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RESUMEN

Los margenes continentales ibéricos son mayoritariamente de tipo pasivo, si bien, el sector septentrional ha
actuado durante algunas etapas de su evoluciéon geoldégica como un margen activo, y la zona meridional puede
considerarse como un margen transformante que corresponde al limite entre las placas Ibérica y Africana y
que también actué como margen activo. Los diferentes tipos, origenes e intensidades de los procesos endoé-
genos que han afectado a los margenes ibéricos han dado lugar al desarrollo de diferentes morfologias de ori-
gen tectdnico y volcanico. La expansion del Atlantico norte ha contribuido al desarrollo de amplias platafor-
mas marginales en los margenes Cantabrico y de Galicia. La reactivacion de fallas desarrolladas durante la
Orogenia Varisca ha controlado la orientacion de algunos de los mas importantes cafiones submarinos de los
margenes ibéricos. El Golfo de Cadiz se caracteriza por el desarrollo de morfologias relacionadas con tectoni-
ca salina, migracion de fluidos, frentes de cabalgamiento y lineaciones de fallas direccionales con centenares
de kildmetros de longitud. La Cuenca de Alboran y el Margen Bético muestran morfologia relacionadas con la
fase de rift miocena, que dio lugar al desarrollo de edificios volcanicos y relieves estructurales, y la posterior
fase compresiva que comenzé en el Mioceno superior y se mantiene hasta la actualidad, con la formacion de
pliegues, fallas direccionales e inversas, fendmenos de diapirismo y desarrollo de volcanes de lodo. Por ulti-
mo, en el Margen Catalan-Valenciano y en el Promontorio Balear los rasgos morfoldgicos estan estrechamen-
te controlados por la presencia de altos y depresiones estructurales relacionadas con el desarrollo del Surco
de Valencia durante el Paledgeno. Los rasgos morfoestructurales de origen endégeno han controlado de un
modo muy importante la localizaciéon y magnitud de los procesos erosivos y sedimentarios a lo largo de los
margenes ibéricos y del mismo modo las morfologias asociadas a ellos.

Palabras clave: Evolucidon Tectdnica, Margenes Continentales, Morfologia Estructural Submarina, Morfologia
Volcanica Submarina, Procesos Enddgenos.

The influence of tectonic and volcanic processes on the morphology
of the Iberian continental margins

ABSTRACT
The Iberian continental margins are mainly passive margins. Nevertheless, the northern sector of the margin
was active during some stages of its geological evolution. The southern sector is considered as a transformed

margin, which defines the boundary between the Iberian and African plates. This margin was also an active
margin in the past. The different types, origins and intensities of the endogenic processes that have affected
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the Iberian continental margins have led to the development of various tectonic and volcanic morphologies.
The North Atlantic rifting allowed the development of large marginal platforms in the Cantabrian and Galician
margins the North-Atlantic Ocean spreading. The reactivation of Variscan faults during the Mesozoic and
Cenozoic controlled the strike of some of the largest canyons in the Iberian margins. The Gulf of Cadiz mar-
gin is characterized by the development of morphologies related to salt tectonic, fluid seepage, thrust fronts
and strike-slip fault lineaments hundreds of kilometres long. The Alboran basin and the Betic margin show
morphologies connected with the Miocene rift phase, which generated volcanic edifices and various struc-
tural reliefs, and with the subsequent compressive phase, when folds and strike-slip, reverse faults, diapirs
and mud volcanoes were developed. Finally, the Catalan-Valencian margin and the Balearic promontory are
characterized by the presence of horst and graben structures related to the development of the Valencia
trough during the Paleogene. The morphological features of endogenic origin have largely controlled the
location and extent of the sedimentary processes and morphological products along the Iberian margins.

Key words: tectonic evolution, continental margins, submarine structural morphology, submarine volcanic
morphology, endogenic processes.

ABRIDGED ENGLISH VERSION

The Iberian continental margins constitute the submarine edge of the Iberia continental crust. They extend
from the coast up to the adjacent ocean basins: the Biscay basin, in the north; the Tagus, Horseshoe and Sena
basins, to the west and southwest; the Alboran basin, to the south; and the Algero-Balearic and Liguro-
Provencal basins, to the east (Figs. 1 and 2). The morphology of the Iberian margins is the result of the inter-
action of endogenic and exogenic processes and shows a great variety of morphological features (Maestro
et al., 2013). In general, the endogenic processes act as the creators of the principal morphostructural units
(Budel, 1968, 1977), and the exogenic processes act as triggers of a continuous denuding that tends to reduce
the original relief (Burbank and Anderson, 2001).The landforms resulting from the activity of endogenic
processes without the intervention of the denuding forces are called tectonic (Twidale, 1971; Goudie, 2004) or
tecto-dynamic (Tricart, 1968) landforms. The aim of this paper is to describe the morphologies of the Iberian
margins which are connected with tectonic and volcanic processes.

The main morphostructural features of the Iberian continental margins
The Catalan-Valencian margin and the Balearic promontory

The Catalan coastal margin is mainly controlled by the NE-SW tectonic trending imposed by the Catalan
coastal range (Medialdea et al., 1994), and by the N-S and NW-SE faults that compartmentalized its main
trending. The most important morphostructural feature of the eastern sector in the Catalan-Valencian margin
is the Valencia trough (Fig. 3). Volcanic reliefs have been described on the Valencia trough seafloor related to
two magmatic events developed in the western Mediterranean margin during the Cenozoic (Fig. 4).
Morphologies associated with saline dynamic processes exist in the Liguro-Provencal abyssal plain.

The Balearic promontory is segmented in three blocks by major NW-SE transcurrent faults (Maillard et al.,
1992, Ballesteros, 2000, Acosta, 2005). These faults have controlled the development of channels between
each block: the Ibiza, Mallorca, and Menorca channels.

The Betic margin and the Alboran basin

The structural trendings controlling the morphostructure in this area consist of two conjugated strike-slip
fault systems with N-S to NE-SW left-lateral component, and NW-SE to WNW-ESE right-lateral component.

The most important morphological features of the Betic margin are the Emile-Baudot escarpment with a
NE-SW orientation, and the Mazarron escarpment with an E-W direction (Fig. 5). Halokinetic and volcanic
reliefs associated with these escarpments are described.

The Alboran margin shows submarine canyons controlled by NW-SE faults in the western sector, NNE-
SSW faults in the central area, and NE-SW faults in the eastern sector. The seamounts described in the
Alboran margin are controlled by ENE-WSW and NE-SW faults, and are related to volcanic structures, base-
ment highs, folds or diapiric structures (Fig. 6). Other morphological features related to the tectonic activity
are pockmarks, carbonated mounds generated by methane expulsion and oxidation along fracture planes,
and mud volcanoes (Sautkin et al., 2003, Ballesteros et al., 2009, Somoza et al., 2012).
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The Gulf of Cadiz margin and the Gibraltar Strait

This area is characterized by NE-SW, ENE-WSW, E-W, NW-SE and WNW-ESE structural trends resulting from
the interference between the southern Iberian palaeomargin structures, the prolongation of the Betic Range
toward the west, and the post-orogenic deformational stages (Fig.7). The Gulf of Cadiz shows a marked asym-
metry defined by a broad depression named the Central Basin (Medialdea, 2005), bounded by a series of
basement highs in the middle slope of the southern Portuguese margin. This asymmetry controls the mor-
phology of the margin, which progressively changes to an E-W direction in the southern Portuguese margin,
a NW-SE direction in the Guadalquivir basin and Cadiz margin, and finally, a NE-SW direction in the Morocco
margin. The Central Basin shows Palaeozoic basement highs with NE-SW direction in the eastern area and a
WNW-ESE in the western part. The Cape Saint Vincent meridian marks the transition of the continental mar-
gin to the oceanic domain coinciding with a change in the structural trends from NE-SW to WNW-ESE and
NW-SE. The Gulf of Cadiz is also characterized by halokinetic processes, especially in the slope (Fig. 8). It is
possible to distinguish two types of diapiric processes related to the marl-saline units of the Guadalquivir
allochthonous unit (Perconig, 1960-1962) and the autochthonous Triassic evaporites (Maestro et al., 2003).
Pockmarks and mud volcanoes related to fluid seepage through fractures have been described in the Gulf of
Cadiz (Baraza and Ercilla, 1996; Ledn et al., 2001, Somoza et al., 2003; Ledn, 2005) (Fig. 9).

The Atlantic Portuguese and Galician margins

This sector extends from the northern boundary of the Galicia Bank, in the north, to the Gorringe Bank in the
south (Fig. 9). The Atlantic Portuguese and Galician margins are mainly characterized by horsts and grabens
bounded by NW-SE and NE-SW strike-slip faults, N-S normal faults and E-W reverse faults (Fig. 10) (Alvarez-
Marron et al., 1997, Boillot et al., 1988; Pinheiro et al., 1996; Vazquez et al., 2008). The fault orientations are
related to the geological evolution of this sector from the Variscan Orogeny until the present-day. The NE-SW
and NW-SE Variscan faults (Arthaud and Matte, 1975) were reactivated as normal faults during the Mesozoic
and became strike-slip faults during the Paleogene compression. The N-S faults are related to the extension-
al processes during the North Atlantic development (Mauffret and Montadert, 1987; Boillot et al., 1988). The
E-W faults are associated with the compressional processes linked to the convergence between Africa and
Eurasia during the Alpine Orogeny (Boillot et al., 1979; Boillot and Mallod, 1988). Both the Atlantic Portuguese
and Galician margins have been defined as starved margins (Montadert et al., 1979), meaning that sediments
are scarce and the basement palaeotopography has not been covered by sediments; therefore, the observ-
able morphological features on their surfaces are due to tectonic and erosive processes.

The Cantabrian Margin

The Cantabrian margin is characterized by an E-W trend related to the geodynamic evolution of this area from
the Late Jurassic until the present (Fig. 11). Moreover, N-S, NE-SW and NW-SE tardi-Variscan and Mesozoic
fractures were activated during the Alpine Orogeny. The most distinctive morphostructural features in this
area are banks, highs, seamounts and marginal platforms (Fig.12), which have also controlled the orientation
of submarine canyons and valleys.

Control of the structural features in the oceanographic and sedimentary processes in the Iberian continen-
tal margins

In general, the morphostructural features of the continental margins exert a strong influence on the circula-
tion of water masses, in the preferred orientation of the erosive processes in relation to the development of
canyons and mid-ocean channels, and the location and distribution of sedimentary features associated with
slope instabilities and turbiditic flows. Seafloor morphology can control the development and changes in the
trajectory and the velocity of the water masses, favouring erosional and depositional processes and the
development of contourite depositional systems (Reed et al., 1987, Cunningham et al., 2002; Reeder et al.,
2002; MacLachlan et al., 2008) (Fig. 13). Tectonic processes significantly contribute to the deformation of the
margins and relief development, and they are a key factor in the location and morphology of submarine
canyons (McAdoo et al., 1996, 2004; Dominguez et al., 1998, Liu et al., 2004; Kukowski et al., 2008; Morgan et
al., 2008). In most cases the mid-ocean channels are controlled by faults or basement grabens (Heezen et al.,
1960, Adrews, 1970; Griggs and Kulm, 1970; Cherkis et al., 1973; Ness and Kulm, 1973; Belderson and Kenyon,
1980; Hesse and Rakofky, 1992). Moreover, earthquakes are the triggering mechanism of the main submarine
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slides (Piper et al., 1999). In the same way, seismic movements may trigger turbiditic flows that pass through
the submarine canyons and channels (Field, 1984, Kastens, 1984, Adams, 1990; Anastasakis and Piper, 1991;
Karlin and Abella, 1992; Niemi and Ben-Avraham , 1994, Grantz et al., 1996; Inouchi et al., 1996; Nelson et al.,
1996; Goldfinger and Nelson, 1999; Nakajima and Kanai, 2000; Goldfinger et al., 2003, 2007, 2008; Blumberg
et al., 2008; Gracia et al., 2010, Goldfinger, 2011).

Final remarks

The Iberian continental margins are passive margins, although the northern sector was an active margin dur-
ing some stages, and the southern sector may be considered as a transformed margin. The main morpho-
logical features related to tectonic processes are the marginal platforms, which occur in different places along
the Iberian margin but are outstanding on the Betic-Alboran, southern Portuguese, Galician and Cantabrian
continental margins. Morphologies associated with raised or sunken structures caused by tectonic activity are
evident on the Valencia, Balearic and Galician margins. Reliefs associated with sea-bottom deformations
caused by migration of evaporites and marl processes are located on the Mediterranean and Gulf of Cadiz
margins. Structures related to vertical fluid flow, such as mud volcanoes and pockmarks, can be found on the
Balearic, Betic, Gulf of Cadiz and Galician margins. Volcanic reliefs in the study area are mainly located in

Mediterranean areas.

Introduccion

Los margenes continentales ibéricos son la parte
sumergida de la corteza continental de Iberia que se
extiende desde su costa hasta las cuencas oceanicas
de Vizcaya al norte, de Iberia, Tajo, Herradura y Sena
al oeste y suroeste, de Alboran al sur, y Algero-Balear
y Liguro-Provenzal al este (Fig. 1). Sus rasgos morfo-
I6gicos son el resultado de la interaccion de procesos
enddgenos y exdgenos. En general, los procesos
enddgenos actuan como creadores de las grandes uni-
dades morfoestructurales, y los procesos exdgenos,
como desencadenantes de una continua denudacion
que tiende a rebajar el relieve original (Bldel, 1968,
1977; Burbank and Anderson, 2001). Las formas de
relieve resultantes de la actividad de los procesos
enddgenos, sin la intervencion de las fuerzas de denu-
dacion se denominan modelados tectdnicos (Twidale,
1971; Goudie, 2004) o tectodindmicos (Tricart, 1968).
Este tipo de morfologias son las que se tratan en el
presente trabajo, las cuales son una parte de la amplia
variedad de formas que existen en los margenes con-
tinentales ibéricos (Maestro et al., 2013).

El objetivo de este trabajo es mostrar los principa-
les rasgos morfolégicos de los margenes continenta-
les ibéricos cuyo desarrollo ha sido fundamentalmen-
te controlado por fendmenos tecténicos y volcanicos,
que han afectado a estos margenes durante su evolu-
cion geologica, desde el rifting de Pangea hasta la
actualidad. Se trata de un trabajo de sintesis donde se
ha pretendido recopilar la informacién relacionada
con los estudios morfoestructurales de los margenes
ibéricos, realizados tanto por los autores de este estu-
dio como por otros investigadores, con el propdsito
de poner de manifiesto el grado de conocimiento en

este ambito de modo que pueda resultar util para los
trabajos futuros.

Tipos de margenes continentales de la Peninsula
Ibérica

Los procesos geodindmicos internos influyen en los
rasgos geomorfoldgicos en una amplia gama de esca-
las que van desde la fisiografia regional a las interac-
ciones de fallas locales que levantan, hunden o des-
plazan determinadas areas. En cada una de estas
escalas, entender el modelado tectdnico o la tectodi-
namica de los margenes ibéricos se puede lograr a
partir del andlisis de las formas de relieve y de com-
prender el funcionamiento de los procesos geomorfo-
légicos que lo originan.

El encuadre geodindmico permite diferenciar tres
tipos principales de margenes continentales: pasivos,
activos y transformantes. Los margenes pasivos se
sitian dentro de las placas litosféricas y por consi-
guiente su actividad tectonica no es importante, pre-
sentando una actividad volcanica y sismica baja. Son
lugares donde se acumulan los materiales proceden-
tes de la meteorizacion de las zonas continentales
emergidas, que forman una cuna potente y ancha de
sedimentos relativamente inalterados. Por el contra-
rio, los margenes continentales activos se localizan en
los limites de las placas litosféricas, donde la corteza
ocednica esta siendo subducida debajo del borde de
un continente. El resultado es un margen relativa-
mente estrecho, constituido por sedimentos muy
deformados. Por ultimo, los margenes transforman-
tes son aquellos que definen limites de placas donde
estas se desplazan una al lado de la otra sin producir
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Figura 1. Provincias fisiograficas de los margenes continentales ibéricos, con indicacion de los diferentes sectores descritos en este arti-
culo: 1) Margen Catalan-Valenciano y Promontorio Balear; 2) Margen Bético y Cuenca de Alboran; 3) Margen del Golfo de Cadiz y Estrecho
de Gibraltar; 4) Margen Atlantico de Portugal y Galicia; y 5) Margen Cantabrico. En el Margen Atlantico Portugués se han indicado en el
mapa los principales altos estructurales (color rojo) y cuencas mesozoicas (color amarillo) citadas en el texto. BD: Banco de Djibouti; BG:
Banco de Galicia; BLD: Banco Le Danois; BP: Banco de Porto; BV: Banco de Vigo; BVG: Banco de Vasco da Gama; CA: Cuenca de Alentejo;
CC: Candn de Capbreton; CL: Canén de Lisboa; CLu: Cuenca Lusitanica; CN: Candn de Nazaré; CO: Cuenca de Oporto; CP: Cuenca de
Peniche; EEB: Escarpe de Emile Baudot; HB: Horst de Berlenga; FA: Falla de Arradbida; FAv: Falla de Aveiro; FDA: Falla de la Dorsal de
Alboran; FDJ: Falla de Don Juan; FEB: Falla de Emile Baudot; FG: Falla de Grandola; FM: Falla de Mazarrén; FN: Falla de Nazaré; FOCT:
Falla de Oporto-Coimbra-Tomar; FP: Falla de Palomeras; FSC: Falla de Serrata-Carboneras; FSP: Falla de Seco de Palos; FTG: Falla
Transformante de Gloria; FAGC: Frente de Acrecion del Golfo de Cadiz; FY: Falla de Yusuf; PMLL: Plataforma Marginal de Las Landas; PMO:
Plataforma Marginal de Ortegal.

Figure 1. Physiographic provinces of the Iberian continental margins showing the sectors described in this paper: 1) the Catalan-Valencian
margin and the Balearic Promontory; 2) The Betic margin and the Alboran basin; 3) The Gulf of Cadiz margin and Gibraltar Strait; 4) the
Atlantic Portuguese and Galician margin; and 6) the Cantabrian margin. The Mesozoic horts (red colour) and basins (yellow colour) cited
in the text, located in the Atlantic Portuguese margin, areshown on the map. BD: Djibouti Bank; BG: Galicia Bank; BLD: Le Danois Bank;
BP: Porto Bank; BV: Vigo Bank; BVG: Vasco da Gama Bank; CA: Alentejo Basin; CC: Capbreton Canyon, CL: Lisboa Canyon,; CLu: Lusitanian
Basin; CN: Nazare Canyon; CO: Oporto Basin; CP: Peniche Basin; EEB: Emile Baudot Escarpment; HB: Berlenga Horst; FA: Arrabida Fault;
FAv: Aveiro Fault; FDA: Alboran Ridge Fault; FDJ: Don Juan Fault; FEB: Emile Baudot Fault; FG: Grandola Fault; FM: Mazarron Fault; FN:
Nazare Fault; FOCT: Oporto-Coimbra-Tomar Fault; FP: Palomeras Fault; FSC: Serrata-Carboneras Fault; FSP: Seco de Palos Fault; FTG:
Gloria Transform Fault; FAGC: Gulf of Cadiz Accretionary Front; FY: Yusuf Fault; PMLL: Las Landas Marginal Platform; PMO: Ortegal
Marginal Platform.

ni destruir litosfera. Estos limites tienen un trazado zonas de compresion y de distension, que originan
sinuoso al adaptarse la zona de desplazamiento prin- cuencas de geometrias y evolucién muy variadas
cipal a las discontinuidades y cambios de materiales (Mann et al., 1983; Biddle and Christie-Blick, 1985).

que cortan, dando lugar a lo largo de su trazado a En vista de lo expuesto, se puede decir que en la
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actualidad la mayor parte de los margenes continen-
tales ibéricos son de tipo pasivo, sin embargo, aun-
que no hay ninguna zona de subduccién activa en la
actualidad, el borde septentrional funciond como
margen activo durante el Cenozoico, y su impronta es
muy patente en los rasgos morfolégicos de este sec-
tor. Por otro lado, el margen meridional presenta en
la actualidad actividad sismica, con focos que alcan-
zan los 600-700 km de profundidad, pero que por lo
general se localizan a profundidades intermedias a
someras, y que se distribuyen a lo largo del limite
entre las placas Ibérica y Africana. Por lo tanto, pode-
mos distinguir dos tipos de margenes pasivos, sensu
stricto y complejo, ademas de margenes transfor-
mantes.

Margenes ibéricos pasivos sensu stricto

En este apartado se describen aquellos sectores de
los margenes ibéricos cuya configuracion se relacio-
na fundamentalmente con procesos de apertura oce-
anica en contextos extensionales. Dentro de esta cla-
sificacion cabe destacar fundamentalmente el sector
nororiental del Margen Mediterraneo de la Peninsula
Ibérica, al que hemos denominado Margen Catalan-
Valenciano, limitado al sur por el Promontorio Balear,
y el localizado en la fachada atlantica, llamado
Margen Atlantico Portugués y de Galicia (Fig. 1).

Margen Catalan-Valenciano y Promontorio Balear

El Margen Catalan-Valenciano es un margen conti-
nental joven de tipo pasivo que se inicid en el
Oligoceno superior-Mioceno inferior (Biju-Duval et
al., 1978; Mauffret, 1979; Maldonado, 1985; Rehault et
al., 1985; Maillard et al., 1992), y cuyo desarrollo se
mantiene en la actualidad bajo un régimen general
convergente (Jolivet and Faccena, 2000). La estructu-
ra de este margen es debida a un importante adelga-
zamiento de la corteza continental durante la propa-
gacion de sucesivos eventos de rifting relacionados
con la apertura del Mediterrdneo noroccidental, y que
se manifiesta con el desarrollo de fallas listricas nor-
males que configuran estructuras en altos y surcos
(Danobeitia et al., 1990; Roca and Deselgaux, 1992).
Esta etapa extensional origina una depresion con
muy elevada subsidencia, de direccion NE-SO, cono-
cida como Surco de Valencia (Fig. 1). Las fallas nor-
males generadas se presentan segun dos sistemas
extensionales, uno de direccion NE-SO a NNE-SSO,
de edad Oligoceno superior-Mioceno inferior, y otro
de orientacién NO-SE, de edad Nedgeno superior.

La evolucién geodinamica de este sector durante
el Nedgeno, debe ser considerada en el contexto de
los procesos que tuvieron lugar a escala regional en
el Mediterraneo noroccidental. Esta evolucion estuvo
condicionada por el movimiento relativo de las placas
Africana y Euroasiatica, y la consecuente variacion de
la orientacion de esfuerzos tectdnicos durante este
periodo, pudiendo diferenciarse dos etapas principa-
les (Vazquez et al., 1994). En una primera etapa tiene
lugar la estructuracién principal del margen median-
te un sistema de fallas normales de direcciéon NE-SO
a N-S, que generd un sistema de fosas que se extien-
de a lo largo del Golfo de Leodn, Cordillera Costero-
Catalana y el Margen Cataldn-Valenciano (Fig. 1). Esta
primera etapa corresponde al episodio de rifting
(Oligoceno superior-Burdigaliense) que generd la
Cuenca Liguro-Provenzal y el Surco de Valencia, bajo
un movimiento de convergencia hacia el NNE de Afri-
ca respecto a Europa (Dewey et al., 1989) (Fig. 1). En
esta etapa se desarrollaria un margen continental
pasivo, en el que las fallas limitarian los bloques cor-
ticales extensionales producidos durante la etapa de
rifting. Las estructuras NO-SE a ONO-ESE, que cons-
tituyen una anomalia en la tendencia general del mar-
gen, consistirian en fallas direccionales ligadas a los
procesos del drifting Burdigaliense, que en el Mar de
Liguria estuvieron asociados a la rotacion del Bloque
Corso-Sardo (Carminati and Doglioni, 2005). La
segunda etapa comprende desde el Tortoniense
hasta el Plioceno. Debido al cambio de direccion de
convergencia entre Africa y Europa, puesto de mani-
fiesto en reconstrucciones recientes (Dewey et
al.,1989), que pasa a ser hacia el NO, se produce un
cierto bloqueo de los procesos extensionales sobre el
sistema de fallas NE-SO a N-S, mientras que se favo-
rece el movimiento tensional del sistema de fracturas
NO-SE a ONO-ESE que quedan paralelas a la direc-
cion de maxima compresion, y que a partir de este
momento funcionan como fallas normales
(Medialdea et al., 1996). En la actualidad las direccio-
nes de esfuerzos compresivos determinadas a partir
de mecanismos focales y break-outs en sondeos pre-
sentan una orientacion N-S a NNE-SSO predominan-
temente (Heidbach et al., 2008). Bajo este campo de
esfuerzo, las fallas de direccion NO-SE y NE-SO se
han comportado como fallas direccionales, presen-
tando las fallas NO-SE una componente de movi-
miento dextral, y las fallas NE-SO una componente
sinestral. En general, se observa que las fallas de
direccion NO-SE a ONO-ESE son las que parecen
haber mantenido una actividad mas continta hasta la
actualidad, mientras que las fallas del sistema NE-SO
a N-S no presentan una actividad tan reciente
(Medialdea et al., 1996).
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El Promontorio Balear corresponde a la prolonga-
cion hacia el NE de la Cordillera Bética, cuyo sector
suroccidental se une al margen oriental de la
Peninsula Ibérica. El promontorio se ha visto afectado
por la superposicion de los episodios de rifting duran-
te el Terciario inferior (Fontboté et al., 1990), y los
materiales mesozoicos-cenozoicos que afloran se
correlacionan con los de las Zonas Externas Béticas
(Azandén et al, 2002). La evolucidon tectonica del
Promontorio Balear es compleja como se constata
por la presencia de estructuras extensionales y com-
presionales sobreimpuestas (Sabat et al., 1995) (Fig.
1). El promontorio es una elevacion estructural
importante, presentando un relieve que varia entre
los 1000 y 2000 m de altura con respecto a las cuen-
cas marginales que lo rodean. Presenta una longitud
de 348 km y una anchura de 105 km, separando las
[lanuras abisales Liguro-Provenzal y Algero-Balear al
norte y al sur, respectivamente (Fig. 1). La configura-
cion actual del Promontorio Balear se debe a la rota-
cion en sentido horario de los bloques de Mallorca e
Ibiza debido a la migracidon hacia el oeste del Bloque
de Alboran (Andrieux et al., 1971; Auzende et al.,
1973a, b; Balanya and Garcia-Duenas, 1987;
Lavecchia, 1988; Mantovani et al., 1990; Vegas, 1992).

