera (Ramblas de Librilla
y Algeciras) desde hace alrededor de 2.500-2.300 afnos BP, en la zona de Totana continuaba
la agradacion por la sedimentacion activa del antiguo abanico terminal del Guadalentin (74),
que por su parte comenzarfa a excavar su primer nivel de terraza mas alto durante época
romana (c.a. 2000 afios BP), segun atestiguan diversos hallazgos arqueoldgicos sobre ese
nivel en el entorno urbano de Lorca. En cualquier caso, todos los niveles de terraza existentes
en la Depresion del Guadalentin son necesariamente mas antiguos de los c.a. 2500 afos BP
tal y como indican dataciones isotdpicas de niveles de ocupacién aragaro-ibéricos (Edad del
Bronce) en la zona de Librilla (CALMEL-AVILA, 2000). Los tltimos estudios en el SE peninsular
parecen mostrar una imagen homogénea, similar a la aqui expuesta, en cuanto a la evolucion
fluvial de los sistemas de ramblas. Los episodios de encajamiento solo son importantes des-
pués de la Etapa Argaro-Ibérica o Bronce (VITA-FINZI, 1972; CUENCA PAYA y WALKER, 1986;
CHAPMAN, 1998; CALMEL-AVILA, 2000; SCHULTE, 2002). En concreto, El encajamiento de
las ramblas y la fragmentacion de las antiguas zonas palustres (endorreicas-semiendorreicas)
es lo que provocé la aridificacion y despoblamiento de los asentamientos ibéricos de Librilla,
Totana y Lébor a partir del Calcolitico (CALMEL-AVILA, 2000). La zona solo vuelve a resurgir
a partir de su repoblamiento musulman (Siglo IX) con la introduccién de nuevos sistemas de
aprovechamiento hidraulico extensivo (POCKLINGTON, 1988) sobre los abanicos de desem-
bocadura del Guadalentin, en Lorca y del Segura en Murcia.

2.4.12. Tobas en cascada (76). Travertinos de falla. Pleistoceno superior-Holoceno

Este tipo de depositos poseen muy poca extension cartogréfica, pero dado su significado
tecténico se han incluido en la presente cartografia. Todos ellos afloran a favor de la rama
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norte de la FLA (Falla de La Tercia) al NE de la ciudad de Lorca. Aparecen en las denominadas
estructuras antiformes de Los Bafos de Carraclaca y de el Roser, estos ultimos no cartogra-
fiables a la escala de trabajo. Pueden clasificarse como travertinos de falla y han sido estu-
diados y datados por MARTINEZ DIAZ y HERNANDEZ ENRILE (2001). Las tobas en cascada
de Carraclaca, constituyen un antiguo balneario de época romana que ha sido utilizado
hasta finales del Siglo XIX. Las surgencias termales alli existentes han producido diferentes
capas de travertinos que se encuentran depositadas recubriendo las margas miocenas y
abanicos aluviales del pleistoceno medio (59) involucrados en la estructura antiforme de
Carraclaca sobre un area aproximada de 1 km? (SILVA et al., 1997). MARTINEZ DIAZ Y
HERNANDEZ ENRILE (2001) distinguen cuatro tipos diferentes de formaciones travertinicas:
terrazas travertinicas, travertinos fisurales, travertinos laminares y travertinos en cascada (o
de frente de falla). De entre todas ellas los travertinos en cascada y terrazas travertinicas
son los méas abundantes y mas recientes. En conjunto estos travertinos estan constituidos
por capas de espesor centimétrico, que adquieren un aspecto bandeado, alcanzando po-
tencias que pueden superar los 1-2 m. Los fisurales aparecen con un importante bandeado
que incluye laminas de éxidos de hierro. Aunque han seguido produciéndose hasta época
muy reciente, estos materiales también se encuentran interestratificados con los depdsitos
de abanicos aluviales pleistocenos, dando como edades mas antiguas c.a. 305 y 198 ka
BP. Los depdsitos de edad mas reciente son las terrazas travertinicas y las tobas en cascada
que arrojan edades en la zona del eje del anticlinal de entre 25y 26 ka BP con pequefos
margenes de error (MARTINEZ DIAZ Y HERNANDEZ ENRILE, 2001). Asf pues aunque su ac-
tividad comenzé en el Pleistoceno medio, correlativo al depdsito de la primera generacion
de abanicos aluviales (c.a. 304 ka BP), aunque ha continuado siendo activa hasta finales
del Siglo XIX.

2.4.13. Limos arcillosos (77). Sag ponds. Pleistoceno superior-Holoceno

Aqui se han incluido aquellos depdsitos de tipo “palustre” que se han depositado a favor
de pequenas depresiones de origen tecténico relacionadas con la traza de la Falla de Lor-
ca-Alhama de Murcia. En la hoja de Lorca tan solo aparece una en las proximidades de La
Granja San Julian. Al igual que ocurre en la hoja de Totana este aparece, ya capturado por
la red de drenaje actual. Responde a una depresién de tipo pull-apart elaborada parcial-
mente sobre los materiales yesiferos messinienses, y en la que por tanto han jugado algun
papel los procesos de disolucion. Los depdsitos estan formados por limos arcillosos en los
que es frecuente la intercalacion de niveles de arenas e incluso de gravillas y gravas muy
poco rodadas. Esto nos habla que aunque poseen una extension reducida y dreas fuentes
discretas, estas también son muy dindmicas (situadas en frentes de falla) de manera que el
aporte de fracciéon detritica gruesa es comun. Por lo general, la parte mas superficial de es-
tos depositos posee una fuerte reestructuracion diagenética de tipo palustre, siendo comun
la presencia de huellas de raices, concreciones y carbonatos pulverulentos.
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2.4.14. Arcillas y Limos con cristales y efluorescencias de yeso (79). Playa-lakes salinos.
Holoceno

Se han agrupado en este epigrafe depositos de Playa-lake de diferentes caracteristicas, sien-
do los mas significativos los denominados “salares” o “humedales salinos”. Aunque en la
hoja de Totana son muy abundantes (HERNANDEZ GAMBIN y NAVARRO HERVAS, 1992) en
la hoja de Lorca tan solo parece uno de dimensiones cartografiables, situado en la zona de
bajada distal entre las ramblas de Huerto Chico y Venta Chicharra (SILVA, 1994). Se encuentra
en continuidad geomorfolégica y estratigrafica con los depdsitos distales de los aportes del
Pleistoceno Superior y Holoceno (64 y 74), ocupando una posicién interabanico. Se encuen-
tra constituido por depdsitos de limos, con pasadas de arcillas que estan caracterizados por
presentar niveles de 1 a 2cm de espesor de yesos laminares, asi como numerosos cristales de
yesos lenticulares de escala centi y milimétrica. La potencia total de este tipo de depositos no
suele sobrepasar los 1,5-2m. Actualmente, como ocurre en la zona de Totana no es verda-
deramente funcional, y por lo general tienen un caracter temporal (GONZALEZ BERNALDEZ,
1989). Su no funcionalidad es debida en gran parte a la expansion agricola e industrial, asi
como a la intensiva sobreexplotacién de acuiferos que ha sufrido esta zona (HERNANDEZ
GAMBIN y NAVARRO HERVAS, 1992).

2.5.15. Arenas y Arcillas con gravas (80, 86). Cauces y meandros abandonados. Holoceno

Dentro de este epigrafe se incluyen los meandros abandonados que se observan en las te-
rrazas del Guadalentin (87), como en las de alguno de sus afluentes principales en el interior
de la Cuenca de Lorca (80). Los meandros abandonados se observan con todo detalle en los
fotogramas aéreos del vuelo americano (1956) pero pasan inadvertidos en pasadas aéreas
mas recientes en la que ya el suelo esta cultivado y muy antropizado. En el campo tan solo
se observa que son zonas mas arcillosas y parduzcas (ahi donde se encuentran roturados)
que contrastan con los tonos mas blanquecinos de los materiales arenosos que constituyen
mayoritariamente las terrazas. Todos ellos son formas relictas o fosiles que son actualmente
inactivas. Durante periodos de avenida excepcionales pueden inundarse pero no encauzan las
aguas. La cronologia de estos depdsitos se da en funcion de la de los niveles de terraza sobre
los que se desarrollan.

2.4.16. Limos y arcillas con gravas (Fondo de valle activo) (82) Holoceno. Bloques, gravas y
arenas (fondo de rambla y barras activas) (83). Holoceno

Dentro de este epigrafe se han incluido todos los fondos de los valles que drenan la hoja
de Lorca, ya que todos ellos poseen una dindmica torrencial y son potencialmente activos.
En la hoja de Lorca el de mayores dimensiones es el del propio cauce del Guadalentin, que
ademas desarrolla importantes barras (83) entre las que destacan las barras laterales y barras
de meandro o point-bars. De hecho el propio cauce del Guadalentin, aguas abajo de Lorca
puede definirse como meandriforme de baja sinuosidad. En la Depresién del Guadalentin, son
caracteristicos los sistemas de ramblas directas, las cuales funcionan mayoritariamente como
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canales alimentadores activos de los sistemas aluviales holocenos y solo algunas de ellas se
han integrado en la red de drenaje regional (SILVA, 1994). Son en cualquier caso sistemas
torrenciales muy dindmicos en los que son muy frecuentes los procesos de avenida y/o riada
(CONESA GARCIA, 1995). Por el contrario, en la Cuenca de Lorca los sistemas de ramblas se
articulan de forma jerarquizada, estando todas ellas incluidas en la red de drenaje de los tri-
butarios del Guadalentin. En cualquier caso, en ambas zonas la mayoria de los fondos de valle
estan constituidos por una potente cubierta de bloques, gravas, gravilla y arenas en diferente
estado de rodadura que tapiza homogeneamente los lechos de las ramblas. En muchos casos
es posible observar una importante organizaciéon de estos rellenos en forma de barras longi-
tudinales, laterales y terracillas, que solo son cartografiables en el cauce de las ramblas del
Guadalentin, Torrealvilla, Cambrén y Lébor. En este Ultimo, las mas frecuentes son las barras
longitudinales que se disponen en el centro de los lechos subdividiendo y multiplicando el nd-
mero de canales (funcionales o no) en su interior, y llegando a formar auténticos sistemas de
desembocadura braided con patréon dicotémico. Por lo demas, Unicamente cabe mencionar
el fondo de valle que se genera en la cola del Embalse de Puentes a lo largo de los antiguos
cauces (inundados) de los rios Corneros y Luchena (afluentes del Guadalentin). En esta zona
los depositos son mas arcillo-limosos comportandose morfodindmicamente como sistemas de
desembocadura de “tipo estuarino”.

2.4.17. Limos, arenas y gravas dispersas (84) depdsitos de desbordamiento. Holoceno

Dentro de este epigrafe se han considerado aquellos depdsitos situados en la margen de-
recha del Guadalentin a su salida en la depresion y sobre los que se asienta la “parte baja”
de la Ciudad de Lorca. Estos corresponden realmente a depdsitos de un gran abanico alu-
vial de poca pendiente alimentado por el sistema de ramblas-canales sangradores de “La
Tiata"”. Estos depdsitos poseen entre 5,5 y 6m de potencia en el entorno urbano de Lorca,
y segln diferentes excavaciones arqueolégicas (MARTINEZ RODRIGUEZ y PONCE GARCIA,
1997; STRYCDONCK, et al., 2001) se encuentran fosilizando niveles de ocupacién Neoliticos
y Calcoliticos de entre c.a. 5.000 y 4.100 afios BP. Los mds antiguos se encuentran exca-
vados sobre materiales arcillo-margosos muy compactados de color amarillento, a los que
se encuentran superpuestos niveles de diferente potencia de arcillas grisdceas con materia
organica y restos de cerdmica y niveles de limos verdosos con carbones (4.100+35 afos BP:
STRYCDONCK, et al., 2001) sobre los que se superponen niveles de limos marrones y bancos
de gravas con abundantes restos de cerdamica retrabajados (pertenecientes al calcolitico)
dispuestos en capas de entre 20 y 60cm de potencia. Excavado en el nivel calcolitico se do-
cumenta un nivel de ocupacion argaro-ibérico (Edad del Bronce) datado en 3.370+40 afios
BP (STRYCDONCK, et al., 2001). Este nivel se encuentra fosilizado por depdsitos de limos y
arcillas marrones con niveles de arena interestratificados de un total de 2,8-3m de potencia,
sobre el que se asientan estructuras romanas pertenecientes al Siglo Il A.C. (c.a. 2.200 afios
BP; MARTINEZ RODRIGUEZ y PONCE GARCIA, 1997). Por encima, estructuras romanas per-
tenecientes a los Siglos I-Ill D.C. nivelan el terreno sobre el que se dispone un estrato de unos
0,5 m de potencia formado por limos marrones con gravas dispersas que contienen restos de
cerdmica arabe datados en el Siglo Xl D.C. (c.a. 800 afios BP MARTINEZ RODRIGUEZ y PON-
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CE GARCIA, 1997). Sobre estos todavia existen unos dos metros mas de rellenos antropicos
pertenecientes a los Siglos XVII-XVIII.

Por tanto el depdsito de desbordamiento del sistema de ramblas-sangradores de La Tiata, do-
cumenta la existencia de importantes fenomenos de desbordamiento con posterioridad a los
c.a. 3.370 afos BP y posteriormente en época musulmana (c.a. 800 afios BP) que inundaron
distintos nucleos de poblacién Argaro-Ibéricos, romanos y musulmanes, siendo este el Gltimo
significativo en el entorno urbano de Lorca. No obstante durante diferentes fenomenos de
riada histéricos (p.ej. 1651 y 1802) estos canales de desbordamiento también funcionaron
dejando sus depdsitos aguas abajo, ya en la hoja de Puerto Lumbreras.

2.4.18. Arenas y limos con gravas dispersas (87). Abanicos aluviales y bajadas activas.
Holoceno

Estas formaciones superficiales se desarrollan a partir de los puntos de interseccidon mas dis-
tales ubicados en los abanicos del Pleistoceno superior-Holoceno (74) y Holoceno (81) con
los cuales se disponen en continuidad sedimentaria. Como se ha comentado anteriormente
poseen un dispositivo sedimentario de agradacion proximal en offlap al igual que los de la 32
fase deposicional. Se desarrollan principalmente en el piedemonte de la rama Sur de la Falla
de Lorca-Alhama de Murcia, fundamentalmente entre las ramblas de San Julian y del Saltador,
asi como en la zona mas distal de la Rambla de Lébor. Desde el punto de vista sedimentario
pueden aplicarseles todas las observaciones realizadas para los abanicos aluviales del Pleis-
toceno Superior y Holoceno, con la salvedad de que estos que aqui se tratan constituyen las
zonas sedimentarias e hidrolégicamente activas de los sistemas torrenciales marginales de la
Hoja de Totana. Datos de "C (CALMEL-AVILA, 2000; SILVA et al., 2003) existentes en diferen-
tes zonas del Valle del Guadalentin indican que estos cuerpos sedimentarios se han construi-
do en diferentes fases durante los ultimos 6.500 afios. Al igual que en el caso de los depésitos
de desbordamiento del Guadalentin (86) se pueden relacionar con los diferentes episodios
deposicionales Meso-Neoliticos, Calcoliticos y fundamentalmente Argaro-lbéricos (> 2.500
BP) que también constituyen el relleno fluvio-palustre de la Depresion del Guadalentin que se
desarrolla ampliamente en la hoja de Totana. Es necesario sefialar que dataciones realizadas
en terrazas de trinchera de abanico relacionadas con estos cuerpos sedimentarios arrojan eda-
des comprendidas entre ca. 2.300 y 1.900 afios B.P. (CALMEL-AVILA, 2000; MARTINEZ-DIAZ
y HERNANDEZ ENRILE, 2000; SILVA et al., 2003). No obstante, los més recientes se encuen-
tran plenamente desarrollados por las grandes inundaciones (o riadas) de caracter histérico
que han acontecido en la zona (LOPEZ BERMUDEZ et al., 2002). Hay que tener en cuenta que
mientras estos sistemas distales aun eran (y son) activos los procesos de encajamiento fluvial
progresaban desde la parte Norte de la Depresiéon (Hojas de Murcia y Alcantarilla), desde al
menos los ca. 2.300 afos B.P. (SILVA et al., 1996; CALMEL-AVILA, 2002).
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3. GEOMORFOLOGIA

3.1. DESCRIPCION FISIOGRAFICA

Los dos principales elementos morfoldgicos que conforman el relieve de la Zonas internas de
las Béticas en la Region de Murcia, es la sucesion de sierras y depresiones que en direccién NE-
SO siguen la estructura de la Cordillera. Estas se articulan a favor de antiguos accidentes bé-
ticos y/o las diferentes fallas activas que con direccion NE-SO atraviesan el levante murciano.
Entre ambas unidades de relieve se generan importantes desniveles topogréaficos (superiores
a los 500m en muchos casos), los cuales constituyen frentes montafosos de falla y/o erosivos,
gue son los elementos geomorfolégicos méas caracteristicos de esta zona de la Region de
Murcia (SILVA et al., 2003b). Los frentes mds importantes son los que jalonan la Depresion del
Guadalentin a favor de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia por su margen noroccidental, y de
las fallas de Palomares y Carrascoy por su margen oriental. Entre estas dos ultimas se produce
un importante gap de relieve mediante el cual la Depresion del Guadalentin se conecta mor-
folégicamente (se abre) hacia el Campo de Cartagena.

En detalle, la hoja de Lorca abarca la zona central de la Depresion del Guadalentin, asi como
la antigua cuenca nedgena de Lorca, ambas separadas por el relieve de la Sierra de La Tercia,
con cotas maximas de 989 m. Las cotas minimas se sitian entorno a los 260-270 m en el
entorno de la Depresién y a unos 400-360m en el interior de la antigua cuenca nedgena.
Ambas zonas se encuentran drenadas por sistemas fluviales axiales de caracter torrencial.
El Rio Guadalentin o Sangonera discurre por el borde Sur de la antigua cuenca en direccion
ONO-ESE hasta la localidad de Lorca, donde penetra en la Depresién generando un gran aba-
nico de desembocadura, actualmente disectado por su cauce que en esta zona adquiere una
direccion SO-NE y un patron meandriforme de baja sinuosidad.

El relieve de la Sierra de La Tercia se encuentra fundamentalmente labrado sobre los materia-
les metamérficos del complejo Alpujarride, al igual que ocurre en la Sierra de las Estancias (al
SO de la hoja) constituido mayoritariamente por materiales pizarrosos, esquistos y cuarcitas.
Los materiales calcareos malaguides pueden ser localmente importantes como ocurre en la
Sierra de Espufa, cuyos afloramientos aparecen en el Norte de la hoja, constituyendo el borde
la antigua cuenca nedgena de Lorca. Por Ultimo, en la esquina SE de la hoja se insintan las
estribaciones del relieve de la Sierra de Hinojar labrada sobre materiales detriticos ne6genos
verticalizados sobre las estribaciones de la mas importante Sierra de Almenara. En la zona
Oriental de la hoja, al Norte del Embalse de Puentes, aparecen una serie de relieves, funda-
mentalmente labrados sobre series mesozoicas y terciarias calcareas y detriticas de materiales
subbéticos.

El clima de esta zona de la Regién de Murcia se inscribe dentro de la zona climéatica semia-
rida del SE peninsular. Dentro de la clasificacion climatica de Képpen, la Hoja de Totana se
clasifica como un clima estepario préoximo al desértico con temperaturas medias anuales de
18°C que permiten encuadrarlo dentro de un clima estepario himedo (GEIGER, 1970; LOPEZ
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GOMEZ y LOPEZ GOMEZ, 1987). Asi pues, la zona participa de caracteristicas pluviométricas
semidridas marcadas por una acusada aridez con temperaturas maximas entre 44°C y 46°C,
precipitaciones escasas, en torno a los 300 mm anuales, y tasas de evapotranspiracion supe-
riores a los 1000 mm/ano, lo cual imprime un fuerte déficit hidrico en la zona. Por otro lado,
los mecanismos pluviométricos estan muy ligados a la presencia de masas de aire frio (-23°C)
con curvatura ciclénica en las capas altas de la atmdsfera (Nivel de 500 hPa, ca. 5.500m) que
dan lugar a la formacién de “gotas frias” (ALONSO SARRIA, 2002). La formacién de estas
células frias esta condicionada ademds por factores locales, como pueden ser las diferencias
de temperatura entre la atmdsfera y la superficie del mar y la acumulacién de calor en la cer-
cana zona terrestre que aumentan la intensidad de los vientos del este (easterly) reforzando
y retroalimentando la torrencialidad de las tormentas, fundamentalmente a finales de verano
y principios de otofio (JANSA-CLAR, 1989). Asi, después de las altas tasas de evaporacion
registradas durante el verano, se produce un rapido desarrollo de nubes en la vertical (casi
centradas en una zona concreta) dando lugar a lluvias torrenciales de gran intensidad hora-
ria, que constituyen un gran porcentaje del total de las precipitaciones anuales (CASTILLO
REQUENA, 1982).

3.2. ANALISIS GEOMORFOLOGICO.

La actividad tecténica a favor de las fallas de desgarre sinistral NE-SO es la que controla la
distribucion del relieve en la Regién de Murcia. El origen del paisaje actual cabe inscribirlo en
el proceso de inversion de las antiguas cuencas marinas nedgenas provocado por la elevacion
tectdnica e isostatica alimentada por proceso de indentacion tecténica del Arco de Aguilas
a partir del Plioceno Superior (LAROUZIERE et al., 1988; SILVA et al., 1993). En la zona que
nos ocupa, situada en el sector frontal de la mencionada estructura tecténica, se produjeron
importantes procesos de inversion del relieve como es el hundimiento de antiguos Paleoma-
Cizos béticos como los del Guadalentin y el Segura, y la elevacion de los relieves de las Sierras
de La Tercia, Hinojar y Carrascoy (LAROUZIERE Y OTT D'ESTEVOU, 1990; SILVA et al., 1993,;
BARDAIJ( et al., 2003). Otros relieves como los de las Sierras de Espuria, El Algarrobo y Alme-
nara son mas antiguos, estableciéndose como tales al menos desde el transito Serravalliense-
Tortoniense (hace unos 12 Ma) (LAROUZIERE et al., 1987).

Desde el punto de vista geomorfoldgico, la presencia de importantes desniveles (frentes mon-
tafosos de falla) unida al caracter poco resistente frente a la meteorizaciéon de las litologias
metamorficas del sustrato bético y margo-arenosas de las antiguas cuencas neégenas, da lugar
a la presencia de importantes cantidades de derrubios en las laderas de los relieves limitrofes,
susceptibles de ser removilizadas durante los episodios de lluvias torrenciales. Segun estas ca-
racteristicas orogréficas, litoldgicas y climaticas, a las que se suma el escaso poder de fijacion de
los derrubios por la exigua cobertera vegetal existente, la erosion y transporte de los materiales
se realiza de una forma répida. En los relieves metamorficos la mayoria de los materiales son re-
movilizados por fenémenos gravitacionales y de deslizamiento en masa de la cobertera meteo-
rizada hasta los barrancos y ramblas, donde posteriormente son transportados a la Depresion
durante los escasos, pero intensos, episodios lluviosos caracteristicos de la zona. De esta forma
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son las formas y procesos torrenciales (abanicos aluviales) los que dominan el modelado del
interior de la Depresion del Guadalentin y Campo de Cartagena. Por otra parte, en las cuencas
nedgenas, como son las de Lorca, Mazarron y Mula, donde la litologia es menos resistente se
forman amplias zonas de “Badlands”, donde la capacidad erosiva y de transporte de los cursos
de agua, junto con fenéomenos de “Piping” se presentan como los mecanismos dominantes
en su erosion (HARVEY, 1982; ROMERO DIAZ y LOPEZ BERMUDEZ, 1985; ROMERO DIAZ et
al., 1992). Todas estas caracteristicas permiten el desarrollo de sistemas erosivos con elevada
capacidad de transporte, por lo que los depésitos van a presentar un fuerte caracter episddico
y poco evolucionado.

Respecto al drenaje dominan los sistemas de ramblas directas que vierten directamente al
sistema fluvial axial principal de la hoja constituido por la rambla del Guadalentin (NAVARRO
HERVAS, 1992; SILVA, 1994). En la Depresion del Guadalentin dominan los procesos fluviales
deposicionales, estando el modelado dominado por las formas generadas por procesos gravi-
tatorios y torrenciales tipicos de sistemas de piedemonte, encontrandose el drenaje muy poco
jerarquizado. Por el contrario, la jerarquizacién del drenaje es importante en el interior de la
Cuenca de Lorca en torno a colectores de segundo orden, como las Ramblas de Torrealvilla,
Corneros, Casa de Panes y de La Rosa, donde domina el modelado erosivo y todo el drenaje
se haya integrado en un Unico sistema fluvial (Guadalentin). Sin embargo, en la Depresion
del Guadalentin el grado de conexion de las ramblas directas con su sistema fluvial axial es
variable, existiendo muchas de ellas totalmente desconectadas o con conexién incipiente
con el nivel de base del Guadalentin que funcionan todavia como canales alimentadores de
abanicos aluviales activos.

Los valores de encajamiento fluvial discrepan enormemente en el interior de relieves y de-
presiones. En los primeros, los sistemas fluviales han venido funcionando desde hace mucho
tiempo (Plioceno Superior o Tortoniense Inferior) y pueden registrarse encajamientos de hasta
500m estando los valores medios en torno a los 200-250m. Por el contrario, en el interior
de la Depresion son muy pequefios, no llegando a sobrepasar los 15m en las ramblas del
Guadalentin y Viznaga. Solo en el interior de la antigua cuenca de Lorca, donde los procesos
erosivos son importantes los valores de encajamiento respecto a las superficies encostradas
de los antiguos sistemas aluviales que constituyen el techo de piedemonte de Espufa, alcanza
valores superiores a los 200 m. Es importante sefalar que estos valores de encajamiento se
producen a partir del Pleistoceno Medio en la Cuenca de Lorca, y del Holoceno en la Depre-
sién del Guadalentin (SILVA et al., 1996; Bardaji et al., 2003).

3.2.1. Estudio morfoestructural

Desde el punto de vista morfoestructural la Hoja de Lorca puede ser dividida en tres grandes
unidades: Depresion del Guadalentin al Este y Cuenca de Lorca al Oeste, separadas por el
relieve antiforme de la Sierra de La Tercia. De todas ellas la unidad que alcanza mayor exten-
sién cartogréfica es la de la antigua cuenca nedgena, que ocupa el sector centro-oriental de
la hoja. Los relieves limitrofes no poseen una representacion excesivamente importante en la
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hoja, pero si que existe una clara representacién de sus limites mediante el desarrollo de los
mencionados frentes montanosos. De entre los que se observan en la hoja, solo el correspon-
diente a la Sierra de La Tercia (F.M. Lorca-Totana) corresponde a un verdadero frente de falla
activo desarrollado a lo largo del segmento central de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia (SIL-
VA et al., 2003). No obstante, se observa la zona final del M. de Pto. Lumbreras-Lorca, en las
estribaciones de esta localidad, donde termina. Los restantes (Hinojar, Espufa, Las Estancias,
y relieves subbéticos) responden a frentes mayormente erosivos, donde es comun el desarrollo
de irregularidades erosivas en sus piedemontes, o estan fuertemente disectados por una red
de importantes gargantas, como ocurre en los relieves subbéticos al NE de la hoja.

3.2.1.1. La Depresién del Guadalentin

Esta recorre la hoja por a lo largo de su cuadrante SE. Corresponde con un corredor mor-
foestrucutral de mas de 80 km de longitud que se desarrolla a favor de los sistemas de fallas
sinistrales NE-SO caracteristicos de las Béticas Orientales. Al Sur limita o se ramifica en cola de
caballo a lo largo de las fallas E-O que constituyen el Corredor del Almanzora (SILVA, 19923;
1993; MENENDEZ et al., 2003). Mientras que hacia el Norte se prolonga y/o converge con
la zona de fallas E-O (Crevillente y Bajo Segura) que conforman la Depresion de Elche-Bajo
Segura (SILVA, 1993; ALFARO et al., 2002). En definitiva, todo este corredor morfoestructural
se desarrolla a favor de la Zona de Desplazamiento principal (ZDP) del Corredor de Cizalla de
las Béticas Orientales (DE LAROUZIERE et al., 1987; SILVA et al., 1993), quedando delimitada
por los desgarres sinistrales de Lorca-Alhama de Murcia (FLA: N45-65°E), Palomares (PLF:
N10-20°E) y Nor-Carrascoy (NCF: N65°E) a favor de las cuales se desarrollan importantes fren-
tes de falla activos. Dentro de este, el sector comprendido por la Hoja de Lorca, se encuen-
tra en el segmento central de la mencionada ZDP (Zona de Desplazamiento Principal), que
morfoestructuralmente responde a una cuenca transtensiva de geometria triangular que ha
evolucionado durante el Plioceno Superior y Pleistoceno (SILVA et al., 1993). La transtension
se origina como consecuencia de la propagacién de fallas normales N320-20°E del Graben de
Mazarrén, hacia el interior de la Depresion, limitada al Sur por el Frente de Hinojar de caracter
compresivo y hacia el NO por el mencionado Frente sinistral de Lorca-Totana. En detalle este
conjunto de fallas normales son las que actualmente separan, y antiguamente desconectaron,
la Depresiéon del Guadalentin y el Campo de Cartagena como indican diversos datos geofisi-
cos (BAENA et al., 1994; SILVA et al., 1996).

Respecto al modelado dominante en este dominio morfoestructural, es el deposicional. La
geomorfologia de la Depresion se resuelve en importantes frentes montanosos de falla con
estrechas (< 5km), pero potentes zonas de sedimentacion que alcanzan mas de 100m, seguin
muestra el mapa de isopacas del relleno detritico Plio-Cuaternario elaborado por BAENA et al.
(1994). En estas zonas se acumulan al menos tres generaciones de abanicos aluviales cuyos
registros tecto y morfosedimentarios revelan el desarrollo de discordancias progresivas de
primer rango durante el Pleistoceno Medio y Superior, indicando asf la actividad correlativa de
los accidentes limitrofes y especialmente el correspondiente a la FLA (SILVA et al., 1992b y ¢).
La actividad de este accidente genera un relieve tectonico interpuesto (mega-loma de presién)
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construido por yesos messiniense y materiales detriticos de los sistemas fluviales y aluviales
Pliocenos y Pleistocenos, intensamente plegados y verticalizados en direccion N65-70°E. Se
genera asi una depresion tecténica entre el Frente de La Tercia y este relieve que obtura la
salida de los sistemas aluviales hasta el transito Pleistoceno Medio-Superior. En la hoja de
Lorca solo el Abanico de la Rambla de Colmenar pudo rebasar el mencionado relieve. Por lo
demas el caracter subsidente del interior de la depresion hace que dominen los procesos de
agradacion y encharcamiento relacionados con los episodios de riadas del Guadalentin y de
los sistemas de ramblas directas, especialmente las de Lébor y Huerto Chico. En si todavia se
trata de una Depresiéon semi-endorréica. La diseccion solo es importante en su zona axial a
lo largo del propio cauce de la Rambla del Guadalentin-Sangonera, cuya incisibn comenz6
recientemente, hace menos de ca. 2.500 afios BP (CALMEL-AVILA, 2002), fragmentando los
antiguos sistemas endorréicos y semi-endorréicos de tipo playa-lake (humedales salinos) que
ocupaban el sector axial de la Depresion, ya en la hoja de Totana. Cabe destacar que los pro-
cesos de desplome por zapamiento lateral del cauce del Guadalentin hacen que los margenes
de la rambla sean inestables, especialmente durante episodios de tormenta.

3.2.1.2. La Cuenca de Lorca

La Cuenca de Lorca esta constituida por el establecimiento de la red de drenaje remontante
del propio Guadalentin sobre la antigua cuenca neégena del mismo nombre. Esta puede des-
cribirse como una extensa region de geometria cuadrangular con estructura caracteristica de
graben extensional (DE LAROUZIERE et al., 1987; DE LAROUZIERE y OTT D'ESTEVOU, 1990)
controlado por fallas en direccion NE-SO en sus bordes occidental (relieves subbéticos) y
oriental (antiguo macizo del Guadalentin). Su limite meridional esta constituido por las Sierras
de las Estancias y Tercia, a lo largo de la cual se observan numerosos sistemas extensionales
ENE-OSO, mientras que su borde septentrional esta limitado por Sierra Espufia, cuyo limite es
de caracter mas erosivo. Su evolucién esta ligada a la historia de convergencia e indentacién
final del denominado Arco de Aguilas, dentro del cual esta cuenca ocuparia una zona lateral-
frontal, donde la convergencia N-S se resuelve en la generacion de cuencas distensivas de
tipo pull-apart (COPPIER et al., 1991; BARDAJI, 1999). Por Ultimo, es necesario apuntar que
el relieve de la Sierra de La Tercia (actual borde oriental de la Cuenca), responde a un relieve
antiforme de evolucion muy reciente, que empezé a emerger en el transito messiniense-plio-
ceno, hace c.a. unos 5 M.a. (LAROUZZIERE et al., 1987; SILVA, 1994; MARTINEZ-DIAZ y HER-
NANDEZ ENRILE, 1991), a la vez que se hundia el antiguo paleomacizo del Guadalentin para
formar la actual Depresion (LAROUZZIERE y OTT D’ESTEVOU, 1990). De hecho los materiales
messinienese y pliocenos se hayan estructurados en anticlinal en ambos flancos de La Tercia,
y su nucleo se encuentra todavia ocupado por los materiales Tortonienses que afloran en la
zona de divisoria de la Sierra.

Asi en esta zona el modelado predominante es el erosivo, con una fuerte componente lito-

estructural, dando lugar a relieves de tipo cuesta, pequefias mesas y cerros testigos. Dentro
de ellos son importantes los diferentes sistemas de cuestas estructurales labrados en las series
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messinienses y tortoniense a lo largo de todo el flanco oriental de La Tercia (p. Ej. La Serrata
de Lorca), aunque también alcanzan un desarrollo significativo en las series de materiales
terciario y mesozoicos subbéticos que la limitan por el Oeste. La acciéon del drenaje es muy
agresiva y en determinados sectores de las ramblas de Torrealvilla, Los Panes y de La Rosa, los
procesos de encajamiento lineal y acarcavamiento llegan a ser muy intensos. En la zona de la
Sierra de los Calares y Cejo de Cano, los diferentes tributarios de la Rambla de Torrealvilla han
labrado verdaderas gargantas fluviales (Barrancos de La Hoz, Torralba, Madrofio, Los Pinos,
El Estrecho, Los Calderones) sobre las series conglomeratico-carbonatadas nedgenas que las
constituyen.

3.2.2. Estudio del modelado
3.2.2.1. Formas estructurales

En la Hoja de Lorca existe un fuerte condicionamiento estructural en la compartimentacion
del relieve y en la orientacién de la red de drenaje de manera que las formas estructurales de
origen tecténico poseen una relevante expresiéon morfolégica. Dentro de ellas las de mayor
significado son los frentes montafosos de falla, que solo se visualizan debidamente en el
esquema 1:200.000 que acompafa la hoja. Los mas importantes son los que se desarrollan
al pie de la Sierra de La Tercia, condicionado por la Rama Norte de la FLA y el desarrollado a
lo largo de la Rama meridional de la misma falla, al pie del relieve tecténico interpuesto que
se genera entre Lorca y la Rambla de Lébor. Este relieve es como ya se ha indicado otra forma
tecténica mayor resuelta por una sucesion de lomas de presién, que se visualizan perfecta-
mente a la escala de trabajo. En cualquier caso, estos frentes de falla activos presentan facetas
triangulares y trapezoidales de buen desarrollo, algunas de ellas cartografiables a la escala de
trabajo. También poseen buena expresion geomorfoldgica las trazas de fallas normales, inver-
sas y especialmente en direcciéon (desgarres sinistrales). Estas Ultimas asociadas a la FLA alcan-
zan su maxima expresion a favor de los mencionados relieves tecténicos interpuestos. Estos
relieves obturan la sedimentacion y el drenaje, y provocan numerosas anomalias geomorfo-
l6gicas indicadoras de actividad tecténica reciente (BAENA et al., 1994; SILVA et al., 1994).
Las fallas normales (N10-20°E) sélo son importantes en el entorno de las antiguas fuentes ter-
males de Carraclaca y el Roser, segmentando la rama Norte de la FLA, aunque también en su
rama meridional aparecen en la zona de San Julidn, dando lugar a pequefas depresiones de
tipo pull-apart que generan lagunas de falla. No obstante la expresion geomorfolégica de las
fallas normales es maxima en la Sierra de Las Estancias, en el borde Sur de la Cuenca de Lorca,
donde diferentes sistemas de direccién NO-SE generan importantes generaciones de facetas
triangulares y trapezoidales. Estas diferentes fallas, aunque de origen fininedgeno, muestran
diferentes evidencias de actividad Pleistocena, y a favor de alguna de ellas los procesos de
deslizamiento son importantes. Otros elementos geomorfoldgicos de origen tectdnico son los
basculamientos y flexuras diferenciales de las superficies de abanicos aluviales del Pleistoceno
Medio, asi como numerosas anomalias geomorfolégicas ligadas a la red de drenaje. Entre las
flexuras cabe destacar la que se desarrolla inmediatamente al norte de Torrealvilla, que posee
caracter normal, asi como las relacionadas con las estructuras antiformes de Carraclaca y el
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Roser a lo largo de la rama septentrional de la FLA (no cartografiables a la escala de trabajo).
Los basculamientos son relevantes a lo largo de la rama meridional de la FLA, fundamental-
mente entre las ramblas de Carraclaca y Huerto Chico, donde se registran basculamientos a
contrapendiente de hasta 12° en las superficies de abanicos aluviales del Pleistoceno Medio y
Medio-Superior (SILVA, 1994).

Por otro lado, el condicionamiento estructural también es patente en su vertiente pasiva o lito-
estructural promovida por los procesos de erosion diferencial. Asf es importante la presencia
de escarpes estructurales labrados en series horizontales y monoclinales, fundamentalmente
en las zonas de borde de la antigua cuenca neégena. Los primeros son mas abundantes en
relacion con los relieves subbéticos del borde oriental de la cuenca, fundamentalmente en la
Esquina NO de la hoja (Cabezo Blanco), aunque también son importantes en las estribaciones
de Espuia, como son los ejemplos de las mesas de Aledo y la Sierrecica, asi como otras de
menor entidad elaboradas sobre dolomias maladguides en la misma zona. En relacién a los
relieves en cuesta el ejemplo mas notable de la hoja lo constituye La Serrata de Lorca, aunque
se encuentran profusamente representados, tanto en el flanco occidental de La Tercia y estri-
baciones de la Sierra de Las Estancias (Sur de la hoja), labrados en series calcareas y detriticas
del Tortoniense y Messiniense. Como se ha mencionado, también es importante su desarrollo
en los conglomerados miocenos de la Sierra de los Calares en el NO de la hoja. Menos im-
portante es, en esta hoja, el desarrollo de chevrons y crestas estructurales a favor de capas de
conglomerados cementados, siendo solo algo representativos a lo largo del relieve tecténico
interpuesto de la FLA e inmediaciones de la Rambla de Lébor sobre materiales de los sistemas
aluviales marginales plio-pleistocenos.

