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Introduccion






Uno de los aspectos de los emplazamientos de instalaciones nucleares y de los
almacenamientos de residuos, que influyen mds decisivamente en la seguridad nuclear
de dichas instalaciones, es la sismologia o caracterizacién del movimienco del
terreno por efecto sismico. De ahi, que el avance de la seguridad nuclear requiera
mejorar el conocimiento y definir mejor la peligrosidad sismica de los emplaza-
mientos, acotando los mdrgenes de las incertidumbres inherentes. En este contexto,
uno de los objetivos principales del Proyecto Sigma (CSN-Enresa-UCM) consis-
ti6 en la definicién del campo de esfuerzos tecténicos actual y su permanencia en
el pasado con el fin de determinar los diferentes ambientes geotecténicos con baja
o moderada sismicidad resultantes en la Peninsula Ibérica.

Este fue el primer paso para llegar a una definicién mds precisa de la peligro-
sidad sismica fundamentada en una modelizacién sismotecténica consistente y en
su caracterizacion derivada de fuentes sismicas. Asi, para una zona concreta de la
corteza terrestre, la posicion geométrica de una falla, o sistema de fallas, respecto
del campo de esfuerzos existente condiciona su comportamiento mecdnico, de
forma que una orientacién favorable requiere su caracterizacién como fuente sis-
mogenética.

Este criterio ha sido utilizado en el centro y el este de los EEUU, en relacién
con el andlisis probabilista individual de las plantas en operacién, por diferentes
expertos participantes en los estudios realizados por el EPRI 'y el LLNL siendo final-
mente incorporado por la propia NRC en la normativa aplicable a las nuevas ins-
talaciones nucleares (10 CFR 100, subparte B; R.G. 1.165, apéndices D y F;
NUREG- 1451 y NUREG-1494, de almacenamiento de residuos radiactivos).

Para caracterizar adecuadamente el riesgo sismico, una vez determinados los
esfuerzos tectédnicos activos, resulta fundamental definir el medio fisico sobre el
que estan incidiendo: la corteza superior y sus discontinuidades de orden mayor,
ya que son estas las que pueden producir terremotos importantes.

Por tanto, los siguientes pasos en el conocimiento del riesgo sismico a escala
regional han de estar encaminados, al igual que se hizo en la zonacién sismotec-
ténica de Francia, a localizar las fallas y estructuras tecténicas susceptibles de
experimentar movimientos importantes bajo el campo de esfuerzos determinado
en el Proyecto Sigma.

Es necesario, por tanto, localizar a nivel regional las estructuras mayores
(fallas) que sean capaces de acumular energia sismica a lo largo del tiempo. Al exis-
tir una relacién entre el tamafio de la falla y el sismo que se puede generar en ella,
resulta ademds fundamental determinar estas estructuras, caracterizandolas cine-
mdticamente y evaluando su velocidad de movimiento, ya que estas fallas presen-
tan movimientos recurrentes a lo largo de su historia geoldgica.

Una vez determinados los esfuerzos tecténicos activos, para caracterizar ade-

cuadamente el riesgo sfsmico es necesario definir el medio fisico sobre el que se
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estan aplicando: la corteza superior y sus discontinuidades de orden mayor, ya que
son estas las que pueden producir terremotos importantes.

La determinacién de la velocidad de la deformacion de estas fallas, es uno de
los aspectos que inciden directamente en la mejor caracterizacién del riesgo sis-
mico, sobre todo en aquellas fallas que se definan como potencialmente activas y
no tengan registros sismicos adecuados. Nos referimos aqui, en concreto, a las que
tienen periodos de retorno superiores al tiempo de registro sismico (tanto instru-
mental como histérico), que en el mejor de los casos no supera los 1.000 afios. Estos
periodos de retorno tan largos permiten considerar estas fallas como “lentas” desde
un punto de vista sismotecténico.

Estas fallas “lentas” son, sin embargo, aparentemente abundantes en las zonas
menos activas, “estables”, de la Peninsula, por lo que tanto su localizacién como
la determinacién de su velocidad de movimiento redundardn de forma directa en
la mejor evaluacién de la peligrosidad sismica que puede afectar a la seguridad de
las instalaciones nucleares.

Con el nivel de conocimiento geol6gico y geofisico disponible actualmente
en la Peninsula Ibérica, ha resultado posible integrar la informacién geol6gica
y geofisica, al menos a la escala propuesta, para definir correcramente estas
estructuras. Por lo tanto, la integracién de datos es uno de los medios que se han
utilizado en el Proyecto para conseguir sus objetivos. En este sentido se han englo-
bado resultados de trabajos ya realizados por Enresa (sintesis del Hercinico,
campaflas gravimétricas, etc.) y proyectos cofinanciados entre el CSN y Enresa
(Datacién, Dafios, Segmentacion de Fallas y Sigma), asi como los datos (sismi-
cidad, topografia, gravimetria, etc.) aportados por el IGN. Por otra parce, los
estudios a escala regional son un primer paso imprescindible para realizar pos-
teriormente andlisis a la escala de un emplazamiento concreto. Una fuente tec-
ténica no capaz puede estar relacionada con una que si lo es y, en este caso, se
debe considerar también como capaz.

Por lo tanto, lo que se ha pretendido abordar en este proyecto corresponde a
la linea de trabajo que dicta el estado actual del conocimiento y se ha basado en
lo ya establecido en la nueva normativa americana.

El Cédigo Federal Norteamericano 10 CFR 100 (Reactor Site Criteria) esta-
blece, especialmente en la nueva subparte B (Evaluation Factors for Stationary Power
Reactor Site), la necesidad de determinar las fuentes sismicas (tanto sismogenéti-
cas como fallas capaces), el potencial de deformacién tecténica de la superficie y
las incercidumbres inherentes asociadas.

La R.G. 1.165 (Identification and Characterization of Seismic Sources and
Determination of Safe Shutdown Earthquake Ground Motion), desarrolla estos requi-
sitos normativos bdsicos y profundiza en los planteamientos técnicos para satisfa-

cerlos, exponiendo que el conocimiento de los esfuerzos tecténicos es fundamental



pata poder definir fuentes sismicas potenciales y diferenciar entre ellas: fuente sis-
mogenética y fuente tecténica capaz.

Por “fuente sismogenética” se entiende la zona terrestre que tiene una poten-
cialidad uniforme de generar terremotos (mismo evento s{smico y misma recurrencia),
diferente a las de las demds regiones vecinas, no causando deformaciones superfi-
ciales y estando caracterizada por el régimen tecténico actual. Bajo este concepto
se incluye un amplio abanico de posibilidades, desde una estructura tecténica bien
definida hasta una extensa zona de sismicidad difusa. Una “fuente tecténica capaz”
se define, a su vez, como una estructura tecténica que puede generar, en el régi-
men tecténico presente, tanto vibracién del suelo como deformaciones superficia-
les (fallas o plegamientos en la superficie o préximos a ella). Esto queda caracterizado

por, al menos, una de las siguientes condiciones:

a) Presencia de deformacién en o cerca de la superficie, o existencia de depd-
sitos geoldgicos de naturaleza recurrente durante los dltimos 500.000 afios,
o de al menos una vez en los Gltimos 50.000 afos.

b) Asociacién razonable con uno o mds terremotos que presenten una mag-
nitud importante o bien estén relacionados con una actividad sismica sos-
tenida, la cual a su vez aparezca normalmente acompaiiada por deformaciones
superficiales significativas.

¢) Asociacién estructural con una fuente tecténica capaz que tenga las carac-
teristicas a) o b) de las condiciones precedentes, de la cual pueda esperar-
se razonablemente que el movimiento de una estructura (fuente principal)

vaya acompafiado por el movimiento de la otra.

EINUREG-1451 (Staff Technical Position on Investigations to Identify Faulc
Displacement Hazards and Seismic Hazards at a Geologic Repository), distingue
entre fallas de tipo I, II y 111, dependiendo del movimiento potencial de las mis-
mas y su influencia en el almacenamiento geolégico.

Las fallas tipo I son definidas en este documento como aquellas que estdn suje-
tas a desplazamiento y que, por su longitud y localizacién, pueden afectar al dise-
flo, operacién y clausura del almacenamiento, requiriendo una investigacién
especifica detallada. El proceso de identificacién y caracterizacién de estas fallas
tipo I requiere dos etapas: una primera orientada a evidenciar su desplazamiento
y una segunda dedicada a evaluar los efectos potenciales de su movimiento, tanto
en lo que respecta a los cambios en la geometria del terreno (peligrosidad de despla-
zamiento) como a la caracterizacién del movimiento vibratorio provocado (peligro-
sidad sismica).

Se considera que una falla estd sujeta a desplazamienco si existen evidencias
de movimiento durante el Cuaternario. St los registros cuaternarios son incompletos

o poco claros, como puede ser el caso de algunas zonas de la Peninsula Ibérica, se
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considera entonces que la falla esta sujeta a desplazamiento si retine una o mas de

las siguientes condiciones:

a) Tener sismicidad instrumental directamente asociada.
b) Tener relacién escructural con otras fallas sujetas a desplazamientos.
c) Estar orientada favorablemente segtin el campo de esfuerzos tecténicos

presente.