Margen Atlantico de Portugal y Galicia

Este margen continental se clasifica como un margen
pasivo no volcanico, creado a partir de la propaga-
cion hacia el norte de la apertura del Océano
Atlantico hace aproximadamente 110 Ma (Malod et
al., 1993). Durante el Cretacico inferior se sucedieron
varios episodios tectdnicos de tipo extensional en
esta area, el mas importante de ellos entre el
Valanginiense y el Aptiense (Shipboard Scientific
Party, 1987). Al norte esta limitado por todo el frente
de deformacién compresiva alpina de direccién E-O,
que define el Margen Cantdbrico, y al sur por el
Banco de Gorringe, de direccion NE-SO, que separa
este sector del Margen del Golfo de Cadiz (Fig. 1).
Desde el punto de vista estructural, los margenes
Portugués y de Galicia estan caracterizados por
estructuras de bloques levantados y hundidos limita-
dos por fallas normales de direccion N-S (Mauffrett
and Montadert, 1987; Thommeret et al, 1988; Sibuet,
1992), enraizadas en un gran despegue extensional
localizado entre los 2 y 5 km de profundidad (Reston
et al., 1996; Sibuet et al., 1995; Whitmarsh et al., 1996)
y estructuras con componente direccional de orienta-
cion NO-SE y NE-SO. Vazquez et al. (2008) proponen
que el patron de fracturacién que se observa en la
actualidad en el Margen de Galicia esta relacionado

con la deformacidn cenozoica, que reactiva las estruc-

turas mesozoicas, y evidencia un despegue entre la

estructura tectonica del basamento y las unidades
suprayacentes, debido a la presencia de un nivel vis-
coso compuesto por margas (black shales unit) de
edad Cretacico inferior.

Se pueden distinguir seis segmentos (Fig. 1):

- LaCuenca Interior de Galicia consiste en una cuen-
ca sedimentaria de forma alargada que recorre
gran parte del margen oeste peninsular, con una
anchura de unos 100 km y una longitud de 350 km
(Fig. 1) y cuya continuacién hacia el sur son las
cuencas de Peniche y de Alentejo (Fig. 1). Se trata
de una cuenca asimétrica con grandes fallas nor-
males NNO-SSE y NO-SE que buzan hacia el oeste
y hacia el este y que separan blogues estrechos y
alargados de basamento continental que son bas-
culados formando una serie de semicuencas
(Murillas et al., 1990). Estas cuencas se ven trun-
cadas por otras fallas de direcciones OSO-ENE a E-
O que las individualizan y entre las que cabe des-
tacar las fallas de Aveiro, Nazaré y Arrabida
(Kullberg et al., 2013) (Fig. 1). Entre las fallas de
Nazaré y Arrabida se desarrolla un alto estructural
denominado Espolén de Estremadura (Kullberg et
al., 2013, Neves et al., 2008; Neres et al., 2014) (Fig.
1), que separa las llanuras abisales de lberia y Tajo
al norte y sur, respectivamente (Fig. 1). Los depo-
sitos sedimentarios alcanzan un espesor de unos 6
km en el centro de la cuenca, adelgazandose la
serie hacia la plataforma continental y el Banco de
Galicia (Pérez-Gussinyé et al., 2003).

- La Zona de los Bancos Submarinos (Fig. 1), que
limita la Cuenca Interior de Galicia hacia el oeste,
estd constituida por bloques levantados que for-
man una barrera con la Llanura Abisal de Iberia de
direccion NNO-SSE, que limita el aporte sedimen-
tario hacia esa zona. De norte a sur, los bloques
levantados de mayor entidad, limitados por fallas,
son los bancos de Galicia, Vigo, Vasco da Gama y
Porto (Fig. 1), cuya cima se situa a una profundi-
dad minima de 620 m bajo el nivel del mar
(Mougenot et al., 1984; Murillas et al., 1990; Ercilla
et al., 2006). Han sido interpretados como horsts
que se formaron inicialmente durante el rifting
mesozoico y luego fueron reactivados y levanta-
dos durante los eventos compresivos cenozoicos
(Boillot et al., 1979; Mougenot, 1988; Vazquez et
al., 2008). Murillas et al. (1990) sugieren que la ali-
neacion de las zonas elevadas se extiende hacia el
sur bajo la plataforma continental portuguesa
constituyendo el Horst de Berlenga (Fig. 1), que
constituye el limite occidental de la Cuenca
Lusitanica (Fig. 1). Sin embargo, esta continuidad
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hacia el sur estaria compartimentada por las fallas

de Aveiro y Nazaré (Pinheiro et al., 1996).

- La Cuenca de Oporto (Fig. 1) es una cuenca relati-
vamente estrecha (aproximadamente 50 km de
ancho), que se extiende por debajo de la platafor-
ma continental externa y el talud continental desde
Oporto a Vigo. Podria ser la continuacion hacia el
norte de la Cuenca Lusitanica (o la sub-cuenca sep-
tentrional de la Cuenca Lusitanica). Su margen
oriental estad formado por la continuacién en alta
mar de la Falla de Oporto-Coimbra-Tomar
(Murillas et al., 1990) (Fig. 1). Un alto estructural en
su lado occidental la separa de la Cuenca Interior
de Galicia (Pinheiro et al., 1996).

- La Cuenca Lusitanica (Fig. 1) se extiende hasta mas
de 300 km al norte de la Sierra de la Arrabida, al
sur de Lisboa (Fig. 1). La mayor parte de ella se
encuentra en la zona emergida, con su limite orien-
tal coincidiendo con la Falla de Porto-Coimbra-
Tomar. Al norte de la Falla de Nazaré, su margen
occidental esta limitado por el Horst de Berlenga,
pero al sur de esta falla, el caracter tectonico del
borde occidental se desconoce. Las subcuencas
que conforman la Cuenca Lusitanica estan bordea-
das por estructuras salinas o fallas normales que
se hunden hacia el océano (Montenat et al., 1988;
Wilson et al., 1989). Las mas antiguas muestran
orientacion dominante NNE-SSO, mientras que las
mas recientes presentan orientacion N-S (Pinheiro
et al., 1996).

- La Cuenca de Alentejo (Fig. 1) se localiza en el mar-
gen continental, al sur de la Sierra de Arrabida
(Mougenot, 1988) y presenta una orientacion N-S.
Se desconoce su relacion con la Cuenca Lusitanica
(Pinheiro et al., 1996).

- Lazona de Transiciéon Océano-Continente se locali-
za en el sector mas occidental de esta zona. Cubre
un area de pocas decenas de kildbmetros de anchu-
ra, formada por una delgada corteza ocednica (2-4
km de espesor) de edad mesozoica con una ligera
cobertera sedimentaria. Esta fina corteza ocedanica
se interpreta como el resultado del pobre aporte
magmatico durante unos pocos millones de afios
tras el inicio de la apertura continental. Por debajo
de esa corteza oceanica se encuentra un nivel de
peridotitas serpentinizadas que llegan a aflorar
hacia el oeste, formando una cresta alargada y
muy continua a lo largo de todo el margen
(Whitmarsh et al., 1993) (Fig. 1).

Al oeste de este ultimo segmento, la Zona de
Transicion Océano-Continente, se encuentra la corte-
za oceanica de las llanuras abisales de Iberia y Tajo,
con batimetrias superiores a los 4000 m (Fig. 1).

Margenes ibéricos pasivos complejos

Se han denominado de este modo a los sectores de
los margenes continentales ibéricos cuya configura-
cion se debe a la interaccién de varias etapas de
deformacion sucesivas de caracter opuesto, habiendo
sido en algun momento de su desarrollo geodinami-
co limites de margenes activos sensu lato. Dentro de
esta clasificacion cabe destacar uUnicamente el
Margen Cantabrico (Fig. 1).

Margen Cantabrico

Este margen se formé durante el Mesozoico en cone-
Xion con la apertura y la expansion ocednica del
Atlantico Norte. Roest and Srivastava (1991) situan
ese momento en el Cretdcico medio, cuando comen-
z6 la separacion de lberia y América marcada por la
anomalia magnética M0 de 118 Ma, proceso que cul-
mind con la separacién de Galicia y el Flemish Cap
hace 114 Ma (Uchupi, 1988; Ziegler, 1989). Sin embar-
go, la individualizacion total no se alcanzé hasta el
Aptiense-Albiense, que es cuando la fragmentacion
culmina y el margen noribérico se separa de Eurasia
(Deregnaucourt and Boillot, 1982). Desde ese momen-
to, la Placa Ibérica se movié independientemente del
resto de Europa con un sentido antihorario hacia el
sudeste, arrastrada por Africa en su movimiento hacia
el este (Malod and Mauffret, 1990). Este movimiento
antihorario produjo la apertura del Golfo de Vizcaya y
la generacion de corteza ocednica en su fondo, con la
separacion de los margenes continentales Cantabrico
(Iberia) y Armoricano (Eurasia). Ambos se comportan
como margenes pasivos, mientras que las regiones
Vasca y Pirenaica estan sometidas a un régimen de
desgarre a lo largo de la Zona Transformante
Noribérica (Boillot and Malod, 1988) y los Pirineos
orientales a compresion. La apertura del Golfo de
Vizcaya es diacronica y se produce de oeste a este. En
su parte occidental es un poco posterior a la anoma-
lia MO (Aptiense inferior), en la parte central la aper-
tura es Aptiense superior (Montadert et al., 1979;
Deregnaucourt and Boillot, 1982; Malod et al., 1982) y
en el sector oriental es Albiense inferior (Malod and
Mauffret, 1990). La expansion oceanica en el Golfo de
Vizcaya termind al comienzo del Campaniense, a
medida que la Dorsal Centro-Atlantica progresaba
hacia el norte provocando la separacion de
Groenlandia y la Peninsula de Labrador (Ziegler,
1989). El cese de la apertura se produjo hace casi 80
Ma, entre la anomalia 31 (Roest and Srivastava, 1991)
o la anomalia 33 (Sibuet and Collette, 1991), y parece
estar relacionado con la anexién de Africa e Iberia, en
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algun momento antes de la anomalia 34 (84 Ma), y el
movimiento de Africa hacia el norte que da fin al régi-
men distensivo Mesozoico en lberia.

El movimiento hacia el noroeste y la rotacion hora-
ria de Iberia por el empuje de Africa en el Terciario
inferior, produjeron la convergencia entre Eurasia e
Iberia y una variacion del contexto geodinamico. El
resultado fue el inicio de la orogenia en los Pirineos
dentro del ciclo Alpino, el cese de la generacion de
corteza oceanica en el centro del Golfo de Vizcaya y
una subduccion limitada a lo largo del Margen
Cantabrico de Iberia que continuaba unos 1000 km
hacia el oeste a lo largo de la Cresta Azores-Vizcaya y
la Fosa de King (Fig. 1). Esta linea, junto con la Falla
Norpirenaica, constituia el limite de placas entre Afri-
ca y Eurasia, ya que lberia habia pasado a formar
parte de la placa Africana (Fig. 1). La subduccion en el
margen tuvo lugar entre el Paleoceno-Mioceno (Le
Pichon et al., 1971; Boillot et al., 1979; Grimaud et al.,
1982), aunque la actividad en el borde occidental del
limite de la placa y en otras zonas llega hasta el
Mioceno, como marca la anomalia magnética 6C de
24 Ma (Ziegler, 1989; Srivastava et al., 1990; Roest and
Srivastava, 1991; Alvarez-Marron et al., 1996;
Gallastegui et al., 2002). Vegas and Banda (1982) y
Roest and Srivastava (1991) coinciden en fijar una pri-
mera etapa con poca compresion y traslacion a lo
largo de la Falla Norpirenaica, entre 80 y 50 Ma res-
pectivamente (Campaniense a Paleoceno), debido al
movimiento de Africa hacia el oeste respecto de
Europa. Desde ese momento hasta el Mioceno (apro-
ximadamente 15 Ma) se produce un cambio en la
direccion del desplazamiento de Africa que pasa a
tomar una direccion NO-SE (Olivet, 1978; Vegas and
Banda, 1982) provocando la convergencia entre
Europa e lberia (Boillot et al., 1979; Boillot and Malod,
1988). El desplazamiento estimado en esa direccion
es de unos 120 km entre el Cretacico superior y el
Mioceno. Debido a ello se produce una fuerte com-
presién que genera deformaciones a lo largo de todo
el Dominio Cantabro-Pirenaico. Su efecto es el naci-
miento y desarrollo de la cadena de colisién de los
Pirineos y la subduccion limitada en el Margen
Cantabrico con el levantamiento asociado de la
Cordillera Cantabrica y el acortamiento y emersion
parcial del margen continental mesozoico. El
Neodgeno se caracteriza por los procesos de denuda-
cion y erosion de los relieves preexistentes y su depo-
sito en el borde del margen continental con una rapi-
da homogenizacion de los caracteres morfoldgicos
del borde del talud continental debido a la mayor acti-
vidad de los canones y sistemas turbiditicos profun-
dos (Faugéres et al., 1998; Mulder et al., 2001;
Bourillet et al., 2006).

Margenes transformantes

Se ha asignado esta denominacion a los sectores de
los méargenes continentales ibéricos localizados en
las proximidades de un limite de placas convergente
transcurrente con zonas transpresivas y transtensi-
vas. Dentro de esta clasificacidon cabe destacar funda-
mentalmente los margenes Bético y del Golfo de
Cadiz (Fig. 1).

Margen Bético y Cuenca de Albordn

El Margen Bético comprende el sector suroriental del
Margen Mediterraneo, limitado al noreste por el
Promontorio Balear, al sur por la Cuenca de Alboran
y al este por la Cuenca Algero-Balear. Este sector del
Mediterraneo inicié su apertura en el Oligoceno, tras
la fase compresiva paledgena que originé la compre-
sion entre las placas Africana y Euroasiatica. El empu-
je hacia el norte motivado por el desplazamiento de la
Placa Africana en la misma direccidon genero zonas de
subduccion en sentido E-O y cuencas de back-arc.
Posteriormente a esta etapa compresiva se establecio
un régimen general distensivo de direccion NNO-SSE
como consecuencia de un fuerte proceso extensional
(Platt and Vissers, 1989; Garcia-Duenas et al., 1992),
de tal forma que desde el Mioceno inferior hasta el
Mioceno superior se estructurd un sistema de fosas,
que dio lugar a un pasillo relativamente ancho limita-
do al norte por el Sistema Bético y el Promontorio
Balear, marcado en su vertiente meridional por el
Escarpe de Emile Baudot, y al sur por el Sistema
Rifefo, constituyendo la Cuenca de Alboran al oeste
y la Cuenca Algero-Balear al este (Campillo et al.,
1992; Maldonado et al., 1992) (Fig. 1). Esta fase de rift
se produce sincrénicamente con la progresion hacia
el oeste del Dominio de Alboran que implica la for-
macion del Cabalgamiento Frontal de Gibraltar y con
procesos de cabalgamiento y plegamiento en las
Zonas Externas de las Cordilleras Béticas y del Rif
(Balanya and Garcia-Duenas, 1988). Durante el des-
plazamiento hacia el oeste del Dominio de Alboran se
produce extensiéon en la Cuenca de Alboran y la for-
macion de fallas de bajo dangulo que condicionan una
subsidencia generalizada y un adelgazamiento de la
corteza en el Dominio de Alboran. La inversion tecto-
nica del Cabalgamiento Frontal de Gibraltar, que pasa
de un estado compresivo a un estado distensivo, cul-
mina en el Tortoniense inferior (Balanya and Garcia-
Duenas, 1988)

Desde el Mioceno medio al Tortoniense se produ-
ce un importante adelgazamiento de la corteza liga-
dos a procesos extensionales con la formacion de
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pequenas cuencas sedimentarias de direccion NO-SE
en el sector occidental y de direccion NE-SO y E-O en
el sector oriental (Comas et al., 1992) debido al rejue-
go de las fallas originadas durante la etapa anterior
(Bousquet and Philip, 1976; Bousquet et al., 1976;
Maldonado et al.,, 1992). Durante este intervalo de
tiempo tiene lugar también el inicio de una importan-
te actividad volcanica a lo largo de todo el margen,
gue se alinean segun direcciones NE-SO y NNE-SSO
(Gierman et al., 1968; Auzende et al., 1975), que seria
responsable de la formacién de la mayor parte de los
altos volcanicos, como el Banco de Djibuti (Comas et
al., 1999) (Fig. 1), y procesos diapiricos salinos, fun-
damentalmente en el sector occidental de la Cuenca
de Alboran, que se caracterizan por alineaciones en
direccion NNO-SSE (Campillo et al., 1992), NNE-SSO
(Comas et al., 1992; Pérez-Belzuz et al., 1997) y NO-SE
y OSO-ENE (Talukder et al., 2004).

Desde el Tortoniense superior a la actualidad la
fase extensiva continla, simultdneamente a un régi-
men tectdnico compresivo que afecta a toda la cuen-
ca. La deformacion del Margen Bético y la Cuenca de
Alboran esta condicionada durante este periodo por
un maximo compresivo N-S (Tesson and Gensous,
1989; Comas et al., 1992; Rodriguez-Fernandez and
Martin-Penela, 1993) a NNO-SSE (Ott d’Estevou and
Montenat, 1985; De Mets et al, 1990; Sanz de
Galdeano, 1990; Bourgois et al., 1992), acompanando
por una extension de direccion E-O, de acuerdo con la
convergencia de las placas Africana y Euroasiatica
(Dillon et al., 1980; Comas et al., 1992; Maldonado et
al., 1992). El cambio de régimen tecténico causa la
inversion tectdnica de parte de las estructuras forma-
das en la fase distensiva anterior y la creacion de plie-
gues y fallas transcurrentes conjugadas (Mauffret et
al., 1987; Bourgois et al., 1992; Comas et al., 1992;
Maldonado et al., 1992; Watts et al., 1993; Morel and
Meghraoui, 1996; Chalouan et al., 1997; Estrada et al.,
1997; Alvarez-Marrén, 1999; Comas et al., 1999). La
actividad diapirica continia siendo significativa,
especialmente en el sector meridional de la Cuenca
de Alboran (Pérez-Belzuz et al., 1997). La inversion de
estructuras tectdnicas y la formacion de pliegues aso-
ciados se producen tanto en el margen septentrional
como en el margen meridional del Mar de Alboran
(Comas et al., 1992; Chalouan et al., 1997). Las zonas
mas intensamente afectadas por los procesos de
inversion tectonica son la Dorsal de Alboran y su ter-
minacion sur (Chalouan et al., 1997). Las fallas trans-
currentes pertenecen a la familia NE-SO y NNE-SSO
(fallas de Seco de Palos, de Emile Baudot, de
Palomares, de Serrata-Carboneras y de la Dorsal de
Alboran) (Fig. 1), que se han desplazado con sentido
de movimiento sinestrorso, y a la familia ONO-ESE

(fallas de Don Juan, de Mazarrén y de Yusuf) (Fig. 1),
que presentan sentido de movimiento dextrorso
(Mauffret et al., 1987; Bourgois et al., 1992;
Maldonado et al., 1992; Montenat and Ott d’Estevou,
1992; Woodside and Maldonado, 1992; Estrada, 1994;
Estrada et al., 1997; Alvarez-Marron, 1999; Acosta et
al., 2013).

Margen del Golfo de Cadiz y Estrecho de Gibraltar

El Margen Continental del Golfo de Cadiz y el
Estrecho de Gibraltar se encuentran en la transicion
entre la Falla Transformante Gloria (Fig. 1), que marca
el limite entre las placas de Africa y Eurasia en el
Atlantico, y la parte mas occidental de la cadena oro-
génica alpina mediterranea, representada por el Arco
de Gibraltar, que constituye el frente occidental del
orégeno de colision Bético-Rifeno. La naturaleza difu-
sa de este segmento del limite de placas se acepta
sobre la base de la sismicidad que presenta (Vazquez
and Vegas, 2000). Representa una amplia zona de
transpresion, debida a que la direccion de conver-
gencia es de direccion NO-SE, oblicua al limite
(Grimison and Chen, 1986; Buforn et al., 1995;
Gutsher et al, 2002; Jiménez-Munt and Negredo,
2003; Bartolome et al., 2012). La evolucidon geodina-
mica del Golfo de Cadiz se caracteriza por tres fases
sucesivas (Maldonado et al.,, 1999): (1) desarrollo de
un margen pasivo de edad mesozoica, relacionado
con la apertura del Atlantico central y propagacion
del paleo-océano de Tetis hacia el Atlantico, (2) la
aparicion de un régimen compresivo desde el Eoceno
superior al Mioceno inferior, condicionada por la con-
vergencia N-S entre las placas Africana vy
Euroasiatica, y (3) la evolucion de un surco frontal
mioceno asociado con la formacién del orégeno
Bético-Rifeno y la apertura de la cuenca occidental del
Mediterraneo. La deriva hacia el oeste y la colision
del Dominio de Alboran con los margenes del norte
de Africa y el Suribérico en el Mioceno inferior-medio
causaron el desarrollo de los ordogenos del Rif y
Bético, y como consecuencia el emplazamiento radial
de enormes masas aldctonas (la llamada “Unidad
Olitostromica” o “Unidad Aléctona de Cadiz”) en la
cuenca del Guadalquivir (el antepais ibérico), la
Cuenca de Rharb (el antepais del norte de Africa) y en
el Golfo de Cadiz (Perconig, 1960-1962; Roberts, 1970;
Flinch and Vail, 1998; Torelli et al., 1997; Maldonado et
al., 1999; Gracia et al., 2003; Medialdea et al., 2004)
(Fig. 1). En la actualidad estas unidades aldctonas
estdn siendo reinterpretadas como un prisma de
acrecion compuesto por el apilamiento de cabalga-
mientos vergentes al oeste que se ha denominado
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Prisma de Acrecion o Cinturén de Cabalgamientos
del Golfo de Cadiz (Gustcher et al., 2002; Iribarren et
al., 2007) (Fig. 1). Desde el Tortoniense el régimen
compresivo ha cambiado, pasando a presentar una
direccion NO-SE, y caracterizandose en el Golfo de
Cadiz por el colapso extensional del frente de defor-
macion, y la posterior removilizacion y emplazamien-
to hacia el oeste del cuerpo aléctono (Maldonado et
al., 1999; Medialdea et al., 2004). Al final del Plioceno
inferior la subsidencia disminuyd, y el margen evolu-
ciond hacia condiciones mas estables durante el
Plioceno superior-Cuaternario (Nelson et al., 1993;
Maldonado et al., 1999; Somoza et al., 1999; Maestro
et al., 2003; Fernandez-Puga, 2004; Medialdea et al.,
2004). El depdsito de sedimentos desde el Plioceno
ha sido fuertemente influenciado por el flujo de sali-
da de agua del Mediterraneo, posterior a la reapertu-
ra del Estrecho de Gibraltar después de la crisis sali-
na Messiniense, por los cambios en el clima global y
el nivel del mar, y por la actividad neotectdnica (prin-
cipalmente diapirismo) (Nelson et al., 1999; Llave,
2003; Llave et al., 2006).

Provincias morfoldgicas de los fondos submarinos de
los margenes continentales ibéricos

Dependiendo de la naturaleza de las unidades que
componen los margenes y de la estructura del basa-
mento subyacente se han diferenciado tres categori-
as de margenes: un margen progradante, otro de tipo
intermedio, y un tercero de caracter abrupto. El pri-
mero de ellos esta caracterizado por taludes conti-
nentales con pendientes no muy elevadas y un perfil
convexo-concavo que enlaza suavemente con el
ascenso continental. A este tipo de margen corres-
ponde el Margen Catalan-Valenciano y el sector sep-
tentrional del Promontorio Balear (Fig. 1). Al margen
intermedio lo caracteriza un talud muy irregular
influenciado por los accidentes tectdnicos del basa-
mento, como sucede en los margenes Bético, del
Golfo de Cadiz, Portugués, de Galicia y en la zona del
Banco Le Danois y de la Plataforma Marginal de Las
Landas en el Margen Cantabrico (Fig. 1). Por ultimo,
al margen abrupto le corresponderia un talud de ele-
vada pendiente, muy irregular que entra en contacto
con un reducido o inexistente ascenso continental,
como se puede observar en el sector meridional del
Promontorio Balear, en la zona de Mazarrén en el
Margen Bético, y en la mayor parte del Margen
Cantabrico (Fig. 1).

