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RESUMEN

El análisis espectral de datos gravimétricos ha sido utilizado para investigar la geometría de las principales discontinuidades gravimétri-
cas corticales del centro peninsular. El área estudiada presenta una anomalía de Bouguer negativa en la que se superponen los efectos
superficiales del relleno de las cuencas sedimentarias terciarias, cuencas del Duero y del Tajo, y los efectos de fuentes más profundas
como el descenso de la discontinuidad del Moho bajo el Sistema Central puesto de manifiesto por estudios sísmicos. Para discriminar los
efectos de las fuentes superficiales y profundas de similar longitud de onda se ha optado por calcular el efecto gravimétrico de los sedi-
mentos terciarios y restarlo del mapa gravimétrico observado. El espectro de potencia del mapa gravimétrico obtenido frente a la fre-
cuencia, muestra que la fuente regional está situada a una profundidad media de 29.9 ± 4.6 km. El mapa de anomalía regional, asociada
a esta fuente, muestra un mínimo relativo NE-SO en el Sistema Central y otro mínimo relativo NO-SE en la zona oriental y central de la
Cordillera Ibérica. De acuerdo con los datos sísmicos esta profundidad corresponde a la posición de la principal discontinuidad de densi-
dad de la corteza, es decir del Moho. Mediante la inversión de los datos gravimétricos se ha calculado la geometría del Moho. Esta geo-
metría indica la existencia de dos dominios bien diferenciados: un dominio norte y nororiental caracterizado por alineaciones NO-SE a
E-O y un dominio suroccidental caracterizado por alineaciones NNE-SSO a E-O. El mayor descenso del Moho se produce bajo el Sistema
Central y la Cordillera Ibérica, alcanzando el espesor de la corteza más de 34 km. La relación entre la geometría obtenida y las grandes
estructuras alpinas del centro peninsular sugiere el importante papel que la deformación a escala cortical ha tenido en las etapas de defor-
mación alpinas.
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Topography of the Moho undulations in Central Spain from gravity data

ABSTRACT

Spectral analysis of gravity data has been used to investigate the geometry of the main gravity discontinuities in Central Spain. The area
shows a negative Bouguer Anomaly in which the gravity effect of both tertiary basins (Duero and Tajo river basins) and the deeper crus-
tal sources, as it is shown in Central Spain seismic data, are superimposed. In order to isolate the gravity effect due to regional and resi-
dual sources, which provide the same wavelength, the gravity effect due to the tertiary basins has been calculated and subtracted from
the observed gravity map. Calculating the gravity power spectrum for the new Bouguer anomaly map previously obtained, and repre-
senting its natural logarithm versus the frequency, a regional source located at a mean depth of 29.9 ± 4.6 km is obtained. Regional ano-
maly gravity map shows two relative minimum trending NE-SW, corresponding to the Spanish Central System and NW-SE, in the Iberian
Chain. Regarding the seismic data in Central Spain, this depth corresponds to the main discontinuity in the crust, so is the Moho. The inver-
sion of gravity data has provided the geometry of the Moho. The Moho geometry shows the occurrence of two remarkable domains: the
North and Northeast domain with NW-SE and E-W trending and the Southwest domain with NNE-SSW and E-W trending. The Moho dee-
pens under the Spanish Central System and the Iberian Chain, providing a crust thickness of more than 34 km. The connection between
the obtained Moho geometry and the main Alpine structures in Central Spain suggest the important role that the cortical scale deforma-
tion has had in the Alpine tectonic deformation.
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Introducción

En la zona centro-oriental de la Península Ibérica se
encuentran dos cadenas intraplaca: el Sistema

Central de orientación NE-SO y la Cordillera Ibérica
que se extiende en dirección NO-SE. Estas cadenas
están limitadas por cuencas intracontinentales relle-
nas de sedimentos terciarios: Cuenca del Duero,



Cuenca del Tajo y Cuenca del Ebro. Según los estu-
dios sísmicos, en esta zona la corteza tiene un espe-
sor medio de unos 31 km (Banda et al., 1981; ILIHA
DSS Group, 1993) engrosándose bajo el Sistema
Central donde el Moho desciende hasta los 35 km
(Suriñach y Vegas, 1988; ILIHA DSS Group, 1993). El
área está caracterizada por una anomalía de Bouguer
negativa, anomalía que se extiende por todo el centro
peninsular y en la que los mínimos relativos más acu-
sados están asociados a las cuencas terciarias y al
área central de la Cordillera Ibérica (Mezcua et al.,
1996). Las investigaciones gravimétricas han apunta-
do la existencia de engrosamientos corticales bajo el
Sistema Central (Cadavid, 1977; Gómez Ortiz, 2001) y
la Cordillera Ibérica (Salas y Casas, 1993).

En este trabajo se pretende investigar mediante
métodos gravimétricos la geometría del Moho en la
zona centro-oriental de la Península Ibérica (Fig. 1). Ya
que uno de los problemas básicos en la interpreta-
ción de las anomalías de Bouguer es la separación
entre las contribuciones de las fuentes superficiales y
profundas que generan las anomalías, en este estu-
dio se va a calcular en primer lugar el efecto gravi-

métrico de las cuencas sedimentarias terciarias. Este
efecto se va a sustraer del Mapa de anomalías de
Bouguer para eliminar las anomalías gravimétricas
correspondientes a fuentes superficiales de gran
extensión. A partir del mapa gravimétrico obtenido y
mediante técnicas de análisis espectral, se investiga-
rá la profundidad y geometría de las fuentes profun-
das.