3.2.2.2. Formas de ladera

Las formas de ladera mejor representadas en la Hoja de Lorca son los coluviones y los pie-
demontes. Los primeros son formas asociadas a los depdsitos gravitacionales adosados a
vertientes de fuerte pendiente. Los mas significativos se desarrollan al pie de los frentes de
falla de La Tercia y de Lorca-Totana, como formaciones de pequefa extensién pero de muy
alta pendiente, relacionados con la actividad de dichas fallas. Con similar significado morfo-
genético se encuentran las formaciones coluviales depositadas al pie de las diferentes fallas
normales que afectan el sector de la Sierra de Las Estancias incluido en esta hoja. En el inte-
rior de la cuenca de Lorca, las formaciones mas abundantes son las de piedemonte. Aunque
también existen coluviones s.s., en la mayor parte de los casos las formaciones cartografiadas
responden a formaciones donde los depdsitos de gravedad se mezclan e inter-solapan con
formaciones de origen torrencial producidas por coalescencia de conos de deyeccion de alta
pendiente. Ejemplos de este tipo de formaciones son las que se desarrollan en las zonas
frontales de los numerosos relieves en cuesta que aparecen en el interior de la cuenca. Tanto
los coluviones, como los piedemontes, aparecen representados por varias generaciones de
diferente edad (Pleistoceno Medio-Superior y Pleistoceno Superior-Holoceno) que presentan
diferentes caracteristicas edéficas, grado de cementacion y diseccion.
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Una distribucion mucho mas limitada, tienen otras formas no ligadas a depoésitos, como las
cicatrices de deslizamientos y desplomes. Las primeras tienen representacion cartografica en
la Sierra de Espufa y, mayormente en Sierra de Las Estancias. En esta Ultima el barranco de
la Canalica, al Norte de Pefa Rubia, ofrece una lengua de deslizamiento de unos 900-1.000
m de longitud formada sobre niveles de argilitas y pizarras alpujarrides muy meteorizadas y
fracturadas. Los deslizamientos aqui cartografiados quedan dentro de las areas de inestabi-
lidad generalizada de magnitud considerable catalogadas en el Mapa de Peligrosidad por
movimientos de Ladera elaborado por el ITGE-CARM (1995). Los desplomes son importantes
en el interior de las ramblas encajadas de Torrealvilla, Casa de Los Panes y De La Rosa aunque
también en todo el entorno de la Ciudad de Lorca y margen Sur de la Rambla del Guadalen-
tin aguas arriba de la Ciudad. Aguas abajo de esta localidad también es la margen derecha
del cauce la que estd sometida a los procesos mas importantes de zapamiento e incluso

“piping”.
3.2.2.3. Formas fluviales

Son las de mayor representacion en la Hoja de Totana, y responden a los sistemas de abani-
cos aluviales que se desarrollan a lo largo de los piedemontes de La Tercia, Hinojar, Espufia
y relieves interpuestos asociados, como el de la Sierra de los Secanos y La Hoya. Dentro de
este grupo se podrian diferenciar tres tipos de superficies aluviales: Abanicos aluviales de
alta pendiente, encostrados y con diseccion proximal; Abanicos aluviales de alta pendiente,
no encostrados; y Abanicos aluviales de baja pendiente con agradacion distal activa. A estos
habrfa que sumar una cuarta tipologia correspondiente a sistemas distales de abanicos coa-
lescentes o Bajadas aluviales, que son los elementos fluviales mas activos de este sector de la
Region de Murcia. Dentro de esta subdivisién se han considerado de alta pendiente a partir
del 3%. Datos morfométricos mas detallados pueden consultarse en SILVA et al. (1992b) y
SILVA (1994).

Dentro de los abanicos de alta pendiente encostrados se encuentran los que se desarrollan al
pie de la Sierra de La Tercia alimentados por las actuales ramblas de San Julidn, Carraclaca, El
Saltador, Colmenar y Huerto Chico, que se desarrollan entre el Frente de La Tercia y el Relieve
interpuesto de La Hoya al NE de Lorca, asi como las superficies aluviales mas altas adosadas
a la Sierra de Hinojar y de Espufa. Mientras que en los dos primeros casos estas superficies
constituyen los “Techos de Piedemonte” de La Tercia e Hinojar, en Espufia estos se desarro-
llan discontinuamente fosilizando el antiguo techo de piedemonte de la Cuenca neégena de
Lorca. En conjunto, estos abanicos poseen morfologia tipica, y se encuentran variablemente
encostrados, llegando en las zonas mas proximales a alcanzarse estadios de desarrollo de cal-
cretas laminares de potencia significativa (SILVA, 1994; ALONSO ZARZA et al., 1998). Tipica-
mente se encuentran disectados axialmente en toda su longitud por sus canales alimentado-
res dando lugar al desarrollo de trincheras de abanico que pueden distinguirse a la escala de
trabajo y pueden alcanzar mas de 10m de incisién lineal en La Tercia e Hinojar, mientras que
en los de Espufa estos valores pueden rebasar los 50m. Debido a estos valores de incisién,
en las zonas proximales el encajamiento de las ramblas puede llegar a alcanzar el sustrato
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bético, generandose importantes escalones y escalonamientos de erosion remontante a favor
de contactos litolégicos, como ocurre en las ramblas de Carraclaca, El Saltador, Colmenar (en
La Tercia) y todas las que drenan el piedemonte de Espufia. Estos abanicos poseen también
importantes sistemas distales de canales de lavado que disectan su superficie siguiendo su
geometria radial. Constituyen en definitiva, y salvo alguna excepcion puntual, superficies
fésiles en las que los procesos sedimentarios ya no son activos y los procesos dominantes son
los de reestructuraciéon y degradacién edéaficos y de alteracion (brechificacion y karstificacion
de calcretas) y de erosion. Estos sistemas de abanicos se construyen durante la primera y
segunda fase deposicional de SILVA et al. (1992b y ¢). Por tanto, muestran una importante
discordancia progresiva que registra el transito de los dispositivos de “agradacién proximal en
offlap” caracteristicos de la primera fase a los de “agradacion proximal en onlap” de la se-
gunda fase. Este transito también va acompafnado de un cambio progresivo desde depdsitos
de tipo “Debris Flow"” en la base hasta procesos fluviales y de arroyada a techo. Durante esta
fase (Pleistoceno Medio-Superior) se generan los cuerpos principales de los abanicos que ac-
tualmente aparecen adosados a los relieves marginales, y que en muchos casos se extienden
hacia el interior de los valles en el relieve debido a un proceso de backfilling generalizado.

Los abanicos de alta pendiente no encostrados son en casi todo similares a los anteriormente
descritos, con la salvedad que el desarrollo de calcretas en ellos es muy escaso, aunque no
nulo (segun los casos). Todos ellos se desarrollan durante la segunda fase deposicional de
la Depresion del Guadalentin (SILVA et al., 1992b y ¢), que puede asimilarse al Pleistoceno
Superior final (HARVEY, 2002; SILVA et al., 2003). Sus superficies se encuentran disectadas
axialmente, pero los sistemas de canales de lavado distales son menos densos y se encuen-
tran mucho menos encajados. En este sentido también las trincheras de abanico no llegan a
alcanzar los cinco metros de incisién en estos cuerpos sedimentarios. Son caracteristicos al pie
del relieve interpuesto de La Hoya, y el sector del frente montafoso de Hinojar que aparece
en la esquina SE de la hoja. En el interior de la Cuenca de Lorca estos sistemas se encuentran
menos desarrollados y, se encuentran espacialmente restringidos a la zona de cabecera de
la Rambla de Torrealvilla. Por lo general, en estas zonas, son sustituidos por formaciones de
origen poligénico tipo glacis, que seran descritas en el apartado correspondiente.

Los abanicos de baja pendiente y bajadas aluviales distales engloban todos los cuerpos depo-
sicionales de la tercera fase deposicional del Corredor del Guadalentin (SILVA et al., 1992by
0). Estos responden a una fase de sedimentacion post-tectdnica, en la que el estilo deposicio-
nal dominante es la agradacion distal en offlap. Esto conlleva una progradacion distal de los
canales y de la sedimentacion mediante la generaciéon de sucesivos puntos de intersecciéon en
el sentido clasico de DENNY (1967) y WASSON (1974). Estos engloban, los sucesivos cuerpos
sedimentarios del Pleistoceno Superior final (deglaciacion), holocenos y actuales que se han
diferenciado en el mapa geoldgico, dando lugar a abanicos con dispositivos telescépicos y de
escasa pendiente, con superficies poco retocadas por la erosion, donde tiene lugar la sedi-
mentacioén historica y actual. Los procesos sedimentarios dominantes son casi exclusivamente
fluviales, para las zonas canalizadas, y de arroyada o “sheet flood”, para flujos de desborda-
miento mas generalizados (SILVA et al., 1992b y ¢). Dentro de este grupo también entrarfa el

96



Abanico del Guadalentin, que responde a un cuerpo netamente disectado, relacionado con
los depositos palustres holocenos de centro de cuenca, y que Unicamente serfa objeto de cre-
cida durante crecidas de caracter extraordinario, como la de 1651 (San Calixto). Durante esta
fase, se produce el encajamiento y progradacion distal de sus canales alimentadores (ramblas
actuales) dando lugar a las trincheras de abanico distales que progresan a partir de los sucesi-
vos puntos de interseccién activos antes de cada riada. A partir de estos se generan escalones
de erosiéon remontante (headcuts) durante los “largos periodos” de inactividad hidrica, que se
propagan distalmente durante los “episodios” de actividad torrencial. Este hecho se encuen-
tra favorecido, por la escasez de sedimentos en las areas fuentes, la diseccién generalizada
durante el Holoceno y a la ocurrencia de procesos de cementacién diferencial en los lechos de
las ramblas (HARVEY, 1987; 2002). Dan lugar a la generacion de perfiles longitudinales esca-
lonados distalmente que son caracteristicos del SE peninsular y que controlan los procesos de
propagacion de la incision distal de los cuerpos de abanico, que eventualmente puede termi-
nar por integrar (conectar) su rambla alimentadora con el cauce fluvial axial (HARVEY, 1987;
SILVA, 1994). El valle de este Ultimo, aguas abajo de Lorca, a lo largo del sector abarcado en
la hoja, podria catalogarse como una trinchera distal de grandes proporciones (SILVA, 1994),
gue llego a conectar el canal del Guadalentin con los de otros sistemas fluviales que integra-
ban (antiguo Sangonera) o jalonaban (Rambla de Las Moreras) el centro de la Depresién hasta
época histérica muy reciente (SILVA, 1996).

Por el contrario, muchos de los sistemas de ramblas directas al Guadalentin no se encuentran
conectadas a él, o lo estan incipientemente, dando lugar a la generacién de bajadas aluviales
distales a partir del Gltimo punto de interseccion activo, como ocurre entre las ramblas de
San Julidn y Huerto Chico. Asi pues, estas ultimas pueden considerarse como zonas con un
alto potencial de inundacién durante episodios de lluvias torrenciales locales. No obstante
hay que considerar que los procesos de encajamiento distal conllevan valores de incision
muy modestos, por lo general inferiores a los 2 my, por tanto las superficies de los cuerpos
sedimentarios situados aguas arriba de los puntos de interseccion activos (actuales) pueden
también recibir sedimentos durante episodios torrenciales. La peligrosidad de inundacion de-
crecerd exponencialmente con la distancia (aguas arriba) a que se encuentre el antiguo punto
de interseccioén (salida) que dio lugar a cada uno de los cuerpos sedimentarios, como ejemplo
puede considerarse el sistema de desembocadura de las ramblas de Lébor e Hinojar. Asimi-
lables a este tipo de procesos se encontraria el abanico de crecida que forma el Guadalentin
en las inmediaciones del nucleo urbano de Lorca a partir del sistema de Ramblas-sangradores
de La Tiata, y que se extiende extensamente por la hoja de Puerto Lumbreras (SILVA, 1994).
Corresponden a antiguos, y sucesivos dep6sitos de desbordamiento de tipo “Crevasse-splay”
alimentados por el mencionado sistema de ramblas (hoy canalizado, como canal de derivaciéon
del Guadalentin) que actualmente se encuentra “colgado” unos 5-6m por encima del cauce del
Guadalentin. Datos arqueoldgicos documentan la actividad de este sistema lateral del Guada-
lentin desde hace c.a. 5.000y 4.100 afios BP (MARTINEZ RODRIGUEZ y PONCE GARCIA, 1997;
STRYCDONCK, et al., 2001) ya que se encuentran fosilizando niveles de ocupacion Neoliticos
y Calcoliticos. No obstante, este antiguo brazo del Guadalentin ha sido funcional durante al-
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gunos episodios de avenida histéricos mas importantes entre los Siglos XVII y XVIIl (MUNOZ
BRAVO, 1989; NAVARRO HERVAS, 1992).

Las terrazas fluviales tienen un gran desarrollo en la zona, aunque se presentan a diferen-
tes alturas segun se trate del interior de la antigua cuenca nedgena o en la Depresion del
Guadalentin. En esta Ultima la secuencia mdas importante se encuentra obviamente ligada
al propio cauce del Guadalentin encajado en su antiguo abanico de desembocadura aguas
abajo de Lorca unos 12-13 m. Asi las terrazas inferiores se encuentran a mas de 8-9 m, mas
de 4 my mas de 1-2m, siendo la de mayor extension cartogréafica la de mas de 4m, donde se
documentan la mayor parte de meandros abandonados asociados al Rio Guadalentin. Todas
ellas responden a sistemas de terrazas encajadas, pero solapadas respecto al antiguo abanico
de desembocadura del Guadalentin. En el interior de la Cuenca de Lorca la secuencia mas
completa se observa en su principal sistema de drenaje secundario constituido por la Rambla
de Torrealvilla, donde se encuentran cuatro niveles fluviales a mas de 20-25 m, mas de 21-16
m, mas de 6-8 y mas de 1-2 m. Los dos Ultimos son los de mayor extension, desarrollandose
fundamentalmente en su sector terminal (al pie de La Serrata) después de su confluencia
con la Rambla del Estrecho. En el Rio Guadalentin, los dos niveles mas bajos también son
caracteristicos aguas arriba de Lorca, siendo de mencion especial que el nivel de mas de 6-
8m converge (o se prolonga) con la superficie del abanico de desembocadura que se genera
aguas abajo de Lorca. Asi, como ya se apuntoé anteriormente el sistema de terrazas encajadas
en el mencionado abanico, corresponden con terrazas de trinchera de abanico, explicando las
diferencias altimetricas existentes entre la antigua cuenca nedgena y la actual Depresion.

Los niveles de terraza tienen un desarrollo reciente a partir del Pleistoceno Superior final en el
interior de la Cuenca de Lorca, y con posterioridad a la Edad del Bronce o periodo Argaro-lbé-
rico (ca. 2.500 afios BP) en la Depresion del Guadalentin (CALMEL-AVILA, 2002), aunque en
la hoja de Lorca, la incisiéon pudo comenzar durante época romana (c.a. 2000 afos BP), segin
atestiguan diversos hallazgos arqueoldgicos sobre ese nivel en el entorno urbano de Lorca. Los
niveles mas bajos pueden atribuirse en la zona a la época medieval-musulmana (mas de 4-5 m
c.a. 555-650 anos BP) y a el periodo frio de la Pequefia Edad de Hielo (mas de 1-2 m) segln
se registra en la zona de Librilla (CALMEL-AVILA, 2002) y en otras zonas del SE de la Peninsula
(SCHULTE, 2002).

Otras formas fluviales como fondos de valle colgado se desarrollan extensamente a lo largo
del sistema de ramblas que disectan el antiguo piedemonte de la Cuenca nedgena que se
desarrolla al pie de la Sierra de Espufia en el Norte de la hoja. También son importantes en
el interior de los relieves subbéticos al Oeste de la Cuenca. En ambos casos se han diferen-
ciado dos sistemas de fondos colgados unos pertenecientes al Pleistoceno superior y otro al
Pleistoceno superior-Holoceno, que como se comenta en el apartado de geologia se articulan
mediante importantes escalones de erosién remontante y/o tramos sometidos a un fuerte
proceso de incision lineal que, en la Sierra de Los Calares da lugar a la generacion de auténti-
cas gargantas fluviales. Este conjunto de procesos tiene su incidencia en la generacién de es-
carpes de erosion fluvial s.l., escarpes de terraza y sistemas de carcavas que son relativamente
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importantes en el interior de la antigua cuenca neégena, aunque no todos cartografiables
a la escala de trabajo. Los escarpes de erosion remontante son caracteristicas morfolégicas
espectaculares en la zona de divisoria de la Sierra de La Tercia, donde conforman importantes
portillos encajados entre los materiales tortonienses que la culminan. Estos estan generados
debido a la importante accion erosiva que ejercen en su cabecera los sistemas de ramblas
directas que vierten a la Depresion del Guadalentin. Mas hacia el Norte, en las proximidades
de Aledo, las cabeceras de las ramblas de Totana y Lébor, se encuentran ejerciendo una accién
remontante activa, de forma que han dado lugar a fenémenos de captura sobre los sistemas
de ramblas que disectan el antiguo piedemonte de la cuenca nedgena. Otros fendmenos de
captura fluvial se verifican en los tramos terminales de las ramblas de Torrealvilla-El Estrecho y
Lébor. En la rambla de Torrealvilla, que durante el Pleistoceno superior se dirigia directamente
al Guadalentin siguiendo el trazado terminal de la actual rambla de Chapinelas tal y como
demuestra la distribucion anémala de los sistemas de terraza asociados. La acciéon de captura
la ejerci¢ el actual tramo final de Torrealvilla 0 Rambla del Estrecho. En Lébor se observa como
la antigua rambla se dirigia por la vertiente Oeste de la Sierra de Los Secanos, hacia la zona
de Totana (NNE), quedando unos depdsitos de terraza andmalos, actualmente a méas de 35-
40m sobre la margen izquierda de la rambla, que atestiguan el mencionado proceso (SILVA,
1994). A partir de el dep6sito de la tercera fase deposicional de abanicos aluviales la accion
remontante del tramo final de Lébor captura el antiguo valle, que se redirige al SSE.

Meandros abandonados y los cauces abandonados de abanicos aluviales son otras formas
de especial importancia en la hoja, aunque de escasa extension cartografica. Los primeros
se asocian con el nivel de terraza de mas de 4-5m del Guadalentin aguas abajo de Lorca, lo
que indica que el rio esta siendo sometido a un importante proceso de rectificacion natural e
inducido. Dado que el nivel de terraza sobre el que se desarrollan puede asignarse a la época
arabe-medieval s.I., y que el mas reciente que los disecta estaria relacionado con eventos frios
recientes (i.e. Pequena Edad del Hielo: Siglos XVII-XVIII), el mencionado proceso de rectifica-
cion se solaparia con la construccion de los embalses de Puentes y Valdeinfiernos funcionales
desde 1884 y 1885 respectivamente. Estos reducirian el aporte de sedimentos aguas abajo de
sus respectivas cerradas aumentando la capacidad erosiva del cauce del Guadalentin. Estos
embalses han perdido una capacidad de embalse entre 10,81 (Valdeinfierno) y 17, 68 Hm?
(Puentes), o que nos da una idea de la alta capacidad de retencion de sedimentos que poseen
(NAVARRO HERVAS, 1992). Respecto a los cauces abandonados de abanicos aluviales, en la
presente hoja tan solo cabe destacar el constituido por el Sistema de Ramblas-sangradores
de la Tiata, actualmente utilizados y encauzados artificialmente como canal de derivacion del
Guadalentin en su salida a la Depresion.

Al igual que ocurre, en la hoja de Totana, también en la de Lorca se observan diferentes
cauces desplazados sinistralmente en relacién con las diferentes ramificaciones de la FLA.
Los desplazamientos aparentes no llegan a superar los 100 m y fundamentalmente afectan a
cauces ya muy encajados del Frente Montafoso de La Terica, por lo que cabria mejor hablar
de deflecciones y/o acomodaciones a lineas de falla por parte del drenaje. Con respecto a este
tipo de procesos, cabe mencionar que también existen buenos ejemplos de falsos desplaza-
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mientos del drenaje de caracter destral, el mas relevante es el de la rambla de El Colmenar,
considerado erréneamente como desplazamiento de falla por algunos autores (RODRIGUEZ
ESTRELLA y ALMOGUERA, 1986). Estos responden verdaderamente a acomodaciones de los
cauces debido a la presencia de lomas de presién, que funcionan como verdaderas lomas de
obturacion del drenaje (SILVA, 1994). Verdaderos cauces desplazados solo pueden considerar-
se los que se observan en las ramblas de Lébor y El Roser a su salida de los relieves tecténicos
interpuestos de La Hoya.

Por ultimo tanto los fondos de valle aluvial, como los de rambla y cauces activos de los rios
principales, destacan por su caracter dinamico y por su torrencialidad, sea la categoria que
sea. En todo el entorno de la Hoja de Lorca solo el tramo del Guadalentin situado entre la
localidad de Lorca y la Presa de Derivacion del Paretén, puede catalogarse como cauce per-
manente (VIDAL ABARCA, et al., 1987; NAVARRO HERVAS, 1992). El resto de los cauces no
pueden siquiera catalogarse como sistemas temporales o, sino como aparatos netamente to-
rrenciales con funcionamiento efimero o episddico que se encuentran secos durante la mayor
parte del afio, o lo que es lo mismo ramblas tipicas del clima Mediterraneo (VIDAL ABARCA,
etal., 1997; LOPEZ BERMUDEZ, et al., 2002). En la Depresion del Guadalentin estas funcionan
mayoritariamente como canales alimentadores activos de los sistemas aluviales holocenos y
solo algunas de ellas se han integrado en la red de drenaje regional (SILVA, 1994). En muchas
ramblas se observan sistemas dicotomicos de bifurcacién del drenaje (p.ej. Lébor, El Saltador,
Colmenar) que llegan a adquirir patrones braided. También es posible observar una importante
organizacion de los materiales detriticos de los cauces en forma de barras longitudinales, latera-
les y terracillas (CONESA GARCIA ,1987), que solo en los grandes sistemas aluviales son carto-
grafiables a la escala de trabajo. Son en cualquier caso sistemas torrenciales muy dindmicos en
los que son muy frecuentes los procesos de avenida y/o riada (CONESA GARCIA, 1995), sobre
todo en los tramos situados inmediatamente aguas abajo de los antiguos puntos de intersec-
cion de los abanicos que alimentaban, que muestran perfiles longitudinales escalonados (SILVA,
1994; HARVEY, 2002). En algunos casos los propios fondos de los valles aparecen cementados,
favoreciendo el desarrollo de escalones de erosion remontante. Este es un proceso muy carac-
teristico en el fondo de la Rambla del Estrecho-Torrealvilla.

3.2.2.4. Formas endorreicas y semiendorréicas

Aungue esta serie de formaciones tienen un especial desarrollo en las hojas que abarcan la
Depresion del Guadalentin, en la presente hoja poseen un desarrollo tipolégico y espacial
bastante discreto. Dos son las principales formas endorreicas tienen representacion en la Hoja
de Lorca que por orden de importancia y/o extension cartogréfica son las siguientes: Zonas
palustres colmatadas o sag ponds de falla y Playa-lakes salinos.

Las zonas palustres colmatadas, responden a la colmatacion de sag ponds (lagunas de falla)
desarrolladas en la zona de Falla de la FLA. Con zonas de alimentaciéon muy limitada, casi
restringida a los yesos neégenos que afloran a lo largo de la traza de la falla, su caracter
evaporitico es dominante. La desarrollada en la presente hoja, la de San Julidn, responde a
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un autentico “micro pull-apart” que ha sido recientemente capturado por la cabecera de una
de las ramblas de la zona. No se descarta la intervencién de procesos de disolucion karsticos
en su génesis inicial.

Los playa-lake salinos responden, por lo general, a la fragmentacién de la gran zona fluvio-pa-
lustre holocena relacionada con el proceso de erosién remontante del antiguo rio Sangonera
y rambla de Las Salinas (hojas de Totana y Alcantarilla). El desarrollado en la presente hoja
responde genéricamente a una depresion o “zona de sombra interabanico” situado entre los
abanicos aluviales de Huerto Chico y Venta Chicharro y responde a lo que en la hoja de Tota-
na se describen como humedales salinos, criptohumedales o salares (RAMIREZ, et al., 1992).
Estos son elementos singulares dentro del paisaje al presentar sistemas biolégicos y geoqui-
micos de épocas pasadas, funcionando como reguladores microclimaticos que constituyen
verdaderos sumideros de energia de alta capacidad de evaporacién (GONZALEZ BERNALDEZ,
1989). En su interior se desarrollan suelos de tipo Solonchak célcio-sédicos o yesosos en los
que es tipica, la casi ausencia total de materia orgénica y el desarrollo de horizontes Ge inme-
diatamente por encima del nivel freatico (HERNANDEZ GAMBIN y NAVARRO HERVAS, 1992),
asi como delgadas costras de yeso y otras sales superficiales. Actualmente no es verdadera-
mente funcional, y por lo general tienen un caracter temporal (GONZALEZ BERNALDEZ, 1989).
Su no funcionalidad es debida en gran parte a la expansion agricola e industrial, asi como a
la intensiva sobreexplotacién de acuiferos que ha sufrido esta zona (HERNANDEZ GAMBIN y
NAVARRO HERVAS, 1992).

3.2.2.5. Formas poligénicas

Las formas que pueden adscribirse a este apartado son pocas, pero de gran importancia en la
evolucion geomorfoldgica de la zona. Se extienden ampliamente por la mitad septentrional
de la Hoja donde conforman el Techo de Piedemonte de la Sierra de Espufa y escarpes aso-
ciados. Se distribuyen por todo el Norte de la antigua cuenca nedgena de Lorca. El Techo de
Piedemonte esta constituido por superficies deposicionales de los sistemas aluviales pleisto-
cenos, caracterizados por su poca pendiente y el desarrollo de importantes acumulaciones en
forma de calcretas masivas y laminares con rasgos muy evolucionados (SILVA, 1994; ALONSO
ZARZA et al., 1998), que en otras zonas de la regién de Murcia (Campo de Cartagena) se
han denominado genéricamente Fm. Sucina (MONTENAT, 1977). En todos los casos pre-
sentan horizontes superiores de tipo laminar y/o laminar brechificado, que se describen en
el apartado de Geologia de la presente memoria. Segun las propuestas mas recientes, este
tipo de horizontes laminares se producen como consecuencia de la actividad microbiolégica
asociada a las mallas de raices de vegetaciéon de tipo herbaceo, durante las ultimas fases de
actividad sedimentaria de estas superficies, ligados a procesos de arroyada laminar (ALONSO
ZARZA et al., 1998). Hay que sefalar que las superficies asi generadas son bastante llanas y
con pendientes muy suaves “tipo glacis”, pero que se encuentran muy disectadas por la red
de drenaje, dando lugar (a veces) a relieves aislados con morfologia “tipo mesa”. A menudo
han sido confundidas con estos en diferentes estudios geomorfolégicos realizados en la zona.
No obstante su génesis es clara: un extenso piedemonte aluvial escalonado afectado por un
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importante desarrollo calcareo en su superficie durante sus etapas terminales de construccion
(ultimate planation) y con posterioridad. Esta posterioridad se extenderia, como fase activa,
hasta como minimo el Pleistoceno Medio final, pudiendo haber comenzado ya durante el
Pleistoceno Inferior (SILVA, 1994; ALONSO ZARZA et al., 1998). Hay que advertir, que desde
un punto de vista geomorfoldgico “puro” o “purista” estas superficies ya son elementos fé-
siles o relictos del paisaje y que, en si, habria que catalogarlas como superficies estructurales
construidas a favor de los niveles de calcretas culminantes mas resistentes.

Otras formas poligénicas muy representadas en la hoja son los glacis de cobertera, que se
desarrollan ampliamente en el interior de la antigua cuenca nedgena de Lorca. Estos, com-
puestos por limos y arenas con potentes pasadas de gravas poco redondeadas, poseen relati-
vamente mucha potencia (5-6m) y pendientes muy suaves con perfiles concavos netos “tipo
glacis”. En realidad los depositos responden a los antiguos fondos torrenciales de las actuales
ramblas del Juramiento-El Pozuelo, Torrealvilla, y La Rosa, todas ellas afluentes directos del
Guadalentin con direccién Norte-Sur. Estos, al quedarse colgados por la incision de las ram-
blas actuales se vieron remodelados por aportes laterales de tipo glacis. Por tanto desde el
punto de vista geomorfoldgico, estas superficies han de considerarse como las “terrazas”
mas altas (mas de 20-25 m) de las mencionadas ramblas. Estos depdsitos pueden presentar
un cierto grado de cementacion y sus superficies encontrarse ligeramente encostradas lo que
genera importantes cantiles en las paredes de las ramblas que los disectan. Cronoldgicamen-
te se han asignado al Pleistoceno superior-medio s.I., por correlacién con otros elementos
geomorfolégicos de la zona.

Otras superficies tipo glacis que se desarrollan en la zona es el extenso glacis de erosién que
se desarrolla al pie de la zona méas meridional de la Sierra de Los Calares en el entorno de la
localidad de Torrealvilla. Su superficie se encuentra actualmente muy disectada y en ocasiones
se observan a techo pequefios retazos de niveles de limos con pasadas de gravas de pequefio
tamano, de forma que su génesis no responde exactamente a la de un glacis de erosion,
tratdndose de un glacis de cobertera altamente disectado. No obstante en la presente carto-
grafia se ha preferido incluirlo dentro de esta categoria para la unificacién de afloramientos y
simplificaciéon cartogréfica. Hay que resaltar que en esta misma zona, bordeando los relieves
de La Pinosa y La Cafnada de Torrealvilla aparecen superficies asimilables a esta misma cate-
goria, pero con un grado de diseccidn mds notable. Estas no se han cartografiado debido a
su pequena extension, en muchos casos meramente reducidos a las lineas divisorias de la
multitud de ramblas que las disectan.

Dentro de los escarpes poligénicos, hay que sefialar que poseen un origen fluvial primario
(incision por erosion remontante), que en muchas ocasiones es retocado por procesos de
tipo gravitatorio y, en menor medida, karsticos y tectonicos. Dentro de todos estos escarpes
el de mayor significado geomorfoldgico es el que se desarrolla bordeando el ya mencionado
antiguo techo de piedemonte de la Cuenca de Lorca.
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3.2.2.6. Elementos y Formas de Corrosion-Alteracion Quimica

Dentro de este epigrafe se han considerado las superficies deposicionales pliocenas y pleis-
tocenas afectadas por fuertes procesos de encostramiento calcareo (calcretas —40). Aunque
desde un punto estrictamente geomorfoldgico no puedan considerarse como una forma, si
que son elementos caracteristico del paisaje semiarido del SE Peninsular (Alicante, Murcia
y Almeria) y su presencia condiciona la estructura paisajistica resultante de los procesos de
diseccion. Asi en la Hoja de Lorca, estos procesos de carbonatacion edaficos se desarrollan
sobre el antiguo piedemonte de la Cuenca de Lorca, asi como sobre superficies deposiciona-
les mas antiguas ligadas a los antiguos depositos fluviales del Guadalentin, como ocurre en
las proximidades de Hinojar. El desarrollo de calcretas no se cifie solamente a las superficies
cartografiadas en el mapa, si no que como ya se ha reiterado en numerosas ocasiones se
desarrollan sobre las superficies de los abanicos aluviales mas antiguos de la Depresion del
Guadalentin en los piedemontes de Espufia, Hinojar y fundamentalmente La Tercia. En estas
ultimas superficies también se dan micro-relieves estructurales tipo mesa o cuesta. Dentro de
ellas cabe mencionar las micro-mesas labradas en la superficies aluviales al NE de la Rambla
de La Teja.

Las calcretas laminares aqui incluidas, son en muchas ocasiones multiepisddicas y podrian venir
desarrollandose desde el Pleistoceno inferior o incluso Plioceno superior engarzando con la
nociéon de Formacion Sucina y/o Costra Salmén acuiadas para estos materiales por autores
franceses en la década de 1970 (MONTENAT, 1977; DUMAS; 1979).

Otras formas, que se han atribuido a esta categoria son los travertinos de falla que, aunque
no son elementos de meteorizacion, si son elementos deposicionales quimicos. Estos apare-
cen asociados a fuentes termales localizadas en la rama Norte de la FLA al pie de la Sierra de
La Tercia en las zonas de Carraclaca y El Roser. De ellas tan solo la primera es cartografiable,
siendo ademaés funcional hasta finales del Siglo XIX como bafios termales. MARTINEZ DIAZ Y
HERNANDEZ ENRILE (2001) distinguen cuatro tipos diferentes de formaciones travertinicas:
terrazas travertinicas, travertinos fisurales, travertinos laminares y travertinos en cascada (o de
frente de falla). En conjunto estos travertinos estan constituidos por capas de espesor centi-
métrico, que adquieren un aspecto bandeado, alcanzando potencias que pueden superar los
1-2 m Travertinos (tobas) en cascada y terrazas travertinicas son las formas mas abundantes
y mas recientes, arrojando edades de entre 25y 26 ka BP con pequefios margenes de error
(MARTINEZ DIAZ Y HERNANDEZ ENRILE, 2001). No obstante el comienzo de la actividad
hidrotermal puede cifrase, seguin estos mismos autores, en unos c.a. 300 ka BP (Pleistoceno
medio final) y ha seguido siendo activa hasta finales del Siglo XIX.

3.2.2.7. Formas antrdpicas
Buena parte de la superficie que cubre la Hoja de Lorca se encuentra intensamente antro-

pizada. Aunque en el mapa se hayan sefalado las que han sufrido una transformacion mas
importante (superficies fuertemente remodelada por el hombre), toda la zona esta siendo
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objeto de una intensa presion industrial y hortofruticola. Es en concreto la construccion de
invernaderos el elemento mas agresivo. En especial es de destacar la zona ocupada por el
gran abanico de desembocadura del Guadalentin aguas abajo de Lorca, asi como los tramos
finales de las ramblas del Estrecho-Torrealvillay Chapinelas en el entorno de La Serrata, donde
se han instalado los poligonos industriales y explotaciones de invernaderos de mayor impacto
paisajistico. Todas estas explotaciones llevan ademas aneja la construccion de embalses de
gran tamafno que se elevan sobre la superficie del terreno (a modo de relieves tabulares) o
que se engarzan en las laderas mediante importantes desmontes, siendo estos importantes
en la zona del relieve tectdnico interpuesto de La Hoya. Por otro lado en la zona de La Serrata
también es importante el impacto que ejercen las numerosas canteras a cielo abierto alli esta-
blecidas para la extraccion de yesos.

Otros elementos antrépicos que se han cartografiado son los canales artificiales y embalses
mas importantes. En concreto en la zona estos corresponden a los del sistema de ramblas-
sangradores de La Tiata (Lorca) y al embalse de Puentes en el borde oriental de la Hoja. Este
ultimo, ubicado en la confluencia de los rios Corneros y Luchena, unos 14 km aguas arriba de
Lorca. Sus antecedentes incluyen diversos embalses situados en las proximidades desde 1.647
destruidos por diversas avenidas histéricas, las mas importantes la de 1.802 que ocasiono su
rotura, y la de 1.879 que desbordo su cerrada, ambas ocasionaron graves inundaciones en
Lorca (ITGE-CARM, 1995). El embalse que observamos en la actualidad fue inaugurado defi-
nitivamente en 1884, tras la Ultima de las crecidas mencionadas. Dentro de este tipo de obras
también cabe mencionar la del Embalse de Carivete en la Rambla de Lébor, responde a una
obra en ladrillo de fabrica, también destruida en el Siglo XVIII por inundaciones historicas.

3.3. FORMACIONES SUPERFICIALES

Las formaciones geoldgicas cuaternarias estan fundamentalmente caracterizadas por los de-
positos aluviales y fluviales relacionados con los distintos cursos que ha tenido el Guadalentin
durante este periodo, asi como por los sistemas de ramblas que vierten (o han vertido) a él.

Desde el punto de vista textural y composicional los depositos aluviales responden a conglo-
merados (cementados) y gravas (sin cementar) de cantos de litologia metamorfica, funda-
mentalmente dominan elementos fisibles tales como las pizarras, esquistos y mica-esquistos,
aunque también pueden ser apreciables otras litologias como cuarcitas, calizas mesozoicas, y
calizas y yesos nedgenos. El calibre de los cantos puede ser a veces de gran tamafio, superan-
do el metro de didmetro en zonas proximales o formaciones de coluviones y/o piedemonte,
gue a su vez son mas ricas en matriz arcillo-limosa. Su estado de rodadura, es variable pero
por lo general al tratarse de litologias metamdérficas son abundantes los cantos angulosos y
subangulosos de geometrias alargadas. En cualquier caso, tanto el grado de redondeamiento,
como el incremento en material de calibre arenoso y matriz arcillo-arenosa, aumentan desde
las primeras fases deposicionales a las Ultimas, asi como desde las zonas proximales a las
distales. Asi en el centro de la Depresion dominan los materiales de granulometria mas fina,
como arenas, limos y arcillas. Arenas de diferente calibre (medio a grueso) y limos son impor-
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tantes en las bajadas distales de abanicos aluviales, abanicos aluviales con agradacién distal
y terrazas del Guadalentin. Por el contrario, limos y arcillas son mas importantes en los dep6-
sitos asociados a los sistemas endorréicos y semi-endorréicos axiales. Estos pueden contener
cantidades variables de materia organica y cristales de yeso secundario (humedales salinos).

En la zona del Campo de Cartagena y su conexion con el Guadalentin las formaciones super-
ficiales son dominantes. Estos materiales aluviales tienen granulometria gruesa (tamafno grava
y arena) en las zonas proximales de ambas sierras y todo al lo largo del Escarpe del Saladillo.
Por el contrario son los detriticos tamafio limo y arcilla los que dominan la zona axial en todo
el entorno de la Rambla de Fuente Alamo, muy especialmente en su zona de Cabecera, entre
las localidades de Los Mufoces y Los Canovas.

La Cuenca de Lorca, es el sector donde las formaciones superficiales alcanzan menor exten-
sién y potencia, las mas importantes se encuentran relacionadas con el antiguo piedemonte
de la Cuenca nedgena. Estas son formaciones conglomeraticas, fuertemente cementadas
(en la mayoria de las ocasiones), que en la mayor parte de los casos culminan con costras
calcdreas (calcretas) que pueden llegar a alcanzar espesores proximos a los dos metros. Estas
formaciones edaficas se superponen a los materiales aluviales del techo de Piedemonte de las
Sierras de Carrascoy y el Algarrobo, donde pueden llegar a alcanzar potencias considerables.
Otras formaciones importantes son, en esta zona las ligadas a superficies “tipo glacis”, que
pueden alcanzar hasta los 5-6m de potencia. Los glacis estan constituidos por dep6sitos de
tipo torrencial que incluyen niveles de gravas muy angulosas de hasta 1-2m de espesor, pu-
diendo ademas estar sus superficies variablemente cementadas. Las terrazas fluviales y fondos
de valles colgados presentan caracteristicas similares, aunque pueden incluir bloques de mas
de un metro de didmetro. No obstante las terrazas fluviales desarrolladas aguas abajo de
Lorca presentan caracteristicas mas fluviales, siendo depdsitos mas seleccionados y de granu-
lometria mas fina, a veces completamente arenosa. Por ultimo, los fondos de ramblas y de
valles activos, también presentan similitudes (de torrencialidad) respecto a los mencionados
anteriormente.