Desde el punto de vista morfoldgico, los margenes
continentales pasivos, como son de manera general
los margenes continentales ibéricos, se subdividen

generalmente en tres provincias fisiograficas: la pla-
taforma, el talud y el ascenso continental (Fig. 2). Esta
subdivision es aplicable a casi todos los sectores del
Margen Ibérico, aunque es preciso enfatizar que exis-
ten notables diferencias morfolégicas entre ellos,
motivadas fundamentalmente por su distinta evolu-
cion geodinamica. Las caracteristicas particulares de
cada provincia fisiografica y que las hacen perfecta-
mente identificables como propias de ellas son, para
cada una de las unidades citadas, las siguientes:

La plataforma continental se presenta como una
superficie ocasionalmente irregular con valores de
pendiente maximos de 1° (Fig. 2). Su anchura es
variable, aunque por lo general se puede considerar
estrecha, presentando un valor medio de 18 km, con
valores maximos de 63 km en el Margen
Mediterraneo, al sur del Delta del Ebro (Fig. 1). Se
prolonga hasta aproximadamente los 190 (+10) m de
profundidad, hasta la ruptura de pendiente que da
paso al talud continental. En el Margen Mediterraneo
la dimensién media es de 27 km, con longitudes que
oscilan entre 63 km y los 3 km en las proximidades de
los cafones de la Fonera y Blanes (Fig. 3). En el
Promontorio Balear presenta una anchura media de
12 km, con valores que varian entre 5 km al sur de
Menorca y 15 km al sur de lbiza, en el entorno de
Menorca y al oeste de Mallorca (Fig. 1). En el Margen
Bético la dimensidn media es de aproximadamente
15 km, variando entre 1 km en el Estrecho de
Gibraltar y 2 km en las proximidades de Motril, hasta
34 km entre el Cabo de la Nao y el Mar Menor (Fig. 1).
En el Golfo de Cadiz se observa que la anchura media
de la plataforma es de 24 km, y oscila entre 11 km
frente a Faro y 37 km frente a la costa de Huelva (Fig.
1). En los margenes de Portugal y Galicia la anchura
media es de 36 km, con dimensiones que varian entre
21 km en las proximidades de Sines y 48 km frente a
Oporto (Fig. 1). Finalmente, en el Margen Cantabrico
la dimensién media de la plataforma continental es
de 17 km y presenta variaciones de la amplitud entre
2 km en la zona del Candn de Llanes y 33 km en la
zona del Banco Le Danois (Fig. 1).

En el talud continental las pendientes alcanzan
valores de hasta 20°, aunque por lo general la pen-
diente media es de unos 6° (Fig. 2). Valores de pen-
dientes entre 13° y 20° pueden observarse al norte del
Banco Le Danois y de la Plataforma Marginal de
Ortegal (Fig. 2). Pendientes entre 10° y 11° se dan al
oeste del Candén de Capbreton, al norte y oeste del
Banco de Galicia y en los margenes de los cafones de
Nazaré y Lisboa. Pendientes que varian entre 7° y 8°
existen en el talud continental del Margen Portugués,
entre Lisboa y Oporto, al norte de la Dorsal de
Alboran, y en los escarpes de Mazarrén y Emile
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Figura 2. Mapa de pendientes (en grados) de la zona emergida, los margenes continentales y las llanuras abisales de lberia a partir de los
datos de GEBCO (2003).AMP: Alto del Marqués de Pombal; BLD: Banco Le Danois; CL: Candn de Lisboa; CN: Candén de Nazaré; DA: Dorsal
de Alboran; EEB: Escarpe de Emile Baudot; EM: Escarpe de Mazarrdn; FN: Flanco Noroeste; MPG: Margen Profundo de Galicia; PMBG:
Plataforma Marginal del Banco de Galicia; PMLL: Plataforma Marginal de Las Landas; PMO: Plataforma Marginal de Ortegal.

Figure 2. Slope gradient map (degrees) of the Iberian emerged area, continental margins and abyssal plains obtained from GEBCO
(2003).AMP: Marques de Pombal High; BLD: Le Danois Bank; CL: Lisboa Canyon; CN: Nazare Canyon; DA: Alboran Ridge; EEB: Emile
Baudot Escarpment; EM: Mazarron Escarpment; FN: Northwestern Flank; MPG: Deep Galicia Margin; PMBG: Galicia Bank Marginal
Platform; PMLL: Las Landas Marginal Platform; PMO: Ortegal Marginal Platform.

Baudot en el Margen Bético (Fig. 2). En el resto de
zonas los valores de pendiente son inferiores a 5°
(Fig. 2). Esta provincia enlaza por lo general de mane-
ra poco accidentada con el ascenso continental en
algunos sectores o con la llanura abisal en otros. La
profundidad a la que se realiza este enlace es muy
variable, por término medio a una cota batimétrica
que oscila entre 1500-2000 m en la zona mediterranea
y entre 4000-4500 m en el area atlantica (Fig. 1). La
anchura media del talud continental en el Margen
Catalan-Valenciano es de 126 km, con anchuras que
varian entre 42 km en la zona del Golfo de Rosas y
260 km frente a las costas alicantinas (Fig. 1). La
anchura del talud en el Promontorio Balear es de 27
km de media, variando entre 18 km al norte de
Menorca y 40 km al sur de Ibiza (Fig. 1). En el Margen

Bético el talud presenta una anchura media de 39 km,
con valores que oscilan entre 11 km en la zona de
Mazarron y 68 km en las proximidades de Mar Menor
y Motril (Fig. 1). En el Golfo de C4adiz la anchura media
del talud es de 194 km, variando entre 97 km en la
zona de Cabo San Vicente y 267 km frente a las cos-
tas de Cadiz (Fig. 1). Los margenes Portugués y de
Galicia presentan un talud con una anchura media de
119 km, con valores que oscilan entre 31 km frente a
Lisboa y 265 km en la zona del Banco de Galicia (Fig.
1). Finalmente, en el Margen Cantdbrico la anchura
media del talud es de 69 km, variando entre 34 km en
el sector septentrional de la Plataforma Marginal de
Ortegal y 104 km en la Plataforma Marginal de Las
Landas (Fig. 1).

El ascenso continental, situado al pie del talud y
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Figura 3. Modelo Digital del Terreno del Margen Cataldn-Valenciano y del Promontorio Balear obtenido de la Carta Batimétrica y
Topoénimos del Mar Catalan-Balear (http://www.icm. csic.es/geo/gma/MCB/index.htm), y GEBCO (2003). Sobre el mapa se han sefnalado
los topédnimos mencionados en el texto:1) Candn de Arenys; 2) Candn de Besds; 3) Candn de Blanes; 4) Candn de Cap de Creus; 5) Candn
de Foix; 6) Candn de la Fonera; 7) Canén de Sant Felit; 8) Domo de Aguild; 9) Domo de Carner; 10) Domo de Llorente; 11) Domo de
Maragall; 12) Domo de Mild y Fontanals; 13) Domo de Millet; 14) Entrante de Palamos; 15) Monte Submarino de Bertran; 16) Monte
Submarino de Ebro; 17) Monte Submarino de Emile Baudot; 18) Monte Submarino de Los Cresques; 19) Monte Submarino de Mountaner;
20) Monte Submarino de Sollér; 21) Monte Submarino de Verdager.

Figure 3. Digital terrain model of the Catalan-Valencian margin and the Balearic promontory obtained from Catalano-Balearic sea-bathy-
metric chart and toponyms (http://www.icm.csic.es/ geo/gma/MCB/index.htm) and GEBCO (2003). The place names used in the text are
indicated on the map: 1) Arenys Canyon,; 2) Besds Canyon, 3) Blanes Canyon,; 4) Cap de Creus Canyon, 5) Foix Canyon; 6) Fonera Canyons;
7) Sant Feliu Canyon; 8) Aguilo Dome; 9) Carner Dome; 10) Llorente Dome; 11) Maragall Dome,; 12) Mila and Fontanals Dome; 13) Millet
Dome; 14) Palamos Inlet; 15) Bertran Seamount; 16) Ebro Seamount; 17) Emile Baudot Seamount; 18) Los Cresques Seamount; 19)
Mountaner Seamount; 20) Soller Seamount; 21) Verdager Seamount.

suavemente inclinado hacia la cuenca profunda (Fig. Cantdbrico, y muy reducido en los margenes de
2), no esta presente en todos los margenes ibéricos. Portugal y Bético y en el sector suroccidental del
Es inexistente en el Golfo de Cadiz y el Margen Promontorio Balear (Fig. 1).
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Principales rasgos morfoestructurales de los marge-
nes continentales ibéricos

Margen Catalan-Valenciano y Promontorio Balear

El elemento morfoestructural mas importante del
margen nororiental ibérico es el Surco de Valencia
(Fig. 3). Este rasgo se desarrolld entre el Oligoceno
superior-Mioceno inferior en relaciéon con el movi-
miento relativo de las placas Africana y Euroasiatica,
que dio lugar a un régimen extensional en este sector
y compartimentod el margen en una serie de altos y
depresiones estructurales. Este valle constituye uno
de los mejores ejemplos modernos de cuencas de
riftmarginales en donde se ha desarrollado un canal
medio-oceanico (Carter, 1988; Alonso et al., 1995). Se
relaciona con la creacion de una cuenca ocednica que
evoluciona a un valle de rift abortado (Carter, 1988). A
grandes rasgos presenta una geometria triangular en
planta, con una superficie de 38000 km? y cuyo vérti-
ce mas meridional es el denominado Alto de Ibiza
(Fig. 3). Esta limitado al norte y al sur por el Margen
Catalan-Valenciano y el Promontorio Balear, respecti-
vamente. Actua de colector de los aportes sedimen-
tarios procedentes fundamentalmente del Margen
Catalan-Valenciano, que se canalizan a través de un
valle central de morfologia meandriforme que se ini-
cia en los 2400 m de profundidad, con una longitud
de unos 400 km, y que desagua en la Llanura Abisal
Liguro-Provenzal (Fig. 3).

Asociados con la evolucion del margen occidental
del Mediterrdaneo durante el Cenozoico y con el des-
arrollo del Surco de Valencia y los procesos de adel-
gazamiento cortical que tuvieron lugar durante su for-
macion, se han producido dos etapas de
magmatismo que han dado lugar a procesos volcani-
cos con expresion morfoldgica en el fondo marino. La
primera etapa se desarrollé durante el Mioceno infe-
rior-medio y se caracteriza por la presencia de rocas
calcoalcalinas. La segunda etapa tuvo lugar desde el
Mioceno medio hasta la actualidad y es representada
por rocas alcalinas pobremente diferenciadas (Marti
et al., 1992). Los relieves submarinos volcanicos exis-
tentes pertenecen principalmente a esta segunda
etapa magmatica y cabe destacar en este sector los
montes de Verdager, Mountaner, Bertran, Los
Cresques, de Sollér, en el margen este del Surco de
Valencia y el Monte del Ebro en el margen oeste
(Martin-Serrano et al., 2005) (Fig. 3).

La Llanura Abisal Liguro-Provenzal, especialmente
en el area del Abanico Turbiditico del Rédano, esta
constituida por numerosas estructuras relacionadas
con dindamica salina (Fig. 3). Alinat and Cousteau
(1962) fueron los primeros en sugerir la presencia de

estructuras de sal en el ascenso continental de este
sector. Los diapiros salinos tienen forma subcircular o
alargada en planta (de hasta 15 km de longitud) y sus
crestas se elevan hasta 250 m sobre el fondo marino
circundante (Pautot et al., 1984), dando lugar a mor-
fologias domaticas que se localizan principalmente
en el sector mas oriental del Surco de Valencia, como
los domos de Maragall, Mila y Fontanals, Aguilo,
Millet, Carner y Llorente entre otros (Vanney and
Gennesseaux, 1979; Martin-Serrano et al., 2005) (Fig.
3). La formacién de estructuras salinas en esta zona
se atribuye a la combinacién de procesos de desliza-
miento gravitacional y de expansién debidos a la
carga litostatica que produce la serie sedimentaria
plio-pleistocena en las unidades salinas messinienses
infrayacentes (Gaullier, 1993; Gaullier and Bellaiche,
1996; Dos Reis, 2001), y la tectdnica regional (Le
Cann, 1987). La traslacion de las unidades salinas por
sobrepresion da lugar a fendmenos tecténicos deno-
minados de piel fina, que en las zonas proximales al
margen continental de la Llanura Abisal Liguro-
Provenzal se caracteriza por la presencia de fallas de
crecimiento normales listricas, rollers de sal localiza-
dos por debajo del blogue levantado y pliegues de
arrastre en el boque hundido de las falla; por amplias
ondulaciones en la zona intermedia; y anticlinales con
nucleo salino y diapiros en las zonas distales al mar-
gen (Gaullier and Bellaiche, 1996). La distribucion de
los diapiros es perpendicular a la pendiente, por lo
tanto presentan una orientacién NO-SE al norte de la
Llanura Liguro-Provenzal (Gaullier, 1993) y N-S en el
ambito nor-Balear (Maillard et al., 2003). La evolucién
de las estructuras salinas influye directamente en la
geometria de los depdsitos plio-cuaternarios (Canals,
1985; Alonso et al., 1991), ya que los sinclinales peri-
féricos a las estructuras domaticas actuan como
trampas para los sedimentos (Got, 1973). Su abun-
dancia disminuye considerablemente hacia el norte y
hacia el suroeste. Al norte, el gran espesor sedimen-
tario del Abanico del Rédano inhibe la ascension de
los cuerpos salinos, aunque favorece su desarrollo
alrededor (Sans and Sabat, 1994). Hacia el suroeste,
en el Canal de Valencia, los diapiros estdn menos des-
arrollados debido a que las unidades evaporiticas dis-
minuyen su potencia desde el centro de la Cuenca
Liguro-Provenzal hacia el Surco de Valencia
(Montadert et al., 1978), donde lateralmente pasan a
sedimentos clasticos y a una superficie de erosion
(Cita, 1974; Stampfli and Hocker, 1989).

Dentro del Margen Catalan-Valenciano se distin-
guen dos grandes dominios (Diaz del Rio and
Fernandez-Salas, 2005): el Margen Costero-Catalan,
al norte, y el Golfo de Valencia, al sur (Fig. 3).
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El Margen Costero-Cataldn se caracteriza princi-
palmente por presentar una gran influencia tecténica
impuesta por la Cadena Costero-Catalana que condi-
ciona su orientacion NE-SO (Medialdea et al., 1994),
asi como de estructuras de orientacion N-S a NE-SO
que compartimentan la directriz principal de la
Cadena Costero-Catalana y controla la orientacion de
las principales redes fluviales que desembocan en su
margen. Ambas orientaciones juegan un papel muy
importante en el desarrollo de los principales rasgos
morfoestructurales de este sector, favoreciendo el
desarrollo de algunos de los cahones submarinos
mas importantes que presentan direcciones NO-SE y
N-S, y dando lugar a la formacién de plataformas
marginales que se alinean segun una orientacién NE-
SO. Entre los canones submarinos mas relevantes y
cuya directriz principal tiene un claro caracter tectoni-
co cabe destacar, de norte a sur, los cafnones de Cap
de Creus, la Fonera, Blanes y Foix (Fig. 3). El Candn de
Cap de Creus, con una direccion NO-SE, se desarrolla
hasta los 1800 m de profundidad. Su cabecera se
sitia a 120 m de profundidad y esta fuertemente
entallado en formaciones del Mioceno y Paleozoico.
Presenta un perfil asimétrico, con un margen meri-
dional mas abrupto. La existencia de este candn esta
condicionada por fracturas de basamento de direc-
cion NO-SE, que coinciden con la trayectoria general
del canon (Medialdea et al., 1994) (Fig. 4A). Los cano-
nes de La Fonera y Blanes presentan sus cabeceras
entre 60 y 90 m de profundidad y a menos de 4 km de
la linea de costa. Estan también fuertemente encaja-
dos en una secuencia de materiales del Mioceno y
Paleoceno. Muestran un marcado control estructural,
puesto de manifiesto por el giro sinestral que presen-
ta el Candn de la Fonera en su cabecera, pasando de
presentar una orientacion NNO-SSE a NO-SE, condi-
cionado por las lineaciones estructurales, o por la
orientacion preferente del Canén de Blanes de direc-
cion NNO-SSE. La localizacién de estos cafiones coin-
cide con dos cuencas de direcciones NO-SE y N-S
denominadas de Palamods y de Blanes, respectiva-
mente, desarrolladas durante el Mioceno y el
Plioceno-Cuaternario (Mauffret et al., 1978). La forma-
cion de estos cafnones es posterior al Mioceno y sus
cabeceras presentan perfiles en V, que pasan a mayor
profundidad a perfiles de fondo plano (Medialdea et
al., 1989). Finalmente, el Candn de Foix muestra una
trayectoria de claro origen tectdnico, condicionada
por la presencia de una fractura de direccion NNE-
SSO (Alonso et al., 1984; Medialdea et al., 1986). Se
han observado variaciones de los rasgos morfoldgi-
cos del Canal de Valencia al inicio de su curso supe-
rior, en la zona de interseccion con el Canén de Foix,
que han favorecido el aumento de la actividad erosi-

va en este sector inducido por un incremento del gra-
diente axial en respuesta a fendmenos tectdnicos
recientes (Alonso et al., 2000). En el talud de este sec-
tor del Margen Catalan-Valenciano se ha descrito la
presencia de cinco plataformas marginales que se
extienden entre 150-200 m y 500-700 m de profundi-
dad con pendientes entre 1° y 3° (Medialdea et al.,
1989), relacionadas con la compartimentacion del
margen durante el desarrollo del Surco de Valencia.
La plataforma marginal mas occidental estd limitada
al este por el Candn de Besos, y lateralmente pasa de
manera gradual al talud suave localizado frente a
Barcelona. La segunda plataforma marginal esta limi-
tada por los canones de Besods y Arenys, tiene forma
irregular y cubre una superficie de 72 km?. Sus limites
superior e inferior quedan bien definidos, situandose
el primero a 200 m de profundidad, con un fuerte
cambio de pendiente del talud superior, y el segundo
a 500 m (Fig. 4B). La tercera plataforma se encuentra
enmarcada entre los canones de Arenys y Blanes, y
presenta una extension de 210 km?. Su limite superior
es la continuacion de la plataforma continental, debi-
do al talud en rampa que hace dificil establecer el
limite entre ambas plataformas. Las plataformas mar-
ginales segunda y tercera se encuentran unidas por
un estrecho cinturén de aproximadamente 1,5 km de
anchura, situado entre el talud superior y la cabecera
del Canon de Arenys. La cuarta plataforma marginal,
situada hacia el este, se halla delimitada por el Candn
de Blanes y el Entrante de Palamds, extendiéndose
sobre 340 km? con una forma muy irregular. Se
encuentra entallado por los tributarios de los cafiones
de Blanes y Sant Feliu, y del Entrante de Palamods. La
quinta y ultima plataforma marginal, se situa entre el
Entrante de Palamods y el Candn de La Fonera y su
limite superior, como en la tercera plataforma, es con-
tinuacion de la plataforma continental. Ambas plata-
formas estan unidas también en su parte superior por
un estrecho cinturén de 3 km de anchura, entre el
talud superior y el Entrante de Palamos. En la zona de
la plataforma continental del Margen del Golfo de
Valencia, destaca la presencia de las Islas
Columbretes, que constituyen el afloramiento super-
ficial de un extenso campo volcanico submarino
(Maillard and Mauffret, 1993), dispuesto sobre corte-
za continental adelgazada (Figs. 3 y 4C). Los materia-
les volcanicos que aparecen por encima del nivel
marino corresponden mayoritariamente a basanitas y
fonolitas emitidas durante el Cuaternario (Aparicio
and Garcia, 1995). En el talud continental destaca una
secuencia de escarpes que estructuran la plataforma
con un relieve en graderio hacia la cuenca (Rey and
Diaz del Rio, 1983). Este relieve continua mas alla de
la ruptura de pendiente del talud, situada a 140-160 m
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de profundidad, constituyendo la cabecera del Canal
de Valencia.

El Promontorio Balear, prolongacion nororiental
del Sistema Bético, con una extension de 45240 km?,
se situa entre el Canal de Valencia y la Llanura Liguro-
Provenzal, al norte, y la Cuenca Argelino-Balear, al sur
(Fig. 3). El origen del Promontorio Balear se atribuye
a la rotacion en sentido horario de los bloques tecto6-
nicos de las Pitiusas (lbiza y Formentera), Mallorca y
Menorca a causa de la migraciéon hacia el oeste de la
microplaca de Alboran (Andrieux et al., 1971;

Figura 4. A) Perfiles de sismica de media resolucién (cariones de
aire) donde se observa la seccion transversal del Canon de Cap de
Creus de fondo plano y limitado por fallas (F). Ver situacién en la
Figura 3, (modificado de Medialdea et al., 1994). B) Perfil de sismi-
ca de alta resolucion (Sparker 4500 J) de una plataforma marginal
en el Margen Catalan-Valenciano. Se puede observar el borde de
talud abrupto, una depresidn periférica al pie del mismo, y la pla-
taforma marginal que aumenta de pendiente hacia su borde. Ver
situacion en la Figura 3 (modificado de Medialdea et al., 1989). C)
Mapa batimétrico sombreado de un sector al norte del archipiéla-
go de las Columbretes en el Margen Continental Catalan-
Valenciano, donde se han senalado los crateres de un gran edificio
volcanico (a, b y ¢c) que presenta una morfologia en ‘pata de perro’.
Los flancos del edificio volcanico se extienden suavemente hacia el
noreste a una amplia superficie subhorizontal constituida por piro-
clastos o flujos de lava. Ver situacion en la Figura 3 (modificado de
Maestro et al., 2013). D) Mapa batimétrico sombreado del area
enmarcada en la Figura 3. La linea de puntos limita una zona de
pequenas depresiones o pockmarks que dan al fondo textura de
“piel de naranja”. ED: Escarpes de deslizamientos situados en el
talud suroeste del Promontorio Balear (modificado de Maestro et
al., 2013). E) Imagen tridimensional del Monte Submarino Ausias
March, al este de las Islas Pitiusas, realizada a partir de datos de
sonda multihaz. Se observa claramente la traza de la falla, asi como
un gran depdsito de deslizamiento en su flanco noroeste. Sobre
ella se indica la posicién de la linea de Sparker MS-VIIl (modificado
de Acosta et al., 2002). F) Linea MS-VIII de Sparker (4500 J) donde
se observa la falla y su escarpe. Ver su localizacién en la Figura 3.
F: Falla; MF: Multiple del fondo (modificado de Acosta et al., 2002).
Figure 4. A) Seismic profile (air-gun) shows a Cap de Creus canyon
cross section that shows a flat bottom channel bounded by faults
(F). See Figure 3 for location. Modified from Medialdea et al. (1994).
B) High resolution seismic profile (Sparker 4500 J) showing a mar-
ginal platform of the Catalan-Valencian margin. The upper slope is
steep with a peripheral depression at the foot, and the platform
marginal slope increases towards its edge. See Figure 3 for loca-
tion. Modified from Medialdea et al. (1989). C) Shaded relief map of
the region north of the Columbretes archipelago in the Catalan-
Valencian continental margin (see location in Fig. 3) where the
craters are marked (a, b, and c) of the large volcanic edifice that
form a dog’s “paw print” structure. The gentle flanks of the vol-
canic edifice continue northeastwards to an extensive sub-horizon-
tal pyroclastic or lava flow. Modified from Maestro et al. (2013). D)
Shaded mean depth map of framed area in Figure 3. Dashed line
indicates the extent of small pits or pockmarks which give the
seafloor an “orange peel” texture. ED: Extensive “sheet slide-
scars” on the SW slope off Balearic promontory margin. Modified
from Maestro et al. (2013). E) Three-dimensional image from multi-
beam data of Ausias March seamount, east of the Pitiuses Islands.
The fault trace is clearly displayed as well as a large slump deposit
on its NW flank. Position of Sparker line MS-VIII is indicated.
Modified from Acosta et al. (2002). F) Sparker 4500 J line MS-VIII,
showing fault and its associated relief. See Figure 3 for location. F:
Faults; MFS: Sea-floor multiple. Modified from Acosta et al. (2002).