Marco geológico

Las principales unidades estructurales del centro
peninsular han sido creadas en las sucesivas etapas
tectónicas alpinas (Fig. 1). Durante el Mesozoico
domina un régimen tectónico extensional muy bien
registrado en la zona oriental de la península. La
extensión comienza en el Pérmico Superior y conti-
núa hasta el Cretácico Medio. En este intervalo de
tiempo se producen dos etapas de “rifting”, la prime-
ra en el Pérmico-Triásico y la segunda en el Jurásico-
Superior-Cretácico Medio (Mas et al., 1993; Guimerá
et al., 1995; Van Wees et al., 1998; Salas et al., en pren-
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Fig. 1. Modelo digital del terreno de la Península Ibérica donde se ha recuadrado el área de estudio. Se definen las principales estructuras
geológicas del centro peninsular. Coordenadas geográficas
Fig. 1. Digital elevation model of the Iberian Peninsula. Inset shows the studdy area. The main geological structures have been delimited.
Geographical coordinates
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sa). En el este peninsular, la tectónica extensional da
lugar a la formación de un conjunto de cuencas sedi-
mentarias pertenecientes a la que se ha denominado
Cuenca Celtibérica o Ibérica (p.e. Vegas y Banda, 1982;
Van Wees et al., 1998; Salas et al., en prensa). Dos de
ellas, la cuenca de Cameros y la Cuenca del
Maestrazgo llegan a acumular más de 5000 m de
espesor de sedimentos mesozoicos. 

A finales del Cretácico se inicia la convergencia de
las placas Euroasiática y Africana instaurándose un
régimen compresivo. En el borde septentrional de la
placa Ibérica se forman los Pirineos y su prolongación
hacia el oeste, la Cordillera Cantábrica, acompañadas
del desarrollo de sus correspondientes cuencas de
antepaís, la Cuenca del Ebro y el borde norte de la
Cuenca del Duero. En el borde meridional se crean las
Cordilleras Béticas y su cuenca de antepaís, la Cuenca
del Guadalquivir. 

En el dominio intraplaca, los esfuerzos compresi-
vos deforman la litosfera creando dos cadenas mon-
tañosas y dos cuencas sedimentarias. En la zona cen-
tro oriental peninsular la inversión tectónica de la
Cuenca Ibérica da lugar a la formación en el
Paleógeno de una cadena montañosa de dirección
NO-SE: la Cordillera Ibérica (Fig. 1). Está constituida
por un cinturón de pliegues y cabalgamientos que
presentan una doble vergencia. En su extremo norte
y noroeste la vergencia es hacia el este (Sierra de
Cameros y Rama Aragonesa) mientras que las estruc-
turas en las zonas sur y sureste tienen una vergencia
hacia el oeste (Rama Castellana y Sierra de Altomira)
(Guimerá y Álvaro, 1990). La Sierra de Altomira, situa-
da en su límite occidental, forma un cinturón de
cabalgamientos de dirección N-S. Su formación
puede ser el resultado del escape lateral de la cober-
tera hacia el antepaís no deformado situado en la
posición ocupada actualmente por la Cuenca del Tajo
(Muñoz Martín y De Vicente, 1998). Al oeste de la
Cordillera Ibérica la compresión alpina da lugar a la
formación de otra cadena intraplaca de dirección NE-
SO, el Sistema Central. Consiste en un bloque cortical
elevado a favor de dos fallas inversas en el que aflo-
ran preferentemente las rocas ígneas y metamórficas
del basamento varisco. En su zona oriental, zona de
enlace con la Cordillera Ibérica, sobre el basamento
se superpone una delgada cobertera mesozoica. La
estructura de la cadena está caracterizada por blo-
ques limitados por fallas inversas, cuyos más altos
relieves constituyen la divisoria de aguas entre las
cuencas de los ríos Duero y Tajo. Dos fallas inversas,
las fallas del borde norte y sur (Racero, 1988) super-
ponen los materiales mesozoicos y paleozoicos sobre
los sedimentos terciarios. El desplazamiento en la
vertical de estas fallas llega a alcanzar los 4000 m
(Querol, 1989; Gómez Ortiz, 2001).

Datos gravimétricos

Los datos de anomalías de Bouguer proceden de dos
fuentes distintas. Un total de 2982 estaciones proce-
den de levantamientos realizados como parte de tesis
doctorales (Gómez Ortiz, 2001; Rey Moral, 2001) y
proyectos de investigación (DGICYT PB 91/0397, PB
94/0242 y PB 98/0846). El segundo conjunto de datos
pertenece al Mapa de anomalías de Bouguer de la
Península Ibérica (Mezcua et al., 1996). La compatibi-
lidad entre los dos conjuntos se ha evaluado compa-
rando las medidas en estaciones comunes. El error
cuadrático medio calculado es de +/- 0.88 mGal, valor
que no introduce distorsiones en el cálculo del Mapa
de Anomalías de Bouguer en estudios de carácter
regional. La distribución de las estaciones en el área
no es homogénea oscilando entre una estación cada
9 km2 y una estación cada 30 km2. La densidad de
reducción es 2.67 g/cm3 y el elipsoide adoptado para
calcular la gravedad teórica es el World Geodetic
System de 1984 (WGS 84), el cual incluye una correc-
ción de la atracción causada por la masa atmosférica.

En los levantamientos gravimétricos propios se ha
calculado la corrección del terreno hasta una distan-
cia de 167 km. De ellas las correcciones próximas al
punto de observación, hasta una distancia de 170 m,
fueron realizadas en el campo. Más allá de los 170 m,
el efecto de la topografía se calculó utilizando méto-
dos numéricos que implican la simulación del terreno
por un modelo digital de elevaciones, utilizando el
algoritmo de Kane (1962). El máximo error planimé-
trico horizontal es de +/- 50 m, descendiendo a +/- 30
m, donde se ha utilizado GPS para la localización de
las estaciones. La duplicación de un 8.85% de esta-
ciones de medidas gravimétricas y altimétricas ha
permitido realizar el cálculo de errores del levanta-
miento efectuado. De esta manera se ha estimado un
error cuadrático medio de +/- 1.85 mGal.

El total de los datos se ha interpolado a una malla
regular de 3500 m mediante kriging. La distribución
de las anomalías de Bouguer en el área de estudio se
muestra en el mapa de Anomalías de Bouguer (Fig. 2).