En este contexto, desde el punto de vista de la seguridad nuclear, la estima-
cién del campo de esfuerzos actual en una zona es fundamental para analizar mejor
la peligrosidad sismica de los emplazamientos y poder acotar los inherentes mar-
genes de incertidumbre de los resultados, como se realizé en el Proyecto Sigma.

Por tanto, la fase siguiente ha consistido en definir el medio fisico sobre el
que se estdn aplicando los esfuerzos.

Ya que las discontinuidades mayores son las que pueden generar los terremo-

tos mas importantes, ha sido necesario evaluar las “Fallas de Primer Orden”.
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Objetivos






El objetivo principal del Proyecto Prior (Fallas de PRImer ORden), una vez
concluido el proyecto Sigma, se ha dirigido hacia la carcografia regional de fallas
susceptibles de producir sismos importantes, as{ como a cuantificar sus velocida-
des de deformacién, utilizando y reelaborando informacién ya disponible. Los
resultados de este proyecto redundardn en beneficio de las reevaluaciones de la segu-
ridad de las Instalaciones Nucleares existentes y en el disefio de los posibles ATC’s
o ATT’s.

Dentro de estas estructuras recténicas (o sismogenéticas) conviene distinguir

algunas categorias que tienen que ver con su potencial sismico:

» Fallas de Primer Orden. Existe una relacién directa entre la superficie
de la falla (longitud) y la magnitud del terremoto que pueden originar. En
este Proyecto se ha creido conveniente realizar un inventario de estas estruc-
turas a nivel regional, con especial atencién a las que aparecen en el Macizo
Hespérico, que es el que sustenta un mayor nimero de emplazamientos
nucleares. Las fallas de Primer Orden son las que afectan a toda la Corteza
Superior.

* Fallas Heredadas. Debido a la discontinuidad mecédnica que representa
una falla, se ha demostrado mediante modelaciones numéricas que estas tien-
den a nuclear la deformacién, por lo que el movimiento se producird pre-
ferentemente en ellas si estdn adecuadamente orientadas respecto al campo
de esfuerzos. Este hecho queda muy patente en la Historia Geoldgica,
donde se registran movimientos repetidos de grandes fallas, no generadas
bajo el campo de esfuerzos geotecténicos, (fallas heredadas) en distintas con-
diciones mecdnicas y a lo largo de periodos de tiempo muy amplios.

* Fallas Activas. Aunque hay varias definiciones al respecto, cabe mencio-
nar que la ausencia de sismicidad instrumental no es garantia de que una
falla determinada, heredada o de Primer Orden, no produzca en un futu-
ro préximo sismos importantes. A este respecto son fundamentales los
estudios de Paleosismicidad que se realicen sobre fallas previamente selec-
cionadas. Podemos asi distinguir entre “fallas recientes” y “sismicas”, con-

siderando ambas como “activas”.

Todas estas categorias han sido definidas en distintos trabajos técnicos para
organismos reguladores de la energfa nuclear en varios paises.

En Espafia existia abundante informacién a escala regional antes de iniciar este
Proyecto, lo que ha permitido cartografiar estas estructuras adoptando una visién
en conjunto del problema.

Otro de los objetivos fundamentales para evaluar el potencial sismico de una
estructura determinada ha consistido en la determinacion de la velocidad de la defor-

macién y de la frecuencia de sismos, que a nivel regional se pueden determinar

Objetivos
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mediante las tasas de levantamiento o hundimiento, mediante estudios de cardc-
ter global, geomorfoldgicos, geodésicos e incluso petrolgicos.

Con todo ello y como objetivo final, se pretendieron realizar dos mapas a esca-
la 1:4.000.000:

a) Mapa de fallas de Segundo Orden (que reflejara las caracteristicas fractales
del proceso de fracturacion).
b) Mapa de Fallas de Primer Orden de la Peninsula Ibérica (en el que se sefia-

larfan aquellas con movimientos recientes).

Finalmente se decidi6 fusionar estos dos mapas en uno solo a escala 1: 2.000.000
que ha sido publicado por el Instituto Geografico Nacional IGN), por disponer
de los mejores medios para ello, con la colaboracién del resto de organismos par-
ticipantes. No obstante en esta publicacién se incluye un mapa a escala 1: 3.200.000.

Estos mapas setvirdn como base imprescindible para la realizacion de posibles

estudios detallados que se requieran en emplazamientos concretos.
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l. Infraestructura






El proyecto Prior ha sido ejecutado por un grupo multidisciplinar, que ha esta-

do coordinado por:

* M® del Sol Ramirez Rayo (CSN)

¢ Manuel Lucini Sdenz — Juan Plaza Hernando (Enresa)

e Emilio Carrefio Herrero — José Manuel M. Solares IGN)
® Gerardo de Vicente Mufioz (UCM)

El equipo de trabajo ha estado configurado por diversos especialistas en las
materias implicadas en el objetivo global del proyecto. En total han intervenido

los siguientes investigadores:

- Andlisis conjunto de los datos y perfiles sismicos profundos:
Dr. Ramén Vegas Martin. Catedrdtico. Dpto. de Geodindmica, Universidad

Complutense de Madrid.

- Andlisis de los modelos digitales del terreno y andlisis geomorfolégico:

Dr. José M. Gonzilez Casado. Profesor Titular. Dpto. de Q. A. y Geologia,
Universidad Auténoma de Madrid.

Dr. Jorge L. Giner Robles. Catedrdtico Interino. Dpto. de Geodindmica, Universidad
Complutense de Madrid.

Dr. Pedro Rincén Calero. Dpto. de Geodindmica, Universidad Complutense de

Madrid.

- Cartografia de fallas:
Antonio Olaiz Campos. Becario. Dpto. de Geodindmica, Universidad Complutense
de Madrid.

Maria Druet Vélez. Becaria. Dpto. de Geodindmica, Universidad Complutense de

Madrid.

- Andlisis de anomalias gravimétricas y magnéticas:

Dr. Andrés Carbo Gorosabel. Profesor Titular. Dpto. de Geodindmica, Universidad
Complutense de Madrid.

Dr. Alfonso Mufioz Martin. Profesor Titular. Dpto. de Geodindmica, Universidad
Complutense de Madrid.

Juan Alvarez Garcia. Becario. Dpto. de Geodinamica, Universidad Complutense
de Madrid.

- Andlisis de mapas de isopacas y paleosismicidad:
Dr. Miguel A. Rodriguez Pascua. Profesor. Facultad de Ciencias Experimentales
y de la Salud. San Pablo CEU.

Infraestructura
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- Alineaciones de terremotos y andlisis fraccal:

Dr. Carlos Paredes Bartolomé. Profesor Titular. Dpto. de Matemadtica Aplicada y
Métodos Informaticos. ETSI de Minas, Universidad Politécnica de Madrid.

Dr. Raual Pérez Lépez. Profesor Facultad de Ciencias Experimentales y de la Salud.
San Pablo CEU.

Ignacio Vélez Pérez. Ingeniero de Minas. Becario Dpto. de Matemdtica aplicada
y métodos informdcicos. ETSI de Minas, Universidad Politécnica de Madrid.
Carmen Martinez Martinez. Becaria. Dpto. de Matematica Aplicada y Mérodos
Informaticos. ETSI de Minas, Univetsidad Politécnica de Madrid.

- Anilisis de huellas de fisién en apatitos:
Dr. Paul Andriessen. Departamento de Ciencias de la Tierra de Ja Universidad Libre

de Amsterdam.

- Andlisis global. Deformaciones de gran radio:
Dr. Sierd Cloetingh, Catedrdtico y Director del Departamento de Ciencias de la

Tierra de la Universidad Libte de Amsterdam.



ll. Cartografia de fallas






Los conceptos de fractal y de sistema dindmico cadtico han producido, al final
del siglo XX, un cambio de punto de vista sobre el comportamiento de los siste-
mas macroscopicos muy importance. Mientras las ciencias fisicas no han dejado de
interesarse por escalas cada vez menores, se puede hablar de revolucién en el and-
lisis del comportamiento a escalas cotidianas.

Cuando se estudian los procesos de deformacién naturales, lo primero que llama
la atencién es el amplio rango de escalas implicadas, y c6mo, injustificadamente
en objetos en principio euclideos, extrapolamos los resultados entre dichas esca-
las. La razén es eminentemente practica, lo hacemos porque existen una serie de
propiedades invariantes al cambio de escala en la mayor parte de estas estructuras
de deformacién natural (pliegues, fallas), que habian sido empleadas por los ges-
logos estructurales, antes de la definicién matemdtica de fractal. Asi, se define un
objeto como fractal al que se muestra como semejante bajo varios grados de mag-
nificacion y que, ademds, tiene una simetria que es independiente de la escala, donde
partes pequefias del objeto replican la estructura total. Siendo atin mds precisos,
los objetos naturales son fractales estadisticos, no matemadricos, por lo que puede
hablarse de aspecto similar (no son estrictamente semejantes a cualquier escala) que,
“en promedio”, se aprecia cualquiera que sea la escala de observacion.