Auzende et al., 1973a, b; Balanya and Garcia-Duenas,
1987, 1988; Lavecchia, 1988; Mantovani et al., 1990;
Vegas, 1992). Estos tres bloques, segmentados a par-
tir de grandes fallas transcurrentes de direccion NO-
SE (Maillard et al., 1992; Ballesteros, 2000; Acosta,
2005), habrian actuado de forma independiente. Estas
fallas transcurrentes han controlado el desarrollo de
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canales entre cada uno de los bloques individualiza-
dos: el bloque de las Pitiusas esta limitado al oeste
por el Canal de Ibiza (Fig. 3), de unos 800 m de pro-
fundidad, que separa los bloques baleéaricos del
Margen Ibérico, y al este por el Canal de Mallorca
(Fig. 3), de 700 m de profundidad, que separa este
bloque del bloque de Mallorca; al sur del bloque de
Mallorca se localiza la Depresion Central o Depresion
de Formentera (Fig. 3), de 1000 m de profundidad;
finalmente, los bloques de Mallorca y Menorca estan
limitados por el Canal de Menorca (Fig. 3), de tan solo
100 m de profundidad. Ademads, la actividad reciente
de las fallas transcurrentes en algunos sectores han
dado lugar a elementos morfolégicos como los altos
estructurales asociados al Monte Emile Baudot (Fig.
3) o la intensa deformacion de las secuencias infra-
cuaternarias observada en el Canal de Menorca
(Acosta, 2005).

El bloque de las Pitiusas habria tenido un control
tectonico y estructural mucho mas complejo que el
resto de los bloques, poniéndose de manifiesto en la
fuerte delimitacion de orientacion N-S de su platafor-
ma (con anchura variable de 2 a 25 km) y talud supe-
rior, ademas de los procesos tectono-sedimentarios
asociados, como son los fendomenos de desestabiliza-
cion sedimentaria observados al suroeste de las
Pitiusas. Otro claro ejemplo del control tecténico en
los rasgos morfolégicos es la presencia de dos cam-
pos de pockmarks situados en el Canal de Ibiza y al
este y sur de las Pitiusas (Acosta et al., 2001, 2002)
(Figs. 3 y 4D). La presencia de estas morfologias, de
hasta 500 m de didmetro y mas de 50 m de profundi-
dad, y generadas por escape de fluidos de origen bio-
génico, termogénico o hidrotermal, relacionado con
la actividad volcanica, habrian podido ser el origen de
fendmenos de inestabilidad submarina. Para finalizar,
otra estructura destacable en este bloque es el escar-
pe de falla que se observa en la cima del Monte
Ausias March, de direccion NE-SO, y con un salto de
mas de 20 m (Figs. 4E y F, y 5).

Margen Bético y Cuenca de Alboran

Las directrices morfolégicas de esta zona estan estre-
chamente relacionadas con la reactivacion de estruc-
turas ligadas al régimen compresivo de direccidn
NNO-SSE a NO-SE, asociado a la convergencia entre
las placas Ibérica y Euroasiatica desde el Mioceno
superior hasta la actualidad. El sistema de fractura-
cion creado en el Margen Bético y en la Cuenca de
Alboran durante esta fase estd dominado por dos sis-
temas conjugados de fallas direccionales que presen-
tan movimiento sinestral las de orientacion NE-SO y

N-S, y componente dextral las de direccion NO-SE vy
ONO-ESE.

En el sector mas oriental y septentrional del
Margen Bético, entre el margen sur del Promontorio
Balear y el margen de Alicante, Murcia y Almeria, los
rasgos morfolégicos de primer orden estan controla-
dos claramente por estructuras tectdnicas que pre-
sentan preferentemente dos orientaciones: ONO-ESE
a E-O y NE-SO.

El limite sur del Promontorio Balear vy, especifica-
mente su bloque central y parte del occidental, esta
formado por el Escarpe de Emile Baudot (Fig. 5), que
Acosta et al. (2001) interpretan como una falla trans-
formante, de acuerdo con la propuesta previa de
Rehault et al. (1985). El Escarpe de Emile Baudot, de
orientacion NE-SO, presenta una morfologia lineal
que se curva al sureste de lbiza. Su relieve varia
desde 800 m en las proximidades de Menorca a 1500
m al sureste de Formentera. Su pendiente varia desde
6,5° al noreste hasta 8° al suroeste (Fig. 2). El escarpe
estd surcado por un sistema de carcavas y pequenos
canones con cambios bruscos en sus orientaciones y
pendientes, que estarian indicando un control estruc-
tural, y que se habria desarrollado en dos fases erosi-
vas, una messiniense subaérea y otra plio-pleistoce-
na submarina (Acosta, 2005). El escarpe se encuentra
flanqueado al NE por uno de los elementos mas des-
tacados en el talud, el Canén de Menorca y su siste-
ma de tributarios (Fig. 5). Este candn se inicia en el
borde de la plataforma y en su curso alto y medio se
aprecia un control estructural a favor de fracturas NO-
SE de caracter direccional que compartimentan el
bloque menorquin (Maillard et al., 1992; Maillard and
Mauffret, 1993; Acosta et al., 2001). El Candén de
Menorca pasa a disponerse en una direccién N-S a
2400 m de profundidad, y adopta un perfil en U, por
lo que pasa a denominarse Canal de Menorca, siendo
el principal conducto de transporte sedimentario
desde la plataforma hasta los grandes fondos (Fig. 5).
Relacionado con el escarpe se observa la presencia
de montes submarinos de origen volcanico. Entre
estos relieves caben destacar los montes Ses Olives y
Ausias March (Figs. 4E y F), localizados entre el blo-
que de |biza-Formentera y Mallorca, y el Monte Emile
Baudot localizado en el flanco SE del talud continen-
tal del Promontorio Balear (Fig. 5). Los tres presentan
morfologia elongada segun la direccion NE-SO, coin-
cidiendo con la orientacién de las principales estruc-
turas tectdénicas del promontorio. Las cimas de estos
montes se localizan a 250, 86 y 80 m de profundidad,
respectivamente, y presentan una superficie plana de
origen erosivo debido al efecto del oleaje en épocas
de bajada de nivel del mar en el Cuaternario, en las
que guedaron expuestas. Asociado al Monte Emile
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Figura 5. Modelo Digital del Terreno del Margen Bético y de la Cuenca de Alboran obtenido a partir de los datos batimétricos de GEBCO
(2003). Los topdnimos utilizados en el texto estan indicados en el mapa: 1) Banco de B/O Vizconde de Eza; 2) Banco de Chella; 3) Banco
de Djibouti; 4) Banco de El Algarrobo; 5) Banco de La Herradura; 6) Banco de Pollux; 7) Banco de Sabinar; 8) Banco de Xauén; 9) Cabo de
Gata; 10) Cabo de Palos; 11) Canal de Menorca; 12) Candn de Almeria; 13) Candn de Menorca; 14) Candn de Motril; 15) Candn de Sacratif;
16) Cresta de Los Genoveses; 17) Cuenca de Yusuf; 18) Depdsito Contornitico de Ceuta; 19) Dorsal de Adra; 20) Dorsal de Alboran; 21)
Escarpe de Mazarron; 22) Escarpe/Falla de Yusuf; 23) Falla de Don Juan; 24) Falla de Palomares; 25) Falla de Seco de Palos; 26) Falla de
Serrata-Carboneras; 27) Golfo de Almeria; 28) Isla Grosa; 29) Islas Hormigas; 30) Monte Submarino de Ausias March; 31) Monte
Submarino de Don Juan; 32) Monte Submarino de Seco de Palos; 33) Monte Submarino de Ses Olives; 34) Plataforma Continental de
Campo de Dalias; 35) Plataforma Marginal de Djibouti-Motril; 36) Promontorio de Cabo de Gata; 37) Semigraben de Torrevieja; 38) Sierra
de Cartagena-La Union.

Figure 5. Digital terrain model of the Betic margin and the Alboran basin obtained from GEBCO (2003). On the map the place names used
in the text are indicated: 1) B/O Vizconde de Eza Bank; 2) Chella Bank; 3) Djibouti Bank;4) El Algarrobo Bank; 5) La Herradura Bank; 6) Pollux
Bank; 7) Sabinar Bank; 8) Xauen Bank; 9) Gata Cope, 10) Palos Cape; 11) Menorca Channel; 12) Almeria Canyon,; 13) Menorca Canyon, 14)
Motril Canyon; 15) Sacratif Canyon,; 16) Los Genoveses Crest; 17) Yusuf Basin; 18) Ceuta Drift; 19) Adra Ridge; 20) Alboran Ridge; 21)
Mazarron Escarpment; 22) Yusuf Escarpment/Fault; 23) Don Juan Fault; 24) Palomares Fault; 25) Seco de Palos Fault;26) Serrata-
Carboneras Fault; 27) Almeria Gulf; 28) Grosa Island; 29) Hormigas Islands; 30) Ausias March Seamount; 31) Don Juan Seamount; 32) Seco
de Palos Seamount; 33) Ses Olives Seamount; 34) Campo de Dalias Continental Shelf; 35) Djibouti-Motril Marginal Platform; 36) Gata Cape
Promontory; 37) Torrevieja Half-Graben,; 38) Cartagena-La Union Range.

Baudot se ha identificado un campo volcanico forma-
do por 118 intrusiones con relieves sobre el fondo
marino de 8 a 501 m y didametros desde 11 a 1714 m,
y que cubren un area total estimada de 858 km?. Este
origen volcanico ha sido atribuido no solo a partir de
las evidencias de la morfologia submarina de detalle
y de los perfiles sismicos de reflexidon, sino también
mediante muestras tomadas en el Monte Emile
Baudot identificadas como basaltos olivinicos de
edad pleistocena (Acosta et al., 2004). En la Llanura
Abisal Algero-Balear, al suroeste de Mallorca se

observa un canal oceanico de orientacion NE-SO, al
pie del Escarpe de Emile Baudot, que presenta una
profundidad de 25 m y una anchura que varia entre 3
y 11 km, que ha sido interpretado como la prolonga-
cion natural de los sistemas turbiditicos del margen
meridional de Mallorca y Menorca (Acosta, 2005) y
cuya orientacion claramente estd marcada por la
estructura tectonica que define el escarpe. En este
mismo sector es destacable la presencia de domos y
crestas diapiricas que presentan orientaciones N-S, E-
O y NE-SO con relieves inferiores a 40 m y longitudes

444



Maestro, A. et al., 2015. Influencia de los procesos tectonicos y volcanicos en la... Boletin Geoldgico y Minero, 126 (2-3): 427-482

que varian de 2 a 50 km, originados por procesos
halocinéticos de las series evaporiticas del
Messiniense (Camerlenghi et al., 2009).

En la plataforma continental de la zona del Mar
Menor-Cabo de Palos se observa una serie de linea-
ciones volcédnicas de direccion NE-SO asociadas a
extrusiones volcanicas a lo largo de fallas. Proximo a
este afloramiento se desarrollan los archipiélagos de
Isla Grosa e Islas Hormigas (Figs. 5 y 6A), también de
direccion NE-SO que se correlaciona con el vulcanis-
mo Mioceno del Mar Menor y los montes submarinos
existentes en el talud, al este de la plataforma conti-
nental (Fig. 6B). Al suroeste de la plataforma conti-
nental de Sierra de Cartagena y La Union se observan
una serie de escarpes de orientacion NO-SE, con
relieves de hasta 4 m relacionados con escarpes de
fallas. Estas estructuras se siguen observando hacia
el sur en las proximidades de Cabo Cope vy la locali-
dad de Aguilas.

En el talud continental del Mar Menor existen dos
plataformas marginales localizadas una entre 400 y
525 m con una pendiente de 0.5°, y otra localizada
entre 525 y 625 m con una pendiente de 2°. Al norte
de estas plataformas se desarrolla un campo de pock-
marks con didmetros de varios cientos de metros y
un relieve que varia entre 5 y 60 m. En la parte norte
del talud continental de este sector se desarrolla un
canal de direccidon E-O controlado por fallas denomi-
nado Semigraben de Torrevieja, con una amplitud en
su cabecera de 15 km (Acosta et al., 2013) (Figs. 5y
6C). Este canal drena a la Llanura Abisal Algero-
Balear a través de una brecha de 2 km de anchura de
direccion N-S. Al NE del canal se aprecia un escarpe
relacionado con una falla de direccion E-O. En la parte
central, al norte del canal, se observa un relieve posi-
tivo de origen volcanico de direccion E-O denomina-
do Monte submarino de Don Juan descrito por
Maillard and Mauffret (2013) (Fig. 5). Al norte se
encuentran dos escarpes de orientacion NO-SE rela-
cionada con la actividad de fallas direccionales que
constituyen la Zona de Falla Don Juan (Acosta et al.,
2013) (Fig. 5).

Hacia el sur del Mar Menor se encuentra el
Escarpe de Mazarron (Figs. 5 y 6D). Este rasgo mor-
foldgico tiene una longitud de 145 km y una anchura
que varia entre 7 y 19 km, con un relieve que alcanza
los 2400 m y una pendiente que varia entre 14° y 31°
(Fig. 2). Presenta una orientacion preferente E-O, aun-
que muestra cierto alabeo relacionado con la presen-
cia de fallas direccionales perpendiculares y oblicuas
al escarpe que desplaza su traza. Este rasgo morfold-
gico, junto con el Escarpe de Emile Baudot, son con-
siderados elementos morfoestructurales de primer
orden, que constituyen el limite entre dos megaes-

tructuras, el Sistema Bético y la Cuenca Oceénica
Algero-Balear. Se ha propuesto que la Microplaca de
Alboran, que originé la Cuenca de Alboran al oeste de
la Cuenca Algero-Balear, migré hacia el oeste a lo
largo de la fallas dextral de Emile Baudot (Vegas,
1992; Acosta et al., 2001). La presencia de cataclasti-
tas y brechas de grano fino compuestas por pizarras
y carbonatos (Fernandez-Soler, 2000) sugiere que el
Escarpe de Mazarron tiene el mismo origen.
Relacionado con el Escarpe de Mazarrén se observa
la presencia de algun monte submarino de origen
volcanico (p.e. Monte submarino Seco de Palos, Fig.
5). La Llanura Abisal Algero-Balear al sur del Escarpe
de Mazarron esta afectada por relieves positivos que
alcanzan decenas de metros de altura, posiblemente
también de origen halocinético, que dan lugar a un
cuerpo relacionado con procesos diapiricos de 14 km
de diametro.

Es en el talud continental del sector occidental del
Margen Bético, en la Cuenca de Alboran, donde mas
evidentemente ha quedado reflejada la actividad tec-
ténica. Su principal caracteristica morfolégica es la
red de canones que surcan el fondo, que suelen pre-
sentar pequenas longitudes (menores a 10 km) y
orientacion NO-SE en el sector occidental. En el sec-
tor central se desarrolla un importante sistema de
canones submarinos en el talud superior y medio,
como son los canones de Motril y Sacratif (Fig. 5), de
orientacion NNE-SSO vy longitudes comprendidas
entre 8 y 12 km, que se apoya sobre la Plataforma
Marginal de Djibouti-Motril (Fig. 5). Finalmente, en la
zona mas oriental del Mar de Alboran cabe destacar
el Canén de Almeria (Figs. 5 y 6E), con una longitud
préxima a 75 km y una direccion NE-SO, claramente
controlada por procesos tecténicos relacionados con
la actividad del Sistema de Falla Serrata-Carbonera
(Figs. 5 y 6E), que presenta un movimiento sinestral
(Cronin, 1995; Garcia et al., 2006; Ballesteros et al.,
2008). ElI Sistema de Falla Serrata-Carbonera se
extiende a lo largo de varios kildmetros mostrando
un patrén de estructura en flor negativa, con los blo-
qgues inferiores fallados al noroeste de la traza de la
falla (Rodriguez-Fernandez and Martin-Penela, 1993).
Los canales tributarios de orientacion NO-SE que dre-
nan hacia el Canén de Almeria desde la plataforma
continental del Campo de Dalias, muestran aparentes
desplazamientos laterales dextrales en el cruce con el
Sistema de Falla Serrata-Carbonera, con saltos que
van desde menos de 1 km a casi 3 km (Fig. 6E).
Algunos autores proponen que la geometria del
Candén de Almeria, al SE de la zona del Sistema de
Falla Serrata-Carbonera, estad en parte controlada por
un sistema de fallas secundarias de direccion NNO-
SSE y NE-SO (Cronin, 1994; Cronin et al., 1995).
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Posiblemente las fallas que controlan la geometria
del candén, son el resultado de la rotacién de peque-
nos bloques basculados entre el Sistema de Falla
Serrata-Carbonera y otra falla a lo largo del talud de
la cuenca al sur del Cabo de Gata. La interaccion entre
estos bloques produciria segmentos de convergencia
y divergencia.

Los altos morfoldgicos que se encuentran en la
Cuenca de Alboran estan limitados por fallas de direc-
cion ENE-OSO y NE-SO, y estan relacionados con edi-
ficios volcanicos, elevaciones del zdcalo, pliegues o
estructuras diapiricas. El sector central se caracteriza
por la presencia de relieves submarinos que, o se
desarrollan sobre la Plataforma Marginal de Djibouti-
Motril y estan relacionados con altos estructurales y/o
volcanicos, entre los que destacan los bancos de B/O
Vizconde de Eza, de La Herradura, El Algarrobo y
Djibouti (Figs. 5 y 6F), todos ellos de morfologia tabu-
lar con la superficie de la cima suavemente inclinada;
o bien constituyen la amplia Dorsal de Alboran, de
unos 200 km de longitud segun una direccion NE-SO
y que se extiende entre la Falla de Yusuf al NE y el
Banco de Xauén al SO (Fig. 5). La Plataforma
Marginal de Djibouti-Motril (también denominado
High 36°10; Mufoz et al., 2008) esta situada a profun-
didades comprendidas entre 775 y 925 m, con orien-
tacion preferente E-O, pendientes suaves entorno a 1°
y anchura que varia entre 40 y 85 km (Fig. 5). Sobre
ella se han observado numerosas depresiones linea-
les de decenas de kildmetros de longitud, orientadas
segun dos direcciones preferentes, NNE-SSO y NO-
SE (Ballesteros et al., 2008; Martinez-Garcia et al.,
2011) (Fig. 6F). Esta plataforma marginal ha sido
interpretada como un horst generado durante el pro-
ceso de levantamiento del margen durante el proce-
so de rifting del Mioceno, y posteriormente cubierta
por rocas volcanicas del Nedgeno y basculada hacia
el norte (Watts et al., 1993; Comas et al., 1999; Muioz
et al., 2008; Ballesteros et al., 2008). El sondeo DSDP
121 en el extremo oeste de esta plataforma revela
que ésta puede estar formada por un nucleo com-
puesto por rocas metamorficas del Dominio de
Alboran cubierto por rocas volcanicas del Nedgeno
(Ryan et al., 1970; Le Pichon et al., 1971; Olivet et al.,
1973; Campos et al., 1992; Maldonado et al., 1992).
Por otro lado, la Dorsal de Alboran es una compleja
estructura constituida por un antiguo eje volcanico
gue localmente aflora en la Isla de Alboran, junto con
bloques del basamento levantados (Vazquez, 2005)
(Fig. 5). La activacion de las fallas direccionales bajo
el régimen de acortamiento instaurado en la zona de
direccion NO-SE, aparte de dar lugar al desarrollo de
la Dorsal de Alboran, ocasionan también el levanta-
miento de la Plataforma Marginal de Djibouti-Motril.

Este levantamiento influyd en los procesos sedimen-
tarios en la Cuenca de Alboran, generando procesos
de caracter tectonosedimentario que afectaron al
curso de los cafones, viéndose estos interrumpidos
por sistemas de fallas, como ya se ha mencionado
anteriormente en relacion al Sistema Tributario de
Campo de Dalias en el Golfo de Almeria (Fig. 6E).
Finalmente, el sector oriental muestra en su margen
norte diversas elevaciones submarinas relacionadas
con edificaciones volcanicas como el Banco de
Chella, también conocido como Seco de los Olivos,
de morfologia casi circular, los bancos de Pollux y de
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Figura 6. A) Modelo Digital del Terreno al este del Mar Menor donde se observa una serie de relieves volcanicos alineados seguin una
direccion NE-SO que componen el grupo de Islas Hormigas. Ver situacién en la Figura 5. B) Perfil de sismica de alta resolucién (Sparker
4500 J) donde se muestra un monte submarino de origen volcanico de morfologia conica en el talud superior. Ver situacién en la Figura
5. Modificado de Medialdea et al. (1990). C) Perfil de sismica de alta resolucion (Sparker 4500 J) donde se muestra una seccion perpendi-
cular al Semigraben de Torrevieja limitado por fallas normales en su flanco suroeste (F). Ver situaciéon en la Figura 5. Modificado de
Medialdea et al. (1990). D) Perfil de sismica de alta resolucion (Sparker 4500 J) donde se observa la ruptura abrupta de la plataforma con-
tinental en el Escarpe de Mazarrén. El talud presenta una morfologia escalonada controlada por fallas. Ver situacién en la Figura
5.Modificado de Medialdea et al. (1990). E) Relieve sombreado del sistema de cafones del Campo de Dalias (SCD) y del Candn de Almeria
(CA) y sus tributarios Ver situaciéon en Figura 5. Compilado a partir de datos de multihaz. Se observa el desplazamiento de los tributarios
procedentes del Sistema de Campo de Dalias por la Falla de Serrata-Carboneras (FSC) de movimiento sinestral; que aparenta haber des-
plazado el eje de los valles en sentido dextral a lo largo de su plano de falla. Uno de los tributarios situados al noreste del Canon de
Almeria esta también desplazado por una falla dextral de direccion noroeste. BA: Banco de Adra; CA: Candn de Almeria; AA: Abanico de
Almeria; MA: Meandro abandonado; C: Canal; BCH: Banco de Chella; SCD: Sistema de cafnones de Campo de Dalias; Tributario del Canén
de Almeria; FD: Flujo de derrubios; F: Falla; MM: Monte Submarino Maimonides; P: Pockmark; BPO: Banco de Pollux; BS: Banco del
Sabinar; CD: Cicatrices de deslizamientos y flujos de derrubios. El talud superior e inferior de las zonas sur y suroeste presenta impor-
tantes evidencias de deslizamientos en masa y que hacia la cuenca; al pie del talud; estan constituidos por flujos de derrubios y turbidi-
tas. Ver situacion en la Figura 5. Modificado de Maestro et al. (2013). F) Relieve sombreado de un segmento de la Cuenca de Alboran en
las proximidades del monte submarino de Djibouti. F: Fallas; C: Canal contornitico; L: Depresiones a lo largo de fracturas; P: Pockmarks.
Ver situacion en la Figura 5.

Figure 6. A) Digital terrain model toward the west of the Menor Sea showing a series of volcanic relief aligned in NE-SW direction. These
reliefs constitute the Hormiga Islands. See Figure 5 for location. B) High resolution seismic profile (Sparker 4500 J) showing a volcanic
conic relief in the upper slope in the northern part of the Betic continental margin. See Figure 5 for location. Modified from Medialdea et
al. (1990). C) High resolution seismic profile (Sparker 4500 J) perpendicular to the Torrevieja half-graben. The southwestern border of this
morphological feature is controlled by normal faults (F). See Figure 5 for location. Modified from Medialdea et al. (1990). D) High resolu-
tion seismic profile (Sparker 4500 J) showing the abrupt rupture of continental shelf in the Mazarron Escarpment area. The continental
slope shows a stepped morphology controlled by faults. See Figure 5 for location. Modified from Medialdea et al. (1990). E) Shaded relief
map of Dalias canyon system (SCD) and Almeria canyon (CA) system and tributaries (see location in Figure 5). Compiled from multibeam
data. Note the displacement of tributaries from Campo de Dalias by the left-lateral Serrata-Carboneras fault (FSC) that appears to have
been displaced right-laterally along the shear. Note that one of the Almeria canyon northeast tributaries is also disrupted by northwest-
trending right-lateral faults. BA: Adra Bank; CA: Almeria Canyon; AA: Almeria Fan; MA: abandoned meander; C: channel; BCH: Chella Bank;
SCD: Campo de Dalias canyon system, tributaries to Almeria canyon; FD: debris flow; F: fault; MM: Maimonides Seamount; P: pockmark;
BPO: Pollux Bank; BS: Sabinar Bank; CD: scars of slumps and debris flows. Note that the upper and lower slopes south and southwest of
the represented area display extensive evidence of mass wasting and that the basin apron at the foot of the slope consists of debris flows
and turbidites. See Figure 5 for location. Modified from Maestro et al. (2013). F) Shaded relief diagram of a segment of the Alboran basin
apron in the vicinity of the Djibouti seamounts. F: faults; C: moat; L: depression along fractures; P: pockmarks. See location in Figure 5.

Sabinar, el Promontorio del Cabo de Gata, sobre el
que se ha desarrollado una plataforma carbonatica, y
la Cresta de Los Genoveses, constituida por una ali-
neacion de montes submarinos de pequefa entidad
situados sobre el talud continental con orientacion
NE-SO (Fig. 5). En el Banco de Chella se han identifi-
cado fallas de direccion NO-SE que controlan la tec-
ténica del banco, asi como presencia de intrusiones
de origen volcanico a favor de las mismas. La génesis
de los montes submarinos en la Cuenca de Alboran
ha sido atribuida, por diferentes autores, a dos orige-
nes diferentes (Gierman et al., 1968; Mauffret et al.,
1987; Alvarez-Marrdn, 1999; Hoernle et al., 2003): uno
como consecuencia del levantamiento del basamento
que sufrié la cuenca, y otro como un episodio volca-
nico datado en el Mioceno.