3.4. EVOLUCION E HISTORIA GEOMORFOLOGICA

El anélisis geoldgico indica que el mar no se retiro de la zona central de la Hoja de Lorca hasta
el final del Messiniense, durante el cual la paleogeografia era bastante distinta a la actual.
Hasta este periodo existia un antiguo paleomacizo bético, situado en la posiciéon que actual-
mente ocupa la Depresién en el cuadrante SE de la hoja. Este separaba diferentes cuencas
sedimentarias nedgenas, la de Lorca al Oeste y las de Hinojar y Mazarron al Este (LAROUZZIE-
RE y OTT D'ESTEVOU, 1990). Los depdsitos detriticos procedentes del desmantelamiento de
este relieve se encuentran actualmente incorporados a los relieves marginales de las Sierras
de La Tercia e Hinojar, inexistentes en aquel periodo. Al final del Messiniense, y sobre todo
durante el transito Messiniense-Plioceno (c.a. 5 Ma BP), comienza la elevaciéon de La Sierra
de la Tercia a favor de la Zona de Falla de Lorca-Alhama de Murcia. En conjunto La Sierra de
La Tercia constituye una macro-estructura antiforme que emerge y disrumpe el mar somero,
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quizad marginal, sobre el que se depositan las series yesiferas del mioceno terminal, las cuales
se encuentran deformadas en ambos flancos de la Sierra dibujando la mencionada estructura
anticlinal. A partir de este momento todo el sector de la antigua cuenca nedgena comienza
su proceso de emersion e inversion sedimentaria, dando lugar al establecimiento de grandes
sistemas de abanicos aluviales procedentes de las Sierras de Espufia y relieves subbéticos
fundamentalmente, actualmente estructurados en las Sierras de Los Calares, Cejo Cano y
piedemonte de Espuna fundamentalmente. El interior de la cuenca queda sometido durante
el Plioceno a un regimen fundamentalmente endorreico, que solo al final del Plioceno va
a verse perturbado mediante la instalacién de grandes sistemas fluviales antecedentes del
Guadalentin y Lébor. Estos a finales del Plioceno empiezan a verter a la nueva depresion ahi
formada (Depresion del Guadalentin) dando lugar a grandes sistemas marginales de aba-
nicos, que hacia la zona de Totana alimentaban importantes sistemas de desembocadura
ensamblados en una gran llanura costera arenosa, cuyos depésitos hoy dia afloran a lo largo
del denominado Escarpe del Saladillo en la hoja de Totana. La progradacién de estos sistemas
fluviales hace que durante todo el Pleistoceno Inferior y parte del Medio, el mencionado sis-
tema fluvial avance sobre la zona dando lugar a la instalacién del denominado Sistema Fluvial
del Guadalentin (ver apartado de Geologia), que se dirigia a lo largo del Campo de Cartagena
para desembocar en la zona del Mar Menor (SILVA, 1994; SILVA et al., 1996), del cual en la
presente hoja solo quedan vestigios en la zona de Hinojar. Esta situacion se mantiene hasta
gue en el Pleistoceno medio la propagacion hacia el Norte de fallas normales N-S del Graben
de Mazarrén desconectan el antiguo Guadalentin de su desembocadura en el Mar Menor.
Este hito relevante en la historia geomorfolégica de la zona, da lugar a la zona endorreica
que actualmente conocemos como Depresién del Guadalentin, y al abandono del Campo de
Cartagena donde la sedimentacion lateral, en forma de abanicos aluviales, y los procesos de
encostramiento calcareo se generalizan.

Correlativo a este proceso comienza la estructuracion morfotéctonica que actualmente cono-
cemos con la estructuracién de los Frentes montanosos de Falla a lo largo de los diferentes
Segmentos de la FLA en el margen occidental de la Depresion y de las de Palomares (PLF)
y NCF (Falla Nor-Carrascoy) en la oriental. Esta importante reestructuracion del relieve esta
originada por un cambio en las direcciones de esfuerzos desde NE-SO a una N-S, que hace
que los movimientos verticales sean mas importantes que los horizontales a lo largo de las
mencionadas fallas (SILVA et al., 1992a; MARTINEZ DIAZ y HERNANDEZ ENRILE, 1992; SILVA,
1994). Esta reactivacion del relieve trae como consecuencia el depoésito de los denominados
conglomerados de rambla y subsecuentemente el de la primera fase deposicional de aba-
nicos aluviales de la Depresion, los cuales registran una importante discordancia progresiva
interna con dispositivo dominante de agradaciéon proximal en offlap (SILVA et al., 1992a y
b). La continuidad de la compresion N-S durante el transito Pleistoceno Medio-Superior, trae
consigo, la deformacién e incorporacion al relieve de materiales detriticos depositados por los
sistemas aluviales marginales con anterioridad. Ejemplo de ello es la formacion de los relieves
tectdnicos interpuestos que se generan en los Frentes de La Tercia (Lorca) y Espufia (Totana),
los cuales se generan a favor de la rama sur de la FLA, denominada por algunos autores como
Falla del Guadalentin. Estos obturan el drenaje y el depdsito de los sistemas aluviales, que solo
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en contadas ocasiones lo llegan a sobrepasar (El Saltador en Lorca y La Sisquilla en Totana).
Alli donde lo hacen se producen importantes rupturas y escarpes de falla en las superficies
aluviales.

Una vez estructurado el relieve, ya durante el Pleistoceno Superior se produce el depdsito
de la segunda fase deposicional de abanicos aluviales, la cual se produce mediante un estilo
deposicional de agradacion proximal en onlap que culmina con un importante episodio de
backfilling que supera las lineas de frente de falla rellenando los valles de las ramblas que
los alimentaban (SILVA et al., 1992a y b). Ese proceso refleja un amortiguamiento de los
procesos de elevacion tectdnica en los frentes de falla y da lugar a las superficies netamente
convexas de los abanicos, que actualmente observamos adosadas a los frentes montafnosos.
El amortiguamiento, y eventual cese, de la elevacion tecténica a lo largo de los frentes, junto
con el proceso de extensién de las cuencas de drenaje de los abanicos en su interior, da lugar
a una drastica reduccion del aporte de sedimentos, asi como al encajamiento de los canales
alimentadores de los abanicos en su superficie, con la generacion de trincheras de abanico y
puntos de interseccién en sus zonas distales. Este proceso da lugar al depdsito de la tercera
fase deposicional de abanicos aluviales en el interior de la Depresion (SILVA et al., 1992ay b).
Esta, se encuentra caracterizada por un dispositivo de agradacion distal en offlap, controlada
por la cada vez menor cantidad de sedimentos disponibles en sus cabeceras, promueve la pro-
gradacion de los sistemas aluviales hacia el centro de cuenca, asi como a la progradacién del
proceso de encajamiento de sus canales, mediante la generacién de sucesivos puntos de in-
terseccion (SILVA, 1994). Los trabajos mas recientes sugieren que este cambio de agradacion
a diseccion acompana al periodo de deglaciaciéon y el comienzo del Holoceno (HARVEY, 2002;
SILVA et al., 2003). Los mismos mecanismos morfosedimentarios son los que han controlado
la sedimentacion durante el holoceno, el periodo histérico y la actualidad.

Aungue se tienen pocos datos de los sistemas sedimentarios pleistocenos en el centro de
cuenca, supuestamente endorreicos, si que se tienen multitud de datos sobre los sistemas
fluvio-palustres y lagunares que acompafnan a la tercera fase deposicional. Asi durante el
Pleistoceno superior final, hasta el Holoceno tardio (c.a. 2.500 afios BP) se produce un gran
area endorreica fluvio-palustre o netamente palustre en la que convergen las bajadas aluviales
distales. Estas grandes areas lagunares son las que sostuvieron a las comunidades Argaro-lbé-
ricas del Bronce, que abandonan la zona debido al proceso de desecacion y fragmentacion de
estos humedales ocasionado por el encajamiento de la red de drenaje actual (CALMEL-AVILA,
2002; SILVA et al., 2003). Asi pues la secuencia de terrazas del Rio Guadalentin solo abarca
los ultimos 2.500-2.000 afios en esta zona, y las mas representativas son de época medieval-
musulmana y moderna, esta ultima muy probablemente coincide con el ultimo episodio frio
denominado la Pequefa Edad de Hielo (CALMEL-AVILA, 2002; SCHULTE, 2002). Por el con-
trario, en la Cuenca de Lorca, los procesos de encajamiento fluvial son anteriores a esta época
y se pueden remitir al Pleistoceno Medio como edad mas reciente. Los diferentes sistemas de
glacis que se observan en su interior predatan el actual drenaje, ya que pueden considerarse
como amplios “fondos de valle” sobre los que se encaja la red actual jerarquizada en torno al
Guadalentin que discurre por el borde Sur de la Cuenca. Todo este sistema de drenaje erosivo

107



es el que se encontraba alimentando el gran abanico de desembocadura del Guadalentin en
la Depresion, cuyos Ultimos aportes se situan fosilizando niveles de ocupacion argaro-ibéricos
(Edad del Bronce) datados en c.a. 3.300 afos BP en la Localidad de Lorca (STRYCDONCK, et
al., 2001). A partir de ese momento y ya seguramente durante época romana (c.a. 2.000 afios
BP) comienza el encajamiento activo de los niveles de terraza sobre la antigua superficie del
abanico, que funcionan como terrazas de trinchera proximales. Asi durante la época romana
el Guadalentin se encajaba en su zona apical, en las zonas mas distales situadas en Totana
continuaba la sedimentacion activa fluvio-palustre, cuyas superficies se encontraban ya some-
tidas (desde los c.a. 3.000 afios BP) a un importante proceso de erosién remontante por parte
de las Ramblas de Sangonera (Hoja de Alcantarilla) y Las Moreras-Paretén (Hojas de Totana y
Mazarrén). El drenaje definitivo de la Depresion solo se ha conseguido durante época reciente
(Siglos XVI, XVII, XVII) con la construcciéon de canalizaciones artificiales que unen definitiva-
mente los antiguos cursos del Guadalentin y Sangonera (Canal de La Alcanara), adecuan y
fijan la antigua conexién natural entre el Guadalentin y la Rambla de Las Moreras (Canal del
Paretdn), y mas al Norte unen y canalizan definitivamente las aguas del Guadalentin hacia el
Segura (Canal del Reguerén).

3.5. PROCESOS ACTIVOS Y MORFOLOGIA ACTUAL-SUBACTUAL

Los procesos geoldgicos activos dentro de la hoja de Lorca, son por orden de peligrosidad
potencial los relacionados con los procesos de inundaciéon (avenidas o riadas), neotecténica
y sismicidad, procesos gravitatorios, y erosion (y aridificacion) del territorio. Todos ellos se
encuentran bien caracterizados y catalogados en el Atlas inventario de Riesgos Naturales de
la Comunidad Auténoma de la Region de Murcia (ITGE-CARM, 1995). Asf mismo existen dife-
rentes trabajos cartograficos de extension regional acerca de sismicidad y fallas activas, como
son los Mapas Neotecténico, Sismotecténico y de Actividad de Fallas de la Regiéon de Murcia
publicados por el ITGE-CARM (BAENA et al., 1994).

3.5.1. Neotectodnica y Actividad de Fallas.

La Hoja de Lorca presenta una serie de importantes rasgos neotecténicos, asociados a la
actividad de fallas ya tratados en apartados anteriores. Estos rasgos, que incluyen Frentes
montanosos y escarpes de falla y caras facetadas como formas mayores, y relieves tectonicos
(lomas de presion, micro pull-aparts, sags), basculamientos y anomalias relacionadas con la
red de drenaje (desplazamientos, deflecciones, etc..), cdmo elementos geomorfolégicos me-
nores, pero N0 menos importantes. La mayor parte de ellos se encuentran concentrados en
la esquina SE de la hoja en relacién con el trazado de la Zona de Falla de Lorca-Alhama de
Murcia (FLA), la cual por otra parte es la responsable directa de la sismicidad que se registra.
Todos los rasgos que se mencionan son congruentes con el caracter de desgarre sinistral de
la mencionada falla. En esta zona, su rama sur (Frente de Lorca-Totana) posee una direccion
general N60-70°E, mientras que su rama norte (Frente de La Tercia) se resuelve en el escalona-
miento “en echelon” de segmentos sinistrales de componente inversa N70-100° con sistemas
de fallas normales N10-20°E (SILVA et al., 1992¢). Estas ultimas tienen un papel relevante en
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la localizacion de surgencias termales que generan travertinos de falla (Carraclaca, El Roser),
asi como de la generacion de cuencas pull-apart (San Julian) sobre los afloramientos de yesos
alineados a lo largo de la rama sur de la Falla de Lorca-Alhama de Murcia (FLA). Otros sistemas
de fallas normales importantes son los que se registran a lo largo del borde Sur de la Cuenca
de Lorca a lo largo de la zona terminal de la Sierra de Las Estancias. Estas fallas afectan a las
series miocenas y pliocenas que se encuentran adosadas a los materiales metamaérficos del
sustrato bético. Presentan una excelente expresion geomorfolégica (escarpes y facetas de
falla) asi como indicios de actividad tecténica reciente (Pleistoceno Superior) ya que a su pie
se acumulan importantes cuias coluviales.

Dentro de las anomalias relacionadas con la red de drenaje, las desviaciones de del drenaje
relacionadas con el trazado de la FLA que da lugar a patrones de drenaje en Z. son las mas
abundantes. En la mayor parte de los casos estan relacionadas con los relieves interpuestos
que constituyen las lomas de presion que se desarrollan a lo largo del blogue levantado de esta
falla, que obturan el drenaje de los relieves marginales principales (sierras de la Tercia y Espufia)
hacia la Depresion, de modo que en este caso actlan como verdaderas lomas de obturacion
en el sentido que las da WALLACE (1975) deflectando el drenaje. Sin embargo, en la mayor
parte de los casos muestran desplazamientos sinistrales, coherentes con el comportamiento
cinemaético de esta falla, por lo que cabria considerarlas como la suma de la defleccién mas el
desplazamiento, es decir como simples desviaciones del drenaje (SILVA, 1994). Por otra par-
te, las distintas ramblas en las que se registran este tipo de anomalias se hayan fuertemente
encajadas en los relieves interpuestos a los cuales atraviesan perpendicularmente. De modo
que, en cualquier caso, el comportamiento cinemdtico que reflejan tendrfa lugar cuando estas
ramblas no se encontraran encajadas, es decir durante la primera fase deposicional de abanicos
aluviales (Pleistoceno medio), respondiendo el drenaje en Z que se observa actualmente con
pequenos procesos de antecedencia o de captura por parte de los arroyos que drenaban los
relieves interpuestos hacia la Depresiéon. En definitiva, este tipo de anomalias no representan
desplazamientos reales como han indicado autores previos (NAVARRO HERVAS, 1992, MARTI-
NEZ DIAZ y HERNANDEZ ENRILE, 1992a) e incluso en algunos casos la presencia de estas lomas
de obturacion dan lugar a falsos desplazamientos que marcarfan un sentido de desplazamiento
dextral a lo largo de la Falla del Guadalentin como ha propuesto algin autor desconociendo el
significado de este tipo de anomalias (RODRIGUEZ ESTRELLA y ALMOGUERA, 1986).

La Falla de Lorca-Alhama de Murcia, constituye un accidente de desgarre sinistral con acti-
vidad cuaternaria (BOUSQUET y MONTENAT, 1974; BOUSQUET, 1979), cuya ZDP (Zona de
Desplazamiento Principal) muestra diferente complejidad geométrica (lineal y fractal), patron
estructural, orientacion y actividad sismica (SILVA et al., 1992c¢; SILVA, 1994 y 1996b). Se
puede subdividir en tres segmentos principales, Huercal Overa - Lorca (N35-45°E y 28,5km
de longitud), Lorca-Alhama (N50-65°E y 27 km de longitud) y Alhama-Alcantarilla (N45-50°E
y 26 km de longitud). La Hoja de Lorca se sitla en su segmento central, que es el de mayor
complejidad estructural y actividad sismica, caracterizado por la ramificacion de su zona de
falla en dos. MARTINEZ DIAZ (2000) propone la subdivisién del segmento central en dos
subsegmentos uno Lorca-Totana (15,5 km) de mayor actividad en cuanto a desplazamientos,
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magnitudes e Intensidades sismicas, el cual abarca la zona cartografiada, y otro Totana-Alha-
ma (13 km) de menor actividad situado ya en la hoja de Totana. También en la parte final de
la Hoja aparece el tramo final del segmento de Huercal Overa-Lorca (al Sur del Guadalentin).
Este se corresponde con el denominado Contractional Duplex de Lorca (SILVA et al., 1992¢;
SILVA et al., 1994), abarcando la Sierra de Pefia Rubia y el entorno urbano de Lorca, respon-
diendo en realidad al “limite de segmento de falla” mas significativo de la FLA, ya que en él es
donde se nuclean y producen los eventos sismicos mas importantes (SILVA et al., 1994). Todas
las trazas de falla incluidas dentro de la ZDP (Zona de Desplazamiento Principal) cartografiada
pueden catalogarse como de actividad pleistocena, ya que afectan a materiales y/o formas
pliocenas y/o propiamente pleistocenas. Algunas de ellas, tales como el Sistema Extensional
de Campix la actividad puede adscribirse al Pleistoceno Superior y algunas de las trazas situa-
das al NE de La Hoya incluso al Holoceno (SILVA, 1994). Datos morfométricos (SILVA et al.,
2003) y paleosismicos indican que estas trazas de falla activa estan condicionadas por tasas
de desplazamientos verticales superiores a 0.08 mm/afo e incluso pueden alcanzar los 0.2
mm/afio, mientras que las tasas de desplazamiento en la horizontal se sittan entre 0.15 y
0.32 mm/afio (MASANA et al., 2003) para este segmento central de la falla. Como veremos
los datos sismicos permiten correlacionar muchos de los epicentros (histéricos e instrumen-
tales) con las trazas de ambas ramas de la falla, por lo que puede catalogérselas como fallas
activas (SILVA et al., 1992c; 2003; SILVA, 1994 y 1996b; BAENA et al., 1994; MARTINEZ DIAZ
etal., 2001a).

3.5.2. Sismicidad y Paleosismicidad

La sismicidad de la Regién de Murcia se encuadra dentro de la provincia sismotecténica del
SE Peninsular, la cual se extiende hasta el Maghreb en el Norte de Africa. Esta actividad sfs-
mica esta relacionada con el proceso de convergencia y colision N-S de las placas Euroasiatica
y Africana, que segun los datos mas recientes convergen en direcciéon SE-NO a 4mm/afio
(ANDEWEG, 1999; CLOETHING et al., 2002; STICH et al., 2003). Dentro de la provincia sis-
motectdnica del SE peninsular la distribucion espacial de la sismicidad dibuja una importante
alineacién de direcciéon NE-SO que se extiende desde Almeria hasta Alicante (MEZCUA vy
MARTINEZ SOLARES, 1983; BUFFORN et al., 1990). Esta alineacién sismica, ya identificada
por REY PASTOR (1951), puede correlacionarse con el denominado Corredor de Cizalla de las
Béticas Orientales. Este, constituye una zona de cizalla de escala cortical (BANDA y ANSORGE,
1980; DE LAROUZIERE et al., 1991), a lo largo del cual se ha concentrado la actividad tecto-
nica mas importante de este sector de la Cordillera Bética durante el Neégeno superior y el
Cuaternario (MONTENAT et al., 1987, SILVA et al., 1993). En superficie, este gran accidente
tecténico queda delimitado por la traza de las fallas de desgarre sinistral (NE-SO) de Carbone-
ras, Palomares, Lorca-Alhama y Nor-Carrascoy en sus sectores meridional y central, y por las
fallas dextrales (N70°E) de Crevillente y Bajo Segura en su zona mas septentrional (ALFARO
et al., 2002). La Depresion del Guadalentin se corresponde con la Zona de Desplazamiento
Principal (ZDP) de esta gran zona de cizalla cortical (SILVA et al., 1993).
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En el entorno de la Depresién existen catalogados mas de 100 eventos entre los que cabe
ademas incluir las réplicas mas importantes de los terremotos de Lorca (1977/1978), Alcan-
tarilla (1996) y los mas recientes de Mula (1999), que se han dejado sentir en la zona con
intensidades maximas de V-VI grados MSK, con magnitudes maximas superiores a 4 mb. En
conjunto los epicentros definen dos importantes alineaciones. La primera, se resuelve a favor
del trazado del curso medio del rio Segura (Lorgi-Murcia) con direccion N120-140°E, y la
segunda con la propia Depresion del Guadalentin (Pto. Lumbreras-Orihuela), con direccion
N45-65°E. Ambas alineaciones sismicas intersectan a la Altura de Alcantarilla y Murcia, zona
donde han tenido lugar terremotos importantes. Otra alineacién se resuelve, de manera mas
difusa, a lo largo del Sur de la Falla Nor-Bética en direccion N50-65°E, aunque recientemente
se ha mostrado de gran importancia con el terremoto de Mula de 1999 y su prolongada serie
de réplicas los de mayor magnitud registrados en la Regiéon de Murcia durante el Siglo XX (mb
5.5y mblLg 4.8).

La sismicidad del Valle del Segura, ha sido relacionada por distintos autores (Lopez Casado et
al., 1987; Lépez Casado y Sanz de GALDEANO, 1988; Baena et al., 1994) con el denominado
Accidente del Segura. Este constituye la prolongacién semi-fosilizada de la Falla de Socovos
gue controld la evolucion paleogeogréfica de las cuencas de Fortuna y Mula durante el Ne6-
geno superior (Lubkowsky, 1990). La sismicidad de la Depresion del Guadalentin se concentra
fundamentalmente a lo largo de su margen occidental, en relaciéon con la traza de la FLA,
siendo bastante escasa en el margen oriental de la falla de Nor-Carrascoy (NCF), donde llega a
ser nula en la zona mas meridional correspondiente a la Falla de Palomares (PLF) (SILVA 1994,
SILVA et al., 2000). El mismo esquema se observa en el segmento mas meridional de la FLA
el cual es presumiblemente asismico (SILVA, 1994, SILVA et al., 2000). Todo este conjunto de
fallas pertenecen al sistema de desgarres sinistrales postorogénicos identificadas por BOUS-
QUET (1979) y SANZ DE GALDEANO (1983) en este sector de la Cordillera Bética.

En conjunto, la sismicidad registrada en la zona es moderada (mb < 5.5) y de caracter su-
perficial (h<30km), existiendo una importante concentracién de focos entorno a los 10 km
de profundidad (Sanz de GALDEANO et al., 1995) que nos indica de forma aproximada el
espesor medio de la zona sismogenética en esta area, que por regla general coincide con el
limite de elasticidad del cuarzo (isograda de 300°C: SIBSON, 1983). En el sector comprendido
entre la FLA y la costa de Cartagena la Corteza tiene un espesor de 25 km., y el Flujo Térmico
es moderadamente elevado (100-85 Mw/m?), haciendo que la isograda de 300°C se situe entre
los 7-10 km de profundidad, equivalente al espesor de la zona sismogenética. De hecho, en
este sector el 90% de la sismicidad registrada se situa en el intervalo de 9-11km (MARTINEZ
DIAZ, 2000).

Los terremotos instrumentales mas importantes catalogados por el IGN, corresponden a los
de Lorca de los afos 1977 y 1978, con magnitudes (mb) de 4,2 y 4,3 respectivamente en el
entorno de la FLA, el Terremoto de Alcantarilla de 1995 (mb 4,1) en el entorno del SVF, y el
Terremoto de Sangonera de 1946 (mb 4,6) en el entorno de la NCF (Falla Nor-Carrascoy). A
estos habria que unir los terremotos que se producen ya en la confluencia de la Depresion del
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Guadalentin con la del Bajo Segura, en el entorno de Orihuela, donde tuvo lugar el evento
mas importante de comienzos del Siglo XX, el terremoto de Jacarilla de 1919 (mb 5,2) y los
de la zona de Mula donde tuvo lugar el terremoto mas importante de final de Siglo XX, el
terremoto de Mula de 1999 (mb 5,5). Sin embargo, se han registrado en la zona terremo-
tos histéricos de importante Intensidad (VII-VIII MSK), centrados en las localidades de Lorca
(1579, 1674,y 1818: FLA) y TORRES de Cotilla-Lorqui (1911: SVF). Como puede observarse el
registro histérico contrasta con la moderada actividad sismica correspondiente al periodo ins-
trumental, donde las intensidades maximas sentidas en la zona han sido de VI grados MSK.

Las intensidades maximas registradas en este segmento central de la FLA, alcanzan los Vil
MSK para los eventos nucleados en las proximidades de Lorca, el cual funciona como limite
de segmento donde se acumulan los esfuerzos promovidos por el creep asismico del segmen-
to meridional de la falla (SILVA et al., 2000). Los de mayor intensidad ocurridos en la hoja
corresponden a los de 1647 y 1818 donde se vieron afectadas numerosas edificaciones en
Lorca (ECHALLIER, 1983) y hubo movimientos del Terreno entre Lorca y Totana (MARTINEZ
DIAZ et al., 2001). No obstante en la zona de Totana, las intensidades maximas sentidas nun-
ca han superado los VIl MSK y las magnitudes maximas nunca han superado la mb 4.0. Las
intensidad y magnitud de los eventos sismicos disminuye hacia el NE, y ya en el Segmento de
Alhama-Alcantarilla las maximas nunca han superado los V MSK y la mb 3.0. No obstante,
es importante destacar que en la interseccion con la SVF los registros instrumentales e histo-
ricos de nuevo marcan un neto incremento con intensidades maximas de VIIIl MSK para los
eventos de TORRES de Cotilla (1911) y Lorqui (1917) y el registro de mb 4,1 para el evento
de Alcantarilla de 1995.

También se registran epicentros en el interior de la Depresion que aparentemente no se en-
cuentran relacionados con traza de falla alguna. Estos aparecen dispuestos en tres agrupa-
ciones principales, SO de Totana (en la presente hoja), Sur de Alhama-Librilla (en la Hoja de
Alcantarilla) y una tercera en el entorno de la ciudad de Murcia, en el poligono definido por
las localidades de Alquerias, El Plamar y La Nora (Hoja de Murcia). En este ultimo conjunto,
denominado por SILVA (1994) Fuente Sismica de Murcia, se registra la actividad mas impor-
tante de las tres, con intensidades que alcanzan los VIl MSK como es el caso del Terremoto
de Murcia de 1743. Aunque muchos autores han correlacionado esta sismicidad con la pro-
longacién N120°E de la SVF (LOPEZ CASADO et al., 1987; SANZ DE GALDEANO y LOPEZ CA-
SADO, 1988), también podria estar relacionada con las fallas N-S fosilizadas, detectadas por
métodos geofisicos en los trabajos de GAYAU (1977), ECHALLIER et al., (1978) y RODRIGUEZ
ESTRELLA et al., (1989) sefialadas en el Mapa Neotectonico de la Regién de Murcia (BAENA et
al., 1994). Las otras dos fuentes simicas no producen sismos de importancia ni en intensidad
(<IV MSK) ni en magnitud (< 2.0 mb), siendo todos ellos de época instrumental. Algunos de
los eventos, relacionados con la Fuente sismica del Sur de Alhama-Librilla, podrian relacio-
narse con la prolongacion fosilizada de la rama sur de la FLA que se continua en superficie
al otro margen de la Depresion como la NCF (Falla Nor-Carrascoy), tal y como proponen, y
HERNANDEZ ENRILE y MARTINEZ-DIAZ (2000). Los situados en la presente hoja son de dificil
adscripciéon y delinean una alineacion general NO-SE ortogonal a la FLA.

112



Datos paleosismicos solo se encuentran disponibles para el sector de Lorca-Totana y su zona
terminal en Huercal-Overa donde se han realizado trincheras de falla especificas (MARTINEZ
DIAZ et al., 2001a; MASANA et al., 2003), o se han realizado observaciones sobre cortes na-
turales (SILVA et al., 1995; SILVA et al., 2003). En la zona de Lorca-Totana (Rambla de Colme-
nar) las trincheras realizadas en la rama sur de la falla (Falla del Guadalentin) por MARTINEZ
DIAZ et al. (2001a) han podido identificar dos paleosismos, uno con anterioridad a 16.670
afnos BP en el Pleistoceno Superior, y otro mas moderno entre 2.130-830 anos BP (ca. 1.460
AD). Este ultimo podria coincidir con el terremoto de Orihuela del afio 1.048 listado en el Ca-
talogo del IGN con Intensidad X MSK. Datos aportados por CALMEL-AVILA (2002) en la zona
del Romeral (Sur de Librilla) permiten proponer la existencia de un Evento sismico importante
que afecta a dep6sitos de c.a. 4.300 afos BP y se encuentra sellado por un paleosuelo de
3.885+60 anos BP perteneciente a la Edad del Bronce (SILVA et al., 2003b). En cualquier caso
las magnitudes maximas estimadas para los diferentes eventos paleosismicos son del orden
de Mw=7.04+0.1, la cual supera cualquier registro instrumental de la zona (MASSANA et al.,
2003). Por otro lado ateniéndonos a las longitudes maximas de los diferentes segmentos
de la FLA, las relaciones empiricas propuestas por WELLS y COPPERSMITH (1994), indican
que rupturas de 15 km de longitud se encuentran asociadas a eventos de Mw 6.0-6.5 con
desplazamientos méaximos por evento de 0.5m. De la misma forma rupturas de unos 30 km
de longitud estan relacionadas con eventos de Mw=6.5 -7.0 con desplazamientos maximos
entre 0.5-1.0 m. Estos valores son los que han obtenido diferentes autores para la FLA (SILVA
etal., 1997; MARTINEZ DIAZ y HERNANDEZ ENRILE, 2001b; MASSANA et al., 2003).

En cualquier caso, los diferentes autores estiman que las tasas de elevaciéon tecténica aso-
ciada a frentes de falla activos, como es el segmento Central de la FLA, son del orden de
0.08-0.2 mm/ano. Estos valores se asocian segun diferentes relaciones empiricas a periodos
de recurrencia de 1.750-2.600 afios y 10.000-12.500 afios para eventos de intensidad supe-
rior a VIl MSK (SILVA et al., 2003b). No obstante los registros histéricos (ultimos 650 anos)
documentan periodos de recurrencia de 100-250 afios para eventos de intensidad VII-VIIl en
la zona de Murcia, que podrfan ilustrar la actividad sismica durante los grandes periodos de
tiempo comprendidos entre grandes terremotos. Relaciones empiricas, como la propuesta por
VILLAMOR y BERRIMAN (1999) para tasas de elevacién-periodo de recurrencia, también nos
indican periodos de recurrencia entorno a los 10.000 afios para grandes terremotos (CAPOTE
y MARTINEZ DIAZ, 2001; SANTANACH, 2001).

La peligrosidad sismica de la zona puede catalogarse como media-alta comparada con el resto
del territorio espafol. La Regién de Murcia ha sido objeto de analisis de zonificacién sismica
a diferentes escalas. Asi la Macrozonacion sismica que realiza la Norma de Construccién
Sismorresistente (NCSE-02), atribuye a la zona de la Depresion aceleraciones horizontales
basicas (a,) entre los 0.12 y los 0.08 g, alcanzandose los valores maximos en la zona de Mur-
cia-Orihuela (>0.15 g). En concreto la MCSE-02 asigna al Municipio de Lorca un valor de 0.12
g, al de Totana 0.10 g los de Alhama y Fuente Alamo 0.11 g y al de Mazarrén 0.09 g. Estos
valores de intensidades estan generalmente relacionados con intensidades <VII MSK. Ensayos
de mesozonacion sismica como el realizado en el Atlas Inventario de Riesgos Naturales de la
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Regiéon de Murcia (IGME-CARM, 1995) asignan a la Depresion del Guadalentin una acelera-
cion sismica mas homogénea de 0.13 g, la cual disminuye progresivamente hacia la costa
donde se alcanzan valores de 0.11-1.10 g. Los valores de aceleracién horizontal mas bajos
en todo el entorno de la zona de Murcia se encuentran en torno a los 0.7 g a lo largo de su
limite con Castilla-La Mancha. En cualquier caso es necesario apuntar que teniendo en cuenta
los factores de amplificacion considerados en la NCSE-02 los valores de aceleracion podrian
incluso superar 0.18-0.20 g (c.a. VIIl MSK) para localidades con “efecto sitio” relevante, como
es el caso de todas las poblaciones edificadas sobre rellenos cuaternarios poco consolidados,
practicamente todas en nuestro caso, y en particular la Ciudades de Murcia, Alcantarilla y
Lorca, asi como todas las situadas a lo largo del Valle del Segura, aguas abajo de Cieza.

3.5.3. Procesos gravitatorios y de ladera.

Los movimientos de laderas se producen sobre todo a lo largo de los frentes montafiosos de
falla que limitan la depresion y en la mayor parte de los casos responden a deslizamientos
complejos. Los méas importantes se sittian en el Frente Montafioso de Espufia, asi como en la
Sierra de Las Estancias al Norte de Pefia Rubia, donde desarrolla una lengua de deslizamiento
de unos 900-1.000 m de longitud elaborada sobre niveles de argilitas y pizarras alpujarrides
muy meteorizadas y fracturadas. En general tanto en este sector de Las Estancias, como a lo
largo del Frente Montafoso de La Tercia, los procesos gravitacionales son activos siendo nu-
merosas las formaciones de coluviones y piedemonte que se acumulan a lo largo del trazado
de fallas activas. Todas estas zonas son catalogadas de peligrosidad alta y media alcanzéndose
pendientes medias de 8-15° y >15° respectivamente (ITGE-CARM, 1995). En estas zonas los
procesos gravitatorios activos estan generalmente ligados a los afloramientos de Calizas y
dolomias Malaguides (Espufa y La Tercia), asi como mds comunmente a las series pizarrosas
y esquistosas Permo-tridsicas del Alpujarride (Las Estancias).

Los desplomes son importantes en el interior de las ramblas encajadas de Torrealvilla, Casa
de Los Panes y De La Rosa aunque también son importantes en las cabeceras de las ramblas
que disectan el piedemonte de Espufa, especialmente en las de Totana y Lébor, asi como en
el margen Sur de la Rambla del Guadalentin aguas arriba de la Ciudad. Aguas abajo de esta
localidad también es la margen derecha del cauce la que esta sometida a los procesos mas
importantes de zapamiento e incluso piping. En estas zonas los movimientos mas frecuentes
son los desprendimientos y cafdas. Los procesos de caida se forman a partir de grietas vertica-
les y paralelas a los escarpes, y que individualizan losas o bloques verticales en los materiales
encostrados superiores, los cuales comienzan a desplazarse mediante un deslizamiento lento
(glide block) por la ladera o talud basal del escarpe. En raras ocasiones los bloques llegan a
alcanzar grandes dimensiones, de tal modo que son capaces de deslizar sin volcar o fractu-
rarse, dando lugar a un deslizamiento de tipo traslacional cuya componente de movimiento
principal es paralela a la ladera.

Dentro de los cascos urbanos que abarca la hoja, solo el de Lorca es catalogado de peligrosi-
dad alta (ITGE-CARM, 1995), existiendo antecedentes de estudios de movimientos de laderas
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con afeccién a canales de riego, vias de comunicacion y viviendas, en respuesta a precipita-
ciones intensas durante la década de 1970-80.

3.5.4. Procesos de inundacion y sedimentacion.

Las vegas del Segura y del Guadalentin constituyen zonas de peligrosidad alta dentro del
conjunto del territorio de la Regién de Murcia. Murcia, Orihuela, Lorca y Cartagena han sido
tradicionalmente las poblaciones més afectadas por las riadas y o crecidas de estos rios o
ramblas asociadas. En concreto las localidades de Lorca, Cartagena y todas las comprendidas
entre Cieza y el mar a lo largo del Segura se encuentran catalogadas como areas inundables
de primer orden dentro del Libro Blanco del Agua de 1988 (CAMARASA BELMONTE, 2002).
En la Historia del Clima de Espana (FONT TULLOT, 1988) y el Atlas inventario de riesgos na-
turales de la Region de Murcia (ITGE-CARM, 1995) se documentan mas de 200 episodios de
avenidas, riadas, crecidas o inundaciones desde el afio 1.482 dC, aunque existen referencias
escritas desde el 1.258 dC. En mas del 90% de los casos se hace mencién explicita al Guada-
lentin, y al Segura asi como a las ciudades de Lorca, Murcia y en menor medida Totana. De
todos los eventos documentados son de especial importancia los de 1545, 1568 (El Diluvio),
1651 (Riada de San Calixto), 1802 (Rotura del Embalse de Puentes), 1879 (Riada de Santa
Teresa), 1980-1891(Riada de los 43 dias), 1973 y 1989, aunque estas Ultimas afectaron mas
notablemente a las zona de Puerto Lumbreras (Rambla del Nogalte) y de Mazarrén (Rambla
de Las Moreras). De entre ellas destaca la de 1651 donde tuvo lugar la confluencia de las
aguas del Guadalentin y Segura, desbordédndose la zona del actual canal de derivacion del
Paretén al Sur de Totana (NAVARRO HERVAS, 1992) y provocando un total de méas de 1.000
victimas entre Murcia y Lorca. También fue importante la riada del 30 de abril de 1802 oca-
sionada por la rotura de la presa del Embalse de Puentes, que ocasiono 680 muertos en la
vega de Lorca. De especial actividad hidrica fue el tltimo cuarto del Siglo XIX, durante el cual
tuvieron lugar un total de 35 episodios de inundacién en la Region de Murcia (FONT TULLOT,
1988), donde fueron importantes las ocurridas entre octubre y Noviembre de 1879 en Lorca y
Murcia, en esta Ultima localidad murieron 178 personas y 3300 casas fueron derruidas segun
el mismo autor. Estos episodios de inundacion estan controlados por fuertes precipitaciones
de caracter estacional en las zonas de cabecera del Guadalentin y del Segura. En referencia
al Guadalentin durante uno de los episodios de crecida importantes del cual se poseen datos
numéricos corresponde a la Riada de Octubre de 1973 (HERAS, 1973) durante el cual el Gua-
dalentin registrd caudales maximos de hasta 3.090 m3/seg en su zona de cabecera, bajo unas
precipitaciones de 286 mm. Aguas abajo de Lorca, donde la ldmina de agua alcanz6 una altura
de 10m, se registraron caudales maximos cercanos a los 850 m?/seg. En el Canal de derivacion
del Paretén se registraron caudales maximos de 653 m?/seg durante el mismo evento. En Pto.
Lumbreras, la rambla del Nogalte registré caudales maximos de 1974 m3/seg. Los hidrogramas
resultantes de esta crecida dieron unos tiempos de respuesta que varian de cinco horas en la
Rambla del Nogalte, hasta nueve horas en el Guadalentin a su paso por Lorca (NAVARRO HER-
VAS, 1992). En los hidrogramas situados aguas abajo de Lorca se observa un doble repunte de
méaximos caudales ocasionados por la confluencia de las ondas de crecida procedentes de los
sistemas de ramblas directos al Guadalentin.