Estas propiedades inciden de modo fundamental en los problemas que apare-
cen a la hora de cartografiar o representar dichos objetos, ya que permiten un grado
de subjetividad muy grande. La naturaleza de estas estructuras permite que, espe-
cialistas distintos puedan realizar cartografias muy diferentes.

Este problema se debe, fundamentalmente a que la cantidad de informacién
a la que nos enfrentamos es, en la practica, méxima.

Otro problema al que nos enfrentamos es el de la ventana de observacién.
Centrdndonos en las fallas, una afirmacién muy conocida entre los gedlogos escruc-
turales es que, cuanto mds grande es, menos se ve. Se podria pensar en que una vez
que se localiza una falla de gran recorrido, su posicion a escalas menores viene deter-
minada de un modo directo. No es el caso. Grandes estructuras, muy evidentes a
grandes escalas, resultan dificilmente localizables a escalas menores. Este hecho estd
en fragrante contradiccién con nuestra experiencia diaria en relacién a objetos que
si son euclideos. Por ello, para elaborar mapas a una determinada escala, no pue-
den realizarse aumentos o reducciones simples de mapas de otras escalas.

Como menciondbamos, ese objeto (las fallas) se construye mediante el proceso
de deformacién natural (tecténico), cuya expresién mds llamaciva es la sismicidad,
que tiene las caracteristicas de los sistemas dindmicos caéticos. Una de las propie-

dades de estos sistemas es que, en su espacio de fases (variables), tienen atractores no
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euclideos (fractales). Asi, tanto espacial como temporalmente, aparecen relaciones poten-
ciales (log-log). El caso mds evidente es el de la ley de Guttemberg y Richter que se
cumple para distintas poblaciones de sismos, independientemente de la ventana espa-
cial o temporal de observacion o, incluso, del régimen tecténico.

Otra caracteristica intrinseca a los procesos geoldgicos es su componente histd-
rica e irreversible. La evolucién geoldgica es un proceso histdrico, mds alld del
intento de comprension de la profundidad del tiempo geoldgico. Volviendo de nuevo
a las fallas, cuando comienza la deformacidén en un macizo homogéneo, se nucle-
ard al principio en una cierta posicién que, al romper, dominard sobre otras. En
tanto en cuanto el sistema se estabilice se convertird en un objeto histérico, en el
sentido de que de esta eleccién critica depende la totalidad de su desarrollo pos-
terior, lo que resulta patente por ejemplo, en los numerosos casos documentados
de “inversién tecténica”.

Otra caracteristica muy habitual de los procesos cadticos es la gran cantidad
de fenémenos de realimentacion, lo cual es también comin en los procesos tectd-
nicos. En relacién a la dindmica global que supone el modelo de la Tecténica de
Placas, cuando subduce la corteza ocednica, la distribucion de isogradas se ve afec-
tada, de modo que a lo largo de la placa que se hunde, se localizan temperaturas
inferiores a las que son mds comunes en el resto del Manto Superior, para ese rango
de profundidades (hasta 1.000 km). Esta situacion conlleva que el trdnsito Olivino-
Espinela se produzca mis cerca de la superficie a lo largo de la subduccién, con lo
que la mayor densidad de la espinela produce un efecto de subduccién adicional.
De esta manera, la subduccidn se realimenta. A escalas menores, el peso de los sedi-
mentos en el labio hundido de las fallas puede hacer que este se hunda mds, e inclu-
so que el labio levantado rebote.

Otro aspecto, también tipico de los sistemas dindmicos cadticos (disipativos
con comportamiento irreversible), es el de no conservar la memoria de las pertur-
baciones, lo que en el caso terrestre, y quizds como hecho mds evidente, produce
la diferencia entre el relieve de la Tierra y el de la mayoria de los cuerpos del Sistema
Solar, dominados por criteres de impacto. La actividad del sistema dindmico glo-
bal (Tecténica-Isostasia-Atmdsfera-Biosfera) es capaz de borrar los impactos e
imponer su propio estilo.

Las caracteristicas generales que acabamos de detallar para el proceso de frac-
turacién natural tienen unas consecuencias practicas muy importantes que no pue-
den obviarse a la hora de estudiar, ranto el proceso sismico, como la distribucién
espacial realista de fracturas (objetivo altimo de este proyecto). No deja de ser frus-
trante el que los gedlogos estructurales tengamos que responder afirmativamente
a dos cuestiones aparentemente contradictorias. Por un lado, si se nos pregunta
¢Las estructuras de deformacidn natural aparecen ordenadas?. Y por otro ;La defor-

macién natural es compleja? El hecho de tener que satisfacer simultdneamente



orden y complejidad ha derivado en clasificar las estructuras tectdnicas mediante
estilos de deformacidn. Este concepto, que parece acercarnos mas a las humanidades
que a las ciencias, es absolutamente necesario para la geologia y exige la formula-
cién de conceptos fisicos y matemdticos que lo satisfagan (ffica estadistica). La pos-
tura contraria no serd suficiente, en el fondo, para explicar la realidad de los
procesos geodindmicos.

Centrdndonos en el tema del proyecto Prior, podemos concluir que las fallas
constituyen sistemas o redes multiescalares de alta complejidad topolégica, que
muestran la ocurrencia de leyes potenciales en la practica totalidad de los aspec-
tos geomécricos (y temporales) que configura como son: la longitud de las fallas,
su drea de ruptura, sus desplazamientos (;velocidades?), la energia emitida, su espa-
ciado y los tamafios de los bloques (y dreas en superficie) que origina.

Lo realmente importante es que la dindmica no lineal, asociada al proceso de
fracturacién, estd fuertemente acoplada en un amplio rango de escalas espacio-tem-
porales, mucho mayores que las dimensiones a las que estamos habituados (desde
micras a decenas de miles de km y desde segundos a cientos de millones de afios,
12 6rdenes de magnitud en ambos casos). As{, la investigacién futura se deberfa
centrar en comprender los origenes e implicaciones de las correlaciones espacio-
temporales y de las pautas dindmicas de este fenémeno, fundamentalmente mul-
tiescalar. No se conoce convenientemente si este acoplamiento depende de la
estructura mecédnica terrestre (y hasta qué profundidad) y si se refleja en las carac-
teristicas multifractales que, aparentemente presenta. ;Existen diferencias entre
las pendientes log/log de la distribucién de tamafios de las placas principales y de
los fragmentos entre fallas que sélo afectan a la corteza superior? La respuesta con
una perspectiva matematica dependerd, en cualquier caso, de la informacién que
se pueda aportar desde la cartograffa detallada de los patrones de fraccuracién, y
no de meros esquemas tecténicos. Hasta el momento, sélo los estudios sobre dia-
clasado y, sobre todo, las caracterizaciones hidrogeolégicas de medios de baja per-
meabilidad aportan datos realistas.

De este modo, y aunque no acaben de establecerse los procedimientos de and-
lisis matemdtico comunes y bien contrastados, las observaciones geoldgicas pare-
cen indicar la existencia de un acoplamiento efectivo global del proceso geodindmico
desde la escala planetaria hasta los procesos de microfracturacién. Las consecuen-
cias geoldgicas que se extraen de la multifractalidad de la deformacién son realmente
trascendentes. Asi, no cabe hablar de cuantas son las Islas Filipinas (oficialmente
unas 2.000, aunque en los atlas generales no se dibujan mds de 20), o de cudnto
mide la costa de la Peninsula Ibérica, si la pregunta no viene acompafiada de una
escala de referencia. Del mismo modo, no es posible medir el espaciado entre frac-
turas, o determinar el terremoto caracteristico, o en Gltima instancia, determinar

cuantas placas hay. Depende de la escala.
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Bajo esta perspectiva, convendria conocer qué conceptos eceénicos son inva-
riantes al cambio de escala para hablar y obrar en consecuencia. Quizd el ejemplo
mds llamativo sea el de los estudios de segmentacién de fallas; claramente no son
adecuados para caracterizar el objeto que pretenden analizar. En cualquier caso, el
concepto “limite de placa” o “intraplaca” también depende en cierta medida, de
la escala. Esta idea riene unas repercusiones muy importantes a la hora de locali-
zar lugares adecuados para el emplazamiento de almacenamientos de residuos
radioactivos, Puede que los lugares adecuados (“estables™), dependan también del
pixel con que se estudien las distintas opciones.

Aunque en corteza ocednica los [imites activos aparecen mejor definidos que
en corteza continental, la sismicidad en ambos sigue pautas temporales potencia-
les similares, no apreciandose rampoco diferencias en funcién del elipsoide de esfuer-
zos actuante. Los procesos de sismicidad inducida se producen, tanto en zonas “activas”
cono en las “estables”, indicando que fodz la corteza superior se encuentra en esta-
do subcritico. Asi, los conceptos de “limite de placa” e “intraplaca” son buenos
candidatos a mostrar también invarianza al cambio de escala (cuanto mds detalla-
do es un esquema tecténico mds microplacas o blogues, o terrenos, aparecen).