Al sureste de la Cuenca de Alboran los rasgos
morfoldgicos estdn controlados por el Sistema de
Yusuf (Fig. 5). Este sistema esta constituido por dos
elementos asociados entre si: un escarpe morfolégi-
co y una estrecha cuenca situada en la zona central
del escarpe. Este conjunto se caracteriza por su longi-
tud, extendiéndose a lo largo de 210 km en direccién

ONO-ESE a NO-SE, entre la Dorsal de Alboran y el
Margen Occidental de Argelia. El sistema es el resul-
tante de la dinamica de un sistema de fallas transcu-
rrentes, de direccion NO-SE y movimiento dextral,
por lo que la Cuenca de Yusuf ha sido definida como
una cuenca de tipo pull-apart (Mauffret et al., 1987).

Por ultimo, cabe destacar los procesos relaciona-
dos con la formacién de relieves positivos ligados a
diapiros y volcanes de lodo que se localizan funda-
mentalmente en el sector occidental de la Cuenca de
Alboran. Estos diapiros estan alimentados por flujos
de sedimentos sub-compactados o presurizados pro-
cedentes de las capas mas profundas del relleno sedi-
mentario de la Cuenca de Alboran. En esta cuenca
existe una extensa provincia de diapiros, conocida
como la Provincia Diapirica de lodo de Alboran (Fig.
5), que se desarrolla en el maximo depocentro de la
Cuenca Oeste de Alboran y cuya superficie cubre un
area de aproximadamente 3200 km? (Talukder et al.,
2004; Somoza et al., 2012).

Otra de las morfologias estrechamente relaciona-
das a la actividad tectdnica es la formacion de pock-
marks y monticulos carbonatados generados por la
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expulsion y oxidacion de metano a favor de los pla-
nos de fracturacion, que han sido identificados al
norte del Banco del Algarrobo, al norte de la Dorsal
de Alboran, al norte de la Dorsal de Adra y sobre el
Drift de Ceuta (Ballesteros et al., 2008; Somoza et al.,
2012) (Fig. 5).

Margen del Golfo de Cadiz y Estrecho de Gibraltar

Este margen se caracteriza por presentar unas direc-
trices estructurales dominantes de direccion NE-SO,
ENE-OSO, E-O, NO-SE y ONO-ESE, que resultan de la
interferencia entre las estructuras del paleomargen
sudibérico, la prolongaciéon occidental en el margen
de la Cordillera Bética y las fases de deformacion
post-orogénicas. A escala regional, el Golfo de Cadiz
presenta una marcada asimetria definida por una
amplia depresion denominada Cuenca Central
(Medialdea, 2005), limitada so6lo en su borde septen-
trional, por una serie de elevaciones del basamento
en el talud medio del Margen Sudportugués (Fig. 7).
Esta asimetria controla la morfologia del margen, que
pasa progresivamente de adoptar una direccién E-O
al sur de Portugal, a NO-SE frente a la Cuenca del
Guadalquivir y Cadiz y finalmente, NE-SO en
Marruecos.

Afectando a la Cuenca Central del Golfo de Cadiz
se observa en el sector septentrional una importante
elevacion del basamento paleozoico que presenta
direccion NE-SO en la zona oriental y ONO-ESE en la
occidental (Gracia et al., 2003; Zitellini et al., 2004). En
esta elevacion del basamento sobresalen el Banco del
Guadalquivir (Figs. 7, 8A 'y B), el Alto de Portimao y el
Alto de Albufeira (Figs. 7 y 8B). Estos relieves junto a
algunas estructuras tecténicas de direccion NO-SE y
N-S han controlado el desarrollo de canales y cano-
nes submarinos: EI Canal Contornitico del
Guadalquivir (Figs. 7 y 8C) desvia la direccion de su
eje, y pasa de tener una orientacion ONO-ESE al este
del Banco de Guadalquivir a disponerse con una
orientacion NE-SO al sur del banco (Llave, 2003); El
Canal de Diego Cao, al este del Banco de
Guadalquivir, presenta un trazado rectilineo de direc-
cion NO-SE, que coincide con la prolongacion hacia el
mar de la Falla de San Marcos-Quarteira (Terrinha et
al., 2009); y el Canén de Portimao, donde se observa
a lo largo de su trazado dos fallas, una principal de
direccion N-S, denominada Falla de Portimao
(Terrinha et al., 2009) (Figs. 7, 8B y D), que controla el
trazado general del candn, y otra secundaria, de
direccion NNE-SSO, que condiciona su cabecera
(Vazquez et al., 2000). El limite morfoldgico del Alto
de Portimao coincide con la transicidn corteza ocea-

nica-continental en el sur de Portugal (Sallares et al.,
2013) (Fig. 7).

El meridiano de Cabo San Vicente marca la transi-
cion del margen continental Atlantico al dominio del
Golfo de Cadiz, que coincide con un cambio en la ten-
dencia de las directrices estructurales, que pasan de
NE-SO a ONO-ESE y NO-SE. Estas directrices estan
representadas por dos elevaciones del basamento, el
Alto de Albufeira en el sector septentrional y la Dorsal
de Coral Patch en el sector meridional del Golfo de
Cadiz (Figs. 7 y 8A). El dominio oceanico viene mar-
cado una vez mas por un cambio en la tendencia
estructural al adoptar una direccion predominante
NE-SO, definida por dos grandes montes submari-
nos: el Banco de Gorringe y los montes de Coral
Patch, que se elevan unos 4700 y 3600 m sobre el
fondo respectivamente, presentando su borde mas
abrupto en la vertiente septentrional (Figs. 7 y 8A).
Entre ambos altos se encuentra la Llanura Abisal de
la Herradura, que en este sector mantiene igualmen-
te una direccion NE-SO. Al sur de los montes de Coral
Patch, se extiende la Llanura Abisal del Sena con pro-
fundidades que oscilan entre 4300-4400 m (Figs. 7 y
8A) y al norte del Banco de Gorringe la Llanura Abisal
del Tajo con profundidades superiores a 5000 m.
Estas tres llanuras estan escalonadas de sur a norte,
separadas por los montes submarinos de la Dorsal de
Coral Patch y el Banco de Gorringe, cuyos frentes
septentrionales estan definidos por cabalgamientos
buzando al sur (Jiménez-Munt et al., Duarte et al.,
2013; Martinez-Loriente et al., 2013; Sallarés et al.,
2013.

Aparte de estos altos estructurales de primer
orden se pueden distinguir una serie de morfologias
positivas relacionadas a la actividad fundamental-
mente de otras fallas inversas y fallas direccionales.
El limite oriental de la Llanura Abisal de la Herradura
esta definido por un cabalgamiento de direccion NE-
SO de unos 85 km de longitud, que se ha denomina-
do Cabalgamiento de la Herradura (Fig. 7) (Gracia et
al., 2003, Zitellini et al., 2004). Esta estructura se
extiende entre la terminacion del Candn de San
Vicente y la Dorsal de Coral Patch, y esta limitado,
tanto al norte como al sur, por importantes fallas en
direccion (Figs. 7 y 8A). El relieve que origina en el
fondo marino, la deformacion de los sedimentos
suprayacentes y la existencia de numerosos desliza-
mientos, nos indican claramente una actividad
reciente. Este cabalgamiento da lugar a la elevacién
del basamento y la cobertera, generando un impor-
tante desnivel en el fondo marino. El segmento cen-
tral del cabalgamiento ha sido reconocido y denomi-
nado como Escarpe de la Herradura por Zitellini et al.
(2001) (Figs. 7 y 8A). Este escarpe marca la base del
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Figura 7. Modelo Digital del Terreno del Margen del Golfo de Cadiz y del Estrecho de Gibraltar obtenido a partir de los datos batimétricos
de Zitellini et al. (2009) y GEBCO (2003). Los toponimos utilizados en el texto estan indicados en el mapa: 1) Alto de Albufeira; 2) Alto de
Portimao; 3) Alto del Marqués de Pombal; 4) Banco del Guadalquivir; 5) Cabalgamiento de La Herradura; 6) Cabalgamiento del Marqués
de Pombal; 7) Campo de diapiros de Marruecos; 8) Canal Contornitico del Guadalquivir; 9) Canal de Diego Cao; 10) Candn de Aljezur; 11)
Canon de Cascais; 12) Canon de Lisboa; 13) Canon de Portiméao; 14) Candn de San Vicente; 15) Candn de Setubal; 16) Diapiro ‘Lolita’; 17)
Dorsal de Cadiz; 18) Dorsal de Guadalquivir; 19) Dorsal del Coral Patch; 20) Dorsal del Principe de Avis; 21) Falla de Grandola; 22) Falla de
Odemira-Avila: 23) Falla de Pereira de Sousa; 24) Falla de Portimao; 25) Falla de San Marcos-Quarteira; 26) Falla de San Vicente: 27)
Depresiones de media luna; 28) Plataforma Marginal de Afonso de Alburquerque; 29) Plataforma Marginal de Pereira de Sousa; 30)
Plataforma Marginal de Sagres; 31) Plataforma Marginal del Principe de Avis; 32) Sistema de fallas de la Dorsal del Coral Patch; 33)
Sistema de fallas Gorringe-La Herradura; 34) Valle de La Herradura. En trazo discontinuo se ha representado el Sistema de Fallas SWIM
de Zitellini et al. (2009).

Figure 7. Digital Terrain Model of the Gulf of Cadiz Margin and the Gibraltar Strait obtained from Zitellini et al. (2009) and GEBCO (2003).
On the map the place names used in the text are indicated: 1) Albufeira High; 2) Portimao High; 3) Marques de Pombal High; 4)
Guadalquivir Bank; 5) La Herradura Thrust; 6) Marques de Pombal Thrust; 7) Morocco diapirs field; 8) Guadalquivir Contouritic Channel;
9) Diego Cao Channel; 10) Aljezur Canyon,; 11) Cascais Canyon; 12) Lisboa Canyon; 13) Portimao Canyon; 14) San Vicente Canyon, 15)
Setubal Canyon, 16) ‘Lolita’ Diapir; 17) Cadiz Ridge; 18) Guadalquivir Ridge; 19) Coral Patch Ridge; 20) Principe de Avis Ridge; 21) Grandola
Fault; 22) Odemira-Avila Fault; 23) Pereira de Sousa Fault; 24) Portimao Fault; 25) San Marcos-Quarteira Fault; 26) San Vicente Fault; 27)
Crescentic depressions; 28) Afonso de Alburquerque Marginal Platform; 29) Pereira de Sousa Marginal Platform,; 30) Sagres Marginal
Platform, 31) Principe de Avis Marginal Platform; 32) Coral Patch Ridge Fault System,; 33) Gorringe-Horseshoe Fault System; 34) Horseshoe
Valley. In dashed line has been represented the SWIM Fault System from Zitellini et al. (2009).

talud continental inferior al sur de Portugal y su altu-
ra disminuye progresivamente desde 600 m al norte,
a unos 280 m al sur. En su parte mas meridional
adopta una forma escalonada debido a interseccio-
nes con las fallas de direccion ONO-ESE (Rosas et al.,
2012), segmentandose en dos tramos principales por
el desplazamiento que produce la falla en direcciéon
que limita al norte la Dorsal de Coral Patch
(Medialdea, 2005). En el limite suroriental de la
Llanura Abisal de la Herradura, entre los montes sub-
marinos de Coral Patch y la Dorsal de Coral Patch, se
ha reconocido una serie de cabalgamientos de direc-

cion ENE-OSO, que dan lugar a una morfologia esca-
lonada del fondo, que asciende progresivamente a lo
largo de unos 30 km desde los 4800 m hasta 4200 m
de profundidad (Medialdea, 2005; Martinez-Loriente
et al., 2013, 2014).

En el talud inferior, en la zona nororiental y suro-
riental de la Llanura Abisal de la Herradura y en el
area de la Dorsal de Coral Patch se observa la exis-
tencia de fallas muy verticales con salto en direccion
que muestran un claro reflejo morfolégico dando
lugar a elevaciones y depresiones alineadas en la
direccion de estas estructuras. Entre las estructuras
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transcurrentes de mayor escala destacan las fallas
que constituyen los sistemas que se han denominado
Sistema de Gorringe-La Herradura y Sistema de la
Dorsal de Coral Patch, limitadas al norte por la eleva-
cion del basamento varisco en el talud medio sud-
portugués y al sur por la Dorsal de Coral Patch
(Medialdea, 2005; Terrinha et al., 2009; Zitellini et al.,
2009) (Fig. 7). Estos sistemas presentan una tenden-
cia ONO-ESE, materializada por surcos y crestas
resultantes de erosion o pliegues en échelon (Rosas
et al., 2009, Terrinha et al., 2009). El Sistema de
Gorringe-La Herradura debe su denominacion a la
region sobre la que se extiende, y constituye el com-
plejo de fallas mas importante, si tenemos en cuenta
sus 200 km de longitud. Se prolonga entre el borde
septentrional de la Llanura Abisal de la Herradura y el
Alto de Albufeira, conectando asi importantes estruc-
turas de directriz NE-SO, como son los bancos
Gorringe y del Guadalquivir (Figs. 7 y 8A). Por otro
lado, une el Cabalgamiento del Marqués de Pombal,
de direccion N-S, y el Cabalgamiento de la Herradura,
de direccion NE-SO (Figs. 7 y 8A). Este sistema se
compone de tres fallas en direccién con movimiento
dextral y una importante componente transpresiva
(Medialdea, 2005). De acuerdo con Rosas et al. (2009)
los dngulos entre los pliegues en échelon y las fallas
de direccion ONO-ESE indican una edad proxima a
los 2 Ma para la formacion de los pliegues y el movi-
miento de desgarre. En paralelo al Sistema de
Gorringe-La Herradura, se ha identificado un segun-
do sistema que se ha denominado Sistema de la
Dorsal de Coral Patch (Medialdea, 2005). Este sistema
se compone de dos fallas principales NO-SE direccio-
nales con una longitud de unos 110 km y movimien-
to dextral. La falla septentrional tiene una longitud de
unos 100 km y se extiende entre la Llanura Abisal de
la Herradura y el Frente del Prisma de Acrecion del
Golfo de Cadiz, la falla meridional recorre 50 km vy
limita el flanco nororiental de la Dorsal de Coral Patch
(Medialdea, 2005). Zitellini et al. (2009) sostiene que el
sistema de desgarre dextral ONO-ESE forma una
zona de cizalla que materializa el limite de placas
Africana e Ibérica, conectando el sur del Banco de
Gorringe con el margen noroeste de Marruecos, al
gue ha denominado Sistema de Fallas SWIM (Fig. 7).

La Cuenca Central del Golfo de Cadiz estd ocupada
por un cuerpo convexo con forma de herradura abier-
ta al este, que presenta una superficie ondulada lige-
ramente inclinada al oeste. Se trata de un prisma for-
mado por el apilamiento de cabalgamientos
vergentes al oeste cabalgado por el Arco Orogénico
de Gibraltar. La génesis, edad de la deformacion y
significado tecténico de este cuerpo son ampliamen-
te discutidos (Maldonado et al 1999; Gutscher et al.,

2002; Iribarren et al., 2007). El frente del cuerpo esta
deformado por la interferencia con la Dorsal de Coral
Patch (Gutscher et al., 2012). La deformacion reciente
que presenta ha llevado a que algunos autores pro-
pongan que se trata de un prisma de acrecion ligado
a la subduccion de la corteza del paleo-océano Tetis,
todavia activa (Gutscher et al. 2002). Este cuerpo pre-
senta dos deslizamientos de grandes dimensiones
hacia el oeste en su parte mas somera (Gutscher et
al., 2009).

Entre la Llanura Abisal de la Herradura y el Prisma
de Acrecion se localiza el Valle de la Herradura, donde
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desembocan los valles submarinos de direccién E-O
que proceden de la plataforma frente a la Cuenca del
Guadalquivir y los canones de Portimao y Aljezur de
direccion N-S en Portugal. En este valle son muy fre-
cuentes los procesos de deslizamiento y se ha obser-
vado la presencia de depresiones en forma de media
luna con dimensiones maximas de 5 km de largo y
escarpes de hasta 120 m de altura relacionadas con
procesos tectonicos (Duarte et al., 2010). Estas mor-
fologias se localizan entre 4300 m y 4700 m de pro-
fundidad y son las mas profundas reconocidas hasta
el presente (Duarte et al., 2010) (Fig. 7).

El Golfo de Cadiz se caracteriza también por el
gran desarrollo que alcanzan los fendmenos haloci-
néticos, especialmente en el talud. Se pueden dife-
renciar dos tipos de procesos diapiricos, aquellos
relacionados con el desplazamientos de unidades
margo-salinas asociadas al Prisma de Acrecion del
Golfo de Cadiz y un diapirismo salino relacionado con
las evaporitas triasicas autoctonas del margen
(Maestro et al., 2003).

Los diapiros salinos estan formados por evapori-
tas autoctonas del Tridsico y del Jurasico inferior
(Hettangiense) depositadas sobre el basamento en
las etapas iniciales de formacion del margen, durante

el rifting que dio paso a la apertura del Atlantico cen-
tral. Se concentran fundamentalmente en la platafor-
ma continental, en el talud medio-inferior del margen
sudportugués y en el talud del margen marroqui.
Entre el Cabo de San Vicente y Faro, en el Alto de
Albufeira, se desarrollan numerosos domos redonde-
ados que llegan a dar notables relieves en el fondo
marino, mientras que en otros casos se encuentran
subaflorantes. Un ejemplo lo constituye el diapiro
“Lolita” (Fig. 7), formado por evaporitas autdctonas
del margen, que atraviesan el Prisma de Acrecion del
Golfo de Céadiz (Medialdea, 2005). A ambos lados y
sobre este domo, los materiales mioceno-cuaterna-
rios se encuentran deformados formando sinclinales
y anticlinales. En el margen marroqui, se han carto-
grafiado numerosos domos salinos (Medialdea,
2005). Sus dimensiones oscilan entre unos 3-5 km de
diametro. Presentan formas ovaladas y redondeadas
en planta, y atraviesan y deforman prdacticamente
toda la serie sedimentaria hasta llegar a aflorar. Estos
diapiros distribuidos ampliamente sobre el margen
parecen alinearse siguiendo una tendencia ENE-OSO
(Fig. 7).

Los diapiros margo-salinos estan formados por
arcillas y margas de edad miocena y evaporitas tria-

Figura 8. A) Imagen 3D desde la llanura abisal de Sena hacia el noreste del Margen del Golfo de Cadiz mostrando los principales rasgos
morfoestructurales. CS: Candn de Setubal; LIAT: Llanura Abisal del Tajo; BGo: Banco de Gorringe; PPS: Plataforma Marginal de Pereira de
Sousa; FPS: Falla de Pereira de Sousa; AM: Alto del Marqués de Pombal; FM: Falla del Marqués de Pombal; PS: Plataforma Marginal de
Sagres; CSV: Candn de San Vicente; EH: Escarpe de La Herradura; LIAH: Llanura Abisal de La Herradura; CP: Coral Patch; LIAS: Llanura
Abisal de Sena; DCP: Dorsal del Coral Patch; AA: Alto de Albufeira; CaP: Candén de Portimao; AP: Alto de Portimao; BG: Banco de
Guadalquivir; EG: Estrecho de Gibraltar; mc: mini-cuencas relacionadas con la migracion de las unidades salinas hacia la cuenca. B) Perfil
monocanal de Sparker (4500 J) en el Banco del Guadalquivir. Ver situacion en la Figura 7. Modificado de Llave (2003). C) Perfil sismico de
Sparker (4500 J) de los canales contorniticos de Guadalquivir y Cadiz relacionados con la circulacion de la Masa de Agua Mediterranea
de Salida en su recorrido a través del Margen Continental del Golfo de Cadiz. La trayectoria de los canales esta controlada por la orien-
tacion de las Dorsales diapiricas de Guadalquivir y Cadiz y en sus margenes se observan potentes depdsitos contorniticos afectados oca-
sionalmente por volcanes de lodo y fallas (F). Ver situacion en la Figura 7. Modificado de Llave (2003). D) Perfil sismico de Geopulse mos-
trando el Canoén de Faro localizado en el talud superior del margen continental Golfo de Cadiz. El perfil sismico muestra la morfologia
asimétrica del canal controlado por una falla localizada en la pared oriental del candn. m: multiple; F: falla. Ver situacion en la Figura 7.
Modificado de Vanney and Mougenot (1981). E) Detalle de una superficie batimétrica obtenida a partir de datos de multihaz donde se
observa el volcan de lodo Anastasya y la localizacion del perfil de Sparker que se muestra en la Figura 8B. Ver situacion en la Figura 7.
Modificado de Maestro et al. (2013). F) Perfil monocanal de Sparker a través del volcan de lodo Anastasya. En la batimetria multihaz se
puede observar como la estructura de colapso que se muestra en el perfil corresponde a una depresion de morfologia en anillo (ver Figura
8A). Ver situacion en la Figura 7. Modificado de Maestro et al. (2013).

Figure 8. A) Three-dimensional image from the Sena abyssal plate toward the northeast of the Gulf of Cadiz margin showing the main
mosfostructural features: CS: Setubal Canyon, LIAT: Tagus Abyssal Plain; BGo: Gorringe Bank; PPS: Pereira de Sousa Marginal Platform;
FPS: Pereira de Sousa Fault; AM: Marques de Pombal High; FM: Marques de Pombal Fault; PS: Sagres Marginal Platform; CSV: San Vicente
Canyon; EH: Horseshoe Escarpment; LIAH: Horseshoe Abyssal Plain; CP: Coral Patch, LIAS: Sena Abyssal Plain; DCP: Coral Patch Ridge;
AA: Albufeira High; CaP: Portimao Canyon,; AP: Portimao High; BG: Guadalquivir Bank; EG: Gibraltar Strait; mc: mini-basins related with
salt units migration basinward. See viewpoint in Figure 7. B) Sparker (4500 J) seismic profile of the Guadalquivir Bank. See location in
Figure 7. Modified from Llave (2003). C) Sparker (4500 J) seismic profile of the Guadalquivir and Cadiz contourite channels related with
the circulation of the Mediterranean Outflow Water on the Gulf of Cadiz continental margin. The trajectory of the channels is controlled
by the orientation the Guadalquivir and Cadiz diapiric ridges and in their margins show thick contouritic deposits affected occasionally by
mud volcanoes and faults (F). See location in Figure 7. Modified from Llave (2003). D) Geopulse seismic profile showing the Faro canyon
in the upper slope of the Gulf of Cadiz continental margin. The seismic profile shows the asymmetric morphology of the channel con-
trolled by a fault located in the eastern wall of the canyon. m: multiple; F: fault. See location in Figure 7. Modified from Vanney and
Mougenot (1981). E) Detailed multibeam relief and location of seismic profile showing the Anastasya mud volcano (see location in Figure
7). Modified from Maestro et al. (2013). F) Single-channel sparker line across the Anastasya mud volcano. The collapsed structure is
observed on multibeam bathymetry as a ring-like depression (see Figure 8A). See location in Figure 7. Modified from Maestro et al. (2013).
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sicas, que son los materiales de los que se compone
fundamentalmente el Prisma de Acrecion del Golfo
de Cadiz en este sector del margen. Forman alinea-
ciones generalmente con tendencia NE-SO, paralelas
al segmento septentrional del Frente Subbético, de
hasta 85 km de longitud y 4 km de anchura, que dan
lugar a relieves de unos 250 m (Fernandez-Puga et al.,
2004). Los principales sistemas diapiricos son la
Dorsal de Guadalquivir, de orientaciéon NE-SO que se
extiende a lo largo de unos 86 km en el talud medio y
superior, y la Dorsal de Cadiz, de direcciéon N-S y 43
km de longitud (Figs. 7 y 8C). El estudio de este dia-
pirismo y su génesis ha sido abordado en detalle por
Somoza et al. (1999), Maestro et al. (2003) y
Fernandez-Puga (2004). La mayor concentracion de
estas estructuras se produce en el talud medio, entre
un alto del basamento al norte y el Frente Subbético.
La formacion de estos diapiros es consecuencia de la
sobrecarga producida por las laminas cabalgantes
del Prisma de Acreciéon del Golfo de Cadiz, y estaria
favorecida por la plasticidad de los materiales salinos
y margosos, que han actuado de superficies de des-
pegue. La direccion de estas dorsales diapiricas es
paralela al escarpe meridional del Banco del
Guadalquivir, situado al norte, y al Frente Subbético,
al sur. Estas dorsales diapiricas han controlado la
localizacién y la direccion de una de las ramas de la
Corriente Mediterrdnea de Salida en su desplaza-
miento dentro del Golfo de Cadiz, constituyendo el
Canal de Cadiz, que circula paralelo a lo largo del flan-
co meridional de la Dorsal del Guadalquivir (Figs. 7 y
8C). Otros diapiros se desarrollan a favor de estructu-
ras extensionales, como son las fallas listricas, locali-
zadas frente a Cadiz, en cuyo caso se relacionarian
con el transporte tectonico hacia el OSO (Fernandez-
Puga et al., 2004), asi como con fallas de transferen-
cia que conectarian ambos tipos de estructuras
(Maestro et al., 2003) o frentes con diferente tasa de
avance O espesor.