115



Dentro de ellas las mas importantes en la Hoja es la de Lébor. En detalle la localidad de Lorca
ha sufrido decenas de procesos de inundacién importantes que han llegado a causar cente-
nares de victimas y/o dafos importantes en viviendas y cultivos (ITGE-CARM, 1995). Todos
ellos estan relacionados con el desbordamiento de la Rambla del Guadalentin y por tanto
relacionado con episodios de lluvias torrenciales localizadas en su amplia zona de cabecera
instalada en los relieves subbéticos aguas arriba de los embalses de Puentes y Valdeinfiernos.
Estos a pesar de estar diseflados para laminar el agua de las crecidas del Guadalentin se han
visto sobrepasadas (afos 1900 y 1948) e incluso rotas (afos 1648 y 1802), ocasionando inun-
daciones muy violentas en Lorca, apenas situado 14 km aguas abajo de la cerrada de Puentes,
con lo que suponen un elemento de peligrosidad “artificial” dificil de catalogar ante eventos
extraordinarios. La riada de 1802 abrié una abertura de 30,5 m de altura por 24 m de ancho
en la cerrada de la presa de Puentes, por la que desaguaron unos 30 Hm? de agua en tan solo
una hora, estimandose un caudal medio de mé&s de 8.000 m3/s (NAVARRO HERVAS, 1992)
ocasionando 682 muertes y la destruccion de 809 edificios en Lorca (ITGE-CARM, 1995).

En definitiva la peligrosidad por inundaciones en la zona esta fuertemente ligada al caracter
torrencial de los cursos de agua existentes y de las precipitaciones que los alimentan, siendo
estd maxima en las zonas axiales de las ramblas del Guadalentin y su continuacién por la
del Paretdn-Las Moreras a través del actual Canal de derivacién. Asi mismo la peligrosidad
es alta aguas abajo de la confluencia de las ramblas de Torrealvilla. Dentro de todas ellas la
de mayor riesgo hidrolégico (riesgo=peligrosidad + vulnerabilidad) es la de el Guadalentin
asi como el sistema de ramblas-sangradores de La Tiata, que desvia el agua hacia la zona de
El Campillo, aguas abajo de Lorca. Totana, siendo la Ultima vez que se desbordé durante la
riada de 1948 (NAVARRO HERVAS, 1992). Por otro lado, Lorca constituye un nucleo urbano
densamente poblado y por tanto altamente vulnerable, aunque segun el Atlas-inventario de
riesgos naturales del la Regién de Murcia (ITGE-CARM, 1995) solo el 15% de su casco urbano
es inundable.

Por otro lado, el resto de ramblas directas a la Depresion procedentes de Espufia, y en espe-
cial la de Lébor, poseen también un grado de peligrosidad alto-medio, al igual que todas las
situadas en la vertiente oriental de La Tercia, y septentrional de Las Estancias. Por el contrario
las que se alimentan del relieve de la Sierra de Hinojar, son las de Menor peligrosidad ya que
poseen cabeceras muy reducidas. En todos estos sectores, zonas de especial peligrosidad
son aquellas situadas en las bajadas aluviales, aguas abajo de los puntos de interseccion de
abanicos aluviales activos.

En general todo el sector central de la Depresion del Guadalentin posee un grado de peligro-
sidad medio, tal y como se indica en el Atlas -Inventario de riesgos naturales de la Region de
Murcia (ITGE-CARM, 1995). No hay que olvidar que esta ha sido un area endorreica con pun-
tos funcionales en la actualidad (humedales salinos y zonas de encharcamiento semi-endo-
rréicas) que sufrid un proceso de drenaje natural y antrépico a partir de la edad del Bronce.
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A estos procesos de inundacién van obviamente ligados los procesos de sedimentacién activa.
Estos quedan cartograficamente representados por las bajadas distales activas de los sistemas
de ramblas directas y por los depositos de desbordamiento (tipo crevasse-splay) que se obser-
van aguas abajo del ya mencionado sistema de ramblas-sangradores de La Tiata, funcional
desde, al menos, la Edad de Bronce. La capacidad de carga de estos sistemas distales es muy
importante, asi durante la riada de 1973, de un caudal maximo de 1974 m3/s registrado en la
Rambla del Nogalte, 813 m? correspondieron a arrastres solidos (cerca del 40%), que se depo-
sitaron en la desembocadura de esta Rambla en la Depresién, aguas abajo de la localidad de
Pto. Lumbreras (HERAS, 1973).

4. TECTONICA

4.1. RASGOS ESTRUCTURALES DEL DCA (DOMINIO CORTICAL DE ALBORAN) EN EL AREA
DE LORCA

4.1.1. Estructura de la Unidad Cortada

Las pelitas del Complejo Alpujarride se caracterizan por presentar una foliacion de cre-
nulacion muy penetrativa (S,) definida por mica blanca+cloritas+cuarzo+turmalina+grafi
to, a la que se superpone un clivaje de crenulacion, (S,), espaciado, con crecimiento de
cloritas+calcita+cuarzo asociado. En dominios lenticulares rodeados por S, se conserva una
foliacion relicta (S,) definida por mica blanca+cloritas+cuarzo.

En la Unidad Pintada, en algunas bandas hay una foliacién protomilonitica sobrepuesta a
las descritas anteriormente, desarrollada en facies de esquistos verdes. A techo de los mar-
moles de esta unidad la foliacion es milonitica de orientacién subhorizontal y contiene una
lineacion de estiramiento de direccion NNO-SSE. Estas milonitas parecen haberse formado
por deformaciéon coaxial, ya que los porfiroclastos incluidos en la foliacién milonitica son
simétricos.

La S, en los términos peliticos tiene una geometria anastomosada, debido a la presencia
de abundantes pliegues sinfoliares desraizados de cuarzo, por la existencia de frecuentes
boudines de Qtz y de rocas calcosilicatadas y también por haberse generado superficies de
cizalla ductiles de tipo C” de bajo angulo que cortan a la foliacion principal (Fig 4.1). Estas es-
tructuras ponen de manifiesto el caracter de aplastamiento de la foliacion principal, formada
a partir de un proceso de adelgazamiento de la corteza, con una componente importante
de cizalla pura.
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Estacion anterior rotada

con un eje horizontal de
direccion N80° 30° en sentido
o antihorario

7 n=7 (Foliacion Sp)

/ n=12 (Superficies C)
¥ n=10 (Fibras de Qtz)

Num total: 29

Figura 4.1. a) Diagrama de orientacion de superficies C* fragiles, fibras de Qtz y de la foliacion principal
en la Unidad Cortada en Sierra de la Tercia. b) Mismos datos que A, rotados para deshacer la rotacion
producida por plegamiento Nedgeno de direccién ENE-OSO. Proyeccién equiangular, hemisferio inferior.

La exhumacion coetanea a la formacion de la foliacion S, se ha demostrado ademas a partir
de datos de metamorfismo obtenidos en otras unidades alpujarrides de mayor grado meta-
morfico que indican que la S, se ha formado en condiciones de descompresion (AZANON
et al. 1997; BALANYA et al., 1993; BALANYA et al., 1997; ARGLES et al., 1999). Sobre esta
foliacion se desarrolla una lineacion mineral grosera, marcada por filosilicatos y cuarzo de
orientacion de N-S a NO-SE en la Sierra de la Tercia, coincidente con la direccion de extension
marcada por los cuellos de boudines (Fig 4.2).

Figura 4.2. a) Esquisto grafitoso con foliacion S, de caracter protomilonitico, de la Unidad Pintada. b)
Esquisto grafitoso de grano fino de la Unidad Cortada donde se observa la relacion entre la foliaciones S,
y S, y el clivaje de crenulacion espaciado S,

A estas estructuras, en los términos peliticos, se superponen superficies de cizalla extensiona-
les, sobre las que han crecido fibras escalonadas de cuarzo, clorita y calcita, que corroboran
su desplazamiento normal. El sentido de transporte es predominantemente hacia el O-ONO
en la Sierra de la Tercia y hacia el N en Sierra de las Estancias (Figuras 4.3 y 4.4).
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/ n=4 (Planos C")

// n=6 (Foliacién)

v n=20 (Fibras de cuarzo)
Num total: 30

Figura 4. 3. Diagrama de orientacién de superficies C” fragiles, fibras de cuarzo y de la foliacién principal
en la Unidad Cortada en Sierra de las Estancias. Proyeccion equiangular, hemisferio inferior

Hacia el techo de la secuencia se observan frecuentes zonas de falla definidas por harinas
de falla afectando a los esquistos de grano fino, de forma que gran parte de las medidas de
estructuras ductiles se han realizado en cuerpos de roca lenticulares, rodeados de harinas de
falla.

/ n=4 (Planos C’)

// n=6 (Foliacién)

v n=20 (Fibras de cuarzo)
Num total: 30

Figura 4. 4. Diagrama de la orientacion de ejes de pliegues F, y de la foliacién principal en la Unidad
Cortada, Sierra de la Tercia (bloque de muro de la Falla de Tercia). Proyeccién equiangular, hemisferio
inferior

e Pliegues

En el drea se han diferenciado varias generaciones de pliegues, con distinta geometria, co-
rrespondientes a varios estadios de evolucién tecténica del DCA. Estos pliegues tienen la par-
ticularidad de mostrar orientaciones diferentes segun su posicion estructural en una misma
unidad (Figuras 4.5 y 4.6). También se observan cambios en la orientacion de los elementos
estructurales de pliegues entre las distintas unidades que forman la pila de cabalgamientos
del DCA en el &rea de Lorca. Se ha atribuido este hecho a rotaciones posteriores a la forma-
cion de los pliegues. Esta hipotesis coincide con los datos sobre rotaciones paleomagnéticas
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nedgenas, del orden del centenar de grados, que afectan a las unidades del DCA que afloran
en Sierra Espuia (LONERGAN, 1991) quizas en relacién con las superficies de cizalla fragiles
gue actualmente limitan a las distintas unidades y formaciones del DCA en esta area.

Se han diferenciado las siguientes generaciones de pliegues:
e Pliegues previos y sincinematicos a S,

En los términos peliticos hay abundantes pliegues desraizados, de los cuales se conservan
especialmente las charnelas que afectaban a venas de cuarzo. Son isoclinales, conservandose
generalmente soélo las charnelas englobadas por la foliacion principal. En las formaciones
cuarciticas hay pliegues cuyo plano axial es paralelo a la foliacion principal, asi como sus flan-
cos. Los ejes de estos pliegues son subparalelos a la lineacion mineral presente en la foliacién,
de orientacion NO-SE, generalmente inclinados hacia el NO en la Sierra de la Tercia y hacia el
SO en la Sierra de las Estancias (Figuras 4.5 y 4.6). Estos pliegues deben de ser en parte sin-
cinematicos a la foliacién principal y después haber sido aplastados y quiza rotados de forma
gue sus ejes sean paralelos a la lineaciéon mineral.

e Pliegues posteriores a S,

En este epigrafe se incluyen aquellos pliegues posteriores a la foliacion principal, que no
afectan al relleno sedimentario de la Cuenca de Lorca y que, por tanto, son previos al Burdi-
galiense.

/n=1 (clivaje espaciado, S3) / n=2(clivaje espaciado, S3)

,/n=10 (Foliacién S2) n=5 (Foliacién S2)
" n=5 (Ejes F2)

4 n=23 (Ejes F3)

Num total: 38

A n=6 (Ejes F3)

4 Num total: 13

Figura 4. 5. a) Diagrama de la orientacion de ejes de pliegues F, y F. y de foliacion principal en la Unidad
Cortada (blogue de techo del Despegue de Tercia). b) Orientacion de elementos estructurales de pliegues
F.. en un "horse extensional”, a techo de la Unidad Cortada, Sierra de las Estancias Oriental. Proyeccion
equiangular, hemisferio inferior
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,/ n=4 (Foliacion S2)
Ao n=4 (Ejes F4)

Num total: 8

Figura 4. 6. Diagrama de orientacion de ejes de pliegues F,y de la foliacion S, afectada. Proyeccion
equiangular, hemisferio inferior

Se han observado dos tipos de pliegues:
e Pliegues F,

Son pliegues asimétricos, con vergencia general hacia el NE, aunque en algunos sitios mues-
tran orientaciones distintas (Figura 4.5). En el 4rea de Lorca estos pliegues sélo han sido
observados a escala de afloramiento. Desarrollan clivaje de crenulacién en las zonas de char-
nela con crecimiento de Chl+Cte+Qtz asociado. Se han correlacionado con los pliegues re-
cumbentes F, descritos en el sector central de las Béticas y relacionados con un episodio de
plegamiento con vergencia hacia el N (SSMANCAS y CAMPOS, 1993; AZANON et al., 1997 vy
BALANYA et al., 1997; BOOTH REA et al., 2005).

e Pliegues de orientacion E-O (F,)

Pliegues asimétricos, mas abiertos que los anteriores, con vergencia hacia el N, no desarrollan
clivaje de crenulacion, los flancos inversos buzan fuertemente (Figura 4.6).

4.1.2. Rasgos estructurales y metamorficos de las Unidades malaguides inferiores
4.1.2.1. Unidad de Aledo

Las pelitas de esta unidad se caracterizan por mostrar un clivaje pizarroso (S,), de geometria
anastomosada, marcado por concentracién de minerales opacos (Figura 4.7). En las muestras
maés detriticas el clivaje es grosero, del orden de 2-3 mm. La pizarrosidad esta producida funda-
mentalmente por mecanismos de disolucion por presion y por rotacion de filosilicatos previos.
Practicamente no hay crecimiento mineral, salvo en colas de presiéon de clastos de Qtz, donde
crecen barbas de Mus+Chl+Qtz+Cte. En las muestras mas cuarzosas hay un crecimiento mi-
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neral mayor, definiendo la pizarrosidad. Esta pizarrosidad se ha generado como plano axial de
pliegues similares, que han sido interpretados como coetaneos a ella (LONERGAN, 1991). Los
pliegues similares muestran una orientacién variable (Figura 4.4), aunque especialmente de
direccion NE-SO. Los granos de cuarzo tienen bordes indentados y en algunas muestran una
extincion ondulante incipiente sin que se hayan llegado a formar subjuntas.

La pizarrosidad S, afecta a una fabrica planar previa (S,), que se puede observar en las ldminas
delgadas de la Figura 4.8, paralela a la laminacion sedimentaria, definida por el crecimiento
de cloritas y algunas micas y por rotacion de micas detriticas previas, en relacion a la cual no se
han observado pliegues. Localmente se han observado pliegues angulares menores, afectan-
do a la pizarrosidad, que desarrollan un clivaje de crenulacion espaciado, definido por venas
de calcita+cuarzo+filosilicatos. Los ejes de estos pliegues tienen una orientacion ONO-ESE,
con vergencia general hacia el NE.

Figura 4.7. Laminas delgadas de pelitas de la Unidad Intermedia donde se observa la relacién entre la
foliacion S, paralela a la estratificacion con crecimiento de mica y clorita asociada y el clivaje pizarroso S,,
formado por mecanismos de disolucion por presion y rotaciéon de filosilicatos previos

Figura 4.8. a) Foto de fibras de Qtz+Chl+Cte de orientacién N-S creciendo sobre superficies C” en filitas
de la Unidad de Aledo en Sierra Espufa. b) Clivaje extensional espaciado afectando a filitas de la Unidad
de Aledo en Sierra Espuiia. La orientacion de fibras, superficies C" del clivaje extensional y de la foliacién
se han representado en la Figura 4.7 b
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A las estructuras anteriores, en las pelitas, se sobrepone un clivaje extensional fragil con un
espaciado decimétrico (Figura 4.8 b). Sobre las superficies C"y sobre la foliacion crecen fibras
de Qtz+Cte+Chl, de direccién fundamentalmente N-S y que indican transporte predominante
hacia el S.

- n=13 ("Slaty cleveage”)

+ n=5(Polos de venas de Qtz)

A) K
\‘ :
max. dens.=6.21 (at 355/ 12)

min. dens.=0.00
Contours at: 0.90, 1.80, 2.70, v n=32(Fibras)
.60, 4. 4
500, 4.50, 540 " n=T7 (Superficies C")
Num total: 83

Num total: 57

_ -~ n=12 (clivaje pizarroso)
_~ n=12 (Superficies C")
v n=33 (Fibras)

Num total: 48

Figura 4.9. a) La orientacion de las superficies C"y de las fibras que crecen sobre ellas ha sido ilustrada
en la Figura 4.9. b) Elementos estructurales extensionales de la Unidad Intermedia A) Diagrama de con-
tornos de densidad de la orientacion de fibras de Qtz + Cte + Chl. B) y C) Diagramas de la orientacion de
superficies C’, fibras y clivaje pizarroso en pelitas de las Sierras de Espufia y de las Estancias, respectiva-
mente. Hemisferio inferior, proyeccion equiangular

En las litologias mas cuarciticas, en lugar de haber superficies C’, se observan venas verticales

rellenas de cuarzo y calcita, que indican la misma direccion de extension que el clivaje de
crenulaciéon extensional.
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B n=9 (Ejes de pliegues.
Datos propios)

o n=12 (Ejes. Datos
Lonergan, 1991)

Num total: 21

Figura 4.10. Diagrama de orientacién de ejes de pliegues similares asociados a la pizarrosidad de la
Unidad de Aledo, datos propios y de LONERGAN, 1991 recogidos en Sierra Espufia. Hemisferio inferior,
proyeccion equiangular

A) i B)

o "n=3 (Estratificacion) , 7 n=4 (Estratificacion)

/=1 (Clivaje espaciado) /=4 (fallas inversas)
m n=15 (Ejes) v n=11 (Fibras de calcita)
B n=6(Ejes)

Num total: 25

v n=15 (Fibras de cuarzo)
Num total: 34

Figura 4.11. Diagramas estereograficos de elementos estructurales asociados a pliegues en la Unidad del
Morrén Largo. a) Datos obtenidos en el extremo oriental de Sierra de las Estancias. b) Datos obtenidos
en Sierra Espufa. Proyeccién equiangular en el hemisferio inferior

4.1.2.2. Imbricaciones superiores, Unidad del Morrén Largo

Estas unidades se caracterizan por tener un clivaje pizarroso grosero en los términos peliticos
y un clivaje espaciado en las cuarcitas. El clivaje es mas penetrativo en la imbricaciéon de posi-
cion inferior. Esta definido por micas detriticas reorientadas y por concentracion de minerales
opacos, en algun caso se observan cristales de clorita creciendo en las superficies de clivaje.
Este clivaje esta asociado a pliegues recumbentes con vergencia hacia el NO en Sierra Espufia,
Figura 4.8b (LONERGAN, 1991 y 1993). En el extremo oriental de la Sierra de las Estancias
estos pliegues tienen vergencia hacia el NNE, Figura 4.8a. Sobrepuesto a este clivaje en los
términos peliticos hay un clivaje de crenulacion extensional fragil, sobre el que crecen fibras
de cuarzo, calcita y filosilicatos. En las litologias cuarciticas hay abundantes venas de cuarzo
y calcita subverticales con fibras transversas a sus paredes (Figura 4.13). Muchas de las fibras
medidas crecen sobre los planos de estratificacion, con la misma orientacién que las de las
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superficies C* (Figura 4.12). Este cortejo de estructuras indica transporte mayoritariamente
hacia el SO.

A) B)

+ n=5 (Venas de Qtz)

v n=10 (Fibras)

_~ n=4 (Superficies C")

_ ~n=6 (Estratificacion)
Num total: 25

Datos de A) rotados

30° con un eje horizontal
de direccion N70, en
sentido antihorario para
deshacer efecto de pliegue
Nedgeno.

Figura 4. 12. a) Diagrama de orientacién de venas de cuarzo, fallas y estrias en la Unidad del Morrén
Largo (Sierra de la Tercia). b) Mismos datos que en a), rotados 30° en el sentido contrario de las agujas
del reloj con un eje horizontal de acimut N70 para deshacer el pliegue Nedgeno que afecta a la Sierra
de la Tercia

Figura 4.13. Aspecto de la deformacion extensional en cuarcitas de la Unidad de Morron Largo en Sierra
de la Tercia. Obsérvense las venas de cuarzo subverticales, zonas de brecha de falla paralelas a los contac-
tos estratigraficos y la morfologia boudinada de los bancos de cuarcita
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Las superficies de falla extensionales y las venas de cuarzo estan cortadas por multitud de
fallas menores, con harinas y brechas de falla cementadas asociadas, con el mismo sentido
de transporte que las estructuras descritas en el parrafo anterior. Sobre estas fallas ademas de
estrias que indican transporte hacia el SO, hay otro juego de estrias mas reciente que indica
transporte hacia el ONO (Figura 4.14). Las fallas mayores son de bajo dngulo y de geometria
listrica, produciendo un basculamiento generalizado de la serie.

En Sierra de las Estancias se han medido dos juegos principales de estructuras extensionales,
el mas antiguo esta formado por venas de cuarzo subverticales y fallas con transporte hacia
el OSO y el juego mas reciente consiste en diaclasas y fallas con direccion de extension entre
NNO-SSE y NO-SE (Figura 4.14).

B)

max. dens.=9.03 (at 260/ 18)
min. dens.=0.00

/ n=53 (Fallas)
o n=128 (Estrias)
.,/ n=9 (Estratificacién)

Intervalo entre curvas=1%

. _ n=143
* n=15 (Polos de diaclasas)

Num total: 205

Figura 4.14. a) Representacion estereografica de estructuras extensionales medidas en la Unidad Mala-
guide inferior de Morrén Largo en Sierra de las Estancias Oriental. b) Diagrama de contornos de los datos
de A. Proyeccién sobre el hemisferio inferior de diagramas equiangulares.

4.1.3. Rasgos estructurales y metamorficos de las unidades Malaguides superiores

Las rocas permo-tridsicas de estas unidades no muestran ningun tipo de clivaje, por lo que
los términos peliticos pueden ser definidos como arcillitas, de acuerdo con los andlisis de
cristalinidad de la illita, que indican condiciones de diagénesis (LONERGAN y PLATT, 1995
y NIETO et al., 1994). Sin embargo, en las sucesiones paleozoicas de estas unidades se han
observado pliegues recumbentes y asimétricos, que pueden ser hercinicos (BALANYA, 1991,
CHALOUAN, 1986 y CHALOUAN y MICHARD, 1990).

Estas unidades muestran una fracturacién penetrativa y estdn muy adelgazadas, de forma
que hasta tres imbricaciones pueden tener actualmente menos de 100 m de espesor, faltando
una parte importante de su secuencia estratigrafica, como observaron MAKEL y RONDEEL
(1979) y que achacaron a causas estratigraficas. En algunos casos afloran cuerpos lenticulares
de roca, intensamente brechificadas y muy adelgazados de formaciones muy caracteristicas,
como las silexitas de la Formacién Flacona del Carbonifero Inferior. Cominmente, una parte
importante de la formacién permo-tridsica es una harina de falla, con intercalaciones de bre-
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chas de falla cementadas, procedentes de los términos mas competentes (conglomerados),
véase fotografia de porfiroclasto de conglomerados en la Figura 4.15 A.

Figura 4.15. a) Porfiroclasto conglomeratico en el seno de arcillitas cataclastizadas de la Formacion
Permo-Tridsica de una Unidad Malaguide Superior (Sierra de la Tercia). b) FNBA (Falla Normal de Bajo
Angulo) menores afectando a calizas de la Formacién Tridsica de las unidades malaguides superiores
(Sierra Espufa).

La orientacién de las estructuras extensionales observadas en las Unidades Malaguides Supe-
riores (Fig 4.15b) muestran tres direcciones de extension principales: NNO-SSE, NO-SE y otro
con transporte fundamentalmente hacia el SO. Estas estructuras han sido representadas en el
diagrama estereografico de la Figura 4.16.

B)

Dens. max.=7.81 (at 84/ 30)
Dens. min.=0.00
Contornos cada 1%
<& n=45 (Polos venas) n=98
n=7 (Fallas)

7 n=4 (Estratificacién) =
"/ n=2 (Foliacién cataclastica)
Num total: 111

Figura 4.16. a) Diagrama de orientacion de fallas normales, estrias y estratificacién medido en las Unida-
des Malaguides Superiores en la Sierra de la Tercia. No se han corregido rotaciones posteriores como las
producidas por el pliegue nedgeno que afecta a esta Sierra. b) Diagrama de contornos de la orientaciéon
de estrias y polos de diaclasas verticales en las Unidades Malaguides Superiores. Proyeccion equiangular
en el hemisferio inferior
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4.1.4. Relacion tectonica entre las unidades del DCA en el sector de Lorca (fallas normales
de bajo angulo)

Una de las caracteristicas mas peculiares de las unidades tectonicas del DCA aflorantes en la
Hoja de Lorca es su geometria lenticular, formada bajo condiciones de deformacion fragiles.
Todas las unidades y formaciones estan afectadas por cambios laterales de espesor y frecuen-
tes omisiones estratigraficas (MAKEL y RONDEEL, 1979). Ademas, las laminas cabalgantes son
muy delgadas, a veces no cartografiables a escala 1:50.000.

Las unidades del DCA de posicién inferior tienen una geometria interna ductil que no guarda
relacion con las superficies de falla fragiles que las limitan, ya que estas fallas son secantes
a las superficies de referencia internas (foliaciones o estratificacion). Por ejemplo, en Sierra
Espuna, la formacion Permo-Tridsica de la Unidad del Morrén Largo (Fig 4.17) tiene geometria
interna de anticlinal recumbente con facing hacia el N, sin embargo, el contacto con la forma-
cion triasica de esta unidad es una zona de cizalla fragil que corta al plano axial de dicho plie-
gue en sentido descendente hacia el SO, de forma que la formacion carbonatada en posicién
de flanco normal llega a situarse sobre el flanco inverso de la formacién Permo-Tridsica.

NW

o

metros

Zona con harina de falla
|:| Vegetacion, suelo Sentido de transporte del

) 2 bloque de techo (componente
U. del Arcon paralela al plano de la seccién)
[ ] Pizarrasrojas —"  Contacto de falla
Cuarcitas " Contacto estratigrafico

Diagrama de orientacion de fallas y estrias de la seccion.
Hemisferio inferior, proyeccién equiangular.

—n=9 (Fallas)
o n=41 (Estrias)
Num total: 50

Figura 4.17. Seccion tomada de fotografias del nucleo de Sierra de la Tercia (4rea de la Casa del Made-
rero). Fallas menores de bajo dngulo afectando a la formacion Permo-Tridsica de la imbricacion superior
de la Unidad del Morron Largo
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Las zonas de falla que separan a las unidades del DCA cortan a la foliacién y estratificacion
de dichas unidades de forma descendente hacia el sentido de transporte. Estas zonas de falla
actualmente son superficies de bajo angulo, con una distribucién anastomosada (BOOTH
REA et al., 2002a; 2004a). A lo largo de las fallas mas importantes se producen saltos en el
grado metamorfico: de facies de esquistos verdes a anquizona alta entre la Unidad Cortada y
la Unidad de Aledo; desde anquizona alta a anquizona baja entre las unidades de Aledo y del
Morrén Largo y desde anquizona baja a diagénesis entre las Unidades Malaguides Inferiores
y las Superiores. La potencia actual entre la Unidad Cortada y las Unidades Malaguides Supe-
riores es de aproximadamente 850 m en Sierra Espufia, de 500 m en algunos puntos de Sierra
de la Tercia y de menos de 50 m en el extremo oriental de Sierra de las Estancias.

A/ n=10 (Fallas)
n=25 (Estrias)
n=10 (Polos diaclasas)
Num total: 45

Figura 4.18. Estructuras extensionales en el contacto entre las formaciones Tridsica y Permo-Tridsica de
la Unidad de Morrén Largo, en el km 16,5 del Canal Tajo Segura. Obsérvese la morfologia boudinada de
los cuerpos dolomiticos limitados por fallas y como éstas se hacen asintéticas al contacto por despegue
entre ambas formaciones. 1) Brechas y harinas de falla afectando a pizarras y cuarcitas Permo-Triasicas;
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2) Dolomias masivas; 3) Dolomias tableadas (Tridsico). A) Diaclasas abiertas transversas al transporte tec-
ténico; B) harina de falla inyectada en el cuello entre boudines; C) Brecha dolomitica cohesiva dilatante.
En el diagrama estereografico estan representadas las fallas medidas en este afloramiento, notar algunas
fallas de alto angulo con estrias en direccion, que han funcionado como rampas laterales del sistema
extensional

Asociadas a las fallas normales de bajo angulo hay todo un cortejo de rocas de falla fragiles
(SIBSON, 1977, WISE et al., 1984): cataclasitas, ultracataclasitas, brechas no cohesivas, bre-
chas implosivas (SIBSON, 1986), brechas cementadas, harinas de falla, Grauwackas (LEINE,
1968 y WARRAK, 1974), milonitas de yeso, rocas de falla foliadas (CHESTER et al., 1985;
TANAKA, 1992) y otras desorganizadas. Se observa una evoluciéon en las rocas de falla (Fig
4.18), de forma que las cataclasitas y brechas cementadas suelen formar cuerpos lenticulares
cortados por rocas de caracteristicas mas fragiles como brechas incohesivas o harinas de fa-
lla. Se han observado cuerpos de geometria lenticular a diversas escalas, desde cartogréafica
a escala de afloramiento. Los cuellos entre lentes coinciden con fallas listricas que terminan
asintoticamente sobre fallas de bajo dngulo situadas a la base de las lentes. En algunos casos
el desplazamiento del cuerpo lenticular es superior a la longitud de la falla listrica que lo corta,
formandose riders de alta extension (GIBBS, 1984). Estas lentes extensionales estan constitui-
das especialmente por las formaciones de comportamiento reoldgico méas competente, como
son las dolomias tridsicas (BOOTH REA et al., 2004a).

Normalmente las fallas listricas son sintéticas con el sentido de transporte de la FNBA (Falla
Normal de Bajo Angulo) basal, de forma que las lentes son asimétricas, por ejemplo, en la
formacién carbonatada de la Unidad de Aledo. El limite superior de las lentes coincide con
superficies de falla mas antiguas que han sido basculadas por fallas listricas. La direccién del
transporte del bloque de techo de las lentes frecuentemente no coincide con el de la falla
basal. Por ejemplo, en la Sierra de la Tercia, el despegue a techo de la formacién carbonatada
de la Unidad de Aledo tiene sentido de transporte dominante hacia el SSO, sin embargo, en
el despegue basal con la Unidad Cortada el transporte es hacia el OSO.

Los criterios cineméticos asociados a estas fallas son estructuras S-C” fragiles en cataclasitas
foliadas, colas asimétricas de porfiroclastos rotados en brechas y harinas foliadas, y “slic-
kensides” sobre superficies de falla. En la Sierra de la Tercia se han observado tres direcciones
de transporte principales. Dos de las direcciones de desplazamiento se han medido a veces
sobre la misma superficie de falla, sobre la cual hay dos juegos de “slickenlines”, uno mas
penetrativo indicando sentido de transporte del bloque de techo hacia el SO-SSO y otro con
transporte hacia el ONO (BOOTH REA et al., 2002a; 2004a). La tercera familia de estrias y
fibras se ha medido sobre fallas con buzamientos fuertes y especialmente en el contacto
entre las Unidades Malaguides Superiores e Inferiores. Esta familia tiene direccion N-NO/S-SE.
El sentido de transporte predominante es hacia el N-NO, aunque se han observado despla-
zamientos contrarios. Estas fallas estan siempre cortadas por las FNBA (Falla Normal de Bajo
Angulo) con desplazamiento del bloque de techo hacia el SO-SSO. Si se deshace el bascu-
lamiento producido por las fallas mas recientes, las anteriores son también de bajo &ngulo.
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Su caracter extensional no estd tan claro como en el de las fallas mas recientes, ya que los
afloramientos donde afloran son poco extensos y estan mas fragmentados. Sin embargo, el
cortejo de estructuras que tienen asociadas, como venas de tension verticales abiertas, fallas
normales listricas menores, asi como el salto metamérfico asociado a estas fallas, de anqui-
metamorfismo bajo a diagénesis unido al poco espesor de estas unidades parece indicar que
son FNBA (Falla Normal de Bajo Angulo).

A continuacién se describiran las caracteristicas de las zonas de falla que separan a los distin-
tos grupos de unidades diferenciadas en el area.

4.1.4.1. Zona de falla situada a la base de las Unidades Maldguides Superiores

Esta zona de falla ha sido estudiada en las proximidades del Cortijo de la Jurramienta, en la
cabecera del barranco Hondo del Pozuelo, en la Sierra de la Tercia y en el Collado de la Zarza
en Sierra Espufia. Separa grauwackas devono-carboniferas (MAKEL y RONDEEL, 1979) de la
Unidad Malaguide Superior en el bloque de techo de argilitas y cuarcitas rojas permo-tridsicas
de la Unidad de Morrén Largo en el bloque de muro. Entre ambas formaciones, hay cuerpos
de morfologia lenticular de dolomias y calizas tridsicas, que no superan los 10 m de potencia
como es el caso de Sierra de la Tercia o con varias decenas de metros de espesor en Sierra
Espuna.

o n=21 (fallas)

© n=40 (Estrias)
® n=18 (Lineacion

/ n=16 (fallas)

o n=17 (Estrias)

* n=15 (polos diaclasas) cat1a1cl(e::st||f:a)”
.-n= oliacién
. “ n=3 (Estratificacion) cataclastica)
Num total: 90

_-~n=1 (Foliacion cataclastica)
Num total: 51

Figura 4.19. Diagramas de orientacién de microestructuras asociadas a la zona de falla entre las unidades
malaguides superiores e inferiores. a) En Sierra de la Tercia. b) En Sierra Espuia. Proyeccion equiangular,
hemisferio inferior
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Figura 4. 20. a) Zona de falla entre las Unidades Malaguides Inferiores y Superiores en Sierra Espufia,
constituida por brechas y harinas de falla con porfiroclastos de cataclasitas cementadas. b) y ¢) Seccio-
nes pulidas, paralelas a la lineacién de cataclasitas foliadas cementadas procedentes de la trituracion de
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dolomias, incluidas en la zona de falla a). b) En esta seccion se observa un porfiroclasto rotado con colas
de tipo sigma, que indica transporte hacia el SSO. ¢) En esta muestra la relacion angular entre la foliacion
cataclastica y la superficie C" que corta al porfiroclasto de dolomia a la base de la muestra indica también
transporte hacia el SO

Ademas de las fallas con direccion de transporte NO-SE, hay fallas listricas sobrepuestas a ellas
con transporte del bloque de techo hacia el SO, que dan lugar a la geometria lenticular de los
cuerpos carbondticos, con cuellos de direccion NO-SE (Fig 4.19). En las zonas de cuello, parte
de la rotaciéon producida por estas fallas listricas es compensada por fallas menores contrarias,
de geometria listrica que se despegan en superficies de estratificacion previas produciendo un
deslizamiento entre capas.

En Sierra Espufa el contacto entre las Unidades Malaguides Superiores e Inferiores es muy si-
milar al descrito en la Sierra de la Tercia, con un desarrollo importante de cataclasitas carbona-
tadas foliadas y milonitas de yeso con una lineacién de estiramiento de orientacion NNE-SSO
y N-S (Figura 4.20). Porfiroclastos dolomiticos rotados presentes en las cataclasitas foliadas
indican transporte hacia el SSO. En Sierra Espufia también se observan fallas posteriores de
bajo angulo que cortan a estas zonas de falla, produciendo extensién de direccion E-O.

4.1.4.2. Cizalla extensional a la base de la Unidad de Morrén Largo

Este despegue extensional se caracteriza por presentar un espesor considerable de rocas de
falla ductiles generadas bajo condiciones de deformacion fragiles, RUTTER (1992). Entre estas
rocas de falla destacan milonitas de yeso y brechas cohesivas foliadas de composiciéon car-
bonatada (LONERGAN y PLATT, 1995), (Grauwackas de LEINE, 1968). Las milonitas de yeso
muestran una foliacion milonitica penetrativa, que contiene una lineacién mineral definida
por fibras de yeso. Rodeados por la foliacion milonitica hay frecuentes porfiroclastos dolomi-
ticos muy fracturados de geometria planolineal, que poseen sombras de presion de yeso. Las
grauwackas muestran una foliacion cataclastica penetrativa, sobre la que se puede identificar
una lineacién catacléastica (TANAKA, 1992) de orientacion NO-SE. Las colas de porfiroclastos
rotados en las grauwackas y las sombras de presién en los porfiroclastos de las milonitas de
yeso indican transporte fundamentalmente hacia el NO en Sierra Espufa y hacia el SSO en
Sierra de la Tercia. (Fig 4.21).
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Figura 4. 21. Despegue extensional a la base de la Unidad del Morrén Largo. a) Milonitas de yeso con
lineacién de estiramiento NO-SE, con porfiroclastos dolomiticos. Obsérvese el basculamiento hacia el
ESE por accién de fallas normales mas tardias con transporte hacia el O. Los datos microestructurales
medidos en este afloramiento estan representados en el diagrama estereogréfico de la Figura 4. 22a.
b) Cataclasitas foliadas carbonatadas (Grauwackas) desarrolladas en la misma zona de despegue que a
(martillo como escala)

4.1.4.3. Cizalla a la base de la Unidad de Morrén Largo en Sierra de la Tercia

La estacion elegida en la Sierra de la Tercia a la base del Cerro del Arcén es una zona de falla
de geometria neutra. Se caracteriza por presentar dos bandas de brecha de falla foliada, ce-
mentada, de composicion carbonatada, de color amarillento, con un espesor medio de metro
y medio cada una, aunque frecuentemente desaparecen lateralmente o superan los 2 m de
espesor (Figura 4.23.). Estas rocas serian equivalentes a grauwackas polimicticas definidas
por LEINE, 1968. La brecha de falla tiene frecuentes porfiroclastos con colas de trituracion de
litologias variadas (dolomias, pizarras verdosas y rojizas) de tamanos diversos, desde métricos
a microscopicos, muy fracturados por diaclasas verticales abiertas de orientacion ONO-ESE
gue no afectan a la matriz (Figura 4.22 A).

B) N
- n=13 (Foliacién milonitica ._‘V«
y cataclastica) NG
" n=2 (Fallas) _n=5 (Fallas)

5 n=10 (Estrias)

n=36 (Lineacién 2
n=20 (Lineacion cataclastica)

® cataclastica y milonitica
en yesos) B
~ n=6 (Foliacién cataclastica)

, N=31 (Polos de diaclasas)
Num total: 72

v n=3 (Fibras de calcita)

o n=2 (Estrias)

¢ n=5 (Polos de diaclasas)

Figura 4.22. a) Diagrama de orientacion de elementos microestructurales en la zona de falla a la base de
la Unidad del Morrén Largo, en Sierra Espufa. b) Diagrama de orientacion de elementos microestructu-
rales en la zona de falla a la base de la Unidad del Morrén Largo (Sierra de la Tercia). Hemisferio inferior,
proyeccion equiangular.
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U. Malaguides inferiores Complejo Alpujarride ~—-— Falla
U. Morrén Largo U. Cortada “\. Topografia
Dolomias grises, calizas Esquistos de grano fino.
l:‘ tableadas y yesos (Tridsico). (Perm.-Triasico).

S L
[ Cuarcitas y argilltas rojas, yesos Contacto estratigrafico
(Perm.-Triasico)

U. Intermedia

Dolomias grises (triasico).
Filitas rojas, cuarcitas blancas (Perm.-Tridsico).

" «. Contacto discordante

Figura 4.23. llustracion basada en un montaje fotografico de la estructura que presentan las Unidades
Malaguides Inferiores en la Sierra de la Tercia. Obsérvese la geometria lenticular de las formaciones car-
bonatadas de dichas unidades

Los niveles de brechas tienen un bandeado de orden menor definido por variaciones en el
grado de trituracion de la roca, que se podria definir como una foliacion cataclastica. Sobre
esta foliacion hay una lineacion cataclastica grosera (TANAKA, 1992), marcada por la alinea-
cion de porfiroclastos estirados en el plano de la foliacion. La lineaciéon cataclastica tiene una
orientacion NNE-SSO, coincidente con la orientaciéon de los polos de las diaclasas que afectan
a los porfiroclastos (Figura 4.22b). Las colas de los porfiroclastos indican sentido de transporte
hacia el SSO (Figura 4.24).