Mapa de Anomalías de Bouguer

Los valores de anomalía de Bouguer del mapa (Fig. 2)
presentan una amplia variación, oscilando entre los
-145 mGal al norte de Madrid y los -45 mGal al este
del mapa. En él pueden observarse numerosos gra-
dientes de diferentes orientaciones, así como diver-
sos máximos y mínimos gravimétricos relativos. A
grandes rasgos, el mapa muestra la presencia de dos
zonas o dominios principales: NE-SO y NO-SE. En la



zona occidental del área estudiada las principales
anomalías y gradientes gravimétricos tienen una
orientación NE-SO. En ella se pueden diferenciar de
norte a sur: un mínimo gravimétrico relativo asociado
a la zona meridional de la Cuenca de Duero (A), un
área de clara orientación general NE-SO que consti-
tuye un máximo relativo de anomalías de Bouguer y
que geológicamente representa el Sistema Central
(B), y una última zona, al sur, de características simi-
lares a la primera, que también constituye un mínimo
gravimétrico relativo y que corresponde a la zona
septentrional de la Cuenca de Madrid (C). Estos máxi-
mos y mínimos relativos están separados por fuertes
gradientes relacionados con los límites del Sistema
Central con las cuencas sedimentarias mediante dos
fallas inversas de gran ángulo.

El segundo dominio dentro del mapa lo constitu-
yen las alineaciones, predominantemente de míni-
mos gravimétricos relativos que, con orientación NO-
SE, se extiende desde Soria hasta el este de la ciudad
de Cuenca. Dentro de estos mínimos relativos desta-
ca el situado al noroeste de Soria (D), con dirección E-
O, y que está relacionado con la Cuenca mesozoica de

Cameros. El mínimo relativo asociado a la Cuenca de
Almazán (E) y el mínimo que con más de 50 km de
longitud de onda se asocia a la parte central de la
Cordillera Ibérica (F).

Otros dos mínimos relativos N-S destacables en el
mapa, se encuentran el límite centro-occidental de la
Cordillera Ibérica (zona de Cuenca) y zona nororiental
de la Cuenca del tajo este último está relacionado
con una potente sucesión de materiales terciarios
(Querol, 1989). 

Los máximos relativos, que alcanzan -50 mGal, se
sitúan en el norte del área. Al este de Burgos (1), con
dirección E-O, se relacionaría con las estribaciones
más occidentales de la Sierra de la Demanda. El máxi-
mo, que con dirección NO-SE (2), coincidiría con la
zona de unión entre la parte oriental de la Sierra de
Cameros y Cordillera Ibérica, con la Cuenca del Ebro.
La zona de unión entre el Sistema Central y la Rama
Castellana de la Cordillera Ibérica, está marcada por
un máximo relativo (3) de dirección N-S relacionado
con los materiales del Ordovícico Superior. Otro
máximo de dirección NO-SE (4) sería el relacionado
con los materiales triásicos y jurásicos de la Rama
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Fig. 2. Mapa de anomalías de Bouguer. Con números se señalan los máximos gravimétricos relativos y con letras los mínimos gravimé-
tricos relativos. Intervalo de isoanómalas 5mGal. Coordenadas UTM en metros
Fig. 2. Bouguer anomaly map. Relative gravity highs are represented by numbers, whereas letters indicate the location of the relative gra-
vity lows. Contour interval 5 mGal. UTM coordinates in metres, zone 30N
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Castellana de la Cordillera Ibérica. El máximo 5, está
asociado a las estribaciones occidentales de la Sierra
de Altomira, en su unión con la Cuenca del Tajo.

Efecto gravimétrico de las cuencas sedimentarias

Parte de los mínimos relativos existentes en el mapa
de anomalías de Bouguer se centran en las cuencas
del Duero y del Tajo, asociados a los sedimentos ter-
ciarios, materiales de menor densidad que rellenan
las cuencas. Desde un punto de vista gravimétrico,
estas cuencas constituyen fuentes que dan lugar a
una anomalía de baja frecuencia que puede fácilmen-
te atribuirse a fuentes profundas (p.e. Chakraborty y
Agarwal, 1992). Como ya se mencionaba en la intro-
ducción, uno de los problemas básicos en la interpre-
tación de las anomalías de Bouguer es separar las
contribuciones de fuentes superficiales y profundas.
Para mejorar la discriminación entre las distintas
fuentes se ha calculado la anomalía gravimétrica de

las cuencas con objeto de poder sustraerlas del mapa
de anomalías observado y trabajar con un mapa gra-
vimétrico en el que las anomalías de larga longitud de
onda puedan estar directamente relacionadas con
fuentes profundas. Su estimación necesita el conoci-
miento de la geometría del cuerpo y el contraste de
densidad con el material que le rodea. La geometría
de las cuencas se ha definido mediante mapas del
espesor de sedimentos terciarios publicados (Blanco
y Merten, 1974; Querol, 1989; Muñoz Martín, 1997),
salvo en el caso de la cuenca de Almazán, en el extre-
mo oriental de la Cuenca del Duero, donde este mapa
ha sido elaborado a partir de la restitución de líneas
sísmicas de reflexión (Shell, 1982) por uno de los
autores de este trabajo (Rey Moral et al., 2000; Rey
Moral, 2001). Los valores del contraste de densidad
se han calculado a partir de datos procedentes del
density log de los sondeos La Seca y Olmos, ambos
pertenecientes a la Cuenca del Duero y el Gredal-1,
perteneciente a la Cuenca de Almazán (Fig. 3).

La estimación de la anomalía gravimétrica se ha

Fig. 3. Density logs de los sondeos utilizados para calcular la anomalía gravimétrica de las cuencas. A los sondeos se les ha añadido la
curva de densidades ajustada para sondeo. En cada uno de los sondeos se indican los parámetros utilizados en el cálculo del efecto gra-
vimétrico de las cuencas sedimentarias: α y ∆ρ
Fig. 3. Density logs used to calculate the gravity anomalies associated to the basin sedimentary infilling. A density vs. depth curve has
been fitted to each well. The parameters used to compute the sedimentary infilling gravity effect are shown for aech well



calculado considerando que el volumen de la cuenca
se puede describir mediante un conjunto de prismas,
de planta cuadrada e igual al espaciado del mapa de
espesores, cuya altura es igual al espesor de sedi-
mentos y cuyo contraste de densidad está definido
por una función parabólica. Este método, desarrolla-
do por Chakravarthi et al. (2002) ha sido utilizado con
éxito para determinar la respuesta gravimétrica teóri-
ca del relleno sedimentario de la cuenca de Los Ánge-
les (California). 