Resulta evidente que no podemos considerar “placas litostéricas” a bloques limi-
tados por fallas con tamafios menores al de la potencia de la propia litosfera. Se nos
plantea asi una cuestién fundamental. Si el proceso de fracturacion refleja un cam-
bio significativo en las leyes potenciales que caracterizan las escalas mayores, res-
pecto a las exclusivamente corticales, el propio concepto de “tecténica de placas”
se verd reforzado. En caso contrario emergeria un nuevo concepto, que involucra-
ria la dindmica de todo el planeta (incluidas atméstera y biosfera), y en que serian
menos relevantes los papeles de, por ejemplo, la astenosfera, y la propia idea de

“placa” (si no va acompafiado por una esczla).
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Tectdnica activa en la Peninsula Ibérica

La Peninsula Ibérica se encuentra situada en una zona de convergencia “lenta”
(de 2 a 4 mm/afio, segtin la longitud) entre dos placas mayores, Eurasia y Africa
(Argus et al., 19806). La zona de fractura Azores-Gibraltar representa el [imite occi-
dental entre estas dos placas aproximadamente desde el Mioceno inferior (cron 6¢,
24 m.a), momento en el que la Placa Ibérica pasa a formar parte de Eurasia
(Srivastava et al., 1990). Durante el Cenozoico, su evolucién paleogeografica y tec-
ténica esté ligada al cierre del océano Tethys y a la orogenia alpina (Savostin ef @/.,
1986; Ziegler, 1988; Dewey et /., 1989; Andeweg, 2002; Jabaloy er /., 2002).

Los movimientos relativos entre Iberia, Eurasia y Africa han condicionado la
evolucién tecténica de sus limites, asi como la transmision de esfwerzos intraplaca
y las deformaciones que ha experimentado la Peninsula [bérica. Los eventos tec-
ténicos mds recientes (orogenias Pirenaica y Bética) se pueden explicar a partir de
las reconstrucciones cinemadticas realizadas por Srivastava et #/. (1990) y Roest y
Srivastava (1991) desde el Cretdcico hasta el Oligoceno superior, y por Mazzoli y
Helman (1994) desde este periodo hasta la actualidad.

Durante la mayor parte del periodo Cretdcico de tranquilidad magnética, la
placa Ibérica era independiente. A partir del Cretdcico superior hasta el Eoceno
superior (84-42 m.a, cron 34-42), pasé a formar parte de la Africana, y el limite
de placas Africa-Eurasia se extendi6 desde el Golfo de Vizcaya hasta los Pirineos.
En el sector mds occidental, el desplazamiento inicial es divergente y progresiva-
mente se transforma en desgarre, mientras que en el margen cantdbrico hay sub-
duccion de corteza ocednica y en los Pirineos se inicia la colisién concinental
(Ziegler, 1988). De esta forma, el punto triple entre Norteamérica-Eurasia- Afri-
ca cambia desde dorsal-dorsal-dorsal (RRR) a dorsal-dorsal-falla (RRF).

Desde el Eoceno superior al Mioceno inferior (42-24 m.a, cron 18-6¢), la Placa
Ibérica se movié de nuevo independientemente a lo largo del Surco de King (Kzng's
Trough) - Pirineos al Ny del Azores-Gibraltar, al S. En el Surco de King se pro-
duce expansién ocednica, mientras que en la zona pirenaica se alcanza el pico com-
presivo (orientacién NNO-SSE) durante el Eoceno superior (figura 3.1a). La zona
de fractura Azores-Gibraltar tuvo un movimiento relativo pequefio hasta el
Oligoceno inferior (cron 13, 36 m.a) y desde entonces ha sido extensional cerca de
Azores, de desgarre en la Falla Gloria y compresivo al este del Banco de Gorringe.
En el Mioceno inferior, se convirtié en el limite de placas activo entre Africa-Eurasia.
La convergencia neégena entre ambas sufrié varios cambios en su orientacién
(figura 3.1d): NNE desde el Oligoceno superior al Burdigaliense (25,5-16,2 m.a,
anomalfas 7-5C), NNO desde el Langhiense al Tortoniense inferior (16,2-8,9 ma,
anomalias 5C-5) y NO desde el Tortoniense superior hasta hoy en dfa (8,9-0 ma,
anomalia 5 a la actualidad). Una configuracién tect6nica similar a la actual se alcan-

26 ya en el Mioceno superior (figura 3.1b y ).
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Figura 3.1.
Configuraciones
tectonicas y
esfuerzos transmi-
tidos hacia el
Antepats Ibérico
(Andeweg,
2002).

a) Eoceno supe-
rior. b) Mioceno
superior,

¢) Estado de
esfuerzos actnal.
d) Trayectorias de
convergencia
Iberia-Envrasia
(dibujadas en el
borde N hasta
6C) e lberia-
Africa durante el
Cenozoico (en el
borde S hasta la
actnalidad). En
¢) se indican tam-
bién, en m, el
levantamiento
Plioceno
(Cloetingh et al.,
2002) y la velo-
cidad del acerca-
miento relativo
actual (en
minlaiio) entre
Africa e lberia
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En la situacidn presente, la distribucién de la actividad sismica en el sector
més sudoccidental de la Placa Eurasidtica define un contacto neto con la nortea-
mericana, y algo mds difuso con la africana y en el interior de la Peninsula Ibérica
(figura 3.2).

Respecto a la distribucién de epicentros, los sismos entre Norteamérica-
Eurasia son bastante superficiales y la mayorfa se origina a una profundidad menor

de 30 km. Sin embargo, entre Eurasia-Africa la profundidad epicentral se incre-



Tectdnica activa en la Peninsula Ibérica

Figura 3.2.
Sttuacion tectonica
actal entre la
Dorsal
Centroatldntica y
Argelia. Se mues-
tra la distribucién
de epicentros de
tervemoros (1980-
2002) y las solu-
ciones tensoriales
de esferzos activos
escalados en la
horizontal (De
Vicente et al.,
2000). En blanco:
direccion de la
mdxima extension.
En gris: miniima
extension. En
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menta desde el punto triple de Azores, con valores supetficiales, hacia el E, con
una actividad sismica principal hasta los 30 km, pero con el desarrollo importan-
te de terremotos a profundidades intermedias e incluso grandes (650 km) (Grimison
y Chen, 1986).

El andlisis de mecanismos focales de terremotos desde la Dorsal Centroatldntica
hasta el limite convergente Eurasia-Africa mediante métodos de inversién, pet-
mite determinar el estado de esfuerzos en los dos limites de placas responsables,
en gran medida, del campo de esfuerzos de primer orden que afecta al interior de
la Peninsula Ibérica (De Vicente et /., 2000).

La Dorsal Centroatldntica representa el limite divergente entre las placas
Norteamericana-Eurasidtica y Norteamericana-Africana y sus estructuras activas
son fallas normales. Al N del punto triple de Azores tiene una orientacién N-Sy
produce un empuje hacia NO9GE, y al S del punto triple se dispone hacia el NNE-
SSO originando un empuje hacia N114E. La Dorsal queda dividida en sectores
que estdn desplazados por la presencia de fallas transformantes en las que se pro-
ducen importantes deflexiones en la orientacién de los esfuerzos.

La sismicidad en el limite entre las placas Eurasidtica-Africana define cuatro
sectores geodindmicos diferentes, desde el punto triple de Azores hasta la Peninsula
Ibérica (Grimison y Chen, 1986; Buforn ez a/., 1988; Kiratzi y Papazachos, 1995):
una zona de divergencia ocednica en la Dorsal de Terceira, una zona transformante intra-
ocednica, una zona de convergencia ocednica y una zona de convergencia continental. Las

islas Azores, alineadas segtin una direccién NO-SE y con un vulcanismo activo son
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la expresién superficial de la Dorsal de Terceira. Al igual que en la Dorsal
Centroatldntica, las principales estructuras son de tipo extensional y, en este caso,
acomodan una extensién hacia N42E.

Desde el extremo S de la Dorsal de Terceira hasta una longitud aproxima-
da de 10° O, se extiende la zona transformante intraocednica que se caracteri-
za por la presencia de una zona de fractura, sin actividad s{smica instrumental,
en su parte més occidental, la falla Gloria. Mds al E se sitia una zona ocednica
con batimetria compleja (Vizquez y Vegas, 2000) en la que la orientacién de
las estructuras activas es bastante heterogénea y el régimen de esfuerzos es de
tipo desgarre con una orientacién del esfuerzo horizontal mdximo hacia N145E.
Finalmente, en las proximidades del contacto entre el margen meridional ibé-
rico y el continente africano se localiza la zona de convergencia continental con
una distribucién difusa de los epicentros de los terremotos. Se mantiene una
orientacién media del esfuerzo horizontal mdximo en torno a N150E y un régi-
men de esfuerzos de desgarre, que hacia el N de Argelia se transforma en com-
presién uniaxial (figura 3.2).