Figura 4.24. Montaje fotografico de la zona de falla a la base de la Unidad de Morrén Largo en la Sierra
de la Tercia. a) Brecha dolomitica procedente de la trituracion de la formacion dolomitica de la imbrica-
cion malaguide inferior, b) Cataclasita carbonatada foliada, ) Harina de falla micacea procedente de la
trituracion de pizarras de la unidad del Morrén Largo. La orientacion de estas estructuras ha sido repre-
sentada en el diagrama estereogréfico b) de la Figura 4.22
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Figura 4.25. a) Ldmina delgada de ultracataclasita carbonatada, notar el tamafo uniforme de los granos
de calcita, asi como su morfologia redondeada. b) Seccion pulida de una ultracataclasita foliada carbona-
tada obtenida al techo de la formacion Triasica de la Unidad de Aledo, en el talud ilustrado en la Figura
4.24. Muestra micropliegues asimétricos que indican transporte del bloque de techo hacia el SSO

La foliacién cataclastica y la banda de falla en general tiene una geometria de rellano respecto
al blogue de muro y al de techo. A la base del bloque de techo, hay una banda de espesor
decimétrico de harinas de falla no consolidadas procedente de la trituracién de pizarras vio-
laceas.

El bloque de muro esta formado por dolomias de la Unidad de Aledo. La parte superior de
esta formacion esta intensamente fracturada, con algunos niveles centimétricos de brechas
de falla foliadas, paralelas a la estratificacion. En el contacto con los términos peliticos de
la formacién suprayacente se ha desarrollado una banda centimétrica de ultracataclasitas
foliadas (CHESTER et al., 1985) de composicién dolomitica, con algunos porfiroclastos de
dolomia, extremadamente alargados (véase fotografia de ultracataclasitas en la Figura 4.25).

Sobrepuestas a la brecha foliada hay una serie de fallas menores, que cortan a las brechas,
individualizando cuerpos de geometria lenticular. Gran parte de estas fallas tienen una cine-
maética ligeramente diferente a la de la brecha indicando extension de direccion ENE-OSO
(diagrama B de la Figura 4.22). Asociadas a estas fallas se generan harinas y brechas de falla
no consolidadas. Algunas de las fallas que cortan a la brecha foliada parecen ser fuera de
secuencia, del mismo sistema que gener6 la brecha, ya que tienen la misma cinematica que
ésta. Al tener geometria neutra, en principio no se puede saber si esta zona de falla es con-
tractiva o extensional. Sin embargo, el hecho de que las diaclasas asociadas sean verticales,
que las fallas menores tardias sean normales, que la deformacién evolucione de condiciones
de mayor a menor fragilidad, nos ha inclinado a considerarla como extensional.

136



Figura 4.26. Falla listrica menor con transporte hacia el SSO, asociada al despegue basal de la Unidad
de Aledo, obsérvese la rotacion de la foliacion principal y superficies de cizalla fragiles subparalelas a la
foliacion cortada

4.1.4.4. Zona de falla a muro de las Unidades Malaguides Inferiores

Esta zona de falla separa pizarras y cuarcitas rojas de la Unidad de Aledo de esquistos grises
de grano fino, de la Unidad Cortada. Localmente se conservan lentes de tamafio métrico de
dolomias y yesos, que podrian constituir restos de la Formacion carbonatada Tridsica de la
Unidad Cortada. La zona de falla estd jalonada por varios metros de espesor de harina de
falla foliada de color gris-azulado procedente de la trituracion de los esquistos de grano fino.
Los criterios cinematicos indican transporte fundamentalmente hacia el S-SSO (véanse Figuras
4.28,4.29y 4.30).

Sin embargo, en los cuerpos lenticulares de dolomias y yesos se ha observado una foliacién
milonitica afectando a los niveles de yeso, con buzamientos fuertes hacia el NNE y un diacla-
sado muy penetrativo en las dolomias, y perpendicular a la foliacion milonitica. Estas estructu-
ras junto con las estrias indican extension de direccion NO-SE en las coordenadas geograficas
actuales (ver Figura 4.29).
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Figura 4.27. Pliegues menores afectando a harinas de falla procedentes de la trituraciéon de la formacion
Permo-Triasica de la Unidad de Aledo en el despegue entre esta unidad y la Unidad Cortada. La vergencia
de estos pliegues, hacia el SO, coincide con el sentido de transporte asociado al propio despegue que
tienen a su base y al de la FNBA (Falla Normal de Bajo Angulo) que los limita a techo. Esto parece indicar
que son pliegues formados en relacién con la interaccién de dos fallas extensionales coetaneas

En el bloque de muro se han observado fallas menores, listricas, de muy bajo &ngulo (15°)
con transporte hacia el SSO, como la ilustrada en la Figura 4.26, que cortan a fallas previas
casi paralelas a la foliacion S,, con buzamientos fuertes hacia el NE y estrias y fibras de Qtz
en direccion (Fig 4.27). Si se deshace la rotacion asociada a las fallas listricas, que afecta a las
fallas de alto dngulo se obtienen fallas de bajo &ngulo con transporte hacia el ONO.

Por tanto, el contacto entre la Unidad de Aledo y la Unidad Cortada ha tenido una evolucion
compleja, con al menos dos sentidos de transporte diferentes. El desplazamiento no se ha
realizado necesariamente sobre los mismos planos de falla ya que los datos méas antiguos se
encuentran dentro de cuerpos lenticulares rodeados y cortados por superficies de falla méas re-
cientes. De hecho las direcciones de transporte previas pueden haber sido rotadas por el mo-
vimiento posterior, de modo que no sean representativas de la direccién de extension real.
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_~ n=19 (Fallas)
o n=31 (Estrias)
-~ n=1 (Foliacién cataclastica)

"~ n=3 (Foliacion principal)
v n=7 §Fibras de Qtz?
+ n=4 (Polos de diaclasas)
Num total: 65

Figura 4.28. Diagrama de orientacion de fallas, estrfas, y otros elementos de la zona de falla a la base de
la Unidad de Aledo. Hemisferio inferior, proyeccién equiangular

4.1.5. Fallas fuera de secuencia en el borde Occidental de Sierra de la Tercia

En el borde meridional de la Sierra de la Tercia hay una serie de fallas de bajo dngulo, que
situan a la Unidad del Morrén Largo sobre la Unidad Cortada, omitiendo a la Unidad de Ale-
do. Tienen geometria de rampa tanto en el bloque de techo como en el de muro. El sentido
de transporte es predominantemente hacia el SSO, (Figura 4.29). La falla fuera de secuencia
principal tiene un buzamiento actual de 35°, lo cual la hace ser de bajo dngulo. Hay una serie
de fallas normales satélites que se despegan en la principal, con buzamientos de 45-55°. Este
cortejo de fallas corta a otras con sentidos de transporte similares pero de menor angulo, del
orden de 25° (BOOTH-REA, 2004; BOOTH-REA et al., 2004a).

- Fallas satélite menores

Falla maestra fuera de
secuencia

FNBA previas
n=14 (Estrias)

n=1 (Estratificacion en el
bloque de techo)

Num total: 23

Figura 4. 29. Diagrama de orientacion de fallas, estrias y estratificacién en el borde meridional de Sierra
de la Tercia. Hemisferio inferior, proyeccion equiangular
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La roca de falla asociada a estas fallas son brechas cementadas en el blogue de techo de
litologia fundamentalmente cuarcitica y harinas de falla foliadas en el bloque de muro, donde
la litologia es mas pelitica. En el bloque de techo, hay dos zonas de falla previas, de menor
angulo que coinciden con limites litologicos, la mas profunda limita cuarcitas de pizarras y la
superior se encuentra entre dolomias y cuarcitas.

4.2. EXTENSION VS COMPRESION DURANTE EL NEOGENO SUPERIOR-CUATERNARIO EN EL
SECTOR DE LORCA. RELACION ENTRE TECTONICA Y SEDIMENTACION.

Desde el Tortoniense hasta la actualidad el Dominio Cortical de Alboran (DCA) ha sido afec-
tado por estructuras extensionales y compresivas, coetaneas al depoésito de las unidades se-
dimentarias diferenciadas. La deformaciéon ocurrida durante este periodo ha configurado la
geometria y distribucién de las unidades sedimentarias asi como las discordancias que las
limitan, lo cual ha permitido realizar un estudio integrando datos estratigraficos y estruc-
turales para conocer la evolucion tectonica de este drea durante el Mioceno Superior y el
Plio-Cuaternario. Se ha puesto un énfasis especial en el estudio de la dindmica de sistemas
de fallas normales, fallas de salto de direccién y la relacién de estas Gltimas con los pliegues
nedgenos observados en el drea.

En general todos los trabajos previos realizados en esta area describen una evolucién tec-
ténica contractiva desde el Mioceno Medio hasta la actualidad, en un campo de esfuerzos
cambiante entre contraccion NNE-SSO y NO-SE. Por ejemplo, OTT D'ESTEVOU y MONTENAT
(1985); DE LAROUZIERE et al. (1987) y MONTENAT et al. (1987) diferencian un periodo de
contracciéon con una orientacion NO-SE durante el Tortoniense que rota a NNE-SSO durante
el Tortoniense terminal-Plioceno Medio y vuelve a NO-SE durante el Plio-Cuaternario. Este
modelo de evolucién tectdnica contrasta con otros que consideran que el campo de esfuer-
zos durante el Tortoniense estuvo dominado por extension N-S, ARMIJO, 1977 y LONERGAN
y SCHREIBER, 1993. Trabajos mas recientes como MARTINEZ DIAZ y HERNANDEZ ENRILE
(1991) describen hasta seis campos de esfuerzos diferentes sélo desde el Messiniense hasta
la actualidad. Estos trabajos estan basados generalmente en el estudio de la orientaciéon de
estructuras menores a partir de las cuales se han obtenido los correspondientes campos de
paleoesfuerzos.

Como indican GAPAIS et al. (2000) en una situacién donde las fallas van acumulando de-
formaciones progresivas y rotaciones rigidas, los datos de deslizamiento sobre fallas pueden
ser complejos y variables en el espacio no siendo representativos del campo de esfuerzos
bajo el cual se generaron. De hecho en las Béticas Sur-orientales se han medido rotaciones
paleomagnéticas importantes de hasta 48° en rocas volcanicas Messinienses, ligadas a la ac-
tividad de fallas de salto en direccién, CALVO et al. (1994, 1996y 1997). En la Hoja de Lorca
se ha observado que muchas de las fallas normales son de geometria listrica, produciendo
rotaciones de eje horizontal medibles en los sedimentos afectados y que ademas algunas de
ellas muestran varias generaciones de estrias poniendo de manifiesto una evolucion compleja,
por lo que en principio habria que desconfiar de los datos de paleoesfuerzos.
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En esta memoria se han diferenciado distintos grupos de estructuras con un origen comun
que se han datado mediante el estudio de discordancias progresivas o por la edad de los se-
dimentos que las sellan. Ademas, se ha establecido su cinematica y en el caso de estructuras
gue acumulan deformacién de forma episoddica como el caso de pliegues se ha estudiado su
evolucioén a lo largo del tiempo. Se han diferenciado las estructuras siguientes:

4.2.1. Pliegues nedgenos en el sector de Lorca

El antiforme que define la Sierra de la Tercia muestra un eje de direccién aproximada N 60°
E. El flanco N de este pliegue es estructuralmente méas claro ya que el flanco SE se encuentra
cortado por la falla transcurrente de Alhama de Murcia (BOUSQUET y MONTENAT, 1974,
BOUSQUET, 1979; MONTENAT et al., 1987; MARTINEZ DIAZ y HERNANDEZ ENRILE, 1992;
SILVA et al., 1997; MARTINEZ DIAZ, 1998; MARTINEZ-DIAZ, 2002).

Este pliegue se puede datar con precision, al haberse formado simultaneamente a la sedi-
mentacién de la Cuenca de Lorca, produciendo discordancias angulares, subparalelas al eje
del pliegue, en el relleno sedimentario. La primera discordancia se encuentra a la base de
las calciruditas del Tortoniense Superior (Formacién Manilla, PEREZ LORENTE et al., 1992),
que se depositaron sobre diversos sedimentos previos o directamente sobre el basamento
(MONTENAT et al., 1990). Las calciruditas tortonienses localmente sellan buzamientos del
orden de 70° en los sedimentos precinematicos con respecto al pliegue (e.g. en la Cortejada
del Pozuelo). Esta discordancia es coeténea a la discordancia “intra-Tortoniense” descrita por
ESTEVEZ et al. (1982) en las Béticas centrales.

Polos de la Estratificacion

@ n=23 (Serravalliense)
€ n=23 (Tortoniense Inferior y Superior bajo)
W n=14 (Tortoniense Superior)
¥ n=9 (Messiniense preevaporitico)
A n=17 (Messiniense evaporitico y Plioceno Inf.?)
Num total: 86
Fig 4.30. Diagrama de orientacion de los polos de la estratificacién de los sedimentos Nedgenos plegados

en la Sierra de la Tercia y en la Depresion del Guadalentin, afectados por la falla de salto en direccion de
Alhama de Murcia. Hemisferio inferior, proyeccién equiangular
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Una segunda discordancia angular se observa entre margas del Tortoniense Superior (For-
macion Carivete, PEREZ LORENTE et al., 1992) y las calciruditas o evaporitas Messinienses
(Formaciones Aledo y Serrata, PEREZ LORENTE et al., 1992). En este caso el dngulo formado
entre los sedimentos Tortonienses y los Messinienses es suave, aproximadamente 10-20°. Esta
discordancia, de edad Tortoniense terminal o Messiniense basal, tiene la misma edad que la
descrita por WEIJERMARS et al. (1985) y BOOTH-REA et al. (2003b; 2004b), relacionada con
la formacion del anticlinal de Sierra Alhamilla-Sierra Cabrera, al Sur del drea estudiada.

Durante el Plioceno-Cuaternario se habria producido el plegamiento final de los yesos y cherts
messinienses, que presentan un buzamiento actual de aproximadamente 15°. Estos datos son
coherentes con los diagramas de paleoesfuerzos que indican convergencia de N-S a NO-SE
durante el Tortoniense (MONTENAT et al., 1987, MONTENAT y OTT D'ESTEVOU; MARTINEZ-
DIAZ, 1998; MARTINEZ-DIAZ, 2002). En algunos puntos de Sierra de la Tercia el flanco N del
pliegue tiene direccién E-O en los sedimentos de la USD Il y en las margas de la Formacion
Carivete (USD IV). Como se puede observar en el diagrama en rosa de los polos de la estratifi-
cacion (4.32), hay dos direcciones de acortamiento, una de direccion N155°E y otra en torno
a N5°E. (Fig 4.31).

Figura 4.31. Diagrama en rosa de la orientacion de los polos de la estratificacién en las unidades sedi-
mentarias Il, Il y IV

4.2.2. Tectonica extensional

El plegamiento Plio-Cuaternario del relleno sedimentario de la Cuenca de Lorca permite ob-
servar una seccion de direccion ENE-OSO de la estructura de la cuenca. De este modo se
observan las fallas listricas que afectan a los sedimentos tortonienses (especialmente las que
producen extensién en el plano transverso al eje del plegamiento), y la influencia que tienen
sobre la distribuciéon de espesores de los sedimentos (véase el corte I-I" de la Hoja de Lorca).

Se ha prestado una especial atencién a las fallas normales que pueden ser datadas con preci-
sién. Ya sea por qué han sido selladas por sedimentos de edad conocida o por qué en relacion
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con su geometria listrica han dado lugar a discordancias angulares intraformacionales de ejes
transversos a la direccion de extension. En los bordes SO y SE de Sierra Espufia se han encon-
trado discordancias de este tipo. En el borde SO de dicha sierra, se ha desarrollado un abanico
listrico de fallas con transporte tectonico de componente SO (corte 3-3y vectores cinemati-
cos, Fig. 4.32). Estas fallas producen una discordancia angular en el seno de las calciruditas del
Tortoniense. Ademas, se observan variaciones de espesor, entre los bloques de muro y techo
de las fallas, en las margas de la Formacién Carivete, de edad Tortoniense (PEREZ LORENTE et
al., 1992) (corte 3-3’, Fig. 4.32). Estas fallas estan selladas por calciruditas Messinienses cerca
de la localidad de Aledo (Fig. 4.32), y por evaporitas Messinienses hacia el O. A 3 km de dis-
tancia del abanico listrico de Aledo, en el borde Sur-Oriental de Sierra Espuia, fallas normales
con transporte tecténico de componente N-S cortan a las calciruditas y conglomerados del
Tortoniense, haciendo que estos sedimentos se distribuyan en terrazas, mas altas hacia el nu-
cleo de Sierra Espunia (ver vectores cinematicos en Fig. 4.32). Las fallas tienen saltos del orden
de 250 m. Su caréacter sinsedimentario durante el Tortoniense ha sido analizado por LONER-
GAN y SCHREIBER (1993). La mayoria de las fallas son listricas, produciendo basculamientos
sistematicos en los sedimentos a los que afectan, hacia el N, NE o NO. En el borde occidental
de Sierra Espuna se han restituido estas fallas normales obteniéndose un factor de extensién
B de 1,2 (BOOTH-REA, 2004 y BOOTH-REA y AZANON, 2003). Las fallas del borde SO de
Sierra Espufia cortan al pliegue de Tercia. El cierre perianticlinal descrito por las calciruditas
tortonienses, muestra una inmersién de 20° hacia el NE, basculado por las fallas.
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.~ n=2 (So Mesiniense)
.~ n=1 (F:
° n=5 (Striae)

20 (estrias)
=7 (fallas)
(S0 Tortoniense)
(S0 Serravalliense)

Aledo

Figura 4. 32. a) Fotomosaico de fallas rotacionales en el borde O de Sierra Espufia. Orientacion de las
fallas y estrias representada en diagramas estereograficos. El diagrama superior representa una falla con
transporte hacia el O que corta a calciruditas messinienses. Diagrama inferior, fallas con transporte hacia
el SSO que cortan y rotan a las formaciones Carraclaca y Tercia y a fallas mas tendidas en el basamento
con transporte hacia el O. Proyeccidn equiareal en el hemisferio inferior. 1) Cataclasitas foliadas proce-
dentes de esquistos de grano fino de la Unidad Cortada, 2) Conglomerados continentales de Carraclaca,
3) Calcarenitas de la Formacion Tercia (Tortoniense Superior), 4) Margas de Carivete (Tortoniense Supe-
rior), 5) Calciruditas de Aledo (Messiniense). A) Falla; B) Contacto estratigrafico; C) El circulo relleno
indica transporte tectonico hacia el observador. b) Falla listrica de crecimiento con transporte hacia el
SO, en el borde occidental de Sierra Espufia, bajo la localidad de Aledo. 2) Conglomerados rojos de la
Formacién Carraclaca (USD lI), 3) Calciruditas de la Formacion Tercia (USD 1V), 4) Margas de la Formacion
Carivete (Tortoniense Superior, USD 1V), 5) Calciruditas de la Formacién Aledo (Messiniense, USD V).
Obsérvese la discordancia progresiva en el seno de calciruditas de la Formacién Tercia y la discordancia
erosiva en el extremo suroccidental afectando a conglomerados de la Formacién Carraclaca. €) Represen-
tacion estereografica de fallas normales activas durante el Tortoniense Superior en el entorno de Aledo
utilizadas para obtener el tensor de paleoesfuerzos situado a la derecha. Proyeccién equiangular, hemis-
ferio inferior. Corte 3-3"del depocentro oriental de la Cuenca de Lorca.
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4.2.3. Paleoesfuerzos

Se han determinado los campos de esfuerzos responsables de la tecténica extensional activa
durante el Tortoniense Superior, utilizando el método de redes de busqueda de GALINDO
ZALDIVAR y LODEIRO (1988). Para aplicar este método se han seleccionado aquellas fallas
menores consideradas como no rotacionales, aflorantes en el entorno de Aledo (estereo-
grama A, Fig. 4.34). Practicamente toda la poblacion de fallas estudiadas, se pueden haber
generado bajo un mismo campo de esfuerzos que produciria extension radial, ya que el elip-
soide de esfuerzos obtenido muestra una geometria “prolata” con una razén éaxica préxima
a 0 (estereograma B, Fig. 4.34). Esta extension de caracter radial explicarfa las discrepancias
entre los paleoesfuerzos extensionales calculados por autores previos que habian determi-
nado elipsoides con el eje menor de direccion N-S (ARMIJO, 1977 y LONERGAN, 1991) o de
direccion NO-SE (MARTINEZ DIAZ, 1998). La coexistencia de procesos extensionales y con-
tractivos durante un periodo de tiempo muy breve, desarrollados en un contexto general de
convergencia sugieren que la extension pudiera tener un caracter sin-orogénico, equilibrando
excesos locales de energia potencial alcanzados durante la convergencia. El caracter sin-oro-
génico de la extensién Miocena explicaria las discrepancias entre la cantidad de extensién y
el espesor actual de la corteza, préxima a los 40 Km (MEZCUA y MARTINEZ-SOLARES, 1983),
en absoluto concordante con el espesor de una corteza extendida.

4.3. TECTONICA TRANSCURRENTE EN EL SECTOR DE LORCA, FALLA DE SALTO EN DIRECCION
DE ALHAMA DE MURCIA (FAM)

El estudio de esta zona de falla, definida por BOUSQUET y MONTENAT (1974), ha genera-
do el mayor numero de publicaciones y tesis doctorales en el area. Practicamente todos los
autores centran sus trabajos en esta falla, utilizandola como hilo conductor, causante de las
deformaciones que afectan a los cuerpos sedimentarios en el &rea desde el Mioceno Medio
o desde la formacién de la Cuenca de Lorca hasta la actualidad, por ejemplo (MONTENAT,
1977; MONTENAT et al., 1987; MONTENAT et al., 1990; MARTINEZ DIAZ y HERNANDEZ EN-
RILE, 1991; RODRIGUEZ ESTRELLA et al., 1992; MARTINEZ DIAZ, 1998; GUILLEN MONDEJAR,
1994; GUILLEN MONDEJAR et al., 1995). Segun estos autores la Cuenca de Lorca seria una
cuenca “pull-apart” formada por relevo trastensivo entre la FAM y el contacto entre el domi-
nio Sudibérico (DSI) y el DCA, considerado como una falla sinistra. Sin embargo, el contacto
entre el DCA y el DSI es un retrocabalgamiento con transporte hacia el SE, activo durante el
Burdigaliense, (LONERGAN et al., 1994) y la FAM (Figura 4.33) es una falla sinistra postmioce-
na como se discutird a continuacion.

Otros autores han considerado que la actividad la FAM comienza con posterioridad al Torto-
niense al considerar que el elipsoide de esfuerzos obtenido para el Tortoniense (extension N-S)
es incompatible con este tipo de fallas (LONERGAN, 1991). Los datos propios, de orientacion
de estructuras, expuestas en los apartados anteriores también muestran una incompatibilidad
de los campos de esfuerzos existentes durante el Tortoniense (extension radial y contraccion
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NO-SE) con la orientacion N55° y cinematica sinistra de la FAM que requiere una direccion de
acortamiento principal de NNE-SSO a N-S.

Figura 4. 33. Segmento de la Falla de Alhama de Murcia que pasa por el limite N de la localidad de
Lorca, donde corta a sedimentos detriticos rojos de la USD Il del Langhiense-Serravalliense. La zona de
falla incluye lentes de rocas del basamento cataclastizadas. Al fondo se observan las torres del Castillo
de Lorca
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Todos los trabajos que defienden la edad pretortoniense de la falla de Alhama de Murcia
(FAM) se basan en que el anticlinal de la Sierra de la Tercia se formd en relacién con la FAM, sin
embargo como se ha visto en el apartado dedicado a dicho pliegue, éste forma parte de una
lineacion anticlinoria de mas de un centenar de km, que incluye a las sierras Estancias, Tercia
y Espufa, que es cortada por la FAM. La Unica discordancia progresiva que ha sido atribuida a
la actividad de esta falla, de edad Tortoniense Inferior, MARTINEZ DIAZ (1998), ha sido reinter-
pretada en este trabajo como ligada a una falla normal listrica con transporte hacia el SSO.

Los datos estratigraficos parecen apoyar la existencia de un antiforme formado durante el
Tortoniense Inferior sobre el que transgredirian los sedimentos de las USD Ill'y IV. El nucleo del
anticlinal estaba formado por unidades de tipo Almagro, que aportaron cantos a los sedimen-
tos de estas unidades MONTENAT et al. (1990).

La Formacion de los Secanos (USD IVb) muestra sentidos de paleocorrientes contrarios a
ambos lados de la Depresion del Guadalentin, con transporte hacia el NO al S de Sierra de
la Tercia y hacia el SE en el borde meridional de la Depresion (MONTENAT et al., 1990 y DE
LAROUZIERE y OTT D'ESTEVOU, 1990). Esta distribuciéon de las paleocorrientes, unido al he-
cho de que los conglomerados transgredieron directamente sobre el basamento ha sido el
argumento utilizado por estos autores para considerar que entre los afloramientos al Ny S de
la depresion del Guadalentin habria durante el Tortoniense Superior relieve emergido.

Todas las unidades sedimentarias descritas son correlacionables a ambos lados de la FAM pre-
sentando practicamente las mismas facies, excepto las que han sido erosionadas durante el
Tortoniense, en relacion con la formacion del pliegue. Durante el Messiniense, la procedencia
de los cantos cambia pasando de ser alpujarrides procedentes del SE a ser subbéticos proce-
dentes del N. Los cantos subbéticos se encuentran en la USD VI a ambos lados de la Sierra de
la Tercia indicando que durante su depdsito esta sierra habria sido colmatada.

El Unico periodo durante el cual la falla de Alhama de Murcia condiciona la topografia del area
y se producen discordancias progresivas relacionadas con su actividad es a partir del Plioceno.
También durante el Pleistoceno-Holoceno la sedimentacién en la Depresion del Guadalentin
esta condicionada por la actividad de esta falla (BAENA et al., 1993; BOUSQUET, 1979; BOUS-
QUET y MONTENAT, 1974; DE LAROUZIERE y OTT D'ESTEVOU, 1990, SILVA et al., 1992a;
1992¢; SILVA, 1994; SILVA et al., 1997 y MARTINEZ DIAZ, 1998).

Por estas razones se ha considerado que la FAM habria sido activa desde el Plioceno hasta la
actualidad, siendo en gran medida responsable de la topografia actual del area y de la eleva-
cion desde el Plioceno Superior de la Sierra de la Tercia, cuyo basamento comienza a aportar
cantos a la Cuenca de Lorca en el Plioceno Superior-Pleistoceno Inferior por primera vez desde
el Tortoniense. La FAM ademas de ser una falla de direccién sinistra, tiene una componente de
falla inversa de alto angulo, produciendo una elevacion topografica importante del bloque N
respecto al Corredor del Guadalentin (MARTINEZ DIAZ, 1998), con una diferencia topogréfica
actual de hasta 600 m. Junto a la FAM hay otras fallas asociadas a ella; fallas conjugadas,
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dextras de direccion aproximada N120°E, ver diagrama en la Figura 4.34. como la Falla de
las Vinas, en el borde NE de la Sierra de las Estancias, en las proximidades de Lorca, activa
durante el Pleistoceno (MARTINEZ DIAZ, 1998).

Para determinar la orientacién del tensores de paleoesfuerzos en el sector de Lorca se ha
aplicado el método de redes de busqueda de GALINDO ZALDIVAR y LODEIRO (1998) a una
poblacién de fallas que afectan a sedimentos messinienses y pliocenos del borde S del an-
ticlinal de Sierra de la Tercia. Se han obtenido dos elipsoides distintos, el primero de ellos
muestra una compresiéon meridiana con una razon axica de 0,7, que seria responsable de la
actividad sinistra de la falla de Alhama de Murcia y de la actividad de fallas dextras-normales
de orientacion ONO-ESE.

" n=18 (Fallas)

& o3
© n=26 (Estrias) L *

Ac1 R=0.71

[ Yoy
A
R=[(c2-63)/(c1-63)]
/‘/y\
" n=17 (Fallas) . : g? R=0.53
O n=24 (Estrias) ec:

Figura 4. 34. Diagramas de orientacion de fallas, estrias y fibras de yeso medidas al S de Sierra de la
Tercia, que dan lugar a escarpes de falla, junto con los diagramas de paleoesfuerzos obtenidos a partir de
ellos. Hemisferio inferior, proyeccién equiangular

El segundo elipsoide obtenido se caracteriza por una compresion de orientacion NO-SE con
una razoén axica de 0.5 y es compatible con la actividad inversa de la Falla de Alhama de Mur-
cia y con fallas sinistras de direccién N10-N30°E. Estos datos apoyan la idea generalmente
aceptada de que desde el Messiniense hasta la actualidad se han alternado dos direcciones
de acortamiento una de direccion NNE-SSO y otra de direccion NNO-SSE que se han ido al-
ternando en el tiempo (ARMIJO, 1977; OTT D'ESTEVOU et al., 1985, MARTINEZ DIAZ y HER-
NANDEZ ENRILE, 1992, MARTINEZ DIAZ, 1998) y datos propios (Figura 4.34) haciendo que la
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FAM haya tenido una actividad alternante como falla sinistra e inversa, como lo demuestra la
existencia de estrias y fibras de yeso coherentes con ambos desplazamientos sobre superficies
de falla de direccion N55°E.

5. ROCAS iGNEAS Y METAMORFICAS. PETROLOGIA Y GEOQUIMICA

5.1. METAMORFISMO
5.1.1. Metamorfismo en la Unidad Cortada

La Unidad Cortada ha sufrido metamorfismo en facies de esquistos verdes, con asociaciones
minerales de cuarzo+fengita+cloritazsudoita+ pirofilita £paragonitazapatitoxturmalinaxalan
itaxgrafitoxilmenitaxhematites, durante el desarrollo de las foliaciones relicta S, y principal,
S,. Para establecer las condiciones P-T alcanzadas por estas rocas, se han seleccionado mues-
tras de los esquistos de grano fino de la Unidad Cortada en Sierra de la Tercia y en el extremo
oriental de Sierra de las Estancias. Estas muestras se caracterizan por presentar varias genera-
ciones de fengitas y cloritas, formadas durante la evolucién tectonométamorfica de la Unidad
Cortada, definiendo la foliacion principal, S, 1a esquistosidad S, y el clivaje espaciado S,.

5.1.1.1. Termobarometria de multiequilibrios locales

La posibilidad de obtener temperaturas y presiones se puede mejorar cuando se aumenta el
numero de miembros extremos (EM) usados para definir la variabilidad composicional de las
fases presentes en una paragénesis mineral. De este modo, el nimero de reacciones indepen-
dientes (IR) que se pueden calcular en un sistema con C componentes independientes viene
dado por la ecuacion IR=EM-C. Si se conocen las propiedades termodindmicas de los miem-
bros extremos asi como las propiedades termodindmicas de las soluciones sélidas de cada fase
mineral, y se alcanza equilibrio termodinamico, entonces todas las reacciones independientes
se intersectaran en un punto en el espacio P-T. Esta es la base del método de multiequilibrio
(BERMAN, 1991). El hecho de que las reacciones calculadas intersequen en un punto, con-
firmaria la previa suposicion de equilibrio entre las fases. De este modo se pueden determi-
nar puntos de equilibrio P-T, donde la petrologia clasica utilizando un miembro extremo por
fase determinaba un campo de estabilidad (e.g. VIDAL Y PARRA, 2000; VIDAL et al., 2001,
TROTET et al., 2001). Por ejemplo, las condiciones P-T para la paragénesis fengita+clorita+cu
arzo+agua encontrada en las metapelitas de Cortada (Fig 5.1), se pueden calcular usando 8
miembros extremos (agua, cuarzo, Mg-celadonita, moscovita, pirofilita, Mg-amesita, sudoita
y clinocloro) en el sistema de cinco componentes (SiO,, Al,O,, MgO, KO, H,0). Se pueden
calcular 14 reacciones, tres de las cuales son independientes. Los resultados se obtienen con
el programa TWEEQU 1.02 (BERMAN, 1991) y su base de datos asociada JUN92 junto con las
propiedades termodinédmicas de la Mg-amesita, Mg-sudoita, Mg-celadonita, y los modelos de
solucion sélida para micas y cloritas de VIDAL et al., (1994; 1999), VIDAL Y PARRA (2000) y
VIDAL et al., (2001).
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Figura 5.1. Pares mica-clorita utilizados para determinar las condiciones P-T sufridas por los esquistos de
grano fino de la Unidad Cortada

5.1.1.2. Cristaloquimica

Se han realizado aproximadamente 150 andlisis en cada muestra con la microsonda electroni-
ca camebax de la Universidad Paris VI (15 kV, 10 nA, metodologia de correccién PAP) usando
los patrones Fe,0, (Fe), MnTiO, (Mn, Ti), diépsido (Mg, Si), CaF, (F), ortoclasa (Al, K), anortita
(Ca) y albita (Na). Las formulas estructurales se han calculado en base a 14 oxigenos para la
clorita (anhidra) y 11 oxigenos para la mica.

Am Fe-Mg Ms + Par
o Unidad Cortada (Alpujarride) © Unidad Cortada (Alpujarride) X
+ Unidad de Aledo (Malaguide Inferior) . * Unidad de Aledo (Malaguide Inferior)
%008?)‘

98
@) o

Clin Fe-Mg Sud Fe-Mg Cel Prl

Figura 5.2. Variabilidad composicional de las micas y cloritas analizadas. La composicion de las cloritas
se ha proyectado en el campo composicional definido por los términos extremos amesita, clinocloro-
dafnita y sudoita; mientras que de las fengitas se ha proyectado su contenido en celadonita, pirofilita y
moscovita-paragonita

Cloritas: Muestran un contenido en Si variable entre 2,57 y 2,75 a.p.f.u.; XMg varia de
0,73 a 0,49. Segun VIDAL Y PARRA (2000), VIDAL et al. (2001) y TROTET et al. (2001),
estas variaciones se pueden explicar en términos de las siguientes substituciones 1) FeMg
entre los miembros extremos dafnita (Fe?*,AlSi,O, (OH),) y clinocloro (Mg,ALSi,O, (OH),),
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2) substitucion tschermak (ALR?_Si : TK) entre clinocloro/dafnita y amesita ((Fe,Mg),Al,Si,
0,,(OH),), y 3) sustitucion di-trioctaédrica (Al,R*: DT) entre daphnita/clinocloro y sudoita
(Fe,MQg),Al,Si,O, (OH),) (Fig 5.2). La extension de estas sustituciones depende de las condi-
ciones metamoérficas y de la composicién quimica global, y a condiciones de Py T fijas, de la
asociacion mineral (JENKINS Y CHERNOSKY, 1986; MCPHAIL et al., 1990; DE CARITAT et al.,
1993; MASSONNE Y SZPURKA, 1997; LEONI et al., 1998; HOLLAND et al., 1998; VIDAL Y
PARRA, 2000). Estas dependencias de las condiciones Py T conducen a una disminucién de
amesita y aumento de sudoita con un descenso de la temperatura (CATHELINEAU Y NIEVA,
1985; HILLIER Y VELDE, 1991; VIDAL Y PARRA, 2000). El efecto de la presiéon corresponde a
una disminucién de Si'y de (Fe+Mg), a favor de un incremento en AlY, A"y vacancias (LEONI
et al., 1998; VIDAL Y PARRA, 2000; VIDAL et al., 2001).
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£ **] alteradas " x X west2
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. 4
o A X
31 1 B L B A e mn ‘-X x
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Carga Intercapa Catidnica (a.p.u.f.)

Figura 5.3. Diagrama SI-IC que muestra la variabilidad composicional de las fengitas de la Unidad Cor-
tada. Cabe destacar la escasa conservaciéon de micas con contenidos elevados en Si (3,25-3,35 a.p.f.u.),
formadas bajo condiciones metamorficas de alta presién y baja temperatura. En las micas con contenidos
bajos en Si (3,10-3,15 a.p.f.u.) se alcanzan los valores mas elevados de carga en la intercapa catiénica
sugiriendo un calentamiento a bajas presiones en los esquistos de la Unidad Cortada. Por ultimo, se
observa una gran cantidad de micas cuya composicién no se puede construir con los términos extremos
moscovita, celadonita y pirofilita, que tienen un bajo contenido en Siy en elementos alcalinos. Estas micas
probablemente han sido retrogradadas parcialmente a esmectita por circulacién de fluidos y retrometa-
morfismo (Nieto et al., 1994)
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Fengitas: Muestran un contenido de Sivariable entre 3,10y 3,35 a.p.u.f. La variacion en Si se
interpreta comdnmente en términos de la sustitucion “tschermak” solamente (entre los tér-
minos extremos celadonita y moscovita), que se ve favorecida por un incremento de la presion
(MASSONNE Y SCHREYER, 1987; MASSONNE, 1995). Sin embargo, las fengitas muestran
también una variacion en el contenido catiénico de la intercapa. Deficiencias en la carga de la
intercapa (contenido catiénico entre 0,70 y 0,95 en las muestras estudiadas) se han atribuido
a la sustitucion entre pirofilita y moscovita (K" AIV_SiVMg*"), que depende de la temperatura
(LEONI et al., 1998; VIDAL 'Y PARRA, 2000; AGARD et al., 2001; TROTET et al., 2001) (Fig 5.3).
La composicion de la mayoria de las micas analizadas, especialmente aquellas ubicadas en
venas de cuarzo tardfas, no se puede explicar con los componentes descritos anteriormente,
teniendo un déficit de Siy de carga en la intercapa, sugiriendo procesos de alteracién tardios
(probablemente alteracion a esmectitas, como han descrito NIETO et al. (1994) en rocas de
Sierra Espuia). Frecuentemente las micas muestran un contenido en Na superior al esperado
por la curva de inmiscibilidad entre paragonita y moscovita, sugiriendo la existencia de inter-
crecimientos submicroscopicos de micas de Na y K.
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Figura 5.4. Diagrama obtenido con TWEEQU para el equilibrio entre las fases agua (W), cuarzo (aQz),
Al-celadonita (Atd), moscovita (Ms), pirofilita (Apr), sudoita (Sud), amesita (AmV) y clinocloro (Chl) para la
muestras w.ter.3 correspondiente a esquistos de grano fino de la Unidad Cortada. Las reacciones repre-
sentadas son las siguientes: 1: 2 sud+4 aQz = 2 APr+AmV+2 W; 2: 5sud + 23aQz=8 APr+ 2 Chl + 4 W;
3: 2 ATd+4 APr =15 aQz+2 Ms +sud; 4: 2 Chl+4 APr =15 aQz+2 AmV+sud; 5: 26 sud+8 Chl =14 APr+23
AmV+30 W; 6: 4 Chl+6 APr =26 aQz+5 AmV+2 W, 7: 3 sud+2 Chl=7 aQz+4 AmV+4 W; 8: 26 sud+8
ATd = 14 APr+8 Ms+15 AmV+30 W; 9: 4 ATd+6 APr = 26 aQz+4 Ms+AmV+2 W; 10: 3 sud+2 ATd =7
aQz+2 Ms+2 AmV+4 W; 11: 26 sud+23 Atd =14 APr+23 Ms+15 Chl+30 W; 12: 5 ATd+6 APr =26 aQz+5
Ms+Chl+2 W; 13: 3 sud+4 ATd = 7 aQz+4 Ms+2 Chl+4 W, 14: Chl+Ms = ATd+AmV. Las asociaciones de
la izquierda son estables en el campo de valores mas bajos de la variable Y o en el campo de los valores
mas bajos de la variable X para las reacciones verticales
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En la mayoria de los casos, el anélisis de las condiciones de equilibrio para los pares mica-clo-
rita analizados indicaba que los minerales analizados no estaban en equilibrio, que los datos
termodinamicos no sean correctos o que los analisis con la microsonda fueran imprecisos (Fig
5.4). Sin embargo, algunos de los pares analizados muestran condiciones de equilibrio y las
reacciones intersecan en la proximidad de un punto. Uno de los equilibrios probados entre
micas y cloritas que ha dado resultado se ha ilustrado en la Figura 5.5.
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Figura 5.5. Trayectoria P-T para los esquistos de grano fino de la Unidad Cortada. Los circulos represen-
tan puntos P-T determinados para el equilibrio entre pares de clorita y fengita. Reacciones univariantes
representadas a partir de la base de datos termodinamicos de BERMAN (1988)

Se han obtenido tres poblaciones de datos termobarométricos, la primera de ellas esta cons-
tituida por equilibrios a presiones en torno a 5,5 kbar y 305 °C, la segunda poblacién corres-
ponde a condiciones de entre 2 y 3 kbar y 325 °C y finalmente se obtienen algunos datos con
presiones intermedias entre 1y 2 kbar y temperaturas por debajo de los 300 °C que podrian
corresponder a la trayectoria retrégrada que han seguido estas rocas. En general se observa
una descompresion con un ligero calentamiento del orden de 20 °C desde 5,5 hasta 2,5 kbar
y finalmente las rocas se enfrian a presiones muy bajas de aproximadamente 1,5 kbar. Si se
supone una densidad media para las pelitas de 2,67 gr/cm? estas rocas habrian alcanzado
el maximo térmico a 8-9 km y se habrian enfriado a 6-7 km de profundidad lo cual supone
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unas condiciones de flujo térmico anémalamente altas, tipicas de un contexto extensional
post-orogénico.