A partir del trabajo de Chakravarthi y Rao (1993), la
función que mejor define la variación de la densidad
con la profundidad para una cuenca sedimentaria es:

(1)

donde z es la profundidad en km, ∆ρ es el contraste
de densidad en g/cm3, ∆ρ0 es el contraste de densidad
en superficie en g/cm3 y α es una constante expresa-
da en g/cm3/km. Los valores de ∆ρ0 y α se obtienen
ajustando los datos de densidad-profundidad proce-
dente de sondeos a una función del tipo indicado
mediante mínimos cuadrados.

Así, un prisma cuyo techo está situado a una pro-
fundidad z1 respecto a un plano de referencia, el
fondo a una profundidad z2 respecto al mismo plano,
y las dimensiones de las caras son 2T en la dirección
x y 2Y en la dirección y, su anomalía gravimétrica en
un punto (x, y, 0) situado sobre el plano de referencia
vendrá definida por (Chakravarthi et al., 2002):

(2)

expresión que una vez integrada y sustituyendo ∆ρ(z)
por la ecuación 1 proporciona el efecto gravimétrico
buscado. La suma de la anomalía gravimétrica de
cada prisma que define la cuenca para cada punto (x,
y, 0), proporciona la anomalía gravimétrica total en
ese punto.

Resultados del cálculo de la anomalía gravimétrica

producida por las cuencas

En las Figuras 4a y 4b se han representado, junto a
los esquemas geológicos y los mapas de espesor de
sedimentos terciarios utilizados, las anomalías gravi-
métricas calculadas. En la Figura 3 se muestran los
ajustes estimados para los sedimentos terciarios en
cada sondeo. En el área estudiada la Cuenca del

Duero presenta un máximo espesor de sedimentos
en áreas adosadas al límite septentrional del Sistema
Central, al borde sur de la Cuenca de Cameros y en la
Cuenca de Almazán (AEROSERVICE, 1964; Blanco y
Merten, 1974; IGME, 1987; ITGE, 1990, Bond, 1996;
Maestro, 1999; Casas-Sainz et al., 2000; Rey-Moral,
2001). En su extremo oriental, en la cuenca de
Almazán los sedimentos paleógenos tienen una
potencia mayor de 3000 m (ITGE, 1990; Bond, 1996;
Maestro, 1999; Rey-Moral, 2001), sobre los que se dis-
ponen alrededor de 500 m de sedimentos neógenos
(Armenteros et al., 1989; Carballeira y Pol, 1989; Bond,
1996). El ajuste parabólico del density log del Gredal
ha proporcionado un valor de contraste de densidad
de -0.36 g/cm3 para el parámetro ∆ρ0 y 0.154 g/cm3/km
para el parámetro α. Este valor difiere bastante del
calculado en el sondeo de La Seca, donde el contras-
te es de -0.6 g/cm3 para el parámetro ∆ρ0 y 0.155
g/cm3/km para el parámetro α, así como en el sondeo
de Olmos, donde el contraste es de -0.98 g/cm3 para
el parámetro ∆ρ0 y 0.615 g/cm3/km para el parámetro
α. A pesar de la diferencia, estos valores se han man-
tenido en los cálculos considerando que, en ausencia
de un mayor número de datos de densidades, los
datos de los sondeos son los más representativos.
Además, por otra parte, las áreas fuente de los sedi-
mentos son diferentes por lo que existen diferencias
litológicas que crean variaciones laterales de densi-
dad dentro de la cuenca. Por ello, se ha calculado la
anomalía gravimétrica de la cuenca de Almazán utili-
zando los datos del sondeo de El Gredal, mientras
que para el resto de la cuenca del Duero se ha usado
los datos del sondeo de La Seca, que son los de valor
intermedio entre los 3 sondeos disponibles. La ano-
malía gravimétrica de la zona oriental de la cuenca
del Duero alcanza -38 mGal en su límite con el borde
norte del Sistema Central. En la Cuenca de Almazán la
anomalía es de -27 mGal en el depocentro de la cuen-
ca.

En la Cuenca del Tajo los mayores espesores se
encuentran en el área de Madrid y en la zona oriental,
en las proximidades del límite con la Cordillera
Ibérica (Querol, 1989). El contraste de densidad utili-
zado es el mismo que el de la cuenca del Duero, ante
la ausencia de datos de density log en materiales ter-
ciarios para esta cuenca. La anomalía calculada tiene
unos valores mínimos de -45 mGal.

Mapa de anomalías de Bouguer sustraído el efecto

gravimétrico de los rellenos sedimentarios terciarios

En la Figura 5 está representado el mapa gravimétri-
co resultante de la sustracción del efecto gravimétri-
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co del relleno de las cuencas al mapa de Anomalías
de Bouguer observado. En él, se observa como los
mínimos asociados a las cuencas están muy atenua-
dos o han pasado a ser máximos relativos como en la
Cuenca del Tajo, destacando sendos mínimos relati-
vos asociados a las cadenas montañosas. Además
existen gradientes marcados por una fuerte pendien-
te, particularmente evidentes en los límites de la
cuenca del Tajo con el Sistema Central, Sierra de
Altomira y Cordillera Ibérica. El carácter de estos gra-
dientes se debe en parte al modelo geométrico de las
cuencas utilizado en los cálculos. Variaciones en el
espesor real de los sedimentos no contempladas en
los mapas utilizados y variaciones en el contraste de
densidad modificarían los resultados obtenidos.
Estas incertidumbres son difíciles de eliminar. Ello
requeriría más datos de profundidad de las cuencas y
una intensificación de las medidas de datos de densi-

dades, ya sea en sondeo o en rocas aflorantes. Los
datos existentes indican que bajo las cuencas se
encuentra una sucesión mesozoica poco potente
suprayacente a un basamento varisco formado por
rocas metamórficas. Estas rocas tienen densidades
mayores que los sedimentos terciarios y cuya ano-
malía debe tener un carácter más positivo, lo cual es
coherente con el resultado aquí obtenido.