Esta orientacién NO-SE y NNO-SSE del esfuerzo maximo compresivo hori-
zontal es la que predomina en Europa occidental, mientras que el régimen de esfuer-
zos caracteristico es de tipo compresivo a desgarre (Rebal ez /., 1992; Miiller ¢z
al., 1992; Zoback, 1992). Esta direccién, aparentemente uniforme en las trayec-
torias de esfuerzos, sufre importantes desviaciones en determinadas regiones rela-
cionadas con fallas de primer orden y heterogeneidades corticales. El patrén
regional (Zoback, 1992) estd condicionado por las fuerzas conductoras del movi-
miento de las placas tecténicas, concretamente por el empuje de la Dorsal
Centroatldntica y la fuerza colisional en el limite convergente Eurasia-Africa
(Zobackeral., 1989; Miiller et 2/., 1992; Griinthal y Scromeyer, 1992). Sin embar-
go, modelos numéricos de esfuerzos intraplaca en Europa obtienen resultados que
se ajustan mds a los datos observados al incluir, ademds, otras fuences de esfuerzos
como son las variaciones laterales de densidad (Gélke y Coblentz, 1996; Andeweg,
2002). Estos modelos cinemdcticos han contribuido también en la mejora del cono-
cimiento sobre el rango de magnitudes de esfuerzos tecténicos actuantes (Engelder,
1993), estableciéndose en torno a 10-20 MPa promediados sobre una litosfera de
100 km de espesor (Goélke y Coblentz, 1996).

Dentro de la Peninsula, trabajos mds detallados indican que la mayor parte
estd sometida a una compresién NO-SE que se ha mantenido prdcticamente cons-
tante desde el Mioceno superior (Galindo Zaldivar ez 2/., 1993; De Vicence ¢t a/.,
1996; Ribeiro ez 2., 1996; Herraiz er a/., 2000; De Vicente et a/., 2000) (figura
3.1by ¢) (figura 3.3). Este campo de esfuerzos es, sin embargo algo mds comple-
jo, ya que se observan variaciones en las trayectorias y permucaciones entre los ejes

del tensor de esfuerzos. Hacia la parte noroccidental de la peninsula se produce un
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giro horario del esfuerzo maximo compresivo horizontal hacia N-S y NE-SO que
afectaa los Pirineos, a la Cuenca del Ebro y al Surco de Valencia (Goula ez #/., 1999;
Herraiz et af., 2000; De Vicente ¢t 2/., 2000; Jurado y Miiller, 1997; Schindler ez
al., 1998). Dentro de este ambiente compresivo, es necesario destacar la coexis-
tencia de sectores con un régimen de tipo extensional como son, parte de la Cadena
Ibéricay el Surco de Valencia (Schindler ez 2/., 1998; Herraiz et a/., 2000; De Vicente
et al., 2000).

El proceso de deformacién incraplaca de la Peninsula Ibérica contintia hoy en
dfa con las mismas pautas que las descritas, en todas las cuencas y cadenas, para el
Mioceno superior-Plioceno. La persistencia del acortamiento NO-SE (y N-S en el
borde septentrional), la gran cantidad de estructuras (fallas) favorablemente orien-
tadas para moverse bajo este campo de esfuerzos, unidas a unas bajas tasas de defor-
macién, condicionan una actividad sismica que refleja -para un corto intervalo de
tiempo- la deformacién tectdnica en el antepafs ibérico. Los terremotos grandes
son infrecuentes, aunque no pueden excluirse, en la zona y la deformacién tect6-
nica se suele revelar en eventos de magnitud pequefia y moderada (m<5) (figura
3.4). En el entorno intraplaca de la Penfnsula Ibérica, la sismicidad muestra una

distribucién geografica muy amplia y difusa.

Figura 3.3.
Mecanismos foce-
les de los terremo-
tos ocurridos en
Marruecos en
Jebrero de 2003.
Estos mecanisnios
Jocales muestran
una diveccion de
acovtamiento
segiin NO-SE
(EMSC, 2004)
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Figura 3.4.
Distribucion de
epicentros de terre-
motos en la
Peninsula 1bérica
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La zona con mayor actividad sismica es actualmente el NO y el O peninsular,
aunque los terremotos ocurren también, con menos frecuencia, en todo el resto de la
zona. Una gran parte de la sismicidad aparece en forma de series sismicas; secuencias
de varios terremotos con magnitud similar, que no corresponden al esquemna mas comidn
de un Gnico terremoto principal con réplicas, como fueron recientemente las series de
Lugo, de mayo del 1997 (n<5,2), y de Zamora en febrero del 2003 (m<4,3).

Debido a la baja tasa de deformacidn, los tiempos de retorno para terremotos
moderados son relativamente grandes (y mayores atin para los grandes). Eso indi-
ca que la distribucidn irregular de la actividad sismica instrumental probablemente
no representa bien las caracteristicas de la deformacién sismica en periodos mayo-
res (geologicos). Aun asi, se observan unas pautas muy congruentes entre el patrén
de fracturacién y la distribucion epicentral de la sismicidad instrumental, que indi-
can la necesidad de cartografias muy de detalle para poder construir un mapa de
fallas potencialmente activas realista. En el O peninsular, las alineaciones epicen-
trales coinciden con el patrén de fallas activas durante la mayor parte de las defor-
maciones cenozoicas. En la zona oriental predominan las alineaciones NO-SE que
parecen ser muy recientes (Plio-Cuaternario).

Para los dltimos terremotos importantes se han estimado mecanismos focales

que indican la direccién del movimiento en fallas activas. Estos estudios evaltan
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o la distribucién espacial de las primeras llegadas compresivas y dilatacionales (CSN,
1998; Herraiz et al., 2000), o las formas completas de sismogramas regionales en
periodos intermedios (inversién del tensor momento sismico, Stich ¢z a/., 2003).
A partir de los mecanismos focales se pueden deducir las orientaciones de la maxi-
ma compresién y extensién en el volumen de la fuente sismica, reflejando la orien-
tacién de los esfuerzos tecténicos en la corteza a profundidades no-superficiales que
son inaccesibles para observaciones directas. Los andlisis de mecanismos focales mues-
tran una gran variedad en los tipos de fallas activos, lo que resulta congruente con
un campo de esfuerzos regional de tipo desgarre, comiin en las zonas de antepafs
(figura 3.5a,b,c,d). Asi, serfan activas fallas inversas (cabalgamientos) NE-SO, los
desgarres dextrosos ESE, los sinestrosos NNO vy las fallas normales NO-SE.

La correspondiente orientacién NO-SE del esfuerzo mdximo horizontal es
consistente con las observaciones directas en fallas recientes (Herraiz et /., 2000;
Andeweg ¢t al., 1999), y confirma que la convergencia de las placas africana y eura-
sidtica es la causa principal de la sismicidad en el entorno intraplaca de la Peninsula
Ibérica. En cualquier caso, en las poblaciones de mecanismos focales de las que se
dispone, y al contrario que en las observaciones geolégicas, son mds abundantes
las soluciones de falla normal que las de falla inversa. Como consecuencia, la inver-
si6n de esfuerzos de mecanismos focales arroja resultados promedio de los tenso-
res activos préximos a extensién uniaxial en direccién NE-SO. Dado que las
soluciones disponibles hoy en dfa de la deformacién sismogenética en el Antepais
Ibérico son relativamente escasas, cubriendo tan solo un corto intervalo de tiem-
po y unas pocas estructuras, no se puede obtener una conclusién realista respecto
a esta diferencia.

Una complejidad afiadida resulta de los procesos extensionales ligados a fle-
xiones anticlinales del basamento y/o de la corteza superior, que pueden producir
campos de fallas normales NE-SO, como las del Henares, del Tajuiia y del Jarama
en la Cuenca de Madrid, con soluciones tensoriales que indican extensién NO-SE
y claras evidencias paleosismicas (dos eventos importantes en los dltimos 350.000
afios) (Giner, 1996). La sismicidad instrumental dibuja una clara concentracién
de epicentros asociables a estas estructuras (figura 3.4).

En la Cadena Ibérica, el Surco de Valencia y en la Cadena Costera Catalana,
s6lo se conocen mecanismos focales de tipo normal subparalelos a las directrices
Ibéricas (INO-SE), que indican una maxima extension horizontal NE-SO (“béti-
ca”) ortogonal al proceso de r4ft en el Surco de Valencia durante el Mioceno infe-
rior. Los tensores activos calculados indican una clara extensién triaxial, por lo que
pueden también moverse fallas normales NE-SO, como la Falla de El Camp en la
Cadena Costera Catalana, que muestra la ocurrencia de tres sismos importantes en
los tltimos 125.000 afios (Masana et 2/, 2001). Es de destacar la ausencia de terre-

motos instrumentales que se relacionen con esta estructura. La sismicidad en el
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sector SE de la Cadena Ibérica aparece claramente alineada segiin direcciones
NO-SE que incluso atraviesan la Fosa de Teruel. Los mecanismos focales indican
también el movimiento de fallas normales NO-SE (Stich ez z/., 2003). Alineaciones

similares se aprecian en el limite Cadena Ibérica-Cuenca de Madrid y en la Llanura

Manchega.
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Entre el Sistema Central y Sierra Morena aparece una sismicidad muy difusa
que, hacia occidente, se concentra al S de la Cuenca de Badajoz (figura 3.4). Al N
de Sevilla se dibuja una clara alineacién a lo largo de la Falla de Zufre de direccién
NNO-SSE a NO-SE. El borde S de Sierra Morena representa el limite de esta sis-
micidad. Segiin estudios microtecténicos (Herraiz ez #f., 2000), el estado de esfuer-
zos serfa aqui netamente compresivo, activando fallas inversas subparalelas al
contacto Cuenca del Guadalquivis-Sierra Morena, sin excluir efectos flexionales como
los descritos en la Cuenca de Madrid que podrian activar también fallas normales
NE-SO.