5.1.2. Metamorfismo en la Unidad de Aledo

El estudio de la cristalinidad de la illita indica que la imbricacién inferior del Complejo Mala-
guide ha sufrido anquimetamorfismo alto (LONERGAN, 1991 y NIETO et al., 1994). Ademés,
se ha reconocido un episodio de retrometamorfismo regional, a minerales de la arcilla (esmec-
titas) en Sierra Espufia (NIETO et al., 1994; ABAD et al., 2003).

Figura 5.6. a) Pares de mica clorita en la muestra W. Est.3 utilizados para calcular condiciones termoba-
rométricas de la Unidad Intermedia.
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Figura 5.6. b) Diagrama P-T obtenido con TWEEQU para el equilibrio entre las fases agua (W), cuarzo
(aQz), Al-celadonita (Atd), moscovita (Ms), pirofilita (Apr), amesita (AmV), Clinocloro (Chl) y kaolinita (KIn)
en la muestra w.est.3, correspondiente a la Imbricacion Inferior de las UMI. Las reacciones representadas
son las siguientes: 1: 4 Chl+6 APr = 26 aQz+5 AmV+2 W, 2: 4 ATd+6 APr = 26 aQz+4 Ms+AmV+2 W;
3: 2 aQz+KIn = APr+W; 4: Chl+Ms = ATd+AmV; 5: 5 ATd+6 APr = 26 aQz+5 Ms+Chl+2 W; 6: 4 Chl+8
APr =2 KIn+30 aQz+5 AmV; 7: 4 Chl+13 KIn = 7 APr+5 AmV+15 W; 8: 4 Chl+6 KIn = 14 aQz+5 AmV+8
W; 9: 4 ATd+8 APr = 2 KIn+30 aQz+4 Ms+AmV; 10: 4 ATd+13 Kin = 7 APr+4 Ms+AmV+15 W; 11: 4
ATd+6 KIn = 14 aQz+4 Ms+AmV+8 W; 12: 5 ATd+8 APr = 2 KIn+30 aQz+5 Ms+Chl; 13: 5 ATd+13 Kin
=7 APr+5 Ms+Chl+15 W; 14: 5 ATd+6 KIn = 14 aQz+5 Ms+Chl+8 W

Al 'igual que en la Unidad Cortada, se han analizado pares de cloritas y fengitas en pelitas de
la Unidad de Aledo, para determinar las condiciones P-T que ha alcanzado. Sin embargo, sélo
se han obtenido dos pares de fengita-clorita que muestren condiciones de equilibrio (Figura
5.6 a 'y Figura 5.6 b), bajo condiciones de aproximadamente 5 kbar y 240 °C. El valor de la
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temperatura coincide con el obtenido mediante un geotermémetro de clorita independiente
desarrollado por ZANG y FYFE, 1995. Este geotermdmetro se basa en la dependencia entre
la cantidad de Al (IV) y la temperatura en la clorita. Fue ideado por CATHELINEAU y NIEVA,
(1985) que observaron una correlacion lineal entre la proporcion de Al (IV) y la temperatura
de formacién de cloritas en el sistema geotermal de Los Azufres (Méjico). Posteriormente ha
sido modificado por ZANG y FYFE, 1995 corrigiendo el valor de Al (IV) para tener en cuenta su
variacion en funcién de la fraccion molar Fe/(Fe+Mg) obteniendo la siguiente ecuacion:

T(°C)=106.2((Al(IV)-0.88{Fe/(Fe+Mq)-0.34})+17.5

Utilizando este geotermédmetro se obtienen temperaturas para las cloritas de la imbricacion
inferior de las unidades maldguides inferiores comprendidas entre 163 y 267 °C con una
media de 245.2 °C. Las temperaturas obtenidas mediante el estudio de inclusiones fluidas
en venas de cuarzo de estas rocas se encuentran entre 180 y 200°C, NIETO et al., 1994. (Fig
5.7 a5.10).
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Unidad Cortada;

Mineral CLORITA

Muestra W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2

Andlisis 69 70 73 76 79 81 83 85 86

SiO; 27.55 27.03 27.52 26.93 26.88 26.47 26.93 27.59 26.93

TiO, 0.09 0.01 0.11 0.08 0.01 0.06 0.06 0.09 0.02

Al03 22.84 23.06 23.38 23.32 22.53 2291 23.54 22.66 22.92

FeO 15.79 15.17 15.60 15.97 15.00 15.93 15.33 14.67 16.47

MnO 0.08 0.19 0.19 0.11 0.09 0.08 0.20 0.04 0.07

MgOo 22.38 22.08 22.04 0.21.68 21.44 20.78 2255 22.41 21.39

Sum 88.85 87.56 88.95 88.16 86.02 86.35 88.69 87.53 87.84

Si 2.710 2.691 2.700 2.674 2722 2.685 2.651 2.736 2.690

Ti 0.006 0.001 0.008 0.006 0.001 0.004 0.004 0.007 0.001

Al 2.648 2.706 2.704 2.728 2.689 2.740 2731 2.649 2.698

AllV 1.284 1.308 1.292 1.321 1.277 1.310 1.345 1.257 1.309

Al VI 1.364 1.398 1.412 1.408 1.412 1.429 1.386 1.392 1.389

Fe?* 1.299 1.263 1.280 1.326 1.271 1.352 1.262 1.217 1.376

Fe** 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000

Mn 0.007 0.016 0.016 0.009 0.008 0.007 0.017 0.003 0.006

Mg 3.282 3.277 3.224 3.208 3.237 3.143 3.309 3.314 3.185

R2+ 4.587 4.555 4.520 4.543 4.516 4.501 4.587 4.534 4.567

Oct. Sum | 5.966 5.956 5.948 5.962 5.935 5.947 5.984 5.935 5.964

Xwg 0.716 0.722 0.716 0.708 0.718 0.699 0.724 0.731 0.698

Mineral CHLORITE

Muestra W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2
Andlisis 88 89 91 93 95 96 97 99 107 110
SiO, 26.67 26.98 25.92 026.85 27.13 26.34 26.60 25.63 2717 26.98
TiO2 0.02 0.07 0.00 0.00 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00
Al03 22.39 22.79 22.47 23.27 22.85 21.91 22.84 22.35 22.88 22.78
FeO 16.31 16.66 14.96 15.65 15.82 14.91 16.53 15.17 15.02 15.77
MnO 0.09 0.00 0.10 0.29 0.22 0.13 0.04 0.16 0.00 0.01
MgO 21.09 21.32 21.43 21.33 21.21 20.46 21.27 20.62 21.99 2217
Sum. 86.64 87.85 84.95 87.55 87.24 83.80 87.33 84.13 87.18 87.77
Si 2.702 2.696 2.664 2.684 2.719 2.741 2.675 2.668 2012 2.688
Ti 0.002 0.005 0.000 0.000 0.000 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000
Al 2.673 2.684 2722 2.741 2.698 2.687 2.708 2.742 2.692 2.674
AllV 1.296 1.298 1.336 1.316 1.281 1.259 1.324 1.332 1.287 1.312
AlVI 1.377 1.385 1.387 1.425 1.418 1.428 1.383 1.410 1.405 1.362
Fe?* 1.382 1.393 1.287 1.308 1.326 1.298 1.390 1.320 1.254 1.314
Fe* 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000

Mn 0.008 0.000 0.009 0.024 0.019 0.011 0.004 0.014 0.000 0.001
Mg 3.185 3.177 3.285 3.178 3.169 3.174 3.189 3.200 3.274 3.292
R2+ 4.575 4.569 4.580 4.511 4.513 4.483 4.583 4.534 4.528 4.606
Oct. Sum | 5.961 5.958 5.977 5.955 5.931 5.920 5.972 5.972 5.950 5.978
Xwg 0.697 0.695 0.719 0.708 0.705 0.710 0.696 0.708 0.723 0.715
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Unidad Cortada

Mineral CLORITA

Muestra W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3
Analisis 121 124 127 131 134 136 142 144 145 147
SiO, 26.73 26.88 26.66 24.18 2477 25.22 24.75 26.53 24.56 24.91
TiO, 0.05 0.03 0.08 00.00 00.06 0.08 0.00 00.00 00.07 00.08
Al,04 22.52 2220 22.99 22.91 21.68 21.45 22.20 23.96 21.89 21.90
FeO 14.47 15.40 14.36 26.07 26.20 25.81 25.11 23.44 25.43 26.27
MnO 0.07 0.10 0.00 00.19 0.37 0.08 0.30 0.16 0.31 00.09
MgO 22.12 2147 21.55 14.08 14.42 14.83 0.13.97 12.87 13.88 14.12
Sum. 85.994 86.172 85.701 87.49 87.60 87.58 86.390 87.74 86.20 87.40
Si 2.702 2i725 2.700 2.567 2.632 2.668 2.647 2.754 2.641 2.646
Ti 0.003 0.002 0.006 0.000 0.005 0.006 0.000 0.000 0.005 0.007
Al 2.683 2.652 2.744 2.867 2.715 2.674 2.799 2.931 2.774 2.743
AllV 1.295 1.273 1.294 1.433 1.363 1.326 1.353 1.246 1.354 1.347
AlVI 1.388 1.379 1.450 1.434 1.352 1.349 1.446 1.684 1.421 1.395
Fe** 1.223 1.306 1.216 2.315 2.328 2.284 2.247 2.034 2.287 2.334
Fe* 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Mn 0.006 0.008 0.000 0.017 0.033 0.007 0.027 0.014 0.028 0.008
Mg 3.333 3.245 3.252 2.228 2.285 2.339 2.228 1.991 2225 2.237
R2+ 4.562 4.559 4.468 4.559 4.646 4.631 4.502 4.039 4.540 4.579
Oct. Sum | 5.957 5.952 5.926 6.001 6.008 5.998 5.959 5.837 5.973 5.978
Xug 0.732 0.713 0.728 0.490 0.495 0.506 0.498 0.495 0.493 0.489
Mineral CHLORITE

Muestra Terc.3 Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3 W.Terc.3

Analisis 97 99 107 110 112 114 116 117 120

SiO, 26.60 2563 274 26.98 26.50 26.42 26.86 26.50 26.65

TiO, 0.01 0.00 0.00 0.00 0.06 0.11 0.00 0.04 0.04

Al,03 22.84 2235 22.88 2278 22.69 2255 23.37 23.09 23.00

FeO 16.53 1547 15.02 1577 16.66 15.77 15.75 15.06 14.68

MnO 0.04 0.16 0.00 0.01 0.00 0.00 0.22 0.02 0.10

MgO 21.27 20.62 21.99 2217 20.94 21.07 21.58 22.26 21.69

Sum. 87.33 87.60 87.58 86.390 87.74 86.20 87.40 87.010 86.208

Si 2.675 2.668 2712 2.688 2.681 2.690 2674 2.655 2.689

Ti 0.001 0.000 0.000 0.000 0.004 0.008 0.000 0.003 0.003

Al 2.708 2742 2.692 2.674 2.706 2.706 2.742 2.726 2735

AllV 1.324 1.332 1.287 1.312 1.314 1.302 1.326 1.342 1.308

AlVI 1.383 1.410 1.405 1.362 1.391 1.404 1.416 1.385 1.427

5 1.390 1.320 1.254 1.314 1.410 1.343 1.312 1.262 1.239

Fe* 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000

Mn 0.004 0.014 0.000 0.001 0.000 0.000 0.018 0.001 0.009

Mg 3.189 3.200 3.274 3.292 3.157 3.198 3.203 3.325 3.263

R2+ 4.583 4.534 4.528 4.606 4.567 4.541 4.533 4.589 4.510

Oct. Sum | 5.972 5.972 5.950 5.978 5.963 5.952 5.957 5.982 5.943

Xuig 0.696 0.708 0.723 0.715 0.691 0.704 0.709 0.725 0.725

Figura 5.7. Composiciones y formulas estructurales de cloritas analizadas en la Unidad Cortada
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Unidad Cortada

Mineral FENGITA

Muestra W.Est2 W.Est2  W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est.2 W.Est2 W.Est2 W.Est.2
Analisis 68 71 80 82 84 87 90 92 94
SiO, 47.80 47.88 46.35 47.76 47.60 47.85 5150 48.76 48.02
TiO, 0.20 0.12 0.23 0.15 0.12 0.13 0.12 0.07 0.13
AlLO; 33.74 33.66 33.40 34.62 33.56 33.27 30.88 33.24 33.39
FeO 3.32 3.57 3.68 3.09 3.16 3.40 3.04 3.30 3.71
MnO 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MgO 1.14 1.16 1.17 1.05 0.91 1.20 1.23 1.33 1.14
CaO 0.01 0.03 0.06 0.04 0.00 0.00 0.02 0.07 0.00
Na,O 0.93 0.84 0.90 1.10 1.03 0.71 0.81 0.80 0.83
K20 9.77 9.1 9.30 9.16 9.59 9.30 9.26 9.03 9.46
F 0.00 0.00 0.10 0.10 0.24 0.33 0.98 0.39 0.23
Sum. 96.91 96.376 95.094 96.971 95.973 95.845 96.857 96.592 96.689
Si 3.145 3.157 3.113 3.126 3.157 3.172 3.355 3.197 3.165
Ti 0.010 0.006 0.012 0.007 0.006 0.006 0.006 0.003 0.006
Al 2616 2616 2.644 2.670 2.624 2.599 2.371 2.569 2.593
AllV 0.845 0.837 0.876 0.866 0.837 0.822 0.640 0.799 0.829
Al VI 1.771 1.779 1.768 1.804 1.787 1.777 1.732 1.770 1.764
Fe?" 0.183 0.197 0.207 0.169 0.175 0.189 0.166 0.181 0.204
Fe®" 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Mn 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Mg 0.112 0.114 0.117 0.102 0.090 0.118 0.120 0.130 0.112
Ca 0.000 0.002 0.004 0.003 0.000 0.000 0.001 0.005 0.000
Na 0.119 0.108 0.118 0.139 0.133 0.091 0.102 0.101 0.106
K 0.820 0.766 0.797 0.765 0.811 0.786 0.770 0.755 0.796
sum oct 2.067 2.090 2.092 2.076 2.053 2.084 2.017 2.081 2.081
vac 0.933 0.910 0.908 0.924 0.947 0.916 0.983 0.919 0.919
fetmg+mn 0.295 0.311 0.324 0.271 0.265 0.307 0.286 0.311 0.317
ox 9.550 9.481 9.460 9.486 9.339 9.575 208.391 9.771 9.440
alcalinos 0.940 0.876 0.919 0.908 0.944 0.877 0.873 0.861 0.902
Oxygen 11.000  11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000
Sum

pri=+1- 0.060 0.124 0.081 0.092 0.056 0.123 0.127 0.139 0.098
alcalins

tri=+1-vac 0.067 0.090 0.092 0.076 0.053 0.084 0.017 0.081 0.081
cel=(R2+- 0.096 0.041 0.048 0.045 0.108 0.055 0.234 0.067 0.073
3*tri)

musc=(Altot | 0.778 0.746 0.781 0.789 0.784 0.738 0.622 0.715 0.748
al-2prl-tri-

cel)/3

sum 1.000 1.001 1.001 1.001 1.000 1.000 1.000 1.002 1.000
XK 0.873 0.877 0.871 0.846 0.859 0.897 0.883 0.882 0.882
Ln(Fe/Mg) 0.488 0.543 0.566 0.505 0.661 0.467 0.325 0.333 0.598
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Unidad Cortada

Mineral FENGITA

Muestra W.Ter3 W.Ter3 W.Ter3 W.Ter3 W.Ter3 W.Ter3 W.Ter3 W.Ter3 W.Ter.3 W.Ter.3
Analisis 137 138 141 82 84 87 90 92 94 98
SiO, 47.81 47.26 46.34 47.76 47.60 47.85 51.50 48.76 48.02 46.49
TiO, 0.17 0.15 0.33 0.15 0.12 0.13 0.12 0.07 0.13 0.15
ALO; 30.96 31.14 31.82 34.62 33.56 33.27 30.88 33.24 33.39 33.65
FeO 442 4.21 4.39 3.09 3.16 3.40 3.04 3.30 371 3.29
MnO 0.10 0.20 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.04
MgO 1.48 1.45 1.19 1.05 0.91 1.20 1.23 1.33 1.14 1:26
CaO 0.01 0.00 0.00 0.04 0.00 0.00 0.02 0.07 0.00 0.01
Na,O 0.57 0.68 0.62 1.10 1.03 0.71 0.81 0.80 0.83 1.12
K20 9.13 9.39 9.86 9.16 9.59 9.30 9.26 9.03 9.46 9.46
E 0.00 0.531 0.702 0.098 0.244 0.326 0.975 0.390 0.225 0.294
Sum. 0.946 94.479 94.556 96.971 95.973 95.845 96.857 96.592 96.689 95.467
Si 3.227 3.203 3.151 3.126 3.157 3.172 3.355 3.197 3.165 3.109
Ti 0.009 0.007 0.017 0.007 0.006 0.006 0.006 0.003 0.006 0.008
Al 2.463 2.487 2.550 2.670 2.624 2.599 2.371 2.569 2.593 2.652
AllV 0.765 0.790 0.832 0.866 0.837 0.822 0.640 0.799 0.829 0.883
AlVI 1.698 1.698 1.718 1.804 1.787 1.777 1.732 1.770 1.764 1.769
Fe** 0.249 0.239 0.250 0.169 0.175 0.189 0.166 0.181 0.204 0.184
Fe* 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Mn 0.005 0.011 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.002
Mg 0.149 0.147 0.121 0.102 0.090 0.118 0.120 0.130 0.112 0.125
Ca 0.001 0.000 0.000 0.003 0.000 0.000 0.001 0.005 0.000 0.001
Na 0.075 0.090 0.082 0.139 0.133 0.091 0.102 0.101 0.106 0.146
K 0.786 0.812 0.856 0.765 0.811 0.786 0.770 0.755 0.796 0.807
sum oct 2.102 2.095 2.088 2.076 2.053 2.084 2.017 2.081 2.081 2.080
vac 0.898 0.905 0.912 0.924 0.947 0.916 0.983 0.919 0.919 0.920
fetmg+mn | 0.404 0.397 0.370 0.271 0.265 0.307 0.286 0.311 0.317 0.311
ox 9.632 9.669 9.355 9.486 9.339 9.575 208.391 9.771 9.440 9.684
alcalin 0.862 0.902 0.937 0.908 0.944 0.877 0.873 0.861 0.902 0.954
Oxygen 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000
Sum

pri=+1- 0.138 0.098 0.063 0.092 0.056 0.123 0.127 0.139 0.098 0.046
alcalins

tri=+1-vac 0.102 0.095 0.088 0.076 0.053 0.084 0.017 0.081 0.081 0.080
cel=(R2+- 0.098 0.112 0.106 0.045 0.108 0.055 0.234 0.067 0.073 0.072
3*tri)

musc=(Altot | 0.662 0.695 0.744 0.789 0.784 0.738 0.622 0.715 0.748 0.803
al-2pri-tri-

cel)/3

sum 1.000 1.000 1.000 1.001 1.000 1.000 1.000 1.002 1.000 1.000
XK 0.913 0.901 0.913 0.846 0.859 0.897 0.883 0.882 0.882 0.847
Ln(Fe/Mg) 0.514 0.486 0.727 0.505 0.661 0.467 0.325 0.333 0.598 0.391
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Unidad Cortada

Mineral FENGITA

Muestra W.Ter.3 W.Ter.3 W.Ter.3 W.Ter.3 W.Ter.3 W.Ter3 W.Ter.3 W.Ter.3
Analisis 100 102 106 109 115 118 119 123
SiO, 46.74 49.23 48.11 47.73 46.55 44 .22 47.32 46.84
TiO, 0.12 0.23 0.24 0.11 0.21 0.39 0.16 0.23
AlLO; 33.97 30.49 34.30 33.15 33.28 31.57 32.83 32.47
FeO 3.49 3.50 3.84 3.56 3.17 3.91 3:33 3.60
MnO 0.09 0.02 0.03 0.01 0.15 0.02 0.08 0.00
MgO 0.94 2.04 1.08 1.22 1.59 1.27 1.32 1.00
CaO 0.00 0.01 0.00 0.01 0.03 0.03 0.00 0.00
Na,O 1.07 0.22 0.95 0.66 0.88 1.1 0.73 0.92
K,O 9.08 10.52 9.50 9.93 9.30 8.78 9.83 9.37
F 0.483 1.160 1.160 0.210 0.244 0.631 0.631 0.174
Sum. 95.499  96.251 98.045 96.356 95.147 91.291 95.594 94.425
Si 3.117 3.270 3.131 3.163 3.118 3.104 3.160 3.165
Ti 0.006 0.011 0.012 0.005 0.011 0.020 0.008 0.012
Al 2.670 2.387 2.630 2.589 2.627 2.612 2.584 2.586
Al IV 0.877 0.719 0.858 0.832 0.871 0.876 0.832 0.823
Al VI 1.793 1.668 1773 1757 1.756 1.736 1.752 1.763
Fe** 0.195 0.195 0.209 0.197 0.178 0.229 0.186 0.203
Fe** 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Mn 0.005 0.001 0.002 0.000 0.008 0.001 0.004 0.000
Mg 0.093 0.202 0.105 0.120 0.159 0.133 0.132 0.101
Ca 0.000 0.001 0.000 0.001 0.002 0.002 0.000 0.000
Na 0.138 0.028 0.120 0.084 0.114 0.150 0.095 0.120
K 0.772 0.891 0.788 0.839 0.795 0.786 0.838 0.808
sum oct 2.086 2.065 2.088 2.075 2.101 2.100 2.074 2.066
vac 0.914 0.935 0.912 0.925 0.899 0.900 0.926 0.934
fe+mg+mn 0.293 0.397 0.315 0.318 0.345 0.364 0.322 0.304
ox 9.254 10.547 9.321 9.571 10.130 9.514 9.771 9.322
alcalin 0.911 0.920 0.908 0.924 0.911 0.938 0.932 0.928
Oxygen 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000
Sum

pri=+1- 0.089 0.080 0.092 0.076 0.089 0.062 0.068 0.072
alcalins

tri=+1-vac 0.086 0.065 0.088 0.075 0.101 0.100 0.074 0.066
cel=(R2+- 0.034 0.202 0.051 0.093 0.042 0.065 0.101 0.105
3*tri)

musc=(Altot | 0.790 0.653 0.769 0.757 0.769 0.775 0.758 0.757
al-2prl-tri-

cely3

sum 1.000 1.000 1.000 1.000 1.001 1.001 1.000 1.000
XK 0.848 0.969 0.868 0.909 0.874 0.839 0.898 0.870
Ln(Fe/Mg) 0.738 -0.035 0.689 0.496 0.113 0.546 0.345 0.704

Figura 5.8. Composiciones y formulas estructurales de micas blancas analizadas en la Unidad Cortada
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Unidad de Aledo

Mineral FENGITA

Muestra W.Est.7 W.Est.7 W.Est.7 W.Est.7 W.Est.3 W.Est.3 W.Est.3 W.Est.3
Analisis ms3est ms4est ms5est ms6est 98 100 104 110
SiO, 46.77 49.30 46.86 45.98 47.61 45.99 47.64 47.71
TiO, 0.26 0.21 0.57 0.24 0.90 2.86 0.59 0.39
Al,O4 35.04 29.79 34.47 35.36 35.80 35.35 35.26 34.86
FeO 1.47 2.16 125 1.39 1.62 1.84 1.74 1.80
MnO 0.01 0.00 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00
MgO 0.73 2.46 142 0.60 0.95 0.97 1.67 1.92
CaO 0.00 0.05 0.01 0.00 0.00 0.04 0.01 0.00
Na,O 077 0.14 0.74 0.60 0.38 0.39 0.62 0.54
K,0 10.23 9.73 10.38 10.13 10.13 9.66 10.06 9.68
F 0.01 0.09 0.18 0.02 0.00 0.00 0.70 0.10
Sum. 0.95 93.83 95.42 94.31 97.38 97.10 97.59 96.89
Si 3.109 3.318 3.113 3.085 3.090 3.005 3.092 3.1
Ti 0.013 0.010 0.029 0.012 0.044 0.140 0.029 0.019
Al 2.745 2.363 2.699 2.796 2.739 2.722 2.697 2.679
Al IV 0.878 0.672 0.859 0.903 0.865 0.854 0.879 0.870
Al VI 1.867 1.691 1.840 1.893 1.873 1.868 1.818 1.809
Fe** 0.082 0.122 0.069 0.078 0.088 0.100 0.095 0.098
Fe* 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Mn 0.000 0.000 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000 0.000
Mg 0.072 0.247 0.111 0.060 0.091 0.095 0.162 0.187
Ca 0.000 0.004 0.001 0.000 0.000 0.003 0.001 0.000
Na 0.099 0.018 0.095 0.078 0.048 0.050 0.078 0.068
K 0.868 0.836 0.880 0.867 0.839 0.805 0.833 0.805
sum oct 2.022 2.060 2.021 2.032 2.053 2.063 2.074 2.094
vac 0.978 0.940 0.979 0.968 0.947 0.937 0.926 0.906
fe+mg+mn 0.154 0.368 0.181 0.138 0.179 0.195 0.257 0.285
ox 9.941 208.442 11.383 9.670 10.184 9.802 11.637 12.055
alcalin 0.967 0.858 0.976 0.945 0.887 0.858 0.912 0.873
Oxygen 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000 11.000
Sum

pri=+1- 0.033 0.142 0.024 0.055 0.113 0.142 0.088 0.127
alcalins

tri=+1-vac 0.022 0.060 0.021 0.032 0.053 0.063 0.074 0.094
cel=(R2+- 0.089 0.190 0.118 0.043 0.022 0.006 0.033 0.003
3*tri)

musc=(Altot | 0.856 0.610 0.837 0.871 0.813 0.789 0.804 0.776
al-2prl-tri-

cel)/3

sum 1.000 1.001 1.000 1.000 1.000 1.001 1.000 1.000
XK 0.898 0.979 0.902 0.918 0.946 0.942 0.914 0.922
Ln(Fe/Mg) 0.123 -0.708 -0.470 0.265 -0.040 0.059 -0.537 -0.644

Figura 5.9. Composiciones y férmulas estructurales de micas blancas analizadas en la Unidad de Aledo

162



Unidad de Aledo (Malaguide Inferior)
Mineral CLORITA

Muestra W.est.7 W.est.7 W.est.7 W.est.7 W.est.7 W.est.7 W.est.7 W.est.7 W.est.7 W.est.7
Analisis chllest chlGest chiSest chl2est chi3est chl4est chi7est chi8est chl9est chl10est

SiO, 37.54 28.00 28.59 27.98 54.71 29.05 28.97 28.14 30.22 27.92
TiO, 0.23 0.06 0.06 0.00 0.06 0.05 0.09 0.04 0.07 0.02
AlL,Oy 34.25 2215 21.76 18.95 21.99 22.41 22.59 2217 23.43 21.73
FeO 6.25 18.21 17.54 2212 4.98 17.13 17.50 18.13 16.51 17.77
MnO 0.06 0.11 0.13 0.31 0.01 0.09 0.10 0.13 0.09 0.12
MgO 6.40 18.59 18.58 17.01 5.67 18.41 18.39 19.72 16.86 20.23
Sum. 86.60 87.66 87.34 86.63 89.12 88.07 88.38 88.53 88.69 87.98
Si 3.443 2.828 2.887 2.928 4.709 2.900 2.884 2.807 2.980 2.801
Ti 0.016 0.004 0.005 0.000 0.004 0.004 0.007 0.003 0.005 0.001
Al 3.703 2.636 2.589 2.338 2.231 2.637 2.651 2.607 2.723 2.570
AllV 0.541 1.168 1.109 1.071 -0.713 1.096 1.109 1.190 1.015 1.197
AlVI 3.162 1.468 1.480 1.266 2.944 1.540 1.541 1.417 1.708 1.372
Fe?* 0.479 1.538 1.481 1.937 0.359 1.431 1.457 1.513 1.361 1.491
Fe* 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Mn 0.005 0.010 0.011 0.028 0.001 0.007 0.008 0.011 0.007 0.010
Mg 0.875 2.799 2.797 2.655 0.727 2.740 2.730 2.933 2.479 3.026
R2+ 1.359 4.346 4.289 4.619 1.086 4.178 4.195 4.457 3.847 4.527
Oct. Sum | 4.833 5.885 5.857 5.918 4.313 5.838 5.831 5.897 5.748 5.925
Xuig 0.646 0.645 0.654 0.578 0.670 0.657 0.652 0.660 0.645 0.670
Mineral CLORITA

Muestra W.est.7 W.est.7 W.est.3 W.est.3 W.est.3 W.est.3 W.est.3 W.est.3 W.est.3 W.est.3
Analisis chi11est chl12est 95 109 102 103 105 107 109 111
SiO; 32.00 29.44 27.59 26.66 28.22 27.35 29.68 28.96 26.66 28.45
TiO, 0.13 0.04 0.07 0.04 0.03 0.00 0.03 0.02 0.04 0.00
Al,03 23.26 2229 22.93 2255 23.72 22.36 23.83 23.55 2255 24.19
FeO 15.24 17.03 19.19 21.78 19.52 20.35 18.53 18.71 21.78 18.68
MnO 0.09 0.12 0.00 0.11 0.04 0.04 0.00 0.03 0.11 0.03
MgO 16.38 18.58 17.97 18.19 17.41 17.97 17.01 16.84 18.19 17.23
Sum. 88.75 88.42 88.27 89.37 89.49 88.30 89.64 89.14 89.37 89.19
Si 3.119 2.923 2.779 2.691 2.800 2.769 2911 2.875 2.691 2.817
Ti 0.010 0.003 0.005 0.003 0.002 0.000 0.002 0.001 0.003 0.000
Al 2.672 2.609 2722 2.683 2.774 2.669 2.754 2.755 2.683 2.823
AllV 0.871 1.074 1.216 1.306 1.197 1.231 1.087 1.124 1.306 1.183
AlVI 1.801 1.535 1.506 1.377 1.577 1.438 1.667 1.631 1.377 1.639
5 1.243 1.414 1.617 1.838 1.620 1.723 1.520 1.553 1.838 1.547
Fe* 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Mn 0.007 0.010 0.000 0.009 0.003 0.004 0.000 0.003 0.009 0.003
Mg 2.380 2.750 2.698 2.737 2.575 2.713 2.487 2.492 2.737 2.544
R2+ 3.630 4.174 4.315 4.584 4.199 4.440 4.007 4.048 4.584 4.093
Oct. Sum | 5.640 5.828 5.890 5.969 5.846 5.908 5.744 5.809 5.969 5.811
Xwg 0.657 0.660 0.625 0.598 0.614 0.612 0.621 0.616 0.598 0.622

Figura 5.10. Composiciones y férmulas estructurales de cloritas analizadas en la Unidad de Aledo

5.2. ROCAS IGNEAS

En la Sierra de las Estancias se han encontrado abundantes diques de diabasas y algunas rocas
volcanicas (traquitas y queratéfidos, KAMPSCHUUR et al., 1972). Las traquitas son alcalinas
con una gran proporciéon de feldespato potasico y muestran grandes amigdalas rellenas por
minerales secundarios, principalmente calcita y clorita (KAMPSCHUUR et al., 1972). Los que-
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ratéfidos son ferriferos, amigdalares y estan compuestos por cristales de plagioclasa y mineral
de hierro intergranular. Las amigdalas estan rellenas de carbonatos.

Las diabasas se encuentran cortando a los complejos Malaguide y Alpujarride. Muestran una
textura subofitica, de grano fino a grueso (1mm), formadas por cristales tabulares de plagio-
clasa, entre los cuales se sitla el componente méfico (clinopiroxeno, hornblenda, olivino).
Los minerales méficos han sido alterados fuertemente por actinolita, clorita y esfena. Las
plagioclasas se encuentran alteradas en menor medida a mica blanca, epidota y carbonatos.
Frecuentemente, los diques se encuentran cortados por fallas normales o intruyeron en zonas
de falla. Segun PLATZMAN Y PLATT (2005) los diques muestran una rotacion paleomagnética
horaria media de aproximadamente 50 ° sobre un eje inclinado hacia el SSO.

Las diabasas muestran afinidades geoquimicas propias de toleitas subalcalinas de arco de
Islas (FERNANDEZ-FERNANDEZ, 2003, Figura 5.11). Rocas similares en las Béticas occidentales
muestran edades radiométricas comprendidas entre 30 y 17 Ma (TORRES ROLDAN et al.,
1986; TURNER et al., 1999).

12 1.50
Irvine & Barangar, 1971
10 Kuno, 1968
_— *
X
s 8 wo
Q Rocas alcalinas .
" = $ +
+ 6 £ + 5
o . = +
I
© 4 N *
z g L SR
2 o
Rocas subalcalinas
TH: Serie Tholeitica
0 CA Si C;
30 40 50 60 70 80 - A Sos Calascsna
0.50 1.00 150 2.00
SiO2 (%) FeOtMgO (%)

Figura 5.11. Diagramas de SiO, versus Na,0+K,0 y FeO/MgO versus Ti de los diques de
diabasas aflorantes en la Sierra de las Estancias (tomado de FERNANDEZ-FERNANDEZ, 2003).
Las cruces corresponden a diques aflorantes en Méalaga (TORRES-ROLDAN et al., 1986) y los
circulos rojos a las muestras analizadas de la Sierra de las Estancias
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6. HISTORIA GEOLOGICA

En este capitulo se pretende realizar un analisis sintético de los datos presentados en los
capitulos anteriores, para proponer un modelo de evolucion tecténica del DCA durante el
Cenozoico con especial énfasis en el Nedgeno-Cuaternario.

6.1. COLISION CONTINENTAL Y METAMORFISMO DE ALTA PRESION (EVENTO D1)

La colision del Complejo Alpujarride bajo el Malaguide debié de realizarse en un estadio muy
temprano de la evoluciéon del Dominio Cortical de Alboran (DCA), siendo el primer evento que
ha quedado reflejado en la estructura de las unidades permo-tridsicas de ambos complejos;
desarrollandose en el Complejo Alpujarride la foliacion (S,) de la que actualmente sélo que-
dan restos en el interior de porfiroclastos y en dominios lenticulares de la foliacion S,. Durante
este episodio de engrosamiento cortical crecieron las asociaciones minerales de alta presion
con carfolita conservadas en venas de cuarzo de las pelitas permo-tridsicas del Complejo
Alpujarride, algunas de las cuales alcanzaron presiones de 10-13 kbar a temperaturas relati-
vamente bajas de 400-450°C (e.g. AZANON y GOOFE, 1997; BOOTH-REA et al., 2003a) y se
inicio el metamorfismo en facies de anquizona que afecta a las Unidades Malaguides Inferio-
res (LONERGAN, 1993). El orégeno generado en relacién con esta subduccién de tipo A debid
de alcanzar un espesor de al menos 65 km, equivalente a los 18 kbar de presion (utilizando
una densidad de 2,8 gr/cm?) registrados por eclogitas en cuerpos lenticulares basicos situados
a la base de la Unidad de Jubrique (MICHARD et al., 1997).

La edad del evento D1 ha sido muy discutida, con propuestas que van desde el Oligoceno
Inferior (LONERGAN y WHITE, 1997 y AZANON y CRESPO-BLANC, 2000) hasta edades Palet-
genas (DE JONG, 1991; ZECK, 1996; AZANON et al., 1997 y PLATT et al., 1998), sin embargo
el hecho de que se hayan obtenido edades pre-Oligocenas para el metamorfismo que afecta
al Complejo Alpujarride (36 Ma, SANCHEZ RODRIGUEZ, 1998) indica que el periodo de en-
grosamiento D1 debi6 de ser previo a esta edad. Sobre el Complejo Malaguide, que ejercid
como bloque de techo durante la colisién, hay un registro sedimentario marino practicamente
continuo desde el Paledgeno hasta el Mioceno Inferior (MARTIN MARTIN, 1996), el cual debid
de registrar este evento contractivo. De hecho, se observa una discordancia erosiva Ypresiense
(MARTIN MARTIN, 1996) en relacién con la cual se ha erosionado gran parte de la sucesién
estratigrafica Paledgena del Malaguide, que podria estar relacionada con el evento D1. Esta
edad temprana de la subduccién explicaria la ausencia de sedimentos terciarios pinzados
entre las unidades del DCA. Dataciones Ar-Ar recientes de mica blanca de los esquistos de
grano fino del Complejo Alpujarride (48 Ma, PLATT et al., 2005) confirman una edad Eoceno
Inferior para el evento de engrosamiento cortical que implicd a los complejos Alpujarride y
Malaguide. Como sugiere LONERGAN (1993) el sentido de transporte de los cabalgamientos
responsables de este primer evento contractivo seria de componente NO en las coordenadas
geogréficas actuales, sin embargo, deshaciendo las rotaciones paleomagnéticas miocenas
que afectan a la cobertera permotriasica de las Unidades Malaguides Superiores (ALLERTON
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et al., 1993) en sentido antihorario, practicamente 200°; el transporte original seria de com-
ponente S-SE (LONERGAN, 1993).