Determinación de la profundidad de las principales

discontinuidades gravimétricas corticales

En el dominio de las frecuencias, el cálculo del espec-
tro de potencia de los datos de anomalías de campos
potenciales permite discriminar las fuentes regional y
residual y, además, aproximar las profundidades
medias de los horizontes que contienen las fuentes

Fig. 4a. Esquema geológico de la Cuenca del Duero donde se han recuadrado las dos áreas que han sido utilizadas para el cálculo del
efecto gravimétrico de las cuencas. En la parte superior aparece el mapa de espesor de sedimentos terciarios (en metros) y la anomalía
gravimétrica (en mGal) correspondiente al área de la Cuenca del Duero utilizada. Contraste de densidad utilizado: -0.6 g/cm3. En la parte
inferior se muestra el mapa de espesor de sedimentos terciarios (en metros) y la anomalía gravimétrica (en mGal) de los mismos corres-
pondiente a la Cuenca de Almazán. Contraste de densidad utilizado: -0.36 g/cm3

Fig. 4a. Geological sketch of the Duero basin. The two areas used to calculate the sedimentary infilling gravity effect are shown. Top: iso-
pach map (in metres) of the Duero Basin and its gravity anomaly (in mGal). Density contrast: -0.6 g/cm3. Bottom: isopach map (in metres)
and gravity anomaly (in mGal) of the Almazan Basin. Density contrast: -0.36 g/cm3



de distinta forma, tamaño y densidad que generan las
anomalías (Spector y Grant, 1970; Treitel et al., 1971,
entre otros). Mediante la aplicación de la transforma-
da de Fourier discreta, los datos de anomalía de
Bouguer pueden representarse por dos series de
Fourier bidimensionales en las que están reflejadas
las diferentes frecuencias y amplitudes que caracteri-
zan las anomalías. Representando en un gráfico el
logaritmo neperiano del espectro de potencia respec-
to a la frecuencia se pueden definir distintos domi-
nios, caracterizados por un intervalo de frecuencias, a
los que se puede ajustar un segmento lineal. La pen-
diente de estos segmentos está relacionada con una
profundidad media que corresponde a aquella a la
que se encuentran las fuentes que generan dichas
anomalías.

La estimación del espectro de potencia puede
hacerse por distintas técnicas, siendo la más tradicio-
nal la de la obtención del periodograma (p.e Spector
y Grant, 1970; Syberg, 1972; Bechtel et al., 1987). Ésta
consiste en determinar el espectro de potencia de una
señal geofísica la cual ha sido prolongada artificial-
mente más allá del área de interés para evitar efectos

de borde, ya sea mediante la repetición periódica de
la misma señal o mediante valores de cero.
Estimaciones más robustas del espectro de potencia
son las obtenidas mediante el método de máxima
entropía (Lowry y Smith, 1995) o el del multitaper
(Thomson, 1982; McKenzie y Fairhead, 1997). Éste
último presenta la ventaja de reducir la varianza del
espectro de potencia mediante el promedio de varias
estimaciones espectrales determinadas de forma
independiente. Dicha estimación se efectúa mediante
la aplicación al conjunto de los datos de unas funcio-
nes ventana de cuyo tamaño va a depender la resolu-
ción de la estimación espectral. Estas funciones ven-
tana (tapers) son ortogonales entre sí y su
combinación permite obtener un espectro de poten-
cia con un menor nivel de ruido que otro tipo de esti-
maciones. Este último método se ha aplicado al aná-
lisis de los datos de anomalía de Bouguer del centro
de la Península Ibérica.

En la Figura 6 se ha representado el logaritmo
neperiano del espectro de potencia calculado para los
datos del mapa de anomalías de Bouguer obtenido al
sustraer el efecto gravimétrico de los sedimentos ter-
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Fig. 4b. Esquema geológico de la Cuenca del Tajo. En la parte inferior aparece el mapa de espesor de sedimentos terciarios (en metros) y
la anomalía gravimétrica (en mGal) generada por los mismos. Contraste de densidad utilizado: -0.6 g/cm3

Fig. 4b. Geological sketch of the Duero Basin Bottom: isopach map (in metres) and gravity anomaly (in mGal). Density contrast: -0.6 g/cm3



Rey Moral, C. et al. 2003. Geometría del Moho en el Centro Peninsular obtenida a partir... Boletín Geológico y Minero, 114 (1): 41-56

49

ciarios de las cuencas (Fig. 5) respecto a la frecuencia.
Al realizarse el análisis sobre un conjunto de datos
bidimensionales, ha sido necesario transformar el
espectro de potencia bidimensional en un espectro
radial para su representación en una dimensión. Esta
operación se ha llevado a cabo promediando los valo-
res mediante círculos concéntricos con un origen
común (Mishra y Naidu, 1974; Dimitriadis et al., 1987,
Tselentis et al., 1988). En el gráfico (Fig. 6) se pueden
definir tres dominios de frecuencia a los que se han
ajustado mediante mínimos cuadrados dos segmen-
tos lineales. El primer dominio, dominio A, compren-
de el intervalo de frecuencias entre 0 y 0.12 ciclos/km,
siendo la profundidad promedio estimada de
29.9±4.6 km. El segundo dominio, dominio B, está
definido por frecuencias de 0.12 a 0.8 ciclos/km, con
una profundidad media de la fuente de 5.4±0.13 km.
La cola del espectro constituye un espectro de ruido
blanco. Las profundidades a las que están situados
los dominios A y B permite distinguir una parte del

espectro que contiene las fuentes gravimétricas pro-
fundas, tendencia regional, y otra parte del espectro
correspondiente a las fuentes superficiales, tendencia
residual. Utilizando la frecuencia de corte entre
ambos dominios y la aplicación de un filtro tipo se ha
separado la tendencia regional de la tendencia resi-
dual del mapa analizado. El error calculado en el pri-
mer dominio es relativamente alto y se produce por
la mayor desviación del ajuste lineal en las longitudes
de onda mayores debido a una mayor dispersión de
los datos. Aunque considerando un intervalo de fre-
cuencias menor disminuye el error, la técnica implica
escoger de un modo más arbitrario el intervalo de
frecuencias incluidas en el primer dominio, por lo que
se ha decidido mantener el intervalo inicial.