Relacionados con los procesos de emisiones de
fluidos a través de fracturas cabe destacar morfologi-
as como los pockmarks y los volcanes de lodo
(Baraza and Ercilla, 1996; Leon et al., 2001; Somoza et
al., 2003; Ledn, 2005). Los pockmarcks son muy varia-
bles tanto en su tamano como en morfologia (Ledn,
2005). Su diametro oscila desde unos pocos metros
hasta los 3 km, y su morfologia pasa desde pock-
marks aislados hasta formas muy complejas, consti-
tuidas por la union de varios elementos. Las pendien-
tes de los flancos del pockmark también son muy
variables. Por lo general son muy escarpadas (entre
12° y 35°). En pockmarks incipientes y de perfil con-
vexo-concavo las pendientes son un poco mas tendi-
das, entre 2° y 6°. Los volcanes de lodo son estructu-

ras conicas que se forman por la erupcién de sedi-
mento y fluido. El didmetro de estos volcanes oscila
entre 800 m y 2.5 km y su altura entre 150 y 300 m
(Ledn, 2005) (Figs. 7, 8E y F). La mayoria de ellos pre-
senta una serie de elementos morfolégicos comunes
como: anillos exteriores a modo de terrazas circula-
res, domos internos y diferentes episodios de coladas
de brechas fangosas. Generalmente, los volcanes de
lodo aparecen aislados y con una planta circular.
Estas formas conicas simples presentan pendientes
moderadas entre 3° y 7° y pueden estar bordeadas
por estructuras de colapso como en la Dorsal de
Guadalquivir (Ledn, 2005). Las dimensiones son muy
variables, con diametros entre 1 km a 2,8 km y alturas
que pueden superar los 80-100 m (Ledn, 2005). Las
pendientes suelen ser asimétricas por la disposicion
de las coladas y los pequehos deslizamientos que
suelen producirse. Las coladas estan formadas por
varios episodios de flujo de fango con pendientes
entre 3° y 8°, a menudo interdigitados con los depo-
sitos contorniticos del Golfo de Cadiz (Ledn, 2005). En
la cima del cono se pueden encontrar pequehas
estructuras colapsadas tipo crater y cuerpos domati-
cos.

Margen Atlantico Portugués y de Galicia

Este sector se extiende desde el limite septentrional
del Banco de Galicia al norte, hasta el Banco de
Gorringe al sur (Fig. 9). Desde el punto de vista
estructural los margenes Atlantico Portugués y de
Galicia se caracterizan fundamentalmente por pre-
sentar relieves asociados a altos y depresiones, limi-
tados por lo general, por estructuras tectdnicas de
componente direccional de orientacion NO-SE y NE-
SO, fallas normales de direccion N-S y estructuras de
direccion E-O de caracter compresivo (Boillot et al.,
1988; Pinheiro et al., 1996; Alvarez-Marrén et al., 1997;
Vazquez et al., 2008). Estas directrices estan estrecha-
mente relacionadas con las direcciones de las fractu-
ras generadas durante la evolucidon geoldgica de este
sector, desde la Orogenia Varisca hasta la actualidad.
Las direcciones de las principales fallas hercinicas en
este sector, reactivadas como normales durante el
Mesozoico y como direccionales durante la compre-
sion paledgena, son NE-SO y NO-SE (Arthaud and
Matte, 1975). Las fracturas de orientacion N-S se rela-
cionan con los procesos extensionales ligados a la
formacion del Atlantico norte (Mauffret and
Montadert, 1987; Boillot et al., 1988), y las fallas de
direccion E-O se desarrollarian asociadas a los proce-
sos compresivos ligados a la etapa de convergencia
entre Africa y Eurasia durante la Orogenia Alpina
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(Boillot et al., 1979; Boillot and Malod, 1988). Por otro
lado, este margen continental ha sido definido como
un margen “desnutrido” (Montadert et al., 1979), es
decir, los aportes sedimentarios son escasos y la
paleotopografia del basamento no ha sido cubierta
por sedimentos, por lo que los rasgos morfoldgicos
observables en su superficie son debidos fundamen-
te a procesos tectdnicos y erosivos.

El sector septentrional de este area, aproximada-
mente al norte del paralelo 42°N, se ha denominado
Margen Atlantico de Galicia y muestra una estructura
geoldgica compleja que es facilmente reconocible en
la morfologia del fondo marino. El talud continental
ha sido dividido en cinco provincias morfoestruturales
(Vazquez et al., 2008), que de este a oeste se han deno-
minado (Fig. 9): Cuenca Interior de Galicia, Zona
Transicional, Banco de Galicia, Dominio de
Semicuencas, Margen Profundo de Galicia y Flanco

Noroeste. Estas zonas limitan al norte y al sur con las
Ilanuras abisales de Vizcaya e lberia, respectivamente.

La Cuenca Interior de Galicia tiene su reflejo, en su
sector mas septentrional, en el denominado Valle de
Valle Inclan (Fig. 9). Este valle se localiza entre el talud
superior mas proximo a la Plataforma Continental de
Galicia y la Zona Transicional. Tiene una longitud de
150 km con una orientacion NNO-SSE a NO-SE, una
anchura de 45 km y sus margenes estan controlados
por fallas normales que buzan hacia el este y oeste,
dando lugar a la formacién de escarpes que alcanzan
450 m de altura (Vazquez et al., 2008).

La Zona Transicional se localiza entre el Valle de
Valla Inclan y el Banco de Galicia, y corresponde al
flanco de una plataforma marginal (Figs. 9 y 10A).
Estad constituida fundamentalmente por un sistema
de altos y depresiones estructurales en el que el basa-
mento esta compartimentado por fallas normales de

Figura 9. Modelo Digital del Terreno del margen Atlantico
Portugués y de Galicia a partir de los datos batimétricos de Zitellini
et al. (2009) y GEBCO (2003). Los toponimos utilizados en el texto
estan indicados en el mapa: 1) Alto de Fernando; 2) Alto de Garcia;
3) Alto del Marqués de Pombal; 4) Banco de Afonso; 5) Banco de
Galicia; 6) Banco de Porto; 7) Banco de Sancho; 8) Banco de Vasco
da Gama; 9) Banco de Vigo; 10) Candn de Cascais; 11) Candn de
Lisboa; 12) Candn de Nazaré; 13) Candn de San Vicente; 14) Candn
de Setubal; 15) Dorsal del Principe de Avis; 16) Falla de Aveiro; 17)
Falla de Grandola; 18) Falla de Nazaré; 19) Falla de Odemira-Avila;
20) Falla de Oporto-Coimbra-Tomar; 21) Fallas de Pereira de Sousa;
22) Falla de San Vicente; 23) Falla del Marqués de Pombal; 24)
Falla/Sierra de Arrabida; 25) Monte Submarino 5100; 26) Monte
Submarino de Finisterre; 27) Monte Submarino Tore; 28)
Plataforma Marginal de Afonso de Alburquerque; 29) Plataforma
Marginal de Castro; 30) Plataforma Marginal de Ortegal; 31)
Plataforma Marginal de Pardo Bazan; 32) Plataforma Marginal de
Pereira de Sousa; 33) Plataforma Marginal de Sagres; 34)
Plataforma Marginal del Banco de Galicia; 35) Plataforma Marginal
del Principe de Avis; 36) Sistema Central Portugués; 37) Valle de
Don Carlos.

Figure 9. Digital terrain model of the Atlantic Portuguese and
Galician margins obtained from Zitellini et al. (2009) and GEBCO
(2003). The place names used in the text are indicated on the map:
1) Fernando High; 2) Garcia High; 3) Marques de Pombal High; 4)
Afonso Bank; 5) Galicia Bank; 6) Porto Bank; 7) Sancho Bank; 8)
Vasco da Gama Bank; 9) Vigo Bank; 10) Cascais Canyon,; 11) Lisboa
Canyon; 12) Nazare Canyon,; 13) San Vicente Canyon; 14) Setubal
Canyon; 15) Principe de Avis Ridge; 16) Aveiro Fault; 17) Grandola
Fault; 18) Nazare Fault; 19) Odemira-Avila Fault; 20) Oporto-
Coimbra-Tomar Fault; 21) Pereira de Sousa Fault; 22) San Vicente
Fault; 23) Marques de Pombal Fault; 24) Arrabida Fault/Range; 25)
Hill 5100, 26) Finisterre Seamount; 27) Tore Seamount; 28) Afonso
de Alburquerque Marginal Platform; 29) Castro Marginal Platform,
30) Ortegal Marginal Platform; 31) Pardo Bazan Marginal Platform;
32) Pereira de Sousa Marginal Platform; 33) Sagres Marginal
Platform; 34) Galicia Bank Marginal Platform; 35) Principe de Avis
Marginal Platform; 36) Portuguese Central Range; 37) Don Carlos
Valley.

453



Maestro, A. et al., 2015. Influencia de los procesos tectdnicos y volcanicos en la... Boletin Geoldgico y Minero, 126 (2-3): 427-482

orientacion NO-SE a N-S y NE-SO. Los altos estructu-
rales presentan relieves que oscilan entre 600y 700 m
de altura, como los bancos de Sancho, Afonso, Vigo,
Vasco da Gama y Porto (Vanney et al., 1979) (Fig. 9).
Los tres ultimos de ellos se encuentran localizados
dentro del Margen Atlantico Portugués. La superficie
del fondo también estd deformada por la existencia
de anticlinales y sinclinales que se adaptan a las
estructuras de basamento que presentan longitudes
de onda de 20-30 km y amplitudes de 200 m, aunque
excepcionalmente pueden alcanzar 600 m (Vazquez et
al., 2008). Se ha observado ademdas en la Zona
Transicional, la existencia de tres grandes depresio-
nes de geometria aproximadamente circular, que se
encuentran a profundidades entre 1600 y 1850 m y
presentan un diametro comprendido entre 3000 y
5000 m, con un desnivel desde la parte central a los
bordes comprendido entre 100 y 370 m (Vazquez et
al., 2009) (Fig. 9). Estas depresiones se han interpre-
tado como grandes colapsos de la superficie del
fondo asociados a unidades sedimentarias con dina-
mica de fluidos viscosos en el subsuelo del margen
(Unidad de Arcillas Negras, Groupe Galicia, 1979).
Los colapsos se ocasionarian por una intensa fractu-
racion normal con geometria de graderio, relaciona-
da con la alta movilidad de los niveles viscosos en el
subsuelo. El abombamiento de la superficie en torno
a estas depresiones se originaria por el ascenso dia-
pirico desde la Unidad de Arcillas Negras. El meca-
nismo desencadenante de esta movilidad se debe a la
elevacion de este sector del margen continental
durante las fases compresivas cenozoicas y la reacti-
vacion, durante este proceso, de estructuras del basa-
mento (Vazquez et al., 2008). Estas depresiones pre-
sentan un claro cardacter erosivo, practicamente sin
relleno sedimentario, factor que senalaria bien una
tasa de sedimentacion muy baja en esta parte del
margen o un origen muy reciente, e incluso un posi-
ble funcionamiento similar al de un pockmark donde
el escape de fluidos procedentes, probablemente de
la propia formacién sedimentaria de comportamiento
viscoso, produciria la erosidon de las unidades supra-
yacentes. Este hecho estaria avalado por la presencia
de zonas con escapes de gas en las proximidades de
la depresion (Vazquez et al., 2009).

El Banco de Galicia se localiza en torno a los 700 m
de profundidad, constituyendo una amplia platafor-
ma marginal con un flanco occidental muy abrupto
(Figs. 9 y 10B). Su relieve general muestra una ten-
dencia NNO-SSE y se puede dividir en dos sectores
diferenciados (Vazquez et al., 2008). El sector meri-
dional es el mas somero y se trata de un monte sub-
marino de cumbre plana con una geometria practica-
mente rectangular inclinada suavemente hacia el

noroeste. Sus flancos son abruptos y presentan
escarpes lineales. Este monte corresponde a un alto
estructural limitado al este por un escarpe de direc-
cion NO-SE de 800 m de altura, que se relaciona con
una falla de basamento normal de 50 km de longitud
y afecta enteramente a la cobertera sedimentaria
(Vazquez et al., 2008). El flanco sur también esta defi-
nido por un escarpe de 600 m de altura relacionado
con una falla de direccion NE-SO y 15 km de longitud.
El flanco occidental presenta un escarpe complejo de
2000 m de altura, que se relaciona con una falla nor-
mal de direccion N-S de al menos 25 km de longitud
(Vazquez et al., 2008). El flanco norte también esta
asociado a una falla normal de direccion NE-SO, pero
el escarpe es menor y da lugar a un talud mas suave.
El sector septentrional se localiza entre 1200 y 2000 m
de profundidad y se caracteriza por presentar un
relieve suave que representa la transicion entre la
zona abrupta del alto estructural del sector meridio-
nal y la provincia morfoestructural del Flanco
Noroeste (Figs. 9 y 10B). Como ocurria en el sector
meridional, sus limites este y oeste estan relaciona-
dos con escarpes de fallas normales. La superficie
suave de este sector se encuentra interrumpida en
algunas zonas por la presencia de altos estructurales
limitados por fallas normales, de hasta 500 m de altu-
ra y con direccion NE-SO y NNO-SSE, como son los
altos de Garcia y de Fernando, respectivamente
(Vanney et al., 1979) (Fig. 9).

El Dominio de Semicuencas se localiza en el flan-
co suroeste del Banco de Galicia, entre la Zona
Transicional y el Margen Profundo de Galicia (Figs. 9
y 10A). La estructura de esta provincia estad definida
por una sucesion de bloques rotados que dan lugar al
desarrollo de tres semicuencas. La falla normal prin-
cipal buza hacia el oeste segun una direccion NNO-
SSE a N-S y presenta una longitud de al menos 30 km
(Vazquez et al., 2008). Esta estructura controla la mor-
fologia del fondo marino, constituyendo una serie de
dorsales y cuencas muy préximas ligadas a la falla
principal. Las dorsales son asimétricas, con un escar-
pe occidental abrupto y un flanco oriental suave.
Estan separadas entre si de 10 a 15 km y su cima pre-
senta una anchura que varia entre 1y 3 km (Vazquez
et al., 2008). Las cuencas localizadas entre las dorsa-
les tienen una anchura variable, que oscila entre 5 y
10 km (Vazquez et al., 2008).

El Margen Profundo de Galicia esta situado al
oeste del Banco de Galicia y del Dominio de
Semicuencas y se caracteriza por una pendiente
suave hacia el suroeste que representa la transicion a
la Llanura Abisal de lberia, que Vanney et al. (1979)
definen como el ascenso continental del Margen de
Galicia (Fig. 9).
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Por ultimo, la provincia del Flanco Noroeste
corresponde con un escarpe abrupto de morfologia
arqueada localizado en la parte noroeste de la
Plataforma Marginal del Banco de Galicia, relaciona-
do con una falla inversa que presenta una longitud de
alrededor de 140 km y en el que pueden diferenciarse
dos sectores (Figs. 9 y 10B). El sector septentrional
esta constituido por el escarpe principal y presenta
una orientacion ENE-OSO, una longitud de 80 km, un
relieve entre 3000 y 2000 m de altura, y una pendien-
te en torno a 16° (Fig. 2). El sector meridional corres-
ponde a un espolén asimétrico de direccion NNE-
SSO con inmersidon hacia el sur, una longitud
aproximada de 60 km y una anchura de 20 km. Este
espoldn en su parte oriental presenta un talud suave
hacia el Margen Profundo de Galicia, mientras que en

Figura 10. A) Perfil sismico multicanal del Margen Continental de
Galicia mostrando las diferentes provincias fisiograficas descritas
en el area (Vazquez et al., 2008): a) Zona Transicional; que consti-
tuye un sistema de altos y depresiones estructurales en el cual el
basamento esta compartimentado en bloques limitados por fallas
normales (F); b) Dominio de Semicuencas definido por una serie de
sucesivos bloques extensionales limitados por fallas normales (F)
y c¢) Llanura Abisal de Iberia afectada por la extrusion de la Dorsal
Peridotitica. m: multiple. Ver situaciéon en la Figura 9. B) Perfil sis-
mico multicanal del Margen Continental de Galicia donde se mues-
tran las diferentes provincias fisiograficas descritas en el area
(Vazquez et al., 2008): a) Plataforma Marginal del Banco de Galicia
caracterizada por un relieve suave; b) Provincia del Flanco
Noroeste producida por un sistema de fallas inversas (F). La falla
mas occidental de este sistema se localiza en el borde occidental
del Monte Submarino de Finisterre; y ¢) La Llanura Abisal de Iberia
con estructuras de deformacion relacionadas con la compresion
cenozoica que constituye el Monte Submarino de A Corufa. m:
multiple. Ver situacion en la Figura 9. C) Perfil sismico de Geopulse
que muestra el Canén de Lisboa y la Plataforma Continental
Portuguesa. m: mdutiple; F: falla. Ver situaciéon en la Figura 9.
Modificado de Vanney and Mougenot (1981). D) Perfil sismico de
Geopulse que muestra el Canén de Setubal en el talud superior del
Margen Continental de Portugal. m: mutiple. Ver situaciéon en la
Figura 9. Modificado de Vanney and Mougenot (1981). E) Perfil sis-
mico de Geopulse que muestra el Canon de San Vicente en el talud
superior del Margen Continental de Portugal y la Plataforma
Marginal de Sagres. Se puede observar la morfologia asimétrica
del canén en la seccién transversal y su emplazamiento sobre un
graben. m: mutiple; F: falla. Ver situacion en la Figura 9. Modificado
de Vanney and Mougenot (1981).

Figure 10. A) Multichannel seismic profile of the Galicia continental
margin showing the different physiographic provinces described in
the area (Vazquez et al., 2008): a) the transitional zone; made up of
a horst-graben system in which the basement is compartmental-
ized into successive blocks bounded by normal faults (F); b) the
half-graben province defined by a set of successive extensional
blocks bounded by normal faults (F) that generate half-grabens;
and c) the Iberian abyssal plain affected by the extrusion of the
peridotitic ridge. m: multiple. See location in Figure 9. B)
Multichannel seismic profile of the Galicia continental margin
showing the different physiographic provinces described in the
area (Vazquez et al., 2008): a) the Galicia bank marginal platform
characterized by a gentler relief; b) The Northwestern flank
province produced by a reverse fault system. The westernmost
fault of this system is located on the western edge of the Finisterre
seamount; and c) the Iberia abyssal plain with deformational struc-
tures related to Cenozoic compression that constituted the A
Coruna seamount. m: multiple. See location in Figure 9. C)
Geopulse seismic profile showing the Lisboa canyon and the
Portuguese continental shelf. m: multiple; F: fault. See location in
Figure 9. Modified from Vanney and Mougenot (1981). D) Geopulse
seismic profile showing the Setubal canyon in the upper slope of
the Portuguese continental margin. m: multiple. See location in
Figure 9. Modified from Vanney and Mougenot (1981). E) Geopulse
seismic profile showing the San Vicente canyon in the upper slope
of the Portuguese continental margin and Sagres marginal plat-
form. The seismic profile shows the asymmetric morphology of the
canyon in cross section and its emplacement over a graben. m:
multiple; F: fault. See location in Figure 9. Modified from Vanney
and Mougenot (1981).

su sector oriental muestra un fuerte escalén con casi
1000 m de altura y una pendiente préoxima a los 50°
(Fig. 2). Hacia el oeste de esta provincia morfoestruc-
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tural se observa un relieve de origen estructural
denominado Monte Submarino de Finisterre, que
limita al oeste con el Canal de Theta Gap, que conec-
ta la Llanura Abisal de Vizcaya con la Llanura Abisal
de Iberia (Figs. 9 y 10B). El Monte Submarino de
Finisterre tiene morfologia elongada en direccion
NNE-SSO a NE-SO, con una longitud de 75 km y una
anchura que varia entre 20 y 30 km. La cresta de este
monte submarino se localiza a 4330 m de profundi-
dad y su flanco occidental presenta una diferencia de
cotas desde la base a la cima de 950 m y el oriental de
650 m. Su génesis se ha relacionado a un sistema de
fallas inversas vergentes al noroeste desarrolladas
durante la Orogenia Alpina y que han dado lugar al
levantamiento de un bloque del basamento (Vazquez
et al., 2009).

Al sur de las provincias morfoestructurales ante-
riormente descritas se extiende el Margen Atlantico
Portugués hasta el Banco de Gorringe (Fig. 9). En este
sector el control tectonico de los rasgos morfoldgicos
es muy patente, condicionando no solo el desarrollo
de valles y canones submarinos sino también los ras-
gos en resaltes del relieve submarino. Entre los valles
y canones submarinos, cuyos trazados estan contro-
lados por estructuras de origen tectdnico, cabe desta-
car de norte a sur el Valle de Don Carlos y los cano-
nes de Nazaré, Lisboa-Setubal (también denominado
Sado) y San Vicente (Fig. 9). Entre los altos estructu-
rales mas relevantes cabe destacar de norte a sur, a
parte de los ya citados bancos de Vigo, Vasco da
Gama vy Porto, el Espoldon de Estremadura, la Dorsal
del Principe de Auvis, el Alto del Marqués de Pombal,
las plataformas marginales de Afonso de
Alburquerque, del Principe de Avis, Pereira de Sousa
y Sagres, y el Banco de Gorringe (Fig. 9).

En el sector mas septentrional del Margen
Atlantico Portugués, entre los bancos de Vigo y Porto
se desarrolla el Valle de Don Carlos, de direccién NE-
SO. Este valle es una depresion limitada por fallas
normales donde se canalizan los sedimentos trans-
portados por los canones de Porto y Aveiro, y des-
emboca en la Llanura Abisal de Iberia (Mougenot et
al., 1984; Mougenot, 1988).

Con respecto a los cafnones submarinos, numero-
sos autores han puesto de manifiesto que su localiza-
cion estad estrechamente relacionada con fallas
(Boillot et al.,, 1974; Lallemand and Sibuet, 1986;
Pinheiro etal., 1996, 2000; Lastras et al., 2009). Weaver
and Canals (2003) senalan que los factores que con-
trolan la localizacién, la morfologia y el espaciado de
los canones del Margen Ibérico Occidental son fun-
damentalmente la fabrica tectdnica y la posicion de
las desembocaduras de los rios. La tendencia NE-SO
y E-O de los cafnones es casi paralela a direccion

dominante de los desgarres tardihercinicos y a las
estructuras alpinas en el sector occidental de lberia, y
algunos canones al menos estan localizados como
prolongacion de fallas observadas en la zona emergi-
da (Boillot et al., 1974). En el sector septentrional del
Margen Atlantico Portugués, al norte del Espolén de
Estremadura, se localiza el Candn de Nazaré (Fig. 9).
La cabecera de éste candn corta la plataforma conti-
nental, casi desde la costa (a 50 m de profundidad),
presenta una orientacion predominantemente E-O y
en su zona distal el candn alcanza la Llanura Abisal de
Ibéria, a unos 210 km de la costa y a una profundidad
de 5000 m (Arzola et al., 2008). No esta conectado a
un sistema fluvial principal, por lo que se supone que
debe de actuar como trampa de los materiales que
son transportados a lo largo de la plataforma
(Oliveira et al., 2007). Su localizacién y orientacion
coincide con la Falla de Nazaré, que se observa en la
zona emergida (Lallemand and Sibuet, 1986; Pinheiro
et al., 1996, 2000). Los canones de Lisboa y Setubal se
extienden hacia la Llanura Abisal del Tajo a través de
la plataforma continental, desde la desembocadura
de los rios Tajo y Sado, respetivamente (Figs. 9, 10Cy
D). El Canén de Lisboa conecta con el Candn de
Setubal, como un afluente, a unos 2000 m de profun-
didad (Arzola et al., 2008). EI Canon de Lisboa pre-
senta una orientacion NE-SO y se relaciona con la
Falla del Tajo (Lastras et al., 2009) (Figs. 9 y 10C). El
Canén de Setubal continua talud abajo hasta llegar a
la Llanura Abisal del Tajo a 4840 m de profundidad, y
a unos 175 km de la cabecera del candn (Arzola et al.,
2008) (Figs. 9 y 10D). El sector superior del Canoén de
Setubal se cree que constituye la prolongacién de la
Falla de Grandola (Alves et al., 2000; Lastras et al.,
2009). Ademas, en el trazado del Candn de Setubal en
su tramo proximal-intermedio se observa una morfo-
logia curvada en Z a unos 2000 m de profundidad,
que muestra una seccion en forma de V y esta limita-
do por tramos del canén rectos en planta (Lastras et
al., 2009). La sucesion de tramos rectos con diferen-
tes orientaciones estan por lo general asociados a un
control de la geometria del candn por la actividad de
fallas (Popescu et al., 2004; Garcia et al., 2006; Gaudin
et al., 2006). En el caso del Candn de Lisboa-Setubal
se trataria de una falla de direccion N-S que controla
la parte central del tramo en Z y que trasladaria el eje
del candn al sur. Ademas de esto, se han detectado
ajustes en el perfil longitudinal del cafdn, lo que
sugiere cambios en la sucesion temporal de la activi-
dad del candn relacionados con procesos tectonicos
(Lastras et al., 2009). El Candén de San Vicente pre-
senta una orientacion NE-SO y no es alimentado por
un curso fluvial importante (Coppier and Mougenot,
1982; Lebreiro et al., 1997), al igual que ocurria con el
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Candén de Nazaré (Figs. 9 y 10E). La cabecera de este
canon se localiza a 400 m de profundidad y alcanza la
Llanura Abisal de La Herradura a una profundidad de
4800 m. Este candn esta controlado por la Falla de
San Vicente, un cabalgamiento de direccion NE-SO
que aflora a lo largo del flanco sureste del candn
(Valadares et al., 2009), y posiblemente sea la prolon-
gacion submarina de la Falla de Odemira-Avila, de
600 km de longitud (Fig. 9).