6.2. APLASTAMIENTO DUCTIL Y EXHUMACION DE LAS UNIDADES SUPERIORES DEL DOMINIO
CORTICAL DE ALBORAN (EVENTO D2)

Siguiendo esta hipodtesis, se ha considerado que tras el evento D1 los Complejos Alpujarride y
Malaguide formaron una porcién de corteza continental solidaria, la parte inferior de la cual
(Complejo Alpujarride) sufrié un aplastamiento coaxial (D2) que dio lugar a la formacién de su
foliacion principal (S,) siguiendo una trayectoria metamorfica de descompresion practicamen-
te isotérmica. Este evento ha sido reconocido en todas las rocas del Alpujarride, obteniéndose
un valor de descompresion equivalente a un factor de adelgazamiento B del orden de 3,
similar al obtenido por BALANYA et al. (1993; 1997) para las rocas de la Unidad de Jubrique
en las Béticas occidentales.

Para conocer mejor las posibles estructuras resultantes de este aplastamiento en rocas que
ocupaban una posicion elevada en la pila de unidades alpujarride-malaguide se ha tratado de
profundizar en el conocimiento del comportamiento térmico y reoldgico de esta porciéon de
corteza continental. Para realizar este analisis se compararan dos areas donde se observan las
relaciones estructurales entre los Complejos Alpujarride y Malaguide, actualmente separadas
més de 300 km, correspondientes a las Hojas de Alora y de Lorca en las Béticas occidentales
y nororientales, respectivamente. En ambas zonas se ha reconocido el caracter extensional de
los contactos entre ambos Complejos y entre las unidades diferenciadas y se han observado
grandes parecidos litoestratigraficos entre las rocas correspondientes al Complejo Malaguide
(MARTIN-ALGARRA, 1987; ALDAYA et al., 1991; BOOTH REA et al., 2003c; 2004a). Sin em-
bargo, las rocas del Alpujarride han alcanzado condiciones metamorficas distintas, de forma
que las unidades alpujarrides que afloran en las Sierras de la Tercia o de Espufia muestran un
grado metamorfico menor que las rocas equivalentes presentes en las Béticas occidentales.

Para comprobar si las rocas del Complejo Alpujarride podrian corresponder a una misma uni-
dad como propusieron AZANON et al. (1994) se ha realizado un andlisis cuantitativo a partir
de sus trayectorias metamorficas, calculando las posibles geotermas existentes durante el cli-
max barico y al final de la descompresiéon que dio lugar a la formacion de la foliacion principal
(S,) para determinar, primero, si estas rocas que muestran distinto grado metamorfico po-
drian haber pertenecido a una misma seccién cortical y segundo, el grado de aplastamiento
sin-metamorfico que han sufrido, para poder después calcular el adelgazamiento producido
mediante mecanismos de deformacion fragiles. Si el metamorfismo se debi6 a la superposi-
cion inicial del Complejo Malaguide sobre el Alpujarride, la evolucion térmica de la corteza,
posterior a D,, debi6 de ser comin para ambos complejos y por tanto la geoterma calculada
para las rocas de las Unidades Cortada y Jubrique deberfa de ser vélida también para niveles
corticales mas someros en el Complejo Malaguide.
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Para calcular las geotermas se ha utilizado la ecuacion siguiente, de Ranalli (1987):
Tz=To + [(go -gm)h/K] [1 f -exp(-z/h)) + (qn/K)z

En ella, Tz corresponde a la temperatura a una profundidad z determinada, To a la tempe-
ratura en la superficie terrestre que se ha considerado de 298°K; qo es el flujo térmico en la
superficie terrestre. K es el coeficiente de conductividad térmica, que se ha considerado como
2.5 W/mK, valor medio normal para la corteza terrestre (SCLATER et al. 1980) y también para
las rocas de las Béticas (FERNANDEZ et al., 1998); gm o flujo de calor reducido es el flujo tér-
mico que procede del manto y h es la profundidad donde la generacion de calor radioactiva
(F) es igual a Fo exp(-1) siendo Fo el calor radiactivo generado en la superficie terrestre. El
valor de h, correspondiente al espesor de corteza radiogénica, ha ido cambiando a lo largo
del tiempo, para el evento D, se ha considerado un espesor de corteza radiogénica de 65 km
y para el evento D, de 20 km. Finalmente para la geoterma D, (z) calculada a partir de las
condiciones P-T alcanzadas por las granulitas situadas a la base de la Unidad de Jubrique se
ha utilizado un espesor de 17 km, profundidad a la cual se equilibraron estas rocas al final de
la trayectoria de descompresion.

Las geotermas se han calculado por ensayo-error, utilizando distintos valores del flujo térmico
superficial hasta obtener geotermas que alcanzan las condiciones de temperatura adecuadas
a las profundidades requeridas por los datos termobarométricos de las Unidades Cortada y
Jubrique para el episodio D, y para el D,. Las presiones se han transformado a profundidades
suponiendo una densidad media para las rocas de la corteza (superior) de 2,7 gr/cm?. Las
geotermas resultantes han sido representadas en la Figura 6.1.

Para el evento D1 se ha obtenido una geoterma tipica de zonas de subduccién, con un flujo
térmico de 32 mW/m?, algo mas bajo que el actual en la Costa Pacifica de Estados Unidos
(MORGAN y GUSWOLD, 1989). Para el episodio D2 en la unidad de tipo A, alpujarride, se
obtiene una geoterma propia de areas extendidas como el Basin y Range en Estados Unidos
(MORGAN y GUSWOLD, 1989) o como en zonas del Mar de Alboran actual (POLIYAK et al.,
1996), con un flujo térmico de 93 mW/m?.

Para las granulitas existentes en la base de la Unidad de Jubrique que al final de la descom-
presion registran condiciones termobarométricas de 760°C y 4 kbar segun ARGLES et al.
(1999) se obtiene una geoterma mas tendida (D2 (Z6)) con un flujo de calor superficial de 130
mW/m?2. Las rocas de menor grado de la Unidad de Jubrique no se adaptan a este gradiente
tan extremo, lo cual se puede deber a que una vez avanzado el proceso extensional, los me-
canismos de transmisién de calor ya no fuesen sélo conductivos sino que se podrian haber
formado células convectivas asociadas a un sistema hidrotermal activo a favor de los sistemas
de fallas extensionales fragiles. Evidencias de actividad hidrotermal son manifiestas en el sec-
tor de Alora donde la roca de falla asociada a algunas de las fallas fragiles, especialmente las
maés profundas esta alterada por procesos hidrotermales. La base de estos sistemas se podria
encontrar en la transicion entre deformacién plastica y fragil.
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Figura 6.1. Geotermas calculadas para la “corteza superior” Alpujarride-Malaguide durante el evento
de engrosamiento cortical D1y al final del evento extensional D2. Los rectangulos representan el espesor
actual de las unidades diferenciadas. Los datos de metamorfismo para la Unidad de Jubrique o de tipo A
segin AZANON et al. (1994) han sido tomados de ARGLES et al. (1999) y de AZANON y CRESPO-BLANC
(2000).
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Figura 6.2. Relaciones temporales entre los eventos que han afectado al DCA y su relacién con la evo-
lucion de la cobertera terciaria del Malaguide, el relleno sedimentario de la Cuenca de Lorca y el relleno
de la Cuenca de Alboran. Ademas se ha indicado la evolucién del vulcanismo y la edad de comienzo de
la exhumacion de los complejos del DCA. Edades radiométricas del vulcanismo tomadas de BELLON et
al. (1983; DI BATTISTINI et al. (1987); ZECK et al. (1998); TURNER et al. (1999) y SCOTNEY et al. (2000).
Edades radiométricas del metamorfismo de PRIEM et al. (1979); MONIE et al. (1991 ay b); DE JONG et al.
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(1992); MONIE et al. (1994); SANCHEZ RODRIGUEZ (1998); SOSSON et al. (1998); PLATT y WHITEHOUSE
(1999); SANCHEZ RODRIGUEZ y GEBAUER (2000); PLATT et al. (2005) y edades de Fission Track de JO-
HNSON et al. (1997); LONERGAN y JOHNSON (1998); HURFORD et al. (1999); SANCHEZ RODRIGUEZ y
GEBAUER (2000)

A partir de las geotermas se han calculado curvas de resistencia a esfuerzos diferenciales
para la corteza superior (Figura 6.1). Se ha empleado una presién de fluidos de 0,75 y una
velocidad de deformacién para el célculo de la resistencia al flujo plastico de 10> S'. Segun
estos diagramas la transicion entre deformacion plastica y cataclastica pasé desde 20 a 9 km
de profundidad durante la trayectoria entre D1y D2, aunque debido al caracter isotérmico de
la trayectoria esta transicion se encontrd siempre sobre la Unidad Cortada (Figura 6.1). Para
la geoterma (D2 (Z6), Fig. 6.1.) calculada a partir de las condiciones termobarométricas de las
granulitas se obtiene una transicién entre deformacion plastica y cataclastica situada entre 6 y
7 km de profundidad dependiendo fundamentalmente de la presion de fluidos considerada.
Esta geoterma intersecta a la curva de 0,85 x la temperatura de inicio de fusion del manto
a 50 km de profundidad, lo cual coincide aproximadamente con la profundidad a la que se
equilibré el frente de recristalizacion presente en las Peridotitos de Ronda (1,5 Gpa) segun
LENOIR et al. (2001) el cual podria representar la transicion litosfera-astenosfera existente al
final de la descompresion isotérmica que afectd a la Unidad de Jubrique, indicando que tras
el evento D2 la litosfera tenfa un espesor similar al propuesto por TORNE et al. (2000) para las
zonas mas adelgazadas del Mar de Alboran actual (Figura 6.2).

Las condiciones termobarométricas alcanzadas por los esquistos de grano fino de Jubrique y
Cortada durante los episodios deformacionales D1 y D2 se pueden situar sobre dos geoter-
mas comunes, una para el evento D1 y otra correspondiente al D2. Con lo cual seria posible
que ambas unidades se hubiesen encontrado en una misma o préxima vertical durante D2 y
posteriormente se hubiesen separado geograficamente mediante cizallamiento simple plas-
tico BALANYA et al., 1997) y fragil posterior. Las condiciones termobarométricas de 240°C
y 5 kbar determinadas para la Unidad de Aledo, de las Unidades Malaguides Inferiores, en
el area de Lorca también se ajustan a la geoterma establecida para el episodio D1. La base
del Malaguide debfa de corresponder a esta unidad o a una unidad situada entre ésta y la
Unidad Cortada y por tanto este complejo tendria una potencia de aproximadamente 20 km,
algo menos que los 30 km propuestos por BALANYA et al. (1997) y estaba constituido por
la repeticion de al menos 5 imbricaciones, en gran parte formadas por rocas Permo-Tridsicas,
aunque localmente se preserva una suela de rocas paelozoicas en todas las imbricaciones del
Malaguide (especialmente en Sierra de las Estancias).

Durante el evento extensional D2 no se llegaron a exhumar rocas del Complejo Alpujarride,
las cuales se mantuvieron siempre en el campo de las deformaciones pléasticas, sin embargo,
durante la formacion de la foliacion principal, por aplastamiento con un factor de adelgaza-
miento B de 2,5-3, en el Alpujarride, el Complejo Malaguide deberia de estar extendiéndose
bajo condiciones de deformacion catacléstica, por lo que algunas de las fallas normales de
bajo angulo diferenciadas en las Béticas orientales deben de ser coetaneas a la formacion de
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dicha foliacién y por tanto serfan, como se discutird mas adelante, fallas del Eoceno Superior-
Oligoceno, edades de fission track méas antiguas de apatitos de las rocas malaguides incluidas
en sedimentos oligocenos del DCA (LONERGAN y JOHNSON, 1998) y periodo durante el cual
se produce una importante subsidencia en la cuenca que se encontraba sobre el Complejo
Malaguide segiin MARTIN MARTIN (1996).

Esta extension probablemente tuvo un caracter post-orogénico en el Oligoceno Superior-
Agquitaniense, caracterizado por intrusion de diques subalcalinos con una evoluciéon caracte-
ristica de toleitas de arco isla (TURNER et al., 1999; FERNANDEZ-FERNANDEZ, 2002), por la
generacion de un frente de recristalizacion en la base de la litosfera continental (LENOIR et
al., 2001) y por un posible calentamiento tardio a bajas presiones en las unidades Alpujarrides
de tipo A (ARGLES et al., 1999; SOTO y PLATT, 1999; PLATT et al., 2003; BOOTH-REA et al.,
2005).

6.3. REORGANIZACION CONTRACTIVA DE LAS UNIDADES DEL DOMINIO CORTICAL DE
ALBORAN (EVENTO D3)

Tras el episodio extensional D2 es necesario un episodio de acortamiento cortical para po-
der explicar las inversiones que se producen en el grado metamérfico entre las unidades
de los Complejos Alpujarride y Nevado-Filabride asi como el emplazamiento intracortical
de las Peridotitas de Ronda. Los pliegues recumbentes F, y el clivaje de crenulacion S, del
Complejo Alpujarride se han relacionado con este episodio contractivo. Estas estructuras
contractivas muestran una distribucién muy dispar dependiendo de la posicion estructural
en la pila Alpujarride-Maldguide; de modo que en las Unidades Malaguides y en las alpuja-
rrides de tipo A, que ocupan la posicion superior de esta pila practicamente no se observan
este tipo de estructuras. Sin embargo, en las unidades infrayacentes como la Unidad de
Ojén o de tipo B estas estructuras son ubfcuas. Por ejemplo, la Unidad de Ojén muestra
una geometria de sinclinal recumbente vergente hacia el N con nucleo en los marmoles de
esta unidad, que se ha relacionado con el emplazamiento intracortical de las Peridotitas de
Ronda que se encuentran sobre él (BALANYA et al., 1997 y 1998, SANCHEZ GOMEZ, 1997
y TUBIA et al., 1997).

Seguin SANCHEZ GOMEZ (1997) la Unidad de Ojén registra un incremento de presién y de
temperatura de 2-3 kbar y 200°C en relacion con este evento. La naturaleza contractiva de
este evento ha sido muy discutida, ya que generalmente no se ha observado un aumento
de presion y temperatura relacionado con él, y diversos autores han argumentado que los
pliegues asociados se podrian haber producido en un contexto extensional (OROZCO et al.,
1998; PLATT et al., 1998; PLATT, 1998; OROZCO et al., 2004) por cizallamiento simple de
marcadores previos inclinados siguiendo un modelo como el propuesto por FROITZHEIM
(1992) en los Alpes. Sin embargo, las condiciones termobarométricas bajo las cuales se
desarrollaron los pliegues en el Complejo Alpujarride eran todavia metamorficas (450°C
y aproximadamente 2 kbar en los esquistos grafitosos con granate, AZANON y CRESPO-
BLANC, 2000; BOOTH REA et al., 2003a; 2005) mientras que las fallas normales con trans-
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porte hacia el N que supuestamente habrian generado los pliegues (segun OROZCO et al.,
1998 y 2004) se formaron bajo condiciones fragiles y sin crecimiento mineral. Ademas, la
presencia de unidades tectonicas mas metamaérficas sobre otras menos metamorficas y las
inversiones en el grado metamorfico ligadas a pliegues recumbentes son un rasgo general en
las Béticas tanto en el Complejo Alpujarride como en el Nevado-Fildbride; en este Gltimo las
superposiciones son del orden de la centena de km, (MARTINEZ-MARTINEZ, 1986a; PLATT
y BEHRMANN, 1986; GARCIA-DUENAS et al., 1988 a, b; DE JONG, 1991, 1993a y by DE
JONG et al., 1992; AZANON et al., 1996; AZANON y ALONSO CHAVEZ, 1996; AZANON et
al., 1997; BALANYA et al., 1997; BALANYA et al., 1998; AZANON y CRESPO-BLANC; 2000;
BOOTH REA et al., 2003a; 2005; AUGIER et al., en prensa) y parece imposible atribuirlos a
un proceso tecténico que no fuese contractivo.

La vergencia y el transporte tecténico asociado a este episodio contractivo muestran siempre
una componente N en el Complejo Alpujarride, en las coordenadas geogréficas actuales. Sin
embargo, las zonas de cizalla plasticas situadas entre unidades del Complejo Nevado-Filabride
muestran cizallamiento de componente ONO (e.g. GARCIA-DUENAS et al., 1988a; DE JONG,
1992; GONZALEZ CASADO et al., 1995). La practica ausencia de metamorfismo progrado
asociado a este evento se ha explicado de diversos modos, primero debido a la extrema
delgadez de las ldaminas de corteza cabalgantes tras el episodio de aplastamiento previo;
segundo, a que en algunos casos la superposicion de unidades mas calientes sobre otras mas
frias produciria un enfriamiento de la unidades mas calientes si posteriormente no se dieran
las condiciones para reestablecer el equilibrio térmico (p.e. por extensién sinorogénica en
niveles estructurales mas someros); y tercero a la posibilidad de que estas unidades hubiesen
formado durante este evento un duplex con los horses buzando hacia el retropais, de forma
gue sobre una misma vertical no se encontraban todas las unidades superpuestas. En el caso
de un “hinterland dipping” duplex la extensién Miocena posterior habria aumentado el grado
de superposicion de las unidades alpujarrides. Sélo en las unidades donde se produjo una
inversion ductil de las isogradas metamorficas junto con una superposicidon mayor de corteza
(incluyendo las peridotitas de Ronda) se pudo producir un aumento del grado metamaérfico
como en la Unidad de Ojén o de tipo B (SANCHEZ GOMEZ, 1997).

Para este evento se han propuesto diversidad de edades desde Eoceno Superior-Oligoceno
Inferior, AZANON et al. (1997) hasta Mioceno Inferior (AZANON y CRESPO-BLANC, 2000;
BOOTH-REA et al., 2005). El enfriamiento producido en relacién con la subduccion de uni-
dades Alpujarrides mas frias bajo otras mas calientes en relacién con este episodio debié de
producir el cierre isotépico en las rocas Alpujarrides. Las edades radiométricas obtenidas en
rocas del Complejo Alpujarride indican que el cierre del sistema isotopico en micas se produjo
entre 24y 19 Ma (PRIEM et al., 1979; MONIE et al., 1991 ay b; 1994; SANCHEZ RODRIGUEZ,
1998; SOSSON et al., 1998; PLATT y WHITEHOUSE, 1999; SANCHEZ RODRIGUEZ y GEBAUER,
2000; PLATT et al., 2003). Por tanto, los cabalgamientos tardimetamorficos se debieron de
producir durante o con posterioridad a esta edad.
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6.3.1. Formacién del Arco de Gibraltar y rifting del dominio cortical de Alboran en el retroar-
co (evento D4)

El evento D3 coincide en el tiempo con el inicio de la formacion del Arco de Gibraltar durante
el Oligoceno Superior-Mioceno Inferior (BOULLIN et a/., 1986; BALANYA y GARCIA DUENAS,
1987 y 1988; GARCIA DUENAS et al., 1992; CRESPO-BLANC y CAMPOS, 2001). El frente de
este arco migré hacia el oeste, cabalgando primero sobre las Unidades de la Dorsal en el Oli-
goceno Superior y posteriormente sobre unidades Predorsalianas y las unidades de los Flyschs
durante el Mioceno Inferior (BOUILLIN et al., 1986), consumiendo un &rea constituida por cor-
teza muy adelgazada o incluso oceénica al oeste (DURAND DELGA et al., 2000) y colisionando
con el Margen Sudibérico y Magrebi al N y al S respectivamente. Esta coincidencia entre la
edad de formacion del Arco de Gibraltar y la edad de los cabalgamientos tardimetamérficos
en el Dominio de Alboran sugiere que dichos cabalgamientos representaban el &rea de “thick
skinned tectonics” del prisma de acrecion del Arco de Gibraltar. De este modo el Dominio de
Alboran actuaria como contrafuerte, necesario para la propagacion de los cabalgamientos en
el Dominio Subbético durante el Mioceno Inferior.

Parte del Dominio Sudibérico subdujo bajo el edificio contractivo del DCA desarrollando me-
tamorfismo en facies de Prehnita-Pumpellita (3-4 kbar y aproximadamente 300 °C, como
muestran los afloramientos de metabasitas incluidas en rocas subbéticas en Antequera (MO-
RATA CESPEDES, 1993 y AGUIRRE et al., 1995) o en la Unidad de Almagro en las Béticas
orientales (SANCHEZ VIZCAINO et al. (1991). La subduccién del Dominio Sudibérico bajo el
DCA debio de ocurrir entre el Aquitaniense y el Burdigaliense Inferior, edad de formacion
de abundantes olistostromas en el Subbético (COMAS, 1978 y DE SMET, 1984). Se puede
obtener una estimacion tentativa del grosor de este edificio orogénico durante el Mioceno
Inferior sumando al espesor actual de corteza, que seguin MEDIALDEA et al. (1986) y BANDA
y ANSORGE (1980) es de 25-30 km en los afloramientos de Subbético metamorfizado, la
potencia de corteza equivalente al valor de presion alcanzado por estas rocas, obteniéndose
una corteza continental de 40-45 km.

Durante el Burdigaliense Superior se generan cabalgamientos retrovergentes hacia la parte
interna del arco, en las Béticas orientales rocas del subbético cabalgan hacia el SE sobre se-
dimentos que cubren al DCA (LONERGAN et al., 1994) y en las Béticas occidentales retroca-
balgan unidades de la Predorsal, que entran en forma de olistolitos en la cuenca de Alboran
dando lugar al Complejo de Alozaina (BALANYA y GARCIA DUENAS, 1986) en &reas actual-
mente emergidas o a la Unidad VI de COMAS et al. (1992) en el Mar de Alboran. Concomi-
tantemente a la migracion hacia el oeste del Arco de Gibraltar se inicié la formacion en el inte-
rior del arco de las cuencas Ligur y Sardo-Balear (REHAULT et al., 1985) cuyo basamento est4
constituido por corteza oceanica (GALDEANO y ROSSIGNOL, 1977), segun REHAULT et al.
(1985) de edad Oligoceno Superior-Mioceno Inferior, y del Mar de Alboran cuyo basamento
esta formado por el DCA adelgazado y rocas volcanicas nedgenas. En el caso de la corteza en
la transicion entre las cuencas de Alboran y Surbalear, ésta habria continuado extendiéndose
durante el Nedgeno Superior, como se observa en el perfil ESCI Alb 2 (BOOTH REA, 2004).
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El rifting mioceno del DCA, denominado evento D4 por BALANYA et al. (1997) ha configu-
rado los contactos actuales entre las Unidades del DCA, que frecuentemente constituyen
unidades extensionales. Esta extensién ha sido estudiada profusamente, especialmente en las
Béticas Centrales, en el entorno de Sierra Nevada (GARCIA DUENAS et al., 1986; GALINDO-
ZALDIVAR et al., 1989; GARCIA-DUENAS y BALANYA, 1991; GARCIA DUENAS et al., 1992;
JABALOY et al,, 1993; CRESPO-BLANC et al., 1994; CRESPO-BLANC, 1995; LONERGAN y
PLATT, 1995; GONZALEZ-LODEIRO et al., 1996; MARTINEZ-MARTINEZ et al., 2002; 2004), en
las Béticas orientales en Sierra Alhamilla (MARTINEZ-MARTINEZ y AZANON, 1997), en la Hoja
de Lorca (ALDAYA et al., 1991; LONERGAN y PLATT, 1995; BOOTH-REA et al. 2002a, 2004a)
y en el Mar de Alboran (COMAS et al., 1992, GARCIA DUENAS et al., 1992, COMAS et al.,
1993; PLATT et al., 1996; PLATT y SOTO, 1998; SOTO y PLATT, 1999 y COMAS et al., 1999).
Estos autores han diferenciado dos sistemas extensionales principales; el mas antiguo con
transporte de componente N-S, activo en el Mioceno Inferior-Medio, y el mas reciente con
transporte de direccion NE-SO activo en el Mioceno Medio-Superior. La interferencia entre
dos sistemas extensionales con transporte ortogonal ha producido una geometria de mega-
tableta de chocolate en el basamento del DCA. Estructura que ha sido descrita en las Beticas
Centrales (GARCIA DUENAS et al., 1992), en el borde N de Sierra Nevada (CRESPO-BLANC,
1995), en las Béticas Occidentales (SANCHEZ GOMEZ, 1997) y en las Beticas Orientales en
Sierra Espufia (BOOTH-REA et al., 2004a).

La coincidencia en el tiempo de procesos contractivos como los cabalgamientos D3 junto con
actividad extensional en el Dominio de Alboran se podria explicar si una parte de la exten-
sion fuese de caracter sin-orogénico afectando sélo a la parte superior de la cufa orogénica
(Complejo Malaguide y parte superior del Alpujarride) donde el aumento de energfa potencial
durante la colision habria favorecido la disminucién local del esfuerzo horizontal compresivo
(PLATT, 1986). Que parte de la extension hubiese sido sinorogénica explicaria la discrepancia
existente entre la cantidad de extension observada en las rocas alpujarrides (con un B de 20
en Sierra de la Tercia por ejemplo; BOOTH-REA et al., 2005) y el espesor actual de 30-40 km,
normal, que muestra la corteza en las Béticas orientales (MEZCUA y MARTIN SOLARES, 1983).
Ya que la corteza se habria estado engrosando en niveles profundos coetdneamente a su
extensiéon en niveles superficiales.

6.4. PLEGAMIENTO TORTONIENSE DE LA CUENCA DE ALBORAN

La tendencia extensional manifiesta durante el Mioceno Inferior y Medio se vio interrumpida
por un pulso contractivo, que dio lugar al inicio de la formacién de grandes pliegues abiertos
de orientacion E-O y NE-SO en las Beticas. Este pulso contractivo se manifiesta en la cobertera
sedimentaria del Mar de Alboran “Mioceno” como una discordancia angular erosiva, defini-
da como discordancia intratortoniense por ESTEVEZ et al. (1982) en &reas emergidas y como
discordancia R de COMAS et al. (1992) y COMAS et al. (1999) en el Mar de Alborén; entre
sedimentos del Tortoniense Inferior, en el interior de los depocentros sedimentarios donde se
conserva la columna estratigrafica mas completa, y entre sedimentos del Tortoniense Supe-
rior y sedimentos del Tortoniense Inferior o del Mioceno Medio en dreas marginales de los
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depocentros actualmente emergidos y en amplios sectores del Mar de Alboran (RODRIGUEZ
FERNANDEZ et al., 1999). Este episodio contractivo produjo la emersion de amplias zonas
de las Beticas y por tanto contribuyd a un importante desmantelamiento y levantamiento de
rocas situadas en las posiciones estructurales mas profundas del Dominio de Alboran, corres-
pondientes al Complejo Nevado-Fildbride y a la Unidad de Almagro. Estas rocas afloran en el
nucleo de los pliegues, como es el caso de Sierra Nevada, la Sierra de Almagro o anticlinales
actualmente hundidos y cortados por la actividad posterior de fallas de salto en direccién
como el inferido bajo la Depresion del Guadalentin, en la Hoja de Lorca.

6.5. EXTENSION DURANTE EL NEOGENO SUPERIOR

Aunque recientemente en las publicaciones relativas a la evolucion tecténica de las Beticas y
del Mar de Alboran se considera que a partir del Tortoniense se reinicia la tecténica contrac-
tiva que prosigue hasta nuestros dias, por ejemplo MARTINEZ-MARTINEZ y AZANON, 1997,
COMAS et al. (1999) y AZANON y CRESPO-BLANC (2000) se observa que durante el Torto-
niense Superior hay un aumento de la subsidencia (RODRIGUEZ FERNANDEZ et al., 1999) y
que hay una actividad extensional que no es compatible con un contexto contractivo de di-
reccion N-S o NO-SE, por ejemplo LONERGAN y SCHREIBER (1993) y BOOTH REA y AZANON
(2003). Ademas es un periodo de gran actividad volcanica tanto en dreas emergidas como en
el Mar de Alboran, que se ha relacionado con un contexto extensional (TURNER et al., 1999).
En la Cuenca Surbalear parece que los sedimentos mas antiguos que se encuentran sobre
la corteza oceanica son de edad Tortoniense y estan afectados por fallas normales de creci-
miento también de esta edad, por lo que durante este periodo se pudo haber formado parte
de la corteza ocednica que constituye el basamento de esta cuenca. Por estos motivos se ha
considerado a este periodo del Tortoniense Superior como un momento donde dominan fun-
damentalmente procesos extensionales. En dreas como la Cuenca de Lorca se ha calculado un
factor de alargamiento en relacion con este evento extensional de 1,2. Aungue no supone un
alargamiento considerable, las fallas activas durante este periodo son importantes a la hora
de configurar los rasgos geomorfolégicos actuales. En este sentido las fallas de este evento
con transporte hacia el SO acentlan muchos de los cierres perianticlinales previos o generan
nuevos cierres al cortar y bascular a los pliegues como en el cierre perianticlinal oriental de
Sierra de la Tercia cerca de la localidad de Aledo.

6.6. FALLAS DE SALTO EN DIRECCION Y TECTONICA MESSINIENSE-CUATERNARIA

A partir del Tortoniense terminal-Messiniense basal se comienza a registrar un nuevo pulso
contractivo que se manifiesta fundamentalmente como un apretamiento de los pliegues ini-
ciados durante el Tortoniense Inferior, como discordancias angulares progresivas en el seno
de sedimentos de esta edad y especialmente como un periodo de gran actividad de fallas
de salto en direccion. Esta tectdnica es especialmente manifiesta en el extremo suroriental
de las Beticas en areas préximas a la Depresion de Vera 'y mas al N, en la Depresion del
Guadalentin produciéndose el levantamiento de Sierra Alhamilla (WEIJERMARS et al., 1985),
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de Sierra Cabrera (BARRAGAN, 1997; BOOTH REA et al.,, 2004b), de &reas actualmente
hundidas bajo la Depresién del Guadalentin (DE LAROUZIERE y OTT D'ESTEVOU, 1990), de
la Sierra de Filabres (GUERRA MERCHAN, 1992) y apretamiento del pliegue de Sierra de la
Tercia. En otras dreas de las Beticas también se registra este periodo de acortamiento, por
ejemplo provoca la continentalizacion definitiva de las Cuencas de Granada y Guadix-Baza
(FERNANDEZ et al., 1996).

Durante el Plioceno-Cuaternario las fallas de salto en direccion cortan a los pliegues y produ-
cen un cambio en la posicion y orientacion de los depocentros sedimentarios, que pasan a ser
de orientacién NE-SO subparalelos a la direccién de las fallas de salto en direccion, normal-
mente con los maximos espesores de sedimentos localizados cerca de la traza de las fallas, por
ejemplo en las zonas de falla de Palomares y de Alhama de Murcia. En relacién con la Falla de
Alhama de Murcia se produce un levantamiento importante de su bloque Ny subsidencia con
acumulacion de sedimentos Plio-cuaternarios en la Depresion del Guadalentin (SILVA, 1994,
MARTINEZ DIAZ, 1998; SILVA et al., 1997). En general se observan estructuras formadas en
relacion con dos tensores de paleoesfuerzos transpresivos distintos, con el eje mayor subhori-
zontal de orientacion N-S 'y NO-SE.

7. GEOLOGIA ECONOMICA

Son escasos los indicios mineros existentes en el ambito de esta Hoja, tanto en lo que se
refiere a minerales metélicos, no metalicos, energéticos y rocas industriales. Aunque hubo
importantes explotaciones de azufre en la formacion de diatomitas messinienses. Los pocos
indicios encontrados tienen una distribucion espacial segin dos zonas diferenciadas: por un
lado en los afloramientos de rocas metamorficas en las sierras de las Estancias y Sierra de la
Tercia, se encuentran los pocos indicios de menas metélicas; mientras que en el relleno sedi-
mentario de la Cuenca de Lorca hay depésitos de azufre, cherts, yeso y de otras rocas de uso
industrial (arcillas, calizas, gravas, etc.)

7.1. RECURSOS MINERALES
7.1.1. Minerales metaélicos y no metalicos
7.1.1.1. Mina del Saltador (Sr-(Pb-F-Cu))

Esta mina se encuentra al E del Cortijo Saltador en la Sierra de las Estancias (UTM: 606,70-
4170,10). Las mineralizaciones se encuentran en una zona de cizalla ductil-fragil en el contac-
to entre filitas alpujarrides a techo y cuarcitas, carbonatos, yesos y rocas bésicas infrayacentes.
La mineralizacion se encuentra en la propia roca de falla mostrando una geometria irregular
con cuerpos lenticulares o de caracter filoniano, rellenando fracturas. La mineralogia esta
constituida por galena, escalerita, fluorita, calcopirita, pirita, tetraedrita, calcosina, covellina,
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malaquita, azurita, cerusita, eritrina, annabergita, tenantita, enargita, farmacosiderita, clino-
clasa, lavendulanita, cuarzo, calcita, celestina, estroncianita, jarosita, dolomita, moscovita,
montmorillonita y yeso. La mina se exploté a cielo abierto para extraer minerales de Sr (celes-
tina y estroncianita). El origen de la mineralizacién parece estar relacionado con la circulacion
de fluidos favorecida por la actividad tectonica de la zona de falla.

7.1.1.2. Mina de Pefia Rubia (Pb-Fe)

Al igual que en el caso anterior la mineralizacién se encuentra diseminada en brechas y
cataclasitas de falla. Aunque en este caso la falla es de orden menor y corta a las dolomias
tridsicas de la Unidad del Morrén Largo que afloran en el cerro de la Pefia Rubia (UTM:
610,45-4170,10). La zona de falla asociada muestra un espesor de aproximadamente 2 m.
Las estrias preservadas en el contacto entre la mineralizacion y las dolomias encajantes indi-
can transporte hacia el SO. La mineralizacion estad constituida por galena, cerusita, goetita,
hematites y limonita.

7.1.1.3. Mina El Moro (Pb-Fe) y Mina San Gabriel (Pb-Cu-Fe)

Las dos minas se encuentran en la misma area; la Mina El Moro (UTM: 624,10-4179,10) ex-
plotaba una mineralizacion de cerusita, galena, limonita y probablemente smithsonita, situa-
da a la base de dolomias brechificadas de la Unidad del Morrén Largo en el extremo oriental
de la Sierra de la Tercia. La mina de San Gabriel (UTM: 624,95-4179,35) situada un poco mas
al NE explotaba tanto las dolomias brechificadas como las cuarcitas y pelitas permotridsicas.
La mineralizacion filoniana esta constituida por venillas de unos 2 cm de espesor de azurita,
malaquita, pirita, galena, hematites y calcita.

7.1.1.4. Rambla de Yechar (F-(Pb))

En la Rambla de Yechar (UTM: 627,55-4183,70) se han encontrado indicios de fluorita y
galena en venas milimétricas rellenando fracturas en calcoesquistos y dolomias del complejo
Alpujarride.

7.1.1.5. Rambla Roja (Cu-Mn-Fe)

Se han identificado varios afloramientos con mineralizaciones de Cu y Mn (malaquita, azu-
rita, oxidos de Fe y Mn y calcopirita) en grauvacas, conglomerados y pizarras del complejo
Maldguide. Las mineralizaciones de Cu (UTM: 603,20-4174,50) se encuentran impregnando
a grauvacas mientras que los 6xidos de Fe y Mn (UTM: 603,35-4174,60) se encuentran en un
paquete de liditas de unos 8 m de potencia con cuatro de ellos ricos en Mn. Ambas minerali-
zaciones muestran una geometria estratiforme buzante 40-50° hacia el NNE.
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7.1.1.6. Coto Felicidad (S)

La principal explotacion minera en la Hoja de Lorca consistio en una serie de minas de azufre
nativo que se encuentran en distintos puntos de la Serrata de Lorca. El azufre se encuentra
en niveles de margas y arcillas bituminosas en el seno de la Formacién de diatomitas del
Messiniense (USD V). La mineralogia esta formada por azufre nativo, yeso, anhidrita, calcita
e hidrocarburos. En el area de la Serrata hay abundantes minas de interior que explotaban el
azufre: Mina Clemencia (UTM: 612,40-4173,10), Mina San Esteban (612,90-4174,50), Mina
Santa Cruz (613,70-4175,70), Mina Na Sa Desamparados (615,00-4176,70), Mina Julio César
(616,50-4178,00) y otras muchas pequenas. Los estratos con azufre buzan aproximadamente
10-15° hacia el NO en toda el area de la Serrata. Hacia el nucleo de la cuenca estos niveles
se intercalan con niveles de evaporitas (halita, yeso, anhidrita). El azufre se encuentra como
lentejones, bolsadas irregulares, nédulos y capas.
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MINERALES METALICOS Y NO METALICOS

INDICION® |~ COORDENADAS SUST. Provincia/Térmi- |y el oGlA MORFOLOGIA | Observaciones
no Municipal
X Y
Celestina, estron-
cianita, jarosita,
galena, esfalerita,
1 606700 | 4170100 | Sr (Pb-F-Cu) | Lorca fluorita, calcopirita, | Lentejonar (filo- |\ ¢y Gjtagor
pirita, tetraedrita, niana irregular)
calcosina, covellina,
malaquita, azurita,
cerusita.
Galena, esfalerita,
2 610450 4170100 Pb Lorca goetita, hematites, | Estratiforme Pena Rubia
cerusita.
3 624100 | 4179100  Pb Totana Cerusita, galena, | o1 - iiforme Mina el Moro
limonita.
Azurita, malaquita, .
. . Mina San
4 624950 4179350 Cu-Pb Totana pirita, galena, Estratiforme .
h Gabriel
hematites.
5 627550 4183700 Fe-(Pb) Totana Fluorita, galena Estratiforme Rambla de
Yechar
6 603200 | 4174500 | Cu Lorca Malaquita, azurita, | poovigrme Rambla Roja
OFe, calcopirita.
) Estratiforme/len- :
7 603350 4174600 Mn Lorca Oxidos de Fe y Mn. A Rambla Roja
tejonar
Azufre nativo.Yeso/ Estratiforme/len-
8 612400 4173100 S Lorca anhidrita, calcita, ) Mina Clemencia
. tejonar
hidrocarburos
Azufre nativo.Yeso/ . .
9 612900 | 4174500 S Lorca anhidrita, calcita, | Coratformeflen- | Mina San
) tejonar Esteban
hidrocarburos
Azufre nativo.Yeso/ Estratiforme/len-
10 613700 4175700 S Lorca anhidrita, calcita, ) Mina Santa Cruz
. tejonar
hidrocarburos
Azufre nativo.Yeso/ . . W ca
1 615000 | 4176700 S Lorca anhidrita, calcita, | Coratiformefien- | Mina N°'S
. tejonar Desamparados
hidrocarburos
Azufre nativo.Yeso/ Estratiforme/len-
12 616500 4178000 S Lorca anhidrita, calcita, ) Mina Julio Cesar
. tejonar
hidrocarburos
Cuadro 7.1
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MINERALES ENERGETICOS Y ROCAS INDUSTRIALES

INDICIO COORDENADAS SUSTANCIA Provincia/ Término Observ.
Ne° Municipal
X Y

12 607350 4187800 Clz Lorca

13 601900 4175700 Arc Lorca

14 614700 4184750 Arc Lorca

15 610000 4177500 Ari Lorca

16 613000 4178100 Ari Lorca

17 609000 4179650 Ari Lorca

18 611900 4171600 Ari Lorca

19 614600 4174200 Ari Lorca

20 628500 4178500 Ari Lorca

21 622850 4175800 Ari Lorca

22 623500 4172100 Ari Lorca

23 605000 4187000 Clz Lorca Travertino
24 615250 4176700 Dia Lorca Diatomita

Cuadro 7.2

7.1.2. Minerales energéticos

Hay indicios de arcillas bituminosas en la formacion diatomitica messiniense. Especialmente
abundantes en el nucleo de la cuenca donde han sido cortadas por un sondeo.