En el mapa de Anomalías de Bouguer Regional
obtenido los mínimos relativos principales se sitúan
en el Sistema Central y en la zona central de la
Cordillera Ibérica, marcando dos orientaciones funda-
mentales NE-SO y NO-SE (Fig. 7).

Fig. 5. Mapa de anomalías de Bouguer resultante de la resta del efecto gravimétrico de las cuencas sedimentarias del Duero y del Tajo. Se
observa como los mínimos asociados a las cuencas están muy atenuados o han pasado a ser máximos relativos como en la Cuenca del
Tajo, destacando sendos mínimos relativos asociados a las cadenas montañosas. Intervalo de isoanómalas 5 mGal. Coordenadas UTM en
metros
Fig. 5. Gravity anomaly map after subtracting the sedimentary infilling gravity effect of the Duero and Tajo basins. The gravity lows rela-
ted to the basins have been attenuated or have changed into gravity highs. Two gravity lows related to the Mountain Ranges (Cordillera
Ibérica y Sistema Central) have been enhanced. Contour interval 5 mGal. UTM coordinates in metres, zone 30N



Topografía en la cuenca regional

La inversión del mapa de anomalías regionales del
dominio de frecuencias al dominio espacial propor-
ciona la geometría de la discontinuidad de densidad
que causa esa anomalía (Fig. 7). La inversión se ha
realizado mediante el método iterativo de Oldenburg
(1974) que permite obtener la topografía de la interfa-
se que genera una anomalía determinada a partir de
la ecuación descrita por Parker (1972). Para ello, es
necesario conocer la profundidad media a la que se
encuentra la interfase que genera la anomalía y el
contraste de densidades entre los materiales que
separan dicha interfase. Según Parker (1972), existe
una relación entre la transformada de Fourier de la
anomalía gravimétrica y la suma de transformadas de

Fourier de la topografía que causa dicha anomalía. El
proceso es iterativo, de manera que se calcula la
topografía que produciría la anomalía de Bouguer
para el primer término de la serie, y con esa topogra-
fía se calcula la anomalía de Bouguer para el siguien-
te término de la serie, y así sucesivamente hasta lle-
gar a un número máximo de iteraciones o bien hasta
alcanzar un criterio de convergencia. Una vez obteni-
da una topografía para la interfase, es conveniente
calcular la anomalía producida por ella para compro-
bar que se ajusta bien a la anomalía observada utili-
zada como dato de entrada en el proceso iterativo.

La profundidad media utilizada en los cálculos es
de 29.9 km, correspondiente a la profundidad media
obtenida en el análisis espectral. El contraste de den-
sidad utilizado es de 0.4 g/cm3, valor aplicado en otras
áreas, como por ejemplo por Lefort y Agarwal (2002)
en estudios gravimétricos en Francia.

La geometría obtenida muestra la existencia de un
conjunto de elevaciones y depresiones que presentan
orientaciones NO-SE y NE-SO, claramente relaciona-
das con las cadenas alpinas del interior peninsular
(Fig. 7).

La zona nororiental se caracteriza por la presencia
de alineaciones de máximos y mínimos de orienta-
ción general ONO-ESE a NO-SE con una longitud de
onda de unos 150 km y amplitudes de 2 a 4 km, fácil-
mente identificables con las orientaciones estructura-
les de la Cordillera Ibérica. Destacan los dos mínimos
que con esa dirección se extienden uno al norte de
Soria y otro entre Aranda de Duero y Arcos de Jalón.
Entre ambos mínimos relativos se encuentra un
máximo de igual orientación que discurre a través de
las localidades de Soria y Gómara. Ambos máximos
y mínimos relativos presentan amplitudes máximas
de alrededor de 2 km y muestran como característica
común el presentar una inflexión en su trazado. Así,
si estas estructuras tiene como dirección general NO-
SE en sus extremos, como ya se ha indicado, su
orientación cambia a este-oeste en la parte central de
las mismas (al norte de Burgo de Osma). A partir de
la zona de enlace del Sistema Central y la Cordillera
Ibérica las orientaciones de elevaciones y depresio-
nes son NE-SO, de acuerdo con las direcciones del
Sistema Central.

La mayor amplitud se encuentra en la zona central
del Sistema Central definida por orientaciones de
máximos y mínimos con dirección predominante NE-
SO. El máximo absoluto, con un valor de profundidad
de 36 km, cambia su trazado en la parte suroccidental
del área desde NE-SO hasta E-O. El mínimo absoluto,
con un valor de 26 km, también muestra este cambio
de orientación aunque de forma menos marcada.
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Fig. 6. Logaritmo neperiano del espectro de potencia frente a fre-
cuencia radial, correspondiente al mapa de anomalías de Bouguer
resultante de restar el efecto gravimétrico del relleno sedimentario
terciario. Se han diferenciado tres tramos correspondiente a la
recta ajustada por mínimos cuadrados. Los dos primeros repre-
sentan la fuente regional y la fuente residual, situadas a una pro-
fundidad media de 29.9 +/- 4.6 km y 5.4 +/- 0.13 km, respectiva-
mente
Fig. 6. Graph of the natural logarithm of power spectrum vs. radial
frequency determined from the gravity anomaly map of figure 6.
Three different intervals have been recognised. A linear fit has been
adopted using least squares tehnique for each interval. The first
and second linear segment represents the regional and residual
sources respectively. Their depths are 29.9 +/- 4.6 km and 5.4 +/-
0.13 km
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Sobreimpuesto a esta estructuración general, apare-
cen otros máximos y mínimos relativos de menor
amplitud y longitud de onda de dirección NO-SE que
están restringidos al área de Sigüenza así como a la
zona localizada al oeste de Segovia.