Entre los altos morfoldgicos cabe destacar por sus
dimensiones el Espoldn de Estremadura (Fig. 9). Esta
estructura es una elevacion de orientacion E-O que
enlaza de manera continua con el interior peninsular
a través del Sistema Central Portugués. Se extiende
desde los 1000 m hasta los 5000 m de profundidad a
lo largo del paralelo 39°N y presenta una longitud de
aproximadamente 200 km y una anchura media de 70
km. Separa la Llanura Abisal de Iberia, al norte, de la
Llanura Abisal del Tajo, al sur. La parte occidental
constituye un area volcadnica importante, con el
Monte Submarino Tore (Fig. 9), seguido por el bloque
levantado del Espolén de Estremadura sensu stricto
hacia el este. Su origen estd ligado a la apertura del
Atlantico central, que dio lugar a la formacion de
cuencas y altos estructurales durante el Mesozoico y
la inversion alpina posterior. Esta limitado en sus
margenes septentrional y meridional por dos grandes
zonas de fallas, las fallas de Nazaret y de Arrabida,
respectivamente, de direccion E-O a OSO-ENE
(Kullberg et al., 2013). Estas estructuras han sido con-
sideradas fallas de transferencia mesozoicas que pre-
sentan continuidad en la zona emergida (Alves, 2009).
Ademas, su margen meridional esta controlado por
fallas inversas de direccion NO-SE que acomodan el
levantamiento (Fernandez-Lozano, 2012).

Entre el Espolon de Estremadura y el Banco de
Gorringe se ha desarrollado una serie de plataformas
marginales y altos ligados a fallas de orientacion N-S
a NNE-SSO. De norte a sur se han distinguido cuatro
plataformas marginales que se desarrollan entre los
500 y 2500 m de profundidad (Fig. 9): 1) La Plataforma
Marginal de Afonso de Alburquerque tiene una mor-
fologia elongada en direccion OSO-ENE, se extiende
entre los 1300 y 1500 m de profundidad y presenta
una longitud de su eje mayor de 24 km y de su eje
menor de 4 km. Estad limitada al norte y sur por los
canones de Cascais y Setubal, respectivamente. 2) La
Plataforma del Principe de Avis presenta una orienta-
cion N-S y estd delimitada en sus sectores septentrio-
nal y meridional por cabalgamientos de direccion
NNE-SSO a ENE-OSO que muestran vergencias
opuestas (Cunha et al., 2010). Tiene morfologia cua-
drada, con una longitud de norte a sur de 35 km y de
este a oeste de 30 km. Se extiende entre los 2000 y

2500 m de profundidad, con una pendiente media de
1,5°. Al sur de esta plataforma marginal se localiza la
Dorsal del Principe de Avis, de direccion ENE-OSO.
Se trata de una estructura en pop-up limitada por dos
cabalgamientos que buzan en sentido contrario y que
presentan una orientacion ENE-OSO. La falla localiza-
da en la parte meridional de la dorsal intersecta el
tramo norte de la Falla de Pereira de Sousa por lo que
se considera que las fallas de direccion ENE-OSO son
antiguas fallas de transferencia asociadas al rifting
mesozoico (Cunha et al., 2010). 3) La Plataforma
Marginal de Pereira de Sousa presenta una orienta-
cion N-S con una longitud de 65 km y una anchura de
30 km. Se extiende desde una profundidad de 500 m
hasta alcanzar los 1500, con una pendiente de 2°. Esta
limitada al oeste por un escarpe de 180 m, con una
pendiente superior a los 13°, relacionada con una
falla normal de direccién N-S y una longitud de 65
km, denominada Falla de Pereira de Sousa (Cunha et
al., 2010). 4) La Plataforma Marginal de Sagres tiene
una morfologia triangular y se desarrolla entre los
500 y 1000 m de profundidad. Presenta una longitud
y una anchura en su parte central de 30 km, con una
pendiente de 1°. Estad controlada por fallas normales
de direccion N-S que han actuado hasta comienzos
del Paleégeno (Cuhna et al., 2010).

Al sur de la Plataforma Marginal de Sousa de
Pereira esta el Alto del Marqués de Pombal (Fig. 9). Es
una estructura lineal de direccion NNE-SSO con 18
km de longitud, una altura de su flanco occidental de
1 km y una pendiente de 20° a 30° (Fig. 2), condicio-
nada por la Falla del Marqués de Pombal (Gracia et
al., 2003) (Fig. 9). La Falla del Marqués de Pombal es
un cabalgamiento de direccion NNE-SSO que buza al
SE, con una longitud de 50 km (Zitellini et al., 2001).
Las fallas del Marqués de Pombal y de Pereira de
Sousa han funcionado como fallas extensionales
durante el Tridsico-Cretacico inferior en las fases de
rifting de la apertura del Atlantico norte. Durante el
Cretéacico superior-Paleégeno y Nedgeno este mar-
gen estuvo afectado por dos fases de inversion tecto-
nica relacionadas con la Orogenia Alpina (Terrinha,
1998). Durante este tiempo la Falla del Marqués de
Pombal actué como falla inversa, mientras que la
Falla de Pereira Sousa siguio funcionando como falla
normal hasta la actualidad (Terrinha et al., 2003;
Zitellini et al., 2004).

El Banco de Gorringe presenta una orientacion
NE-SO, una longitud de 200 km y una anchura de 80
km (Fig. 9). Su batimetria varia entre 100 m en su
parte mas somera y 5000 m en la Llanura Abisal del
Tajo. Esta alineacién separa las llanuras abisales del
Tajo y de La Herradura. Su origen se interpreta como
la expresion en superficie del limite de placas Africa-
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Eurasia (Galindo-Zaldivar et al., 2003; Stich et al.,
2005; De Vicente, 2008; Zitellini, et al., 2009) y esta
constituida una corteza ocednica heredada del rifting
jurasico que se ha elevado bajo un campo de esfuer-
zos transpresivo durante la Orogenia Alpina, en rela-
cion a un cabalgamiento que se extiende por su
borde norte (Pinheiro et al., 1996). Recientemente,
modelos gravimétricos obtenidos por Jiménez-Munt
et al., (2008) para una transecta NO-SE a lo largo del
banco muestran un engrosamiento cortical con adel-
gazamiento hacia el sur. Los bancos de Galicia y
Gorringe y el Espolon de Estremadura estan relacio-
nados con pliegues litosféricos de direccion E-O,
generados bajo un campo de esfuerzos de direccién
N-S durante la Orogenia Alpina (Cloetingh et al.,
2002). Este modelo de zonas topograficamente eleva-
das y deprimidas constituiria un tren de pliegues que
sigue un patrén periddico y se extenderian desde la
parte mas occidental de la Peninsula Ibérica hacia el
Margen Atlantico (Fernandez-Lozano et al., 2011). La
periodicidad de dichos pliegues esta entre 50 km y
250-300 km de longitud de onda y se localizaria sobre
zonas de corteza engrosada, como se desprende de
los trabajos de Tejero et al. (2006) y Muhoz-Martin et
al. (2010).

Otro elemento morfolégico muy destacado de este
sector del Margen Atlantico Portugués y de Galicia es
la Dorsal Peridotitica (Figs. 9 y 10A). Este rasgo pre-
senta una morfologia de cresta alargada y muy conti-
nua, de 400 km de longitud (Whitmarsh et al., 1993),
que se extiende desde la provincia morfoldgica del
Flaco Noroeste hasta el borde septentrional del
Espoldn de Estremadura, atravesando toda la Llanura
Abisal de Iberia de norte a sur (Chazot et al., 2005). En
su parte septentrional presenta una morfologia
arqueada, pasando de tener una orientacion NE-SO, a
inflexionarse hasta disponerse con una direccion N-S.
No aflora de una forma continua, conformando algu-
nos relieves aislados, de morfologia por lo general
alargada de direccion N-S en la Llanura Abisal de
Iberia, a aproximadamente 5000 m de profundidad
(Hill 5100, Sibuet et al., 1987) (Figs. 9 y 10A). También
podria aflorar en el escarpe que constituye la provin-
cia del Flanco Noreste, favoreciéndose de este modo
que presente pendientes elevadas, de hasta 55°
(Vazquez et al., 2008) (Fig. 2). Tradicionalmente, se
asume que esta cresta de peridotitas serpentinizadas
marca el limite océano-continente debido a que al
este de la misma se encuentran los sedimentos que
cubren la zona de transicion océano-continente y que
se interpretan como depdsitos sin-rift, inexistentes al
otro lado de la cresta de peridotitas (Boillot et al.,
1989b), por lo que puede considerarse el limite del
margen continental.

Margen Cantabrico

El Margen Cantdbrico se caracteriza por presentar
una orientacién E-O definida por su evolucion tect6-
nica desde el Jurasico hasta la actualidad (Fig. 11A).
En el Jurasico superior un evento extensional marca
el inicio de la apertura del Golfo de Vizcaya (Lepvrier
and Martinez-Garcia, 1990). Esta etapa distensiva
continua durante el Cretacico, especialmente durante
el Aptiense, dando lugar a la rotacion antihoraria de
la Peninsula Ibérica (Van der Voo, 1969; Garcia-
Mondéjar, 1996; Gong et al., 2008). Posteriormente, la
convergencia entre las placas |bérica y Euroasiatica
desde finales del Cretacico hasta el Nedgeno (Alva-
rez-Marrén et al., 1996) cierran parcialmente el Golfo
de Vizcaya, provocando la inversion de las fallas
extensionales y la formacién de estructuras contracti-
vas (Pulgar et al., 1999), llegandose a producir la sub-
duccion de parte de la corteza oceanica y de transi-
cion del Golfo de Vizcaya bajo la corteza continental
Ibérica. Este proceso conlleva el acortamiento y
levantamiento del Margen Cantabrico (Gallastegui,
2000; Gallastegui et al., 2002), dando lugar a un talud
continental abrupto, con valores de pendiente que
superan en algunos sectores los 20° (Fig. 2). Aunque
en la actualidad es considerado un margen pasivo, la
actividad tecténica continua hasta nuestro dias como
pone de manifiesto la elevacion episédica de las
rasas costeras (Flor, 1983; Mary, 1983; Alvarez-
Marrén et al., 2008), la presencia de fallas inversas en
los materiales cuaternarios situados sobre las rasas
(Gutierrez-Claverol et al., 2006) y una actividad sismi-
ca con valores maximos de magnitud entre 3y 4.

Los rasgos morfoestruturales mas relevantes de
esta zona se reflejan fundamentalmente por la pre-
sencia del Banco Le Danois, el Promontorio de
Santander y el Alto de Jovellanos; en el desarrollo de
extensas plataformas marginales como las de
Ortegal, Castro y Pardo Bazan en el sector mas occi-
dental, y de Las Landas en su parte mas oriental; y en
la orientacion de los principales canones submarinos
que afectan al talud, y que de oeste a este son los
canones de Avilés, Lastres, Llanes y Capbreton y los
valles submarinos de Torrelavega y Santander (Fig.
11A).

El Banco Le Danois es un relieve estructural cons-
tituido fundamentalmente por rocas mesozoicas
sobre un basamento paleozoico (Figs. 11A y B). Las
unidades mesozoicas se depositaron en pequehas
cuencas constituidas por bloques basculados contro-
lados por fallas normales listricas, relacionadas con la
etapa extensional de formacion del Golfo de Vizcaya
(Fig. 11B). Durante la Orogenia Alpina estas cuencas
se invierten y se generan una serie de fallas inversas
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Figura 11. A) Modelo Digital del Terreno del Margen Cantabrico a partir de los datos batimétricos de GEBCO (2003). Los toponimos utili-
zados en el texto estan indicados en el mapa: 1) Alto de Jovellanos; 2) Banco Le Danois;3) Candn de Arcachon; 4) Candn de Avilés; 5)
Candn de Capbreton; 6) Canon de Cap-Ferret; 7) Candn de Lastres; 8) Canodn de Llanes; 9) Falla de Ventaniella; 10) Plataforma Marginal de
Castro; 11) Plataforma Marginal de Las Landas; 12) Plataforma marginal de Ortegal; 13) Plataforma Marginal de Pardo Bazan; 14)
Promontorio de Santander15) Ria de Avilés; 16) Rio Nalon; 17) Valle de Santander; 18) Valle de Torrelavega. B) Perfil sismico multicanal
del sector central del Margen Continental Cantdbrico donde se observan las principales provincias fisiograficas: a) La Plataforma
Continental; b) El Talud Continental Complejo, constituido por una Depresién Intermedia, el Banco Le Danois y un talud inferior con una
elevada pendiente; y c¢) La Llanura Abisal de Vizcaya afectada por estructuras contractivas.

Figure 11. A) Digital terrain model of the Cantabrian margin obtained from GEBCO (2003). The place names used in the text are indicated
on the map: 1) Jovellanos High; 2) Le Danois Bank; 3) Arcachon Canyon; 4) Aviles Canyon; 5) Capbreton Canyon, 6) Cap-Ferret Canyon;
7) Lastres Canyon,; 8) Llanes Canyon,; 9) Ventaniella Fault; 10) Castro Marginal Platform; 11) Las Landas Marginal Platform; 12) Ortegal
Marginal Platform; 13) Pardo Bazan Marginal Platform; 14) Santander Promontory;15) Aviles Ria; 16) Nalon River; 17) Santander Valley;
18) Torrelavega Valley. B) Multichannel seismic profile of the central sector of the Cantabrian continental margin showing the main physi-
graphic provinces: a) Continental shelf; b) Complex continental slope constitutes by the intermediate depression, the Le Danois Bank, and
a steep lower slope; and c) the Biscay abyssal plain affected by contractional structures.

vergentes al norte ligadas a la subduccion de la cor- tentrional, que representa la parte superior del talud

teza ocednica hacia el sur, bajo el talud noribérico,
que por lo tanto constituia el limite septentrional de la
Placa Ibérica (Fig. 11B). La presencia del Banco Le
Danois crea una cuenca intratalud de orientacién E-O
con una anchura que oscila entre 17 y 25 km y una
longitud de aproximadamente 50 km (Figs. 11A y B).
El Banco Le Danois tiene una forma elongada conve-
xa hacia el sur de aproximadamente 72 km de longi-
tud y 15 km de anchura. Su cumbre es plana, consti-
tuyendo una amplia plataforma de direccién E-O que
se localiza entre los 550 y 600 m de profundidad (Figs.
11A y B). Su talud meridional es suave hacia la cuen-
ca de intratalud, alcanzando profundidades entre 500
y 850 m, pendientes de alrededor de 2° y una morfo-
logia irregular (Fig. 2). Por otro lado, su flanco sep-

inferior, es abrupto, con una pendiente media de 12°,
presentado gradientes de 17° en su parte superior y
de hasta 18° en su parte intermedia (Fig. 2). Se extien-
de desde los 600-800 m de profundidad hasta los
4000 m en la base del talud, ya en contacto con la
Llanura Abisal de Vizcaya.

El Promontorio de Santander es un espolén elon-
gado de direccién N-S con una longitud de 70 km y
una anchura que varia entre los 15 a 30 km (Fig. 11A).
Esta limitado a oeste y este por los valles de
Torrelavega y Santander, respectivamente (Fig. 11A).
La cumbre de este promontorio se encuentra entre
los 1000 y 2000 m de profundidad y presenta una
superficie regular, pasando de modo abrupto a las
paredes de los canones en sus margenes orientales y
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occidentales, asi como al talud inferior en su sector
septentrional. Este promontorio es el reflejo de una
estructura cortical de primer orden que marca la
separacion de dos dominios estructurales: el Dominio
Vasco-Parentis y el Dominio del Cantabrico, al este y
oeste del Promontorio de Santander, respectivamen-
te. En el Dominio Vasco-Parentis, el frente Nor-
Pirenaico se encuentra cerca de la costa espanola vy el
antepais consiste en una corteza continental adelga-
zada. En el Dominio del Cantdbrico, el frente Nor-
Pirenaico se desplaza hacia el norte del orden de 40-
70 km y el antepais se caracteriza por la exhumacion
del manto (Roca et al., 2011). Desde el punto de vista
morfoestructural, el Promontorio de Santander esta
constituido por una corteza continental deformada
por cabalgamientos de orientacion NE a E limitados
por fallas de direccion N a NNE (Deregnaucourt, 1981;
Sanchez Ferré, 1991). Los cabalgamientos de direc-
cion NE a E y pliegues de vergencia norte estan prin-
cipalmente desarrollados a lo largo de la direccion del
frente Nor-Pirenaico. Estas estructuras afectan al
basamento y a la secuencia sedimentaria supraya-
cente hasta el Mioceno medio (Camara, 1989;
Séanchez Ferré, 1991). El mayor espesor de la serie
mesozoica en su bloque superior sugiere que esta
estructura es el resultado de la inversion de las fallas
extensionales del Cretacico inferior durante la defor-
macion pirenaica (Sanchez Ferré, 1991). Las fallas de
orientacion N a NNE, por otro lado, estan presentes a
lo largo de toda la zona de unidn y no muestran una
clara vergencia (Deregnaucourt, 1981). Estas han sido
interpretadas como fallas extensionales de edad
Jurasico-Paledgeno, las cuales habrian controlado la
localizacién de los valles de Santander y Torrelavega
(Deregnaucourt, 1981). Sin embargo, en el territorio
emergido, la continuacion hacia el sur de esta zona
de unidn se refleja por la presencia de fallas de direc-
cion N a NNE, que conectan con fallas extensionales
de orientacion E-O a NO-SE, que han sido identifica-
das como zonas de transferencia extensional de edad
Cretacico inferior y que han sido posteriormente
invertidas oblicuamente durante el acortamiento
pirenaico (Quintana et al., 2006, 2009; Lépez-Mir and
Roca, 2008; Garcia-Senz and Robador, 2009). Por lo
tanto, la unién entre los dominios Vasco-Parentis y
Cantabrico-Nor-Pirenaico aparece como una zona de
transferencia sintética parcialmente imbricada donde
predomina las fallas de direccion N a NNE. Estas
fallas podrian haber sido activas durante el
Paledgeno, sincronicamente con los cabalgamientos
vergentes al norte y que son el resultado de la inver-
sion de un sistema de fallas de transferencia exten-
sionales desarrolladas durante el Cretacico inferior.
La inexistencia de una estructura direccional clara

conectando ambos frentes y que esta conexion se
produzca por un conjunto de fallas de orientacion N a
NNE que se distribuyen de forma difusa en una zona
de 60 km de anchura que corresponde al Promontorio
de Santander ha dado lugar a que esta zona de trans-
ferencia se relacione con una zona de unién consti-
tuidas por fallas discontinuas en profundidad (zona
de transferencia ‘ductil’) (Roca et al., 2011).

El Alto de Jovellanos se localiza a unos 3500 m de
profundidad y presenta una morfologia elongada en
planta de direccién E-O con una longitud de 30 km y
una anchura de 10 km (Fig. 11A). Este alto se correla-
ciona con el bloque superior de una lamina de cabal-
gamiento que queda separado del talud continental
por una depresion de fondo plano. Corresponde a un
bloque de basamento basculado al sur (Bloque del
Monte Submarino 3270, Roca et al., 2011) cubierto
por una secuencia de sedimentos mesozoicos que
buzan también hacia el sur. El emplazamiento de este
bloque ha sido datado como Eoceno superior-
Mioceno medio?, y puede continuar hasta la actuali-
dad (Roca et al., 2011).

En el talud continental medio se desarrollan en los
sectores occidentales y orientales del Margen
Cantéabrico una serie de plataformas marginales rela-
cionadas con la apertura y compartimentacion del
Golfo de Vizcaya en el marco de un régimen exten-
sional. En el area occidental, en el sector NO del
Margen Gallego cabe destacar las plataformas de
Ortegal, Pardo Bazan y Castro (Figs. 11A y 12A). La
Plataforma de Ortegal presenta una anchura de apro-
ximadamente 22 km vy se localiza a una profundidad
entre 200 y 400 m. Se caracteriza por presentar una
forma triangular, con una ligera inclinacion hacia el
noroeste, con una pendiente de 0,2°. Se observan
abombamientos y pockmarks en la superficie del
fondo marino relacionadas con la migracion de fluido
a la superficie (Jané et al., 2010) (Figs. 12B y C). Se
han identificado un total de 349 pockmarks que pre-
sentan un diametro que varia entre 29 y 448 m y una
profundidad entre 1 y 16 m y se distribuyen segun
dos direcciones: NE-SO y NNO-SSE a N-S, coinciden-
tes con la orientacidon de las principales estructuras
tectonicas. La Plataforma de Pardo Bazan presenta
una orientacion NE-SO, una longitud de 80 km y una
anchura de 25 km. Se extiende desde una profundi-
dad de 900-1000 m hasta alcanzar 1800 a 2000 m, con
una pendiente de 2,5°. La Plataforma de Castro se
localiza a mayor profundidad, aproximadamente
entre 2200 m y 2400 m. Presenta una superficie regu-
lar ligeramente tendida hacia el noroeste con una
pendiente de 1.5°.

En el sector oriental, en el Margen Continental
Francés, se encuentra la Plataforma Marginal de las
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Landas, que presenta una morfologia cuadrada en
planta y esta limitada al norte por el Canén de Cap-
Ferret, al oeste por el Valle de Santander y al sur por
el Canén de Capbreton (Fig. 11A). Esta plataforma
esta conectada directamente con la plataforma conti-
nental francesa al este, a través del talud superior de
direccion N-S en su sector meridional, y a través del
Canon de Arcachon en el sector septentrional. La
Plataforma de Las Landas presenta una superficie
regular localizada entre 1000 y 2000 m de profundi-
dad, ligeramente inclinada hacia la cuenca, con un
gradiente de la pendiente que varia entre 0.1° y 3°
(Fig. 2). Finaliza en una ruptura brusca que define el
comienzo de los margenes de los cahones submari-
nos. Este rasgo morfoestructural es el resultado de la
compartimentacion de la corteza continental durante
el desarrollo de la Cuenca de Vizcaya por fallas nor-
males de orientacion preferentemente E-O que dio
lugar al denominado Alto de Las Landas, una meseta
levantada y erosionada durante Cretacico inferior
(Robles et al., 1988). A partir del Eoceno al Mioceno
medio la deformacion compresiva asociada a la fase
orogénica Pirenaica progresa hacia el norte dando
lugar a cabalgamientos de direccion NE que superpo-
nen el basamento continental de la Plataforma de Las
Landas sobre la corteza de transicion de la Llanura
Abisal de Vizcaya. Durante este intervalo de tiempo
se produce la incisiéon y el desarrollo de los canhones
de Capbreton y Cap-Ferret en la parte superior de la
Plataforma de Las Landas (Ferrer et al.,, 2008), que
podria explicarse por el emplazamiento del sistema
de cabalgamientos descrito, que hundié las partes
mas orientales de la llanura abisal en relacién con el
cabalgamiento de la Plataforma de Las Landas. En La
Plataforma de Las Landas se han observado ademas
depresiones subcirculares de 1.5 km de didmetro y
aproximadamente 35 m de profundidad asociados a
escape de fluidos, deslizamientos, procesos diapiri-
cos asociados a migracion de sales y rellenos de
canales que dieron lugar al desarrollo de estas for-
mas desde el Mioceno al Plioceno y que se han pre-
servado hasta el Plio-Cuaternario debido a una lenta
y baja tasa de sedimentacion (lglesias et al., 2010).
Para finalizar, cabe destacar la presencia de una
serie de canones y valles submarinos que disectan el
talud continental y cuya orientacién claramente tie-
nen un control estructural. La orientacion del canén
de Avilés, oblicua a la direccion E-O del talud conti-
nental, fue desde los primeros estudios batimétricos
realizados en el Margen Cantabrico (Boillot et al.,
1979; Deregnaucourt and Boillot, 1982) relacionada
con la continuacion en mar de la Falla de Ventaniella,
de direccion N137E (Figs. 11A y 12D). Este canon sub-
marino se encuentra a 12 km de la costa y se extien-

de desde los 128 m de profundidad en el borde de la
plataforma hasta los 4766 m en la base del talud. Este
descenso se produce en una longitud de tan solo 40
km, por lo que este candn es uno de los mas profun-
dos a escala mundial en lo que se refiere en términos
de relieve neto (Nomark and Carson, 2003; Harris and
Whiteway, 2011). Se desconoce el momento de su
formacion, pero sin duda existe una desproporcion
desconcertante entre las dimensiones del candn vy el
tamano de la Ria de Avilés, lo que apoya la idea de
que el origen del candn se deba a causas tectonicas.
Estudios recientes (Fernandez-Viejo et al., 2014) esta-
blece que a partir de un analisis geomorfolégico de
las redes hidrograficas del area se confirma que el
Estuario de Avilés no tiene entidad para desarrollar
un canodn de las dimensiones que tiene el Candn de
Avilés, por lo que relaciona su origen bien con proce-
sos tectonicos, bien con la actividad del Rio Nalon,
uno de los mas grandes e importantes de la cornisa
cantabrica, cuyo recorrido anterior, antes de su cap-
tura actual, discurrié subparalelo a la traza de la Falla
de Ventaniella en la zona emergida. Continuos levan-
tamientos de la Cordillera Cantabrica desde el Eoceno
favorecieron el encajamiento y dimensiones del
canon.