En contraste, la Cuenca del Duero muestra la menor actividad sismica de todo
el Antepais Ibérico. Es también, la zona menos deformada durante las compresio-
nes cenozoicas, gracias a la transferencia de la deformacién en el borde N hacia el
Sistema Central (en sus tramos espafiol y portugués) a lo largo del sistema de fallas
de Vilarisa-Braganza.

Los sistemas de fallas de Vilarisa-Braganza, de Regua Verin y del Eo tienen
una clara actividad neotecténica (Cabral y Ribeiro, 1988) y alineaciones epicen-
trales muy evidentes que se aprecian en toda la fachada atldntica. De entre estas
alineaciones cabe sefilalar la que aparece a lo largo de la sierra de Montejunto, sobre
todo en su contacto con la Cuenca de Leir{a, también con evidencias de actividad
neotecténica (Curtis, 1999). El cabalgamiento S de la Sierra de Gata (la Falla de
Ponsul) muestra también actividad cuaternaria (Dias y Cabral, 1989) sin activi-
dad sismica instrumental.

Asi, son ya abundantes las evidencias de actividad paleosismica muy reciente
(menos de 5 ma) en muchos sectores del Antepais Ibérico, tanto en zonas en las
que la actividad sismica instrumental o histérica ha sido muy baja, como en otras
en la que esta ha sido moderada. La actividad sismica en la Peninsula Ibérica, aun-
que evidentemente originada por la convergencia de las placas Africana y Euroasidtica,
no se limita al actual contacto entre las placas mayores, los terremotos ocurren,
aunque con una menor tasa de actividad, en casi todo el entorno intraplaca del
Antepais Ibérico, lo que indica una deformacién tecténica actual muy distribui-
day aporta una evidencia adicional de la dindmica de esta zona, tal y como se mani-

fiesta en los procesos tecténicos recientes.

En la orientacién de los esfuerzos en zonas intraplaca, y en especial del esfuerzo
mdximo horizontal (Gpyyay) influye de manera importante el tipo de limite, la geo-
metria, el tamafio, y la tasa de velocidad relativa en los bordes de las placas. Los tipos
de limite, geometria y tamafio, pueden ser analizados con informacién geofisica, bdsi-

camente sismicidad, sismica de bajo dngulo, gravimetria y magnetismo.
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En lo que se refiere a las velocidades relativas entre placas se pueden estimar
desde puntos de vista diferentes, entre los que destacan los estudios de paleomag-
netismo y reconstrucciones de la dindmica de placas, mientras que en los despla-
zamientos actuales solo es posible calcularlos mediante la aplicacién de técnicas
geodésicas. Existen diferentes proyectos, como el denominado “Dindmica de la cor-
teza” (NASA), que busca establecer tasas de movimiento por medicién directa, usan-
do técnicas tradicionales de VLBI (Very Long Baseline Interferometry) y SLR (Sazellire
Laser Ranging). El desarrollo tecnolégico ha puesto al servicio de las investigacio-
nes geodindmicas las posibilidades del Sistema de Posicionamiento Global NAVS-
TAR, més conocido como GPS. Disefiado para uso militar, es una constelacién de
satélites puesta en marcha por el Departamento de Defensa de los Estados Unidos,
con especiales capacidades en cuanto a precisién, continuidad, sistema de referen-
cia comun, velocidad, tiempo, y sin limitaciones climdticas.

En este apartado haremos una breve sintesis de las trayectorias relativas de las
Placas Euroasiatica, Norteamericana, Africana e Iberia desde los 154 ma (anoma-
lfa Magnética M25) hasta los 9.9 ma (anomalia Magnética M5). Estos trabajos se
basan en la reconstruccién de las posiciones de las placas obtenidas a partir de los
datos paleomagnéticos de las citadas placas.

Las medidas de desplazamientos en la Peninsula son escasas (e.j. Castellote e
al.,2000; Giménez et 2/., 2000), y, aunque existen proyectos que mejoraran el esta-
do del conocimiento (Proyecto AMIGO, Martin Dévila e o/., 2001), no existen
trabajos de medidas sistemdticas de posiciones mediante GPS en la Peninsula. Por
este motivo desde la Gltima variacién importante en el movimiento relativo entre
las placas Africana y Eurasia (9.9 m.a) hasta la actualidad, realizaremos un célcu-
lo de los vectores de acercamiento para el entorno de la Peninsula Ibérica en una
malla de 2°2°. Para ello utilizaremos el modelo teérico NUVEL1A que propor-
ciona los movimientos relativos de 12 placas mayores respecto a la posicidn de pun-

tos calientes en el manto.

3.1. Trayectorias de placas desde reconstrucciones de anomalias magnéticas

El movimiento de la microplaca 1bérica vespecto @ Europa. El movimiento de la
microplaca Ibérica respecto a Europa durante la apertura del Oeste Atldntico
ha sido discutido por diferentes autores (Srivastava ez 2/., 1990; Roest y Srivastava,
1991; Rosenbaum et /., 2002). Sintetizando, los movimientos de Iberia res-
pecto a Eurasia se resumen en la figura 3.6 donde se observa que durante el perio-
do Jurasico medio — Cretécico inf. (170 — 120 ma) el limite entre ambas placas
acomoda mds de 200 km de movimiento lateral izquierdo. Posteriormente se
produce una reorganizacién cinemdtica debido a la apertura del Golfo de Vizcaya

durante la CNS (120-83 ma), que produce un movimiento transpresivo en los
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Figura 3.6.
Trayectorias de
moviniento vela-
tivo de tres puntos
de Africa respecto
a Enropa en fun-
cion del tiempo
(Modlificado de
Rosenbaim et al.,

2002)
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Pirineos, con un acercamiento estimado de 115 km y un movimiento lateral
izquierdo no bien constrefiido. El movimiento relativo de Iberia respecto a Eurasia
pasa a ser netamente convergente a los 83 ma y cesa en la Isocrona 31, duran-
te un periodo de 10 a 15 ma (hasta la isocrona 25). Rosenbaum ez «/. (2002)
proponen un movimiento independiente de Iberia durante el Eoceno, con trans-
presion en el limite N de Iberia y desplazamiento lateral derecho (60 a 70 km)
entre las anomalfas 24-21 (55-46 ma) seguido por una convergencia final hasta
el Oligoceno.

El movimiento de Africa respecto a Europa. Se sintetiza en la figura 3.6, con las

trayectorias de tres puntos, definiéndose tres etapas:

a) Movimiento lateral izquierdo desde el Jurdsico superior al Cretacico infe-
rior, que cambia a convergencia relativa entre las isocronas MO y 34 (CNS).

b) Dos periodos de convergencia rdpida entre las isocronas MO y 31 (120-67
ma), que termina con una bajada de la velocidad en los periodos 67-65 ma
(cese de la convergencia durante 10 a 15 ma). El otro periodo de rdpida
convergencia se produce entre las isocronas 25 (55 ma), donde se alcanzan
lo valores mayores de acercamiento durante el Eoceno-Oligoceno.

) Posteriormente la convergencia ha disminuido significativamente desde la
isocrona 6 (19.2 ma), con un cambio en la orientacién, que pasa a ser

NNW-SSE desde la isocrona S (9.9 ma).
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Figura 3.7.
Vectores de veloci-
dad entve las pla-

cas Africana y
Eunroasidtica para
el entorno de la
Peninsula Ibérica
en una malla de
22" segiin el
modelo tedrico
NUVEL-1A.
(DeMets et al.
1994)
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Los estudios globales y modelos teéricos proveen informacién general sobre los
vectores de desplazamiento de las grandes placas litosféricas. El modelo NUVEL-1
(DeMets ¢t al., 1990) se seleccion6 como modelo se referencia, siguiendo los estdn-
dares del TERS para garantizar la condicién de no rotacién de la malla del ITRS
(International Terrestrial Reference System) con respecto a la corteza. Este modelo des-
cribe el movimiento de 12 placas asumidas como rigidas y difiere significativamen-
te de modelos globales anteriores. Un campo de velocidades fue construido usando
NNR-NUVELI.

El modelo NUVEL-1A (DeMets et /., 1994) , actualmente en uso, es un mode-
lo recalibrado del NUVEL-1, determinado mediante la multiplicacién de las velo-
cidades angulares por una constante (0.9562), resultado de las revisiones de la escala
de tiempo geomagnético, y por comparacién de mediciones geodésicas espaciales.
No obstante recientes publicaciones sugieren la necesidad de dividir una placa de
Europa Occidental de la placa Euroasidtica, debido a diferencias relativas entre ambas,
a las cuales no es sensible el modelo NUVEL-1A. Por este motivo este modelo no
deja de ser un modelo tedrico, probablemente no exacto, pero que marca las con-
diciones de contorno bajo las cuales se produce la deformacién actual en el inte-

rior de la Peninsula Ibérica (figura 3.7).
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Segtin este modelo el vector de acercamiento entre Africa y Europa Occidental
tiene una magnitud inferior a 10 mm/afio y una orientacién NO-SE en la Peninsula
Tbérica. No obstante, y en funcién de la posicién respecto al polo de rotacién, ambas
variables cambian. De este modo la magnitud de la velocidad aumenta de E a O
y en menor medida de S a N, y la orientacién pasa a ser ENE-OSO hacia el mar-

gen atlantico peninsular.