En la Cuenca del Tajo aparece una elevación muy
marcada, de más de 6 km, que, en parte puede ser
debida al método de cálculo y/o a un contraste inade-
cuado de densidad en el cálculo de la anomalía gra-
vimétrica de la cuenca o de su geometría. Aunque se
aplicó un filtro más severo, considerando sólo las lon-
gitudes de onda mayores en la separación regional-
residual, el resultado no fue muy diferente. 

Significado de la fuente regional

La media de profundidad de esta superficie es de
unos 30 km, profundidad similar a la calculada a par-
tir de datos sísmicos para el Moho en este área
(Banda et al., 1981; ILIHA DSS Group, 1993). Esta con-

cordancia permite identificar esta superficie con el
Moho. La topografía estimada muestra un descenso
del Moho de 4 km bajo el Sistema Central, valor que
también coincide con modelos sísmicos propuestos
(Suriñach y Vegas, 1988; ILIHA DSS Group, 1993).
También estudios sísmicos han señalado la existencia
de un descenso del Moho bajo la Cordillera Ibérica
(Zeyen et al., 1985; Mezcua y Rueda, 1993), el cual
puede estar situado a más de 40 km de profundidad
según modelizaciones gravimétricas (Salas y Casas,
1993; Salas et al., en prensa). En nuestros resultados
la profundidad del Moho bajo la zona central de la
Cordillera Ibérica es de más de 34 km. Sin embargo,
dado que no se ha considerado el mínimo relativo en
su totalidad estos valores son aproximativos.

Estas similitudes pueden paliar en parte la duda
derivada de la posibilidad de que las anomalías están
generadas por cuerpos de diversas densidades en la
parte inferior de la corteza. En este caso, los cuerpos
seguramente pertenecerían al basamento varisco. La
cartografía geológica en el área estudiada no parece

Fig. 7. Mapa regional de anomalías de Bouguer (izquierda) obtenido a partir del análisis espectral y mapa de profundidades de la fuente
regional (derecha). La profundidad media considerada en el cálculo es de 29.9 km, profundidad media obtenida para la fuente regional
mediante el análisis del espectro de potencia (ver Fig. 6). El contraste de densidad utilizado es de 0.4 g/cm3. En el mapa de profundidades
se han señalado las principales alineaciones de depresiones y elevaciones. En él se observa el predominio de orientaciones NO-SE a E-O
en la mitad nororiental y NE-SO en la mitad suroccidental. Intervalo de isolíneas 2 km
Fig. 7. Regional gravity map (left) obtained from the spectral analysis and regional source depth map (right). The mean depth considered
has been 29.9 km, obtained from the spectral analysis (see Fig. 6). Density contrast used is 0.4 g/cm3. In the depth map (right) main highs
and lows hve been marked. NW-SE and E-W orientations predominate in the northeasternmost area, whereas a NE-SW orientation pre-
dominates in the southwesternmost part. Contour interval 2 km



indicar la existencia de cuerpos de alta densidad en el
basamento, pero sí son abundantes los cuerpos gra-
níticos que pueden contribuir al mínimo relativo aso-
ciado al Sistema Central. La distribución de los aflo-
ramientos y la posición de posibles cuerpos
graníticos no aflorantes situados en la zona nororien-
tal de la cadena (Bergamín et al., 1995) no coincide
con el descenso del Moho (Fig. 8), por lo que el míni-
mo relativo del mapa de anomalías de Bouguer
regional debe ser debido a fuentes más profundas
(Fig. 7).

El análisis espectral y la posterior inversión de
datos gravimétricos del dominio de las frecuencias al
dominio espacial proporciona una imagen de la topo-
grafía de una superficie que genera las anomalías.
Aunque en este caso, existe una gran similitud entre
los valores de profundidad obtenidos mediante este
análisis y los datos sísmicos, los valores de profundi-
dad no tienen por qué coincidir con el Moho sísmico

(Chakraborty y Agarwal, 1992; Lefort y Agarwal, 2002).
Por el contrario, si bien las profundidades deben ser
contrastadas con modelos sísmicos, los métodos gra-
vimétricos pueden detectar formas que por su baja
longitud de onda están mal representados en los
modelos sísmicos. 

Discusión de los resultados y conclusiones

La topografía del Moho obtenida a partir del análisis
del mapa de anomalías de Bouguer, al que se le ha
sustraído el efecto gravimétrico de las cuencas sedi-
mentarias, muestra la existencia de dos dominios cla-
ramente diferenciados: un dominio norte y nororien-
tal caracterizado por alineaciones NO-SE a E-O y un
dominio suroccidental caracterizados por alineacio-
nes de NNE-SSO a E-O. En la Figura 8 se ha super-
puesto la configuración del Moho sobre un esquema
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Fig. 8. Los mayores descensos del Moho están asociados al Sistema Central y a la zona Central de la Cordillera Ibérica, como se puede
observar en esta figura en la que se ha superpuesto el esquema geológico del área y la topografía del Moho calculada. Las direcciones
NO-SE a E-O están asociadas a la Cordillera Ibérica y las alteraciones de dirección media NE-SO son características del Sistema Central y
Cuenca del Tajo
Fig. 8. The superposition of the geological sketch and the Moho depth map for the study area reveals that the Moho reaches its maximum
depth both at the Spanish Central System and the Iberian Cordillera. NW-SE and E-W strikes are associated to the Iberian Cordillera and
the NE-SW strikes are characteristics of the Spanish Central Systems and Tajo Basin
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geológico del área estudiada. Como ya se había men-
cionado el mayor descenso del Moho se produce bajo
la zona centro-oriental del Sistema Central y bajo la
zona central de la Cordillera Ibérica. Este último
forma una amplia depresión de mayor longitud de
onda que la existente en el Sistema Central, aunque
el descenso es menor. Hay que tener en cuenta que el
área estudiada no incorpora en su totalidad el míni-
mo correspondiente a la Cordillera Ibérica. Hacia el
norte y el oeste la topografía del Moho en la
Cordillera Ibérica está caracterizada por unas alinea-
ciones de elevaciones y depresiones de orientaciones
ONO-ESE a E-O. Las depresiones coinciden con la
zona meridional de la Cuenca de Cameros, mientras
que las elevaciones se encuentran bajo la Sierra de la
Demanda y zona norte de la Cuenca de Cameros y en
la zona oriental de la Cuenca del Duero y en la Cuenca
de Almazán. 