7.1.3. Rocas industriales

Los recursos de productos de cantera, en gran parte del area comprendida en esta Hoja, han
tenido aprovechamiento como materiales de construccién en algin caso. Cabe destacar el
aprovechamiento de calizas para la fabricacién de cementos, arcillas para cerdmicas y gravas
y conglomerados para balastro. Ademas hay otras litologias explotables (arenas, yesos, etc).
Los principales ejemplos de explotaciones industriales se detallan a continuacion.

7.1.3.1. La Cantera

La mayor explotacion industrial de la Hoja de Lorca se encuentra en su extremo N (UTM:
607,35-4187,80) en el area denominada La Cantera. En ella se explotan calizas paledgenas
(eoceno-oligocenas) del Subbético que buzan fuertemente (desde invertidas hasta 45° hacia el
SE) definiendo el flanco N de un gran sinclinal. Las calizas se transportan hasta la fabrica de ce-
mento que se encuentra a la salida de Lorca hacia Caravaca. Las calizas afloran en bancos turbi-
diticos de espesor variable entre 20 cm y métricos, alternantes localmente con margocalizas.
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7.1.3.2. Canteras de arcillas

Las principales canteras para la explotacion de arcillas se encuentran en el extremo centroocci-
dental de la Hoja de Lorca, en el entorno de la carretera de Lorca a la Parroquia (UTM: 601,90-
4175,70). Estas canteras explotan arcillas rojas de la formacién permotriasica del Malaguide
Superior y también arcillas del Paledgeno Malaguide. Actualmente dichas canteras se encuen-
tran en desuso. En estas canteras probablemente se explotaron también yesos presentes en
el contacto entre las arcillas rojas y las facies carbonatadas tridsicas del Complejo Malaguide.
Actualmente, se explota una cantera de arcillas rojas en el interior de la Cuenca de Lorca in-
mediatamente al E de la localidad de Zufiga y la Juncosa (UTM: 614,70-4184,75). Estas facies
arcillosas se depositaron en llanuras de inundacién en zonas distales de los abanicos aluviales
messinienses que se encontraban en el borde occidental de Sierra Espufia y se encuentran
también al oeste de Nonihay, en el Llano de las Bojas (UTM: 622,80-4182,85).

7.1.3.3. Canteras de gravas y arenas

Hay multitud de canteras para la obtencién de gravas y arenas en la Hoja de Lorca. Segui-
damente se mencionaran las localidades y las formaciones méas usadas para la obtencion de
gravas y arenas.

En &reas centrales de la Hoja de Lorca, dentro de la Cuenca de Lorca, se explotan fundamen-
talmente los conglomerados del Plioceno Superior-Pleistoceno Inferior de cantos del Subbético
que coronan los relieves de la Pinosa-Los Miguelones (UTM: 610,00-4177,50) o de la Cafiada
de Salvador (UTM: 613,00-41781,00). Actualmente hay canteras activas que explotan arenis-
cas y conglomerados de la formacién messiniense preevaporitica (USD V) en los Cortijos del
Collado (UTM: 609,00-4179,65). En dreas centrales de la Hoja de Lorca hay también una gran
cantidad de pequenas explotaciones efimeras de gravas y arenas que aprovechan las terrazas
del pleistoceno medio y superior de varias ramblas. Estas son especialmente abundantes alli
donde el area fuente de las terrazas incluye conglomerados miocenos o pliocenos como es el
caso en las Ramblas de los Pefiones o de los Miguelones en la parte occidental de la Hoja de
Lorca. En algln caso se explotan pequefos abanicos aluviales activos como el abanico de la
Pregonera al oeste de Lorca en la carretera MU-701 (UTM: 611,90-4171,60). Cerca de Lorca
se explotan las terrazas del Pleistoceno Medio y Superior de Rambla Salada situada al N de la
localidad (Cantera de la Venta del Rolo, UTM: 614,60-4174,20).

En la zona suroriental de la Hoja de Lorca las formaciones méas usadas para la obtencién de
gravas y arenas corresponden a zonas apicales de los abanicos del Pleistoceno Medio y Supe-
rior que vertieron a la Cuenca del Guadalentin. Las canteras principales en estas formaciones
se encuentran en el abanico formado en la desembocadura de la Rambla de Lébor en el area
de la Casa del Pozo (UTM: 628,50-4178,50). También hay algunas canteras en abanicos de
la misma edad en el carril que une La Hoya con la Ermita de la Virgen de la Salud al N (UTM:
622,85-4175,80). A lo largo del cauce del Rio Guadalentin hay varias explotaciones que apro-
vechan terrazas del Pleistoceno Superior del rio (por ejemplo, UTM: 623,50-4172,10).
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7.1.3.4. Travertinos

Hay importantes depdsitos de travertinos muy cementados inexplotados en el extremo sep-
tentrional de la Hoja de Lorca coronando la sucesion sedimentaria Pliocena en el Llano de las
Molatas y la Loma de Lastén (UTM: 605,00-4187,00).

7.1.3.5. Diatomitas

En el ambito del Coto Felicidad, se explotan los niveles de margas diatomiticas de la Serrata
de Lorca (615250; 4176900). La diatomita o barro de diatomeas es un sedimento con alta
proporcion de esqueletos de diatomeas, organismos que se desarrollan en aguas ricas en sili-
ce, la cual fijan. Esta anémala concentracion en silice en las aguas de la cuenca del Mioceno
terminal se ha relacionado con el volcanismo coetaneo.

7.2. HIDROGEOLOGIA
7.2.1. Caracteristicas climaticas e hidrolégicas

La Hoja de Lorca queda encuadrada integramente en el ambito de la cuenca del Sequra, cu-
yos limites quedan definidos por el territorio de las cuencas hidrograficas que vierten al mar
Mediterraneo entre la desembocadura del rio Almanzora y la margen izquierda de la Gola del
Segura en su desembocadura, asi como la subcuenca hidrogréafica de la Rambla de Canales y
las cuencas endorreicas de Yecla y Corral-Rubio. La superficie asi definida tiene una extension
de 18.870 km?, distribuida entre las comunidades auténomas de Murcia (59 %), Valencia (7
%), Castilla-La Mancha (25 %) y Andalucia (9 %).

Dentro de la cuenca existe una gran diversidad orogréfica y climatica que origina numerosos
ambientes hidrolégicos diferentes entre si, con grandes contrastes climaticos, frecuentes se-
qufas, episodios de lluvias torrenciales y abundantes inundaciones. Presenta un caracter se-
miarido con precipitaciones medias anuales que oscilan entre 200 mm en Aguilas y 1.000 mm
en la cabecera del Segura y del rio Madera. La precipitacion media anual de toda la cuenca
es de unos 400 mm, la mas baja de todas las grandes cuencas peninsulares, aunque en afos
secos ésta puede descender por debajo de 100 mm en algunos sectores del sureste.

Las temperaturas medias anuales varian entre 18°C en el Campo de Cartagena y Vegas Media
y Baja del Segura 'y 10°C, o incluso menos, en la cabecera del rio Segura.

Las particulares caracteristicas climaticas de esta cuenca determinan que el porcentaje de

lluvia que termina como escorrentia en los rios sea tan solo del 15%, el mas bajo de toda la
peninsula, al ser muy elevada la evapotranspiracion.
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De acuerdo con la clasificacion de Papadakis, la cuenca del Segura se identifica con el deno-
minado tipo climatico mediterraneo y, segun las zonas, con los subtipos templado, continen-
tal, subtropical y semidrido subtropical.

En lo referente a la hidrologia superficial de la cuenca, los Unicos cauces fluviales con flujos
continuos son el propio rio Segura y sus tributarios Mundo, Taibilla, Moratalla, Guadalentin,
Argos, Quipar y Mula, siendo el resto cauces efimeros o intermitentes. La produccion funda-
mental de recursos hidricos se concentra, por tanto, en la cabecera de la cuenca (rio Mundo
y curso alto del Segura). Aguas abajo de la confluencia entre ellos los cauces de la margen
izquierda son, en general, ramblas sin aportaciones permanentes y con fuertes aparatos to-
rrenciales (ramblas del Judio, Moro, Tinajon, etc.), mientras que los de la margen derecha son
rios propiamente dichos, con caudales exiguos pero permanentes.

Las caracteristicas climaticas en la Hoja de Lorca, segun la clasificacion de Képpen, serian las
correspondientes al clima estepario seco, préximo al desértico (Geiger, 1970; Lépez Gomez,
1987). Las temperaturas medias anuales en torno a 17°C, junto con la escasez de lluvias,
en general inferiores a 300 mm/afo, y las tasas de evapotranspiracion de 850-900 mm/afno
imprimen un fuerte déficit hidrico en la zona permitiendo encuadrar este sector de Murcia
dentro de la Zona Climéatica Arida, aunque ya cercana a la Zona Semiarida. Al igual que en el
resto del SE peninsular, los mecanismos pluviométricos estan muy ligados a la presencia de
masas de aire frio con curvatura ciclénica en las capas altas de la atmosfera que dan lugar a la
formacién de “gotas frias” principalmente durante los meses de octubre y noviembre (Alonso
Sarria, 2002). Asi, después de las altas tasas de evaporacion registradas durante el verano, se
produce un rapido desarrollo de nubes en la vertical (casi centradas en una zona concreta)
dando lugar a lluvias torrenciales de gran intensidad horaria, que constituyen un gran porcen-
taje del total de las precipitaciones anuales (Castillo Requena, 1982).

El dmbito territorial de esta Hoja estd dominado, desde el punto de vista fluvial, por un solo
rio principal, el Guadalentin. El resto de cauces son ramblas efimeras, afluentes de dicho rio,
de respuesta hidrolégica muy irregular y condicionada directamente por los aguaceros sobre
sus cuencas vertientes. En el apartado 3.1 (Fisiografia) se describen con detalle los aspectos
esenciales de la red fluvial de esta Hoja.

7.2.2. Caracteristicas hidrogeoldgicas

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

Complementariamente a estas dos grandes zonas geoldgicas, existen abundantes depdsitos
de materiales post-orogénicos que se distribuyen como recubrimientos de las grandes unida-
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des mencionadas. Estos materiales post-orogénicos adquieren gran desarrollo en extension y
potencia en algunas depresiones postecténicas costeras y/o intramontafosas, como el Cam-
po de Cartagena, Valle de Guadalentin-Segura, Lorca, etc.

Hidrogeoldgicamente, esta complejidad da lugar a la existencia de numerosos acuiferos, en
muchos casos de mediana y pequefa extensién, con estructuras geoldgicas frecuentemente
complejas.

Siguiendo criterios geoldgicos e hidrogeoldgicos y atendiendo a razones de eficacia adminis-
trativa, se establecieron en el Plan hidrologico de la cuenca del Segura (CHS, 1997) 57 unida-
des hidrogeolégicas que agrupaban los 234 acuiferos definidos en la cuenca.

Con la entrada en vigor, el 22 de diciembre de 2000, de la Directiva 2000/60/CE, por la que
se establece un marco comunitario de actuaciéon en el dmbito de la politica de aguas, cono-
cida como Directiva Marco del Agua (DMA), se ha introducido el concepto “masas de agua
subterranea” definido como “un volumen claramente diferenciado de aguas subterraneas en
un acuifero o acuiferos”. Adicionalmente, se define el “acuifero” como “una o méas capas
subterraneas de roca o de otros estratos geoldgicos que tienen la suficiente porosidad y per-
meabilidad para permitir ya sea un flujo significativo de aguas subterraneas o la extraccion de
cantidades significativas de aguas subterraneas”.

La DMA establece la masa de agua subterrdnea como unidad geografica de referencia para
muchas de las obligaciones especificadas en la Directiva, siendo el cumplimiento de los objeti-
vos medioambientales, el control de la evolucion del recurso y la adopcién de medidas de pro-
teccion y restauracion de exigencias aplicables a todas y cada una de las masas identificadas
como tales por los Estados miembros. La identificacion y delimitaciéon de las masas es por ello
un elemento determinante de la gestion futura de las aguas y forma parte de las obligaciones
establecidas en el articulo 5 de la Directiva.

Partiendo de las unidades hidrogeoldgicas establecidas en el Plan de cuenca y teniendo en
cuenta ademads otros parametros relacionados con aspectos geométricos e hidrodindmicos,
asi como con procesos de sobreexplotacion, se han definido en la cuenca del Segura 63
masas de agua subterrdnea que basicamente coinciden con las 57 unidades hidrogeolégi-
cas, a excepcion de 5 de ellas en las que se ha procedido a su subdivision segun los criterios
enunciados.

Los recursos hidricos renovables propios de la cuenca son de aproximadamente 950-1.000
hm?3/ano, de los cuales, el 60% corresponden a escorrentia subterrdnea. Estos recursos son

totalmente insuficientes para atender las necesidades de la cuenca, estimadas en 1.960 hm?/
ano, por lo que fue necesario realizar el trasvase Tajo-Segura. La 12 fase de esta obra entré
en funcionamiento en 1978 y aunque esta disefada para poder trasvasar 600 hm3ano, sus
aportaciones anuales han sido muy variables y en pocas ocasiones han superado los 400
hm?3/afio. De acuerdo con el Plan Hidrologico de la cuenca del Segura (CHS, 1997), en una
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situacion hidroldégica media y contando con los 600 hm3/afio procedentes de la primera fase
del trasvase Tajo-Segura, el déficit actual es de 460 hm?3/afio. Del total del déficit, 250 hm?/
ano corresponden a sobreexplotacion de acuiferos y el resto a insatisfaccion de las demandas.
Este déficit hidrico de la cuenca se ve notablemente incrementado en situaciones de sequia,
pues a los escasos recursos que se generan en dichas condiciones hay que afadir la normal
disminucion de excedentes en la cabecera del Tajo, con la consiguiente reduccion del volumen
trasvasado.

La principal demanda de agua corresponde a la agricultura de regadio, destacando las Vegas
del Segura, el Valle del Guadalentin, la cuenca de Mula-Fortuna-Alcantarilla-Alhama, el Cam-
po de Cartagena y la zona de Mazarrén-Aguilas. En la actualidad, también es importante el
incremento de la demanda de agua como consecuencia del desarrollo urbanistico y turistico.

Son numerosos los puntos de agua existentes en el &mbito de esta Hoja, especialmente los

gue se encuentran relacionados con los pozos mineros del sector SE. En el Cuadro 7.3. se
recogen una seleccion de los puntos que se han considerado mas representativos.
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HOJA ocT PUNTO HUSO COORXUTM | COORY UTM COTA NOMBRE DES_NAT PROF
MUN

2538 1 0001 30 604134 4182634 82 LORCA MANANTIAL

2538 2 0001 30 609875 4182975 60 LORCA POZO-SONDEO 80

2538 2 0003 30 612430 4184520 00 LORCA SONDEO 05

2538 2 0006 30 613490 4185030 580 LORCA SONDEO 16

2538 3 0001 30 619410 4187730 724 TOTANA SONDEO 250

2538 3 0002 30 619770 4180750 628 ALEDO MANANTIAL

2538 3 0006 30 619080 4187680 714 TOTANA SONDEO 250

2538 3 0008 30 619470 4187910 738 TOTANA SONDEO 226

2538 3 0015 30 619440 4180400 648 ALEDO SONDEO 30

2538 3 0019 30 617740 4185370 600 TOTANA SONDEO 20

2538 4 0002 30 629257 4183433 340 TOTANA SONDEO 217

2538 4 0006 30 629100 4183805 379 TOTANA SONDEO 330

2538 4 0008 30 629097 4183485 356 TOTANA SONDEO 200

2538 4 0015 30 626120 4184370 578 ALEDO POZO 78

2538 4 0016 30 623560 4181960 500 ALEDO SONDEO 204

2538 4 0017 30 623830 4181980 495 ALEDO SONDEO 200

2538 4 0018 30 623820 4182080 500 ALEDO SONDEO 202

2538 4 0019 30 624750 4187590 730 TOTANA GALERIA 10

2538 4 0025 30 624000 4184610 593 ALEDO SONDEO 101

2538 4 0034 30 624750 4183840 530 ALEDO GALERIA

2538 4 0036 30 623680 4184000 575 ALEDO SONDEO 12

2538 4 0041 30 623510 4188700 748 TOTANA SONDEO 30

2538 4 0043 30 623950 4185400 610 ALEDO SONDEO 237

2538 4 0045 30 623370 4185180 610 ALEDO SONDEO 208

2538 4 0046 30 623170 4185630 625 ALEDO SONDEO 230

2538 4 0047 30 624630 4187180 706 TOTANA SONDEO 240

2538 4 0050 30 623720 4182730 535 ALEDO MANANTIAL

2538 4 0051 30 623722 4183600 550 ALEDO MANANTIAL

2538 4 0053 30 623850 4182320 525 ALEDO MANANTIAL

2538 4 0055 30 625620 4183990 600 ALEDO GALERIA

2538 4 0064 30 623600 4188430 800 TOTANA MANANTIAL

2538 4 0067 30 624760 4186180 652 ALEDO GALERIA

2538 4 0070 30 627050 4185020 600 TOTANA MANANTIAL

2538 4 0071 30 625000 4186610 675 TOTANA SONDEO 65

2538 4 0072 30 624730 4186450 670 ALEDO POZO-SONDEO 28

2538 4 0074 30 626110 4186000 655 TOTANA SONDEO 920

2538 4 0075 30 623920 4183540 632 ALEDO POZO 40
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HOJA ocT PUNTO HUSO COORXUTM | COORY UTM COTA NOMBRE DES_NAT PROF
MUN
2538 4 0076 30 623980 4183470 631 ALEDO POZO 35
2538 4 0077 30 625310 4185510 640 ALEDO SONDEO 100
2538 6 0002 30 612042 4171446 375 LORCA MANANTIAL
2538 6 0005 30 610334 4170600 585 LORCA MANANTIAL
2538 6 0018 30 610935 4172495 362 LORCA SONDEO
2538 6 0020 30 612649 4175317 385 LORCA GALERIA
2538 7 0002 30 620352 4172526 289 LORCA POZO-SONDEO 200
2538 7 0011 30 623082 4173053 275 LORCA SONDEO 230
2538 7 0014 30 621837 4173689 290 LORCA SONDEO 235
2538 7 0015 30 618024 4172196 322 LORCA SONDEO 290
2538 7 0016 30 618547 4171991 318 LORCA SONDEO 230
2538 7 0017 30 619491 4171183 300 LORCA SONDEO 190
2538 7 0018 30 616361 4170059 330 LORCA SONDEO 200
2538 8 0015 30 625363 4173634 265 LORCA POZO-SONDEO 200
2538 8 0016 30 626662 4173498 260 LORCA POZO-SONDEO 194
2538 8 0018 30 626965 4173870 250 LORCA POZO-SONDEO 175
2538 8 0025 30 630394 4177217 250 TOTANA SONDEO 60
2538 8 0026 30 630394 4177217 248 TOTANA POZO-SONDEO 140
2538 8 0028 30 630342 4176942 249 TOTANA SONDEO 156
2538 8 0038 30 627018 4174170 255 LORCA POZO-SONDE
2538 8 0043 30 625363 4173634 265 LORCA SONDEO 195
2538 8 0053 30 626036 4176304 265 LORCA SONDEO 250
2538 8 0054 30 624014 4173795 271 LORCA SONDEO 180
2538 8 0057 30 625459 4173233 259 LORCA SONDEO 00
2538 8 0058 30 625210 4173260 262 LORCA SONDEO 200

Cuadro 7.3. Seleccion de Puntos de Agua
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Figura 7.1. Masas de Agua Subterranea en la Cuenca del Segura. MMA (2005)

En la Figura 7.1, tomada del Mapa de Masas de Agua subterranea (MMA 2005), se refleja la
distribucién geografica de dichas masas de agua en el dmbito de la 12 fase del Proyecto de
actualizacion y revision geoldgica de la Regién de Murcia.

De acuerdo con esta delimitacién, se indican a continuacién las Masas de Agua Subterrénea
presentes en el dmbito de la Hoja, coincidentes con las Unidades Hidrogeoldgicas homoénimas:

070.046.- Puentes (U.H. 07.40)

070.048.- Santa- Yéchar (U.H. 07.25)

070.049.- Aledo (U.H. 07.57)

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

070.046.- Puentes (U.H. 07.40)

Esta masa de agua subterranea, coincidente conceptualmente con la unidad hidrogeolégica

homonima, abarca un conjunto heterogéneo, tanto por la formacién permeable como por
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el interés hidrogeoldgico, de 6 acuiferos, cuyos limites se representan en la Figura 7.1 Su ex-
tension superficial es de 121 km? (considerablemente inferior a la de la U.H. por no incluir las
amplias zonas sin acuiferos definidos), en su practica totalidad dentro del ambito geografico
de la hoja de Lorca. La ocupacion general del suelo en el aflo 2000 era la siguiente: 2% como
suelo urbano, 34% como agricola y 64% como suelo forestal.

Los limites litolégicos de la masa estan definidos por los materiales que forman su base imper-
meable, constituidos por margas, margocalizas y lutitas del Paledgeno y Nedgeno.

Acuffero Los Cautivos-Torralba. Tiene una superficie de 36 km?y es el acuifero de mayor inte-
rés de todos los definidos en la unidad, siendo objeto de explotaciones significativas.

La formacién permeable estd constituida por 170 m de calizas del Mioceno superior, que
hacia el suroeste cambian de facies pasando a conglomerados, areniscas y arenas. El imper-
meable de base son las margas del Tortoniense.

La recarga, evaluada en 1,4 a 1,6 hm?3/afio, procede de infiltracién de lluvia. La descarga tiene
lugar por bombeos en sondeos que extraen un caudal medio de 1,5 hm3ano, que han anu-
lado la antigua salida por manantial. Posiblemente exista relacion hidraulica entre el acuifero
y el rio Guadalentin, aunque de muy escasa magnitud.

La evolucién piezométrica pone de relieve la existencia de bombeos que son seguidos de re-
cuperaciones practicamente completas, lo cual indica que el acuifero mantiene un equilibrio
muy préximo al natural.

El agua subterranea es de facies bicarbonatada calcica, con salinidad inferior a 1.000 mg/l,
aunque en el sector de Cautivos, debido a la influencia de las aguas superficiales con alto
contenido salino del rio Guadalentin, la facies es sulfatada-clorurada sodica y la mineraliza-
cién mayor.

Acufifero La Alqueria. De 60 km? de extensién, esta constituido por 200 m de calizas del Eoce-
no superior. El muro lo forman los materiales margosos del Paleoceno-Eoceno inferior.

Sus recursos proceden de la infiltracion de lluvia y son inferiores a 0,1 hm?3/afio. Estd muy
compartimentado en pequenos blogues que son drenados por numerosos manantiales de
caudal inferior a 0,5 I/s.

La facies del agua es bicarbonatada calcico-magnésica y la salinidad es inferior a 800 mg/I.
Acuffero Puentes. Tiene una extension de 5 km? y esta constituido por 50 m de calcarenitas y
conglomerados del Mioceno superior, siendo su base impermeable las margas miocenas. Sus

recursos se han estimado en 0,5 hm?3/ano, existiendo relacion hidraulica con el embalse de
Puentes. El agua es de facies sulfatada sddica, con una salinidad entre 500 y 1.000 mg/l.
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Acuifero Rio Guadalentin. Constituido por 10 a 50 m de conglomerados, gravas y arenas del
Cuaternario, ocupa una superficie de 10 km?. Presenta un balance hidrico equilibrado entre la
recarga, 0,1 hm3/ano (procedente de infiltracion de lluvia y del rio Guadalentin), y la descarga,
producida Unicamente por bombeo. Sus aguas son de facies sulfatada-clorurada sédica, con
una salinidad del orden de 4.000 mg/I.

De los acuiferos de Tercia y Pozuelo no existen estudios.
070.048.- Santa- Yéchar (U.H. 07.25)

Con una extension de 42,5 km?, la ocupacion del suelo en el ano 2000 en esta masa de agua
subterranea era la siguiente: urbana, en el 3% de la superficie; agricola, en el 15%, y forestal
en el 82%. En este dmbito geogréfico se ubica el Espacio natural protegido del Parque Re-
gional de Sierra Espufia.

La masa se sitla en su totalidad en la provincia de Murcia, al sur de Sierra Espufia, entre las
poblaciones de Aledo, al oeste, y Alhama al este. En esta Hoja ocupa el sector NE encuadrado
al oeste de la Autovia Sevilla-Murcia (A-92), correspondiente a los afloramientos meridionales
de Sierra Espufa.

Se trata de un acuifero con estructura muy compleja, a base de escamas tecténicas, consti-
tuido por 140 metros de dolomias y calizas tridsicas de las formaciones carbonatadas de las
denominadas “Unidades Intermedias”, incluidas en el Complejo Alpujarride (Morrén Largo y
Santa Yéchar).

Los limites estan definidos segun afloramientos y subafloramientos de argilitas, pizarras, cuar-
citas, conglomerados y yesos del Paleozoico y Tridsico, que ademas corresponden al imper-
meable de base de la formacion acuifera.

La complejidad estructural que afecta al acuffero ha provocado una importante compartimen-
tacion en diversos sectores con funcionamiento hidrodinamico independiente.

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

En ITGE (1988) se evalua la recarga por infiltracion de la precipitacion en 0,3 hm*/afo como
valor medio del periodo 1962/63-1971/72. Asimismo se referencian caudales de bombeo de
7 hm3 en 1972, 5,2 hm3/afio en el periodo 1977-78 y 3,5 hm? en 1987. En CARM (1992) se
calculan las entradas al acuifero en 1,5 hm?3/afo para el periodo 1956-1975, procedentes Uni-
camente de la infiltracion de la precipitacion. Los bombeos se estiman en 4,5 hm*/ano, como
media de los afios 1989 y 1990. El balance resultante es, por tanto, de -3 hm¥ano.
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Segun el Plan Hidrolégico de la cuenca del Segura (CHS, 1997), las entradas se producen sélo
por infiltracion de la lluvia util (1,5 hm3/ano), y las salidas, por bombeo (5 hm*afio). Segun
esta informacion el balance del acuifero tendria también un desequilibrio de -3,5 hm?*/afio.
Fue declarado sobreexplotado por acuerdo de 6/04/2004 de la Junta de Gobierno de CHS.

En general, la evoluciéon piezométrica esta caracterizada por un descenso de los niveles desde
principios de los afios setenta hasta la actualidad, variable segun sectores, como consecuencia
de la explotacion del acuifero. Los descensos maximos corresponden al periodo de 1979 a
1986; a partir de 1986 cambia la tendencia hacia una casi estabilizacién de los niveles en al-
gunos sectores, debido a la disminucion de la explotacion. Dicha disminucion puede atribuirse
a varios motivos: captaciones que se han ido quedando secas, costes de extraccion crecientes
al incrementarse la profundidad del nivel, etc.; sin duda, también ha influido notablemente la
llegada de aguas del trasvase Tajo-Segura a las zonas de riego de Alhama de Murcia y Totana
en el valle del Guadalentin, que eran hasta ese momento el principal destino de las aguas
subterrdneas captadas.

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

Las facies predominantes de las aguas subterraneas son sulfatadas-bicarbonatadas calcico-
magnésicas, en general no aptas para consumo humano y mediocres para regadio. Las con-
ductividades eléctricas oscilan entre 1.000 y 4.100 pS/cm. No parece observarse modificacio-
nes del quimismo relacionadas con la explotacion.

070.049.- Aledo (U.H. 07.57)

Esta masa tiene una superficie de 72,7 km?, repartida entre los términos municipales de Ale-
do y Totana. La ocupacién general del suelo en el ano 2000 era fundamentalmente forestal
(74,5%) y agricola (25%), siendo apenas del 0,5% como suelo urbano.

La delimitacion actual de esta masa de agua subterranea ha sufrido diversas vicisitudes en el
tiempo y es algo diferente de la unidad hidrogeoldégica homonima. La primera referencia y
delimitacién del acuifero se efectiia en IGME (1979), donde se diferencian dos tramos acuife-
ros (Tortoniense superior-Messiniense y Helveciense-Tortoniense superior), dentro de lo que se
denomina como acuifero “Mioceno de Aledo”. En CARM (1992) se retoma la delimitacién del
IGME y se profundiza en el conocimiento del acuifero. El Plan Hidrolégico de la cuenca del Se-
gura (CHS, 1997) establece una nueva unidad hidrogeoldgica (07.57) con el mismo nombre,
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compuesta por los acuiferos “Tridsico Malaguide de Sierra Espuia”, “Manilla” y “Aledo”;
estos dos Ultimos tienen correspondencia aproximada con los tramos Helveciense-Tortonien-
se superior y Tortoniense superior-Messiniense, respectivamente, de la delimitacion de IGME
(1979). En una posterior investigacién de la zona (CARM, 1997) se amplian y modifican nota-
blemente los limites establecidos en IGME (1979) y CHS (1997), definiendo un nuevo acuifero
denominado Llano de las Cabras con tres sectores: Torraba, Rambla del Gitano y Aledo. La
masa de agua subterrdnea denominada “Aledo” (070.049) incluye todos estos acuiferos ex-
cepto el “Tridsico Malaguide de Sierra Espufia”, que constituye una masa independiente con
esa denominacion (070.047) y queda fuera de esta hoja.

En la hoja de Lorca esté representada en su totalidad la masa 070.049 Aledo, cuya principal
formacién permeable corresponde a calcarenitas bioclasticas del Tortoniense superior-Messi-
niense, de 30-100 m de espesor, a la que, en ocasiones, se le unen a techo entre 25y 50 m de
conglomerados. Localmente, el muro de las calcarenitas reposa discordante sobre un sustrato
de dolomias tridsicas permeables cuya potencia se estima en unos 125 m.

Los limites laterales se establecen con materiales tridsicos de baja permeabilidad de las masas
Santa-Yéchar, Tridsico Malaguide de Sierra Espufia y Puentes.

La recarga se produce por infiltracion de la lluvia, habiendo sido estimada entre 0,5y 1,25
hm3/afio segun los diferentes estudios realizados. La descarga tiene lugar por bombeo (entre
0,6 y 1,2 hm3/afo, segun las distintas fuentes consultadas) y a través de manantiales (0,1
hm?3/ano). El area superficial correspondiente a esta masa fue declarada sobreexplotada por
acuerdo de 6/04/2004 de la Junta de Gobierno de CHS.

Las facies predominantes de las aguas subterraneas son las bicarbonatadas calcicas, en gene-
ral aptas para consumo humano y de alcalinidad y salinidad bajas. Las conductividades oscilan
entre 500 y 1.200 pS/cm y la salinidad media es inferior a 800 mg/I.

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

Tiene una superficie de 324 km?, encuadrandose integramente en la Regién de Murcia. La
ocupacion general del suelo en el afio 2000 era eminentemente agricola (82%, en su casi
totalidad de regadio) y en mucha menor proporcion urbana (7%) y forestal. En este &mbito
geogréfico se ubica la reserva natural de los Saladares del Guadalentin.

En la Hoja de Lorca aparece el sector de cabecera de la masa, en la depresion del rio
Guadalentin entre Lorca y Totana, extendiéndose ampliamente por las hojas de Totana y
Alcantarilla.

El Valle del Guadalentin corresponde a una fosa tecténica situada en una de las depresiones

intramontafosas de las Cordilleras Béticas, en la que existe actividad tecténica especialmente
en las fallas que definen su borde septentrional. La depresion esté rellena por sedimentos
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margosos del Mioceno y aluviales del Pliocuaternario, estos Ultimos con una extensiéon super-
ficial de 740 km? y una potencia comprendida entre 100 y 300 m.

Dentro de esta zona se diferencian claramente dos sectores acuiferos, definidos por un cam-
bio en las caracteristicas del relleno aluvial del Pliocuaternario: el acuifero del Alto Guadalen-
tin, monocapa libre, en el que el relleno esta formado por un conjunto de arenas y gravas de
alta permeabilidad, y el acuifero del Bajo Guadalentin, multicapa, donde el relleno detritico
presenta frecuentes intercalaciones arcillosas y varios niveles permeables de muy compleja
interconexion hidrodindmica. El limite entre ambos acuiferos es un acufamiento del conjunto
permeable del Alto Guadalentin segin una linea de direccién aproximada NO-SE, con origen
en Lorca.

La masa de agua subterrdnea Bajo Guadalentin, coincidente en su concepcién con la unidad
hidrogeoldgica del mismo nombre, tiene sus limites definidos por los materiales de baja per-
meabilidad del Mioceno, que a su vez actlan como sustrato del acuifero, y, localmente, del
Paleozoico, excepto en el extremo noreste que limita con la Vega Media del Segura y en el
suroeste que lo hace con el Alto Guadalentin.

Se trata de un acuifero multicapa, de compleja estructura hidrogeolégica, constituido por
tramos permeables de arenas y gravas, irregularmente distribuidos dentro de un conjunto de
caracter basicamente arcilloso, a los que corresponden niveles piezométricos generalmente
independientes, situados a profundidades diversas, en muchos casos con notables diferencias
de cota.

El acuffero no tiene un funcionamiento hidrodindmico coherente como conjunto ni es posible
trazar unas isopiezas representativas de la circulacion subterranea global que, en estado de
equilibrio, debia tener como destino final el cauce del rio Guadalentin. Debido a los procesos
de extraccion intensiva de agua subterranea al que se ha visto sometido, en especial desde
principios de los afos 1970 hasta la llegada de las aguas del trasvase Tajo-Segura a partir de
1984, el flujo subterrdneo se encuentra influenciado, observandose zonas con depresiones
piezométricas considerables, como son la situada al noreste de la carretera Totana-Mazarrén y
las que se ubican en las inmediaciones de El Cafarico y del Caserio de Los Ventorrillos.

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

La recarga procede de la infiltracion directa del agua de lluvia y de las infiltraciones por re-
torno del riego, en un valor medio estimado de 11 hm%afo. Actualmente no existe descarga
natural, evaludndose en 36 hm?3/afo las extracciones por bombeo, que se destinan para usos
agricolas, si bien con una acusada variabilidad anual. En consecuencia, el balance entre las
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entradas y salidas del acuifero esta claramente desequilibrado, habiendo sido declarado como
sobreexplotado (04/10/1988).

Las aguas subterraneas del Bajo Guadalentin tienen un alto contenido salino, con una con-
ductividad media del orden de 5.500 pS/cm (generalmente comprendida entre 3.000 pS/cm
y 6.500 pS/cm, aunque en algunos puntos del sector occidental se han llegado a superar los
10.000 pS/cm) y facies variables, con predominio del tipo sulfatada-clorurada mixta (aunque
localmente sean bicarbonatadas por la liberacion del gas carboénico del sustrato, pero en
mucha menor extensién que en el Alto Guadalentin). La peor calidad se da en los niveles
acufferos mas superficiales, que son los mas vulnerables a la contaminacién por practicas en
el terreno.

Los principales focos de contaminacion del acuifero son, ademas de los naturales procedentes
de las rocas que constituyen su entorno geolégico, los vertidos de residuos urbanos e indus-
triales, sobre todo en las proximidades de Lorca, Totana, Alhama de Murcia y Librilla, junto
a unas actividades agropecuarias con un importante desarrollo agricola y ganadero, lo que
implica un significativo aporte de nitratos, aunque con una distribucién irregular concentrada
en los niveles mas someros donde se han llegado a superar en algunos puntos los 100 mg/I.

8. PUNTOS DE INTERES GEOLOGICO

8.1. FALLAS DE CRECIMIENTO DEL BORDE OCCIDENTAL DE SIERRA ESPUNA; MARGEN
ORIENTAL DE LA CUENCA DE LORCA

Este punto de interés geoldgico (PIG) se encuentra en el municipio de Totana en los parajes
de la Sierrecica y de los Molinos (bajo el anejo de Aledo. UTM: 62650-418300) dentro de la
Hoja de Lorca. Se ha seleccionado por su gran interés estratigrafico y tectonico para el estu-
dio de la evolucion tectonica de las Béticas durante el Nedgeno y para establecer el marco
de los procesos tecténicos activos que afectan a la Regién de Murcia. En primer lugar, el
profundo encajamiento de la red fluvial en las ramblas de Lébor y de los Molinos permite el
afloramiento de una completa sucesion estratigrafica del relleno sedimentario de la Cuenca
de Lorca de edad Langhiense Inferior-Messiniense (Figura 4.32). En segundo lugar, en esta
area afloran fallas normales sinsedimentarias que configuraron el borde oriental de la Cuenca
de Lorca durante el Mioceno Medio y Superior (Figura 4.32). La actividad sinsedimentaria de
estas fallas dio lugar a la formacion de discordancias progresivas en el relleno sedimentario
coetaneo, que fue basculado en relacién su geometria listrica. Este sistema de fallas migré en
el tiempo hacia la cuenca durante el Tortoniense Superior dando lugar a una serie de bloques
fallados constituidos por sedimentos mas recientes hacia la cuenca que fueron sellados por
sedimentos de edad Messiniense.

Los excelentes afloramientos hacen que este PIG tenga ademas del claro interés cientifico un
gran interés didactico para la enseflanza de geologia estructural y estratigrafia y para el estu-
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dio de la influencia de los procesos tectdnicos en la sedimentacion y la formacion de cuencas.
Este PIG ha sido estudiado con detalle y aparece descrito en varias publicaciones (MONTENAT
etal., 1990; BOOTH-REA y AZANON, 2003 y BOOTH-REA et al., 2004a).

8.2. SEGMENTO DE LA FALLA DE LORCA-ALHAMA DE MURCIA ACTIVO EN LA LOCALIDAD
DE LORCA

La falla de Alhama de Murcia es una de las estructuras con mayor peligrosidad sismica de las
Béticas debido a su gran longitud y a su evidente actividad en periodos histéricos. Estudios de
paleosismicidad asociada a la falla indican que ésta ha sido activa al menos en tres ocasiones
en los dltimos 27 ka produciendo sismos de M, 6,5 a 7 (MASANA et al., 2004). Justo al NE
de Lorca esta falla se encuentra segmentada dando lugar a una zona de relevo transpresiva
(una estructura en flor con expresion topografica en forma de una loma de presiéon) donde
aflora el basamento metamorfico de la Cuenca de Lorca y gran parte del relleno sedimentario
suprayacente (UTM: 61600-417250). Este PIG es de especial interés por los excelentes aflo-
ramientos que muestran en este area los segmentos de la falla de Alhama de Murcia (Figura
8.1), especialmente vulnerable por su gran cercania a la localidad de Lorca, encontrandose en
una zona de natural expansion de la ciudad, y muy atractivo por su facil acceso.

En este punto se puede observar la cinematica de la falla, las relaciones entre la falla y el re-
lleno sedimentario de la Cuenca de Lorca; el efecto de la falla sobre la topografia del area y
los distintos tipos de roca de falla generados durante la evolucion de la falla y en relacion con
las diversas litologias que afloran en su entorno, desde evaporitas messinienses hasta esquis-
tos alpujarrides. Este PIG es también adecuado para estudiar la estratigrafia de la Cuenca de
Lorca, que aflora a favor de los antiformes generados en relacién con la tectonica transpresiva
plio-cuaternaria. Observandose ademas estructuras sinsedimentarias del Tortoniense Inferior.
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Figura 8.1. Roca de falla (brechas y cataclasitas foliadas) asociada a la Falla de Alhama de Murcia con
estructuras riedel y porfiroclastos con colas asimétricas que indican la cinemaética sinistrorsa de la falla
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