El trazado de los canones de Lastres y Llanes pre-
sentan una orientacion NE-SO y su cabecera se loca-
liza a unos 20 km de la linea de costa (Fig. 11A). El
Canén de Lastres presenta una anchura de 37 kmy un
relieve superior a los 2 km, mientras que el Canon de
Llanes es algo mas estrecho, con una anchura media
de 15 km, y un relieve también superior a los 2 km. Su
localizacién corresponde a la traza morfoldgica de
accidentes tardi-hercinicos direccionales que funcio-
naron hasta el Eoceno superior, y que definieron el
surco permotriasico de Villaviciosa (Sanchez de la
Torre et al., 1977; Suarez, 1988). Ambos cafones con-
fluyen en el Valle de Torrelavega.

El Candén de Capbreton presenta una orientacion
E-O y una longitud de 300 km antes de cambiar su
direccidon hacia el norte conectando con el Valle de
Santander y alcanzar la llanura abisal a 3500 m de
profundidad (Fig. 11A). Presenta un trazado meandri-
forme y su anchura varia entre los 5 a 32 km y en el
drenan una serie de gullies procedentes de la plata-
forma (Mulder et al., 2004; Gaudin et al., 2006). Su
cabecera se encuentra solo a 250 m de la costa fran-
cesa. Varios estudios demuestran la estrecha relacion
entre los procesos tectonicos con la localizacién y
morfologia del Canén de Capbreton (Boillot et al.,
1973, 1974; Rigaut, 1997; Cirac et al.,, 2001), cuya
orientacion se relaciona con fallas normales
(Deregnaucourt and Boillot, 1982), procesos de diapi-
rismo salino (Cirac et al., 2001) y cabalgamientos
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(Gailhard et al., 1971; Bois et al., 1997) asociados a la
apertura del Golfo de Vizcaya y a la formacién del
ordégeno pirenaico.

Por ultimo, la orientaciéon de los valles de
Torrelavega y Santander esta claramente controlada
por la direccion del Promontorio de Santander (Fig.
11A). El Valle de Torrelavega tiene una longitud de 80
km, una anchura media de 15 km y un trazado rectili-
neo de su cauce en direccion N-S. Como se ha
comentado anteriormente, su sistema de drenaje esta
formado por los canones de Llanes y Lastres. El Valle
de Santander presenta también una orientaciéon N-Sy
tiene una longitud de 70 km y una anchura que varia
entre los 26 y 38 km. Su sector mas meridional es

Figura 12. A) Mapa batimétrico del sector occidental del Margen
Cantabrico donde se muestran las tres plataformas marginales
localizadas a diferentes profundidades: Plataforma Marginal de
Castro (PMC), a aproximadamente 2200-2400 m de profundidad;
Plataforma Marginal de Pardo Bazan (PMPB), localizada entre los
900-2000 m de profundidad; y Plataforma Marginal de Ortegal
(PMO, entre los 200-400 m de profundidad. Estas plataformas mar-
ginales estan atravesadas por los cafones de Ferrol (CF); Coruna
(CC) y Lage (CL). Ver situacion en la Figura 11. B) Perfil sismico de
muy alta resolucion (Topas) que muestra estructuras monticulares
en la superficie del fondo marino posiblemente debidas a la preci-
pitacion de carbonatos por oxidacidon bacteriana de emisiones de
metano. Ver situacion en la Figura 11. Modificado de Jané et al.
(2010). C) Perfil sismico de muy alta resolucién (TOPAS) donde se
observan depdsitos de expulsidon asociados a eventos de salida
violenta de fluidos que de manera instantdnea expulsan grandes
volumenes de sedimentos desde el fondo marino y se depositan
cerca de las estructuras de pockmarks. Se observan también ano-
malias acusticas debidas a la presencia de sedimentos cargados en
fluidos. Los fluidos migran hacia el fondo marino a favor de fallas
normales. Ver situacion en la Figura 11. Modificado de Jané et al.
(2010). D) Perfil sismico multicanal donde se muestra la morfologia
del Candn de Avilés en seccidn transversal. Se puede observar la
morfologia asimétrica del canal y su localizacién sobre una depre-
sion estructural. Ver situacion en la Figura 11.

Figure 12. A) Shaded relief map of the western part of the
Cantabrian continental margin showing three marginal platforms
located at different depths: the Castro marginal platform (PMC);
about 2200-2400 m depth; the Pardo Bazan marginal platform
(PMPB); located between 900-2000 m depth,; and Ortegal marginal
platform (PMO); 200-400 m depth. These marginal platforms are
dissected by the Ferrol (CF); Coruna (CC) and Lage (CL) canyons.
See location in Figure 11. B) Ultra high-resolution (TOPAS) seismic
profile showing mound structures on the seafloor surface possibly
due to the precipitation of cold seep carbonates by methane oxi-
dizing bacteria. See Figure 11 for location. Modified from Jané et
al. (2010). C) Ultrahigh resolution (TOPAS) seismic profile showing
ejecta deposits associated with violent fluid expulsion events that
instantaneously lift huge sediment volumes from the seafloor and
deposit them close to the pockmark structure. The seismic profile
shows acoustic anomalies due to the presence of fluid-charged
sediments. The fluid migrates toward the seafloor through normal
faults. See location in Figure 11. Modified from Jané et al. (2010).
D) Multichannel seismic profile showing the morphology of the
Aviles Canyon in cross section. The seismic profile shows the
asymmetric morphology of the channel and its location over a
graben. See location in Figure 11.

mas ancho y sus paredes muestran salientes que
estan bordeados por un cauce sinuoso.

Control de los rasgos estructurales en los procesos
sedimentarios y oceanograficos en los margenes
ibéricos

En general, los rasgos morfoestructurales de los mar-
genes continentales ejercen una fuerte influencia
sobre la circulaciéon de las masas de agua, en la orien-
tacion preferente de los procesos erosivos en relacién
con el desarrollo de canones y canales medio-oceani-
cos, y en la localizaciéon y distribucion de depdsitos
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sedimentarios asociados con inestabilidades del
talud y flujos turbiditicos. La morfologia del fondo
marino puede controlar el desarrollo o cambios en la
trayectoria de las masas de agua y en sus velocida-
des, favoreciendo los procesos sedimentarios y erosi-
vos en el desarrollo de los sistemas deposicionales
contorniticos (Reed et al., 1987; Cunningham et al,,
2002; Reeder et al., 2002; MacLachlan et al., 2008). Los
procesos tectonicos contribuyen de manera impor-
tante en lo que respecta a la deformacién de los mar-
genes y en el desarrollo de relieve, y es un factor
clave en la localizacion y morfologia de los cafiones
submarinos. El control estructural de los rasgos mor-
folégicos de los margenes ha sido muy bien estudia-
do sobre todo en margenes convergentes (McAdoo et
al., 1996, 2004; Dominguez et al., 1998; Liu et al., 2004;
Kukowski et al., 2008; Morgan et al., 2008). La estruc-
tura regional y local influye sobre la linealidad y geo-
metria de los cafones, produciendo elevaciones loca-
les del gradiente del canal (Huyghe et al., 2004), el
alineamiento y desplazamiento del eje del candn a lo
largo de fallas (Greene et al., 1991; Liu et al., 1993;
Mountjoy et al., 2009); y la desviacion de la trayecto-
ria del candn alrededor de crestas estructurales
(Kukowski et al., 2001; Chiang and Yu, 2006). En la
mayoria de los casos los canales medio-oceanicos
coinciden con fallas o depresiones del basamento
(Heezen et al., 1960; Andrews, 1970; Griggs and Kulm,
1970; Cherkis et al.,, 1973; Ness and Kulm, 1973;
Belderson and Kenyon, 1980; Hesse and Rakofky,
1992), por los que han circulado flujos gravitativos
(Cherkis et al., 1973; Ness and Kulm, 1973).

Por otro lado, los terremotos son el mecanismo
desencadenante de deslizamientos submarinos mas
importante (Piper et al., 1999). Mientras que muchos
factores contribuyen a la inestabilidad de los taludes,
modelos numéricos aplicados a grandes deslizamien-
tos en masa demuestran que se requiere un fuerte
evento sismico para iniciar el movimiento pendiente
abajo de la masa deslizada (Leynaud et al., 2007;
Locat et al., 2009). Son numerosos los trabajos que
relacionan deslizamientos con eventos sismicos
(Boucart and Glangeaud, 1958; Piper et al., 1999;
Lastras et al., 2002; Beck et al., 2003; Giresse et al.,
2004; Canals et al., 2004). Se ha determinado que
inestabilidades en los taludes generadas en zonas
donde con frecuencia se producen regularmente
terremotos de magnitud elevada, contribuyen signifi-
cativamente en el desarrollo de cahones submarinos
y en la morfologia del talud (Mountjoy, 2009). Del
mismo modo, movimientos sismicos pueden desen-
cadenar corrientes turbiditicas que se trasladan a tra-
vés de los canones y canales submarinos (Field, 1984;
Kastens, 1984; Adams, 1990; Anastasakis and Piper,

1991; Karlin and Abella, 1992; Niemi and Ben-
Avraham, 1994; Grantz et al., 1996; Inouchi et al.,
1996; Nelson et al., 1996, 2004; Nakajima and Kanai,
2000; Goldfinger et al., 2003, 2007, 2008; Blumberg et
al., 2008; Gracia et al., 2010; Goldfinger, 2011; Masson
etal., 2011).

La situaciéon mas importante de control tecténico
en la circulacion marina es la apertura o cierre de por-
tales o pasillos ocedanicos, siendo el Estrecho de
Gibraltar, en el margen meridional de la Peninsula
Ibérica, localizado entre los margenes del Golfo de
Cadiz y el sector occidental del Margén Bético, uno de
los mas importantes existentes a nivel global, a tra-
vés del cual se produce el intercambio de las masas
de aguas Mediterraneas y Atlanticas. La apertura del
Estrecho de Gibraltar se produjo a finales del
Mioceno (Berggren and Hollister, 1974; Mulder and
Parry, 1977; Maldonado et al., 1999), después del ais-
lamiento total del mar Mediterraneo y los efectos glo-
bales de la Crisis de Salinidad del Messiniense (Ryan
et al., 1973; Hsl et al.,, 1978; Duggen et al., 2003).
Existen dos hipodtesis diferentes relativas al origen de
esta reapertura: 1) Una depresion topografica como
consecuencia del colapso de un graben estrecho y
relacionado con una extensidon regional o con una
falla transcurrente (cuenca pull-apart) (e.j., Hsi et al.,
1973 a, b; Campillo et al., 1992; Kastens, 1992;
Maldonado et al., 1999; Hodell et al, 2001), 2) la
segunda hipotesis considera que la desecaciéon del
Mar Mediterraneo durante el Messiniense indujo a un
abrupto descenso del nivel del mar (hasta 1500 m por
debajo del actual nivel del mar) (Hsu et al., 1973a;
Clauzon et al., 1996), lo que produjo una fuerte re-
incision de los rios que fluian hacia el Mediterraneo,
produciéndose el encajamiento de grandes canones
por la erosidon regresiva en todo el Mediterraneo,
incluido el Mar de Alboran (ej., Clauzon et al., 1996;
Blanc, 2002; Loget and Van Den Driessche, 2006).

La apertura del Estrecho de Gibraltar favorece la
circulacion de la Masa de Agua Mediterranea al
Océano Atlantico, constituyendo un aporte adicional
de agua salina densa hacia el Océano Atlantico, con-
tribuyendo significativamente en la formacion de
Masa de Agua Noratlantica Profunda y por tanto en la
circulacion termohalina global (Serra, 2004; Legg et
al., 2009). En este sentido la conexion Atlantico-
Mediterraneo y el papel de la Masa de Agua
Mediterranea en la circulaciéon oceanica, en la
Circulacion Meridional Atlantica de Retorno y en el
clima, son temas de gran importancia (Reid, 1994;
Candela, 2001; Slater, 2003; Rogerson et al., 2012).
Ademas el estrechamiento de Gibraltar produce un
aumento en la intensidad de la corriente, no sélo en
sus proximidades dentro de la Cuenca de Alboran
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(Ercilla et al., 2012, 2013), sino alcanzando velocida-
des tan altas tras su salida que resultan ser de las mas
relevantes en la zona de estudio, llegando a velocida-
des de casi 300 cm/s (Madelain, 1970; Mélieres et al.,
1970; Ambar and Howe, 1979; lorga and Lozier, 1999;
Candela, 2001).

En cuanto a las irregularidades del fondo marino,
Hernandez-Molina et al. (2008) distinguen entre dos
grupos de obstaculos: puntuales y lineales. Los obs-
taculos puntuales como los montes submarinos dan
lugar a la distorsion de la circulacion que se produce
alrededor, provocando (Hernandez-Molina et al.,
2006a): (1) Procesos de vorticidad, en los que predo-
mina la accion de un par de vortices helicoidales que
giran a favor de la corriente en direcciones opuestas
alo largo de los flancos del obstaculo (Zenk, 2008); (2)
Procesos advectivos, en los cuales la velocidad de la
masa es menor, y el flujo alrededor del obstaculo gira
en sentido horario (en el hemisferio norte) constitu-
yendo un eddy vertical anticiclonico sobre el obsta-
culo (Columna de Taylor), aunque la estratificacion de
las masas de agua, en general, inhibe los movimien-
tos verticales y por tanto la extensién vertical de
dichos eddies. Por esta accion, las masas de agua
aumentan en intensidad y con frecuencia suelen des-
arrollarse surcos o valles marginales (marginal
troughs, scours o moats) alrededor de la base de
estos montes submarinos (Fig. 13A). Ademas la
accion de la fuerza de Coriolis permite que se acelere
el vortice de la izquierda y se desacelere el vortice de
la derecha (corriente abajo y en el hemisferio norte),
favoreciendo el mejor desarrollo de valles marginales
en los flancos izquierdos en ese hemisferio (al con-
trario en el hemisferio sur) (Roberts et al., 1974;
McCave and Carter, 1997). Por otra parte detras de los
obstaculos se favorece la acumulacidon sedimentaria
y por tanto el desarrollo de drifts (patch drifts) (Davies
and Laughton, 1972; McCave and Carter, 1997;
Masson et al., 2003; Hernandez-Molina et al., 2006b).
Los mejores ejemplos de interaccion de las masas de
agua con montes submarinos se localizan en el Mar
de Alboran (Palomino et al., 2010; Ercilla et al., 2012,
2013), y a lo largo del Margen Atlantico Ibérico, en
concreto, en el Golfo de Cadiz (Hernadndez-Molina et
al., 2006b; Garcia et al., 2009) y en el Margen de
Galicia (Ercilla et al., 2009, 2010, 2011, 2013), los cua-
les producen incrementos de velocidad de hasta 10-
20 veces las velocidades medias en sus flancos, lle-
gando a alcanzar velocidades de mas de 50 cm/s
(Hernandez-Molina et al., 2011).

Entre los obstaculos lineales cabe destacar el efec-
to de las dorsales diapiricas, zonas de fractura, los
bancos y las cadenas de altos submarinos, en el com-
portamiento de las masas de agua (Fig. 13B). Cuando

la masa de agua interacciona de manera perpendicu-
lar u oblicua a estas irregularidades del fondo, gene-
ra dos vortices que favorecen los procesos erosivos,
uno delante del obstaculo, el cual permite la forma-
cion de un “canal contornitico”, y otro detras del obs-
taculo, permitiendo el desarrollo de “valles margina-
les”. Ademds, los obstaculos de mayores
dimensiones pueden generar ondas internas en la
masa de agua una vez sobrepasado el obstaculo
(Kenyon and Belderson, 1973; Roden, 1987, 1991;
Nelson et al., 1993; Merrifield et al., 2001; Garcia,
2002; Hernandez-Molina et al., 2003, 2006b; Serra,
2004; Garcia et al., 2009). Este es el caso del Golfo de
Cadiz, donde las dorsales diapiricas de Cadiz y
Guadalquivir producen importantes irregularidades
lineales en el fondo marino que no sélo cambian la
trayectoria de la ramas de la Masa de Agua
Mediterranea, sino que ademas producen un aumen-
to local de la intensidad de la Masa de Agua
Mediterranea desde 10-50 cm/s a 50-90 cm/s
(Madelain, 1970; Kenyon and Belderson, 1973;
Meliéres, 1974; Zenk, 1975; Nelson et al., 1999;
Hanquiez et al., 2007; Stow et al., 2013), dando lugar
al desarrollo de cinco canales contorniticos principa-
les asi como un sistema de valles marginales
(Hernandez-Molina et al., 2006b; Garcia et al., 2009;
Stow et al., 2013). En el Mar de Alboran, cuando las
masas de agua mediterrdneas interaccionan con la
Dorsal de Alboran se producen también turbulencias
gue provocan aumentos en el flujo dando lugar a ras-
gos contorniticos de alta energia a pie de la dorsal
(Ercilla et al., 2012, 2013). Ademas, los escarpes, ban-
cos y promontorios mas relevantes en el margen con-
tinental de lberia producen también divisién en
ramas o cambios en las trayectorias de las corrientes,
asi como aumento de la velocidad superiores a la
media alrededor de ellos (Hernandez-Molina et al.,
2011), donde se han desarrollado rasgos contorniti-
cos como en los bancos estructurales de Galicia,
Guadalquivir y Le Danois (Madelain, 1970; Kenyon
and Belderson, 1973; Ercilla et al., 2008 a, b, 2009,
2010, 2011; Garcia et al., 2009; Iglesias, 2009; Van
Rooij et al., 2010), en el Promontorio Balear (Mauffret,
1979; Velasco et al., 1996), el Espoldén de Estremadura
(Alves et al., 2003) y en la Plataforma Marginal de
Ortegal (Hernandez-Molina et al., 2009; Jané et al.,
2012; Llave et al., 2013).

Consideraciones finales
Los margenes continentales ibéricos pertenecen al

tipo pasivo y transformante, aunque hay notables
diferencias en cuanto al encuadre tecténico, ya que a
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Figura 13. A) Principales rasgos hidrodindmicos relacionados con un flujo entrante al interaccionar con un monte submarino; donde se
muestra la formacién de surcos o valles marginales y de colas sedimentarias (modificado de Hernandez-Molina et al., 2006b). Los obsta-
culos con forma puntiaguda (como es el caso de los montes submarinos aislados); suelen presentar depresiones marginales (surcos o
fosas) alrededor de sus pies. En el hemisferio norte; se puede observar una asimetria lateral en los procesos de flujo debido al efecto de
Coriolis; que genera mayor erosion en el margen izquierdo del obstaculo y menor en el derecho en el sentido de la corriente. También es
frecuente que se desarrollen colas sedimentarias a sotavento de grandes obstaculos o monticulos. B) Esquema conceptual en 3D en el
cual se muestran los principales rasgos deposicionales y erosivos debidos a la circulacion de masas de agua profundas en llanuras abi-
sales (modificado de Hernandez-Molina et al., 2008).

Figure 13. A) Main hydrodynamic features related to an incoming flow with a seamount, showing the formation of scours or marginal
troughs (valleys) and sedimentary tails (modified from Hernandez-Molina et al., 2006b). Point-shaped obstacles (such as isolated
seamounts) frequently have marginal troughs (scours or moats) around their bases. In the northern hemisphere lateral asymmetry in the
flow processes due to the Coriolis effects leads to greater erosion on the left side of the obstacle and lesser erosion on the right down-
stream. Large sediment tails are also commonly developed in the lee of large obstacles or mounds. B) 3D conceptual sketch showing the
main depositional and erosive features due to the circulation of deep-water masses on abyssal plains (modified from Hernandez-Molina
et al., 2008).
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lo largo de su evolucidon ha sufrido repetidas etapas
compresivas y extensionales, con procesos de inver-
sion tectdnica, que en algunos sectores han compli-
cado la estructura del margen. Incluso, en los secto-
res septentrional y meridional las etapas compresivas
alpinas han llegado a producir fenémenos de sub-
duccién haciendo que estos margenes funcionaran
durante un periodo de tiempo como activos.

La expansion del Atlantico norte ha dado lugar al
desarrollo de amplias plataformas marginales en los
margenes Cantabrico y de Galicia. Asi mismo el des-
arrollo del Surco de Valencia y la Cuenca de Alboran,
en el contexto de la formacion del Mediterraneo occi-
dental, ha dado lugar también a pequenas platafor-
mas marginales diseminadas a lo largo de los marge-
nes Catalan-Valenciano y Bético. Los rasgos
morfoldgicos relacionados con la presencia de altos y
depresiones estructurales son frecuentes en el
Margen Catalan-Valenciano y en el Promontorio
Balear, debidos al desarrollo del Surco de Valencia
durante el Paledgeno, y en los margenes del Golfo de
Cadiz, Portugués, de Galicia y Cantabrico asociados a
la apertura del Atlantico norte y durante la Orogenia
Alpina Golfo de Vizcaya desde el Jurésico. La reacti-
vacion durante la Orogenia Alpina de fallas de direc-
cion NE-SO y NO-SE desarrolladas durante la
Orogenia Varisca, asi como las estructuras neoforma-
das durante esa etapa, de orientacién E-O, han con-
trolado la orientacion de algunos de los mas impor-
tantes canones submarinos de los margenes ibéricos,
sobre todo en los margenes de Portugal, Galicia y
Cantabrico. El Golfo de Cadiz, el sector occidental de
la Cuenca de Alboran y la Llanura Abisal Liguro-
Provenzal presentan el desarrollo de morfologias
relacionadas con tectdnica salina debido a la migra-
cion de los depdsitos salinos y margosos del Triasico
y Mioceno, que da lugar a morfologias domaticas y
elongadas. Procesos de migracion de fluidos proce-
dentes de unidades localizadas en profundidad,
dando lugar a depresiones o pockmarks, son muy fre-
cuentes en los margenes ibéricos, habiéndose descri-
to en el entorno del Promontorio Balear, Cuenca de
Alboran y en los margenes del Golfo de Cadiz, de
Galicia y Cantabrico. Asociadas a estos fendmenos de
expulsién de fluidos, otra formas muy representativa
son los volcanes de lodo, descritos fundamentalmen-
te en la Cuenca de Alboran y Golfo de Cadiz. Para
finalizar, en la Cuenca de Alboran, los margenes
Bético y Cataldn-Valenciano y el Promotorio Balear
muestran morfologias positivas relacionadas con el
desarrollo de edificios volcanicos durante la fase de
rifting cenozoico.

Los rasgos morfoestructurales de origen endégeno
han controlado de un modo muy importante la locali-

zacion y magnitud de los procesos erosivos y deposi-
cionales en los margenes ibéricos y del mismo modo
las morfologias asociadas a ellos. Esta incidencia no
solo es destacable a escala regional, con la formacién
de canales y depdsitos contorniticos controlados por
la existencia de altos morfoestructurales o dorsales
diapiricas como ocurre en la Cuenca de Alboran o en
los margenes del Golfo de Cadiz, Galicia y Cantabrico,
o en los abanicos turbiditicos que se canalizan a través
de canones controlados por estructuras tectonicas,
sino que en el caso concreto del Margen Sur-lbérico,
ha influido en el desarrollo de uno de los pasillo oce-
anicos que mas incidencia ha tenido en la circulacién
marina en el Atlantico norte como es el Estrecho de
Gibraltar, que desde finales del Plioceno comunica el
mar Mediterraneo con el Atlantico.

Una vez establecida la estrecha relacion entre
algunos rasgos morfoldgicos del fondo marino de los
margenes ibéricos con los procesos enddgenos, con-
viene abordar si estos elementos son relictos o son el
resultado de procesos activos. Aunque este no ha
sido el objetivo de este trabajo, consideramos impor-
tante remarcar este aspecto como actividad futura
dentro de los estudios de geomorfologia tectdnica, ya
qgue el analisis de las formas de relieve desarrolladas
por procesos tectdnicos activos puede proporcionar
datos basicos necesarios para la prediccidon a largo
plazo de terremotos y para la evaluacion de la peli-
grosidad sismica y de riesgo sismico probabilistico.
La investigacion de la tectonica activa basada en téc-
nicas geomorfoldgicas puede variar desde trabajos
de reconocimiento regional a detallados estudios de
procesos-respuesta en sitios especificos. Este tipo de
estudios son muy escasos en la actualidad, aunque
en algunos sectores de los margenes continentales
ibéricos recientemente se han desarrollado algunos
trabajos en esta linea (Amblas et al., 2006; Lastras et
al., 2009). La causa principal de que estas lineas de
trabajo se estén empezando a realizar en la actuali-
dad, cuando ya en la zona emergida se vienen des-
arrollando desde hace décadas, es principalmente
por la falta de informacion detallada de la morfologia
de los fondos marinos, que no ha sido posible hasta
la utilizacion de las sondas multihaz, que han marca-
do una auténtica revolucién en la observacion bati-
meétrica y morfoldgica de los fondos marinos y que
empezaron a ser operativas en los anos 1980.
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