El descenso existente bajo el Sistema Central pre-
senta una alineación que cambia de dirección E-O en
Gredos a NE-SO en el extremo nororiental. En gene-
ral los límites entre elevaciones y depresiones coinci-
den con fallas de borde de estas estructuras como el
borde norte de la unidad Demanda-Cameros o la falla
meridional del Sistema Central. Además, en la zona
septentrional se observa una inflexión en la topogra-
fía que corresponde al límite Sierra de la Demanda y
Cuenca de Cameros y que ha sido descrita como un
desgarre que condiciona la forma de la Cuenca de
Cameros (Guiraud y Seguret, 1985). 

Comparando la topografía del Moho con un mode-
lo digital del terreno de la zona, resulta evidente la
correlación entre la zona de máximas alturas del
Sistema Central y un descenso del Moho de igual
orientación y localizado bajo dicha zona (Fig. 9). Dicha
correspondencia parece sugerir una relación entre el
engrosamiento cortical y la elevación topográfica que
dio lugar a esta cadena alpina. En la Cordillera Ibérica,
no parece existir una clara relación. El mayor descen-
so del Moho se sitúa en la zona central, en un área
con una altitud media elevada. En contraste, en la
zona septentrional las elevaciones del Moho están
relacionadas con los altos relieves de la Sierra de la
Demanda. 

La clara coincidencia entre las estructuras alpinas
y la topografía del Moho indica que la estructura del
Moho tiene un origen alpino. La deformación com-
presiva alpina de la Placa Ibérica se inicia con la coli-
sión de la placa Euroasiática y el borde norte de la
placa Ibérica. Desde los Pirineos, la deformación
compresiva se propaga hacia el interior de la placa
Ibérica, formándose la Cordillera Ibérica durante el
Paleógeno. La orientación media del eje principal de
esfuerzo compresivo es NE-SO (p.e. Simón Gómez,

1986; De Vicente et al., 1994; Liesa, 2000). El engrosa-
miento de la corteza bajo la Cordillera Ibérica acom-
pañaría este proceso. A comienzos del Neógeno la
deformación del interior de la placa Ibérica está con-
trolada por la colisión de la placa africana con el
borde sur de la placa Ibérica. El máximo eje de esfuer-
zo compresivo tiene una orientación NO-SE (Capote
et al., 1990; De Vicente y González Casado, 1991; De
Vicente et al., 1994, 1996; Herraiz et al., 2000, entre
otros). Se forma el Sistema Central, bajo el que se
produce un engrosamiento de la corteza (Suriñach y
Vegas, 1988). 

Además del descenso del Moho bajo las cadenas
montañosas la topografía del Moho presenta otras
alineaciones de depresiones y elevaciones con una
longitud de onda entre 250 a 150 km. Estructuras
similares, también obtenidas mediante análisis de
datos gravimétricos han sido interpretadas como el
reflejo de la existencia de pliegues de escala litosféri-
ca (Lefort y Agarwal, 2002). Recientemente,
Cloetingh, et al. (2002) han propuesto la existencia de
pliegues litosféricos de dirección NE-SO en la placa
Ibérica, formados bajo una compresión NO-SE, origi-
nada por la convergencia en el borde sur de la placa
Ibérica. De acuerdo con las alineaciones de depresio-
nes y elevaciones, el plegamiento litosférico tendría
en la Cordillera Ibérica dirección NO-SE. En la actuali-
dad no existen datos sísmicos que permitan contras-
tar esta hipótesis y tanto pliegues corticales como
fallas corticales pueden dar lugar a estas estructuras.
Por otra parte, en el Mioceno Inferior se produce una
extensión en la zona oriental de la península (Simón
Gómez, 1986) que provoca un adelgazamiento de la
corteza hacia el mar Mediterráneo (Banda and
Santanach, 1992; Dañobeita et al., 1992; Gallart et al.,
1994). Aunque la deformación ligada a la extensión se
ha concentrado en la parte oriental de la Cordillera
Ibérica, la extensión puede haber contribuido a
estructurar la corteza en la zona oriental de la
Península Ibérica.

Por último y para concluir, el análisis de datos gra-
vimétricos ha permitido investigar la topografía del
Moho en la zona centro-oriental de la Península
Ibérica. Esta topografía está caracterizada por depre-
siones y elevaciones con orientaciones NE-SO rela-
cionadas con el Sistema Central, y con alineaciones
NO-SE relacionadas con la Cordillera Ibérica. Estas
estructuras se forman bajo los campos de esfuerzos
compresivos que rigen la deformación alpina. La
ampliación del área de estudio en futuros trabajos
permitirá obtener una mejor imagen de anomalías
gravimétricas no incluidas en su totalidad en el pre-
sente estudio y contribuir a la investigación de la
deformación de la litosfera de la placa Ibérica. 
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Fig. 9. Sobre el modelo digital de elevaciones iluminado desde el NO se ha superpuesto la topografía del Moho. Se puede ver la
Correspondencia entre las máximas alturas del Sistema Central con las mayores profundidades del Moho. En la Cordillera Ibérica esta
correspondencia no es tan evidente. Datos topográficos GTOP30 interpolados a una malla de 1000 m. Coordenadas UTM en metros
Fig. 9. The superposition of the Digital Elevation Model, illuminated from the NW, to the Moho topgraphy reveals that the maximum
heights of the Spanish Central System are related to the maximum depths in the Moho topography. In the Iberian Cordillera this rela-
tionship is not so evident. In the Iberian Cordillera this relationship is not so evident. Topographic data derived from GTOPO30 and inter-
polated to 1000 m. Coordinates UTM in metres, zone 30N
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