Recientemente hay algunos trabajos que a partir del registro continuo de medi-
das GPS han permitido calcular la posicién de los vectores de Euler para el movi-
miento relativo de las placas Africana, Euroasidtica y Ardbiga (McClusky ez a/.,
2003). Este trabajo presenta variaciones significativas con respecto al Modelo
NUVEL-1A en el Mediterrdneo Oriental, pero en el Mediterrdaneo Occidental pre-
senta valores parecidos. Asi calcula una orientacién NW-SE y una magnitud de
4.5 mm/afio para el vector de acercamiento de Africa respecto a Europa cerca de
Gibraltar y una magnitud de 4.6 mm/afio y orientacién N50°W para las proxi-
midades de Rabat (figura 3.8).
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Figira 3.8.
Movimientos rela-
tivos de Africa
respecto a Enrasia
en el
Mediterrdneo
Occidental y
Atldntico
Oriental obtenidos
mediante medidas
por GPS por
McClusky et al.,
2003). Los vecto-
res muestran los
vectores de veloci-
dad y las elipses
corvespondientes al
95% del interva-
lo de confianza
(modificado de
McClusky et al.
2003)
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IV. Evolucion de la tectonica
Cenozoica de la Placa Ibérica






Evolucion de Ja tecténica cenozoica de la Placa Ibérica

DEFORMACION CENOZOICA \

En la estructura cortical de la Peninsula Ibérica las rocas con edades comprendidas
entre el Proterozoico (Neoproterozoico) y el Paleozoico superior (pre-Pérmico) cons-
tituyen un basamento sobre el que se apoya una cubierta de sedimentos Mesozoicos
y Cenozoicos de potencia variable. Debido a los procesos tecténicos recientes las
rocas del basamento afloran fundamentalmente en la mitad occidental de la
Peninsula Ibérica, constituyendo el denominado Macizo Ibérico o Hespérico, y en
el interior de las tres cordilleras alpinas; Pirineos, Cordillera Ibérica y Cordilleras
Béticas, que se localizan en los sectores septentrional, oriental y meridional de la
Peninsula (figura 4.1).
Fignra 4.1.
Esqgnema del

basamento prepér-
mico
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Las rocas del basamento muestran evidencias de haber sido fuertemente defor-
madas (plegadas y fracturadas) durante el Carbonifero superior, es decir, durante
el ciclo orogénico Hercinico o Varisco. Durante este periodo también tuvieron lugar
importantes procesos metamoérficos y magmadticos que afectan en mayor o menor
medida a las rocas pertenecientes al Macizo Ibérico.

Algunas de las principales estructuras desarrolladas durante el ciclo Varisco
condicionan el desarrollo de las estructuras tecténicas que se formaron durante los
ciclos orogénicos posteriores, debido al cardcter de basamento que adquieren las
rocas del Macizo Ibérico. Algunas de las cuencas de sedimentacién y de las estruc-
turas tecténicas principales desarrolladas durante el ciclo orogénico Alpino, e

incluso, algunas estructuras con actividad tecténica reciente estdn condicionadas
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por estruccuras variscas previas. Por consiguiente, es relativamente importance ana-
lizar y establecer qué estructuras variscas han sido capaces de condicionar los pro-
Cesos tectdnicos recientes.

En los siguientes capitulos se comentan brevemente las principales estructu-
ras tecténicas susceptibles de condicionar el desarrollo de las estructuras tecténi-
cas activas. Para ello se analizan las escructuras variscas desarrolladas durante las

etapas orogénicas paroxismales y las estructuras tardiorogénicas.

Estructuras sinovogénicas

El Macizo Ibérico se ha dividido tradicionalmente en varias zonas (Lotze, 1945;
Julivert er a/., 1972) en funcién de las caracteristicas paleogeograficas y estructu-
rales de sus materiales. En la figura 4.1 estdn representados esquemadticamente las
zonas del Macizo Ibérico: Zona Cantdbrica (ZC), Zona Asturocidental Leonesa
(ZAOL), Zona Centroibérica (ZI), Zona de Ossa Motena (ZOM) y Zona Surportuguesa
(ZSP). Como se puede observar en la figura 4.1 las estructuras tecténicas principa-
les (e.g. cabalgamientos, zonas de cizalla, fallas, pliegues, foliaciones, etc.) cienen
habitualmente una orientacién NNO-SSE que sélo cambia de trazado en la parte
mds septentrional del Macizo Ibérico y en el Arco Asturico, donde pasan a ser N-
S e incluso NNE-SSO. Por consiguiente, existen numerosas estructuras previas de
origen sinorogénico con orientaciéon NINO-SSE. La direccién principal varisca
(NNO-SSE) condiciona la fdbrica de la corteza en la Peninsula Ibérica y deberd con-
siderarse cuando se analicen las discontinuidades recientes y se traten de establecer
las posibles estructuras activas, especialmente en la mitad occidental de la Peninsula.

Las principales caracteristicas de las estructuras tecténicas desarrolladas duran-

te la orogénesis Varisca para cada una de las zonas son las siguientes (figura 4.2):

a) La Zona Centroibérica constituye el nicleo central del Macizo Ibérico y es
la zona de mayor extension. Se caracteriza desde el punto de vista tecténi-
co por el desarrollo de grandes pliegues con plano axial vertical (dominios
central y meridional) y tumbados (dominio septentrional). Estos pliegues
llevan asociados foliaciones de plano axial que siguen un trazado NNO-
SSE a N-S. No existen grandes discontinuidades en el interior de esta zona,
excepto en el cuadrante septentrional de la Peninsula (Galicia y norte de
Portugal) donde sobre los materiales de la ZCI se superponen mediante cabal-
gamientos muy tendidos varias unidades de rocas maficas y ultramdficas
(complejos de Cabo Ortegal, Tuy, Braganza, etc.). Estas unidades aloct6-
nas estdn limitadas en algunas zonas por fallas y zonas de cizalla de cardc-
ter normal, muy verticales, que podrian constituir o generar discontinuidades
susceptibles de reactivaciones neotecténicas. En resumen, en esta zona no

existen discontinuidades variscas susceptibles de reactivaciones, excepto las
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zonas de cizalla subverticales de la zona de Galicia. No obstante existe una
fdbrica (pliegues, foliaciones, etc.) subvertical y de trazado NNO-SSE que

debe ser tenida en consideracién en los analisis de la corteza Ibérica.

b) La rama norte del Macizo Ibérico tiene menor extensién que la zona cen-

9]

tral, aunque los materiales de esta rama afloran también en la Cordillera
Ibérica y los Pirineos. Esta rama comprende las zonas Cantdbrica y
Asturocidental Leonesa (figura 4.1) y se caracteriza por el desarrollo de nume-
rosos mantos de cabalgamiento con vergencia hacia el NNE, por medio de
los cuales se produce una importante traslacion de materiales hacia el NE
(figura 4.2). Los planos de cabalgamiento, inicialmente subhorizontales,
se encuentran en la actualidad, verticales o subverticales, como resultado
de las etapas finales de deformacién varisca y de la deformacién alpina pos-
terior, lo que les hace susceptibles de ser analizados desde el punto de vista
de su posible reactivacidn.

Sin embargo, los perfiles sismicos de reflexién profunda realizados en
esta regién no muestran evidencias claras de que se prolonguen hacia el inte-
rior de la corteza (ver, por ejemplo, Alvarez-Marrén et al., 1995; Martinez-
Cataldn et al., 1995); no obstante, si que aparecen algunas discontinuidades
subverticales y poco profundas bien definidas en relacién con estas estruc-
turas en algunas zonas de la costa préximaa Asturias. En esta regién se loca-
lizan también varias zonas de cizalla normal con buzamiento elevado (e.g.,
falla de Vivero, Valdovifio, Allande, etc., figura 4.2) que siguen trazados
N-Sa NNO-SSE (figura 4.2), que al igual que las de la Zona Centroibérica
serfan susceptibles de investigacién, ya que sus reactivaciones posteriores

podrian generar estructuras de cardcter neotecténico.

La rama sur del Macizo Ibérico agrupa las zonas de Ossa Morena y Surportuguesa.
Al igual que en la rama norte en estas regiones aparecen numerosos cabalga-
mientos, pero en este caso con vergencia hacia el SO, que conllevan la trasla-
cién y superposiciéon de unidades hacia el SO. Los datos geolégicos y la
informacién geofisica mds reciente (perfiles sismicos de reflexién profunda
Iberseis) indican la existencia de varias discontinuidades corticales importan-
tes. Hay que destacar: la Zona de Cizalla Badajoz-Cérdoba, un importante desa-
garre con movimiento sinestrorso, trazado NINO-SSE y alto buzamiento, que
representa una discontinuidad de primer orden; el contacto mediante cabal-
gamiento entre las zonas de Ossa Morena y Surportuguesa, que aunque mas
tendido que la estructura anterior, representa una discontinuidad cortical
importante entre dos unidades diferentes y todo el sistema de cabalgamien-
tos vergentes al SO. En resumen, todas estas estructuras de trazado NNO-

SSE (figura 4.2) deben considerarse, a priori, en este estudio.
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La orogenia Varisca, desarrollada por la colisién e interaccién entre las masas
continentales de Gondwana, Laurentia y Baltica, culmina con la formacién de un
edificio orogénico que se extiende a lo largo del drea del Atldntico Norte. Estas
cadenas de montafias permiten la formacién de un gran supercontinente que englo-
ba las unidades continentales citadas. El edificio orogénico Varisco comienza a des-
truirse a partir de finales del Carbonifero, ya que desde este periodo y especialmente
durante el Pérmico comienza un nuevo ciclo orogénico, cuyas primeras etapas se
relacionan con un ciclo de fragmentacién continental. Esta fragmentacidn conti-
nental produce en la corteza Ibérica numerosas fracturas, inicialmente desgarres y
posteriormente fallas normales, que tendrdn gran repercusién en la evolucién pos-
terior de la Peninsula ya que dan origen a estructuras corticales de primer orden,
ademds y asociados con esta etapa de fragmentacion continental se produce la intru-
sién de diques y pequefios cuerpos magmaticos y, finalmente, algunas erupciones
volcdnicas y procesos hidrotermales (e.g. Gonzélez-Casado er /., 1996).

Para tratar de identificar la posicién de las principales fracturas tardivariscas
se han superpuesto varias capas de informacién. #) En primer lugar, se ha consi-
derado el trazado de las principales fracturas que afectan a los materiales variscos;
) también se han establecido los trazados de las principales fracturas considera-
das como tardihercinicas en los trabajos clasicos (e.g. Arthaud y Matte, 1975y 1977,
Capote, 1982; etc.); ¢) se han representado las posiciones de las principales cuen-

cas y depésitos de materiales del Carbonifero Superior y del Pérmico y, por lti-
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mo, d) se ha representado la posicién de los diques intruidos en el Macizo Ibérico
durante este intervalo. Todo ello ha permitido establecer el trazado de las princi-
pales fracturas tardivariscas (figura 4.3) que se pueden agrupar en tres grandes con-

juntos de orientaciones:

a) Las fracturas con trazado E-O se localizan principalmente en el arco Astdrico
(e.g. Falla de Leén, Villablino, etc.) y en el margen de los Pirineos. Estas
fracturas son las mas antiguas dentro de las Tardivariscas, ya que contro-
lan el desarrollo de las cuencas del Estefaniense y del Pérmico inferior,
Tradicionalmente se les asocia un desplazamiento sinestrorso y se relacio-
nan con un episodio tecténico de cardcter transtensivo que dio lugar a peque-
fias cuencas con forma en semigraben. Algunas de estas fallas han sido reactivas
durante el ciclo Alpino y al sur del arco Asturico se observa en la actuali-
dad como sus reactivaciones producen pequefias superposiciones de mate-
riales paleozoicos sobre cenozoicos.

b) El sistema de fracturas NE-SO estd representado por varios sistemas de fallas
que se caracterizan por su gran desarrollo longitudinal, un desplazamien-
to importante (de decenas de metros a kilémetros), movimiento sinestror-
so e importancia cortical. Desde el margen oeste de la Peninsula y hacia el
este se han identificado:
b1) El sistema de fallas de Galicia - Tras os Montes. Este sistema de fallas

se extiende desde el norte de Portugal hasta el limite de Galicia y Asturias,
Son fallas con movimiento sinestrorso, que no tienen depésitos

Carbonifero-Pérmicos asociados, excepto en la zona de Asturias, aun-

51



PROYECTO PRIOR. DETERMINACION DE FALLAS DE PRIMER ORDEN MEDIANTE EL ANALISIS INTEGRADO DE DATOS GEOLOGICOS

52

que si existen sistemas de diques con su misma orientacion y otros aso-
ciados con su desplazamiento (figura 4.3). Estas fracturas son discon-
tinuidades corticales de primer orden y han rejugado durante el
Cenozoico, ya que controlan el desarrollo de varias cuencas terciarias
en Galicia y muchas de ellas, si no todas, son activas ya que controlan
gran parte de la sismicidad del NW Peninsular (e.g. De Vicente et al.,
2000; Gonzdlez-Casado y Giner-Robles, 2000).

b2) El sistema de fallas de Plasencia, Ciudad Rodrigo, borde N y S del Sisterna
Central y Logrofio. Son también fallas con movimiento sinestrorso, que
apenas tienen depésitos Carbonifero-Pérmicos asociados, salvo en la zona
en el sector de enlace entre la Cordillera Ibérica y el Sistema Central,
pero si varios sistemas de diques (figura 4.3). Una de estas fracturas,
Plasencia-Logrofio, divide en dos mitades la Peninsula Ibérica (figura
4.3) y como muestran los modelos topogrdficos parece prolongarse
hasta el sur de Francia. Como se muestra en la figura 4.4, donde se han
superpuesto el trazado de estas fracturas sobre el mapa de anomalias
de Bouguer, estas fracturas delimitan bloques corticales y son de gran
importancia en la estructuracién actual de la corteza Ibérica. En la actua-
lidad son fallas subverticales, con movimientos inversos cerca de la super-
ficie, ya que superponen materiales del basamento varisco sobre
materiales mesozoicos y cenozoicos, y con importante actividad sismica
asociada.

b3) El sistema de fallas del Segre y de Requena - Mora. Al igual que en el
caso anterior estas fallas controlan el espesor de la corteza en el cua-
drante NE de la Peninsula (figuras 4.3 y 4.4). Son también fallas con
actividad sismica asociada y que en la actualidad presentan movi-

mientos iNversos.

¢) El sistema de fracturas con direccién NO-SE es especialmente importan-

te en una banda que discurre desde el [imite entre Asturias y Galicia hasta
el Golfo de Valencia (figura 4.3). A este conjunto pertenecerian las fallas
de Ventaniella, Noribérica, Ateca-Castellén y Hespérica. Estas fallas son
muy rectilineas, con movimiento dextrorso y al igual que en el caso ante-
rior con saltos entre decenas de metros y 4 - 5 kilémetros, tienen asocia-
das pequeiias cuencas Estefanienses-Pérmicas y algunos diques en la zona
de Galicia (figura 4.3). Estas fallas son responsables de la estructuracién de
la Cordillera Ibérica, y como se muestraen la figura 4.4 la falla de Ventaniella
y el sistema de fallas paralelas a ésta en la Cordillera Ibérica (fallas de
Ateca-Castellén y Hespérica) controlan el espesor de la corteza en esta
regidn y son, por consiguiente, algunas de las principales estructuras cor-

ticales de la Peninsula. Estas fallas jugaron un importante papel durante
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el Mesozoico y Cenozoico controlando la formacién de la Cordillera Ibérica

e incluso de pequeilas cuencas sedimentarias en la zona de Galicia. En la
actualidad, estas fracturas estan jalonadas por gran cantidad de epicentros
sismicos, lo que indica su cardcter activo durante el Cenozoico sus despla-
zamientos fueron también en direccién. En el sector sur del Macizo Hespérico
también se observa este sistema de fallas, en este caso con menos longitud,
donde estdn asociadas con cuencas sedimentarias paleozoicas y con siste-
mas de diques. En este caso los datos gravimétricos no parecen indicar que
tengan una importancia cortical tan marcada como las descritas anterior-

mente.

IV.2. EVOLUCION CENOZOICA DE LA PLACA IBERICA: TIPOS Y DISTRIBUCION DE
CUENCAS Y CADENAS

Los esfuerzos tecténicos se mantienen constantes en orientacién y caracte-
risticas a lo largo de miles de kilémetros en el interior de las placas, por lo que
cualquier discontinuidad mecdnica previa, no necesariamente una falla en ini-
cio, favorablemente orientada respecto a dicho campo de esfuerzos, nucleard la
deformaci6én. Naturalmente, la intensidad de los esfuerzos, las condiciones reo-
l6gicas, el acoplamiento mecdnico entre orégeno y antepais y los procesos de ero-
sién, transporte y sedimentacion, juegan un papel muy importante en los estilos

finales de las deformaciénes, tanto el los orégenos, como en las zonas intrapla-
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ca. En el caso de la Peninsula Ibérica, las deformaciones del Antepais Cenozoico
parecen haber sido relativamente intensas, permitiendo no sélo la inversién del
rift Mesozoico de la Cadena I[bérica, si no también la construccién de una serie
de cadenas importantes en el Macizo Ibérico, que habia permanecido a salvo de
los procesos extensionales anteriores. En este proyecto, haremos un especial hin-
capié en las zonas de Antepais (intraplaca), ya que son éstas, al ser menos acti-
vas que los orégenos, las localizaciones mas adecuadas para el emplazamiento de

instalaciones nucleares.

La Peninsula Ibérica aparece hoy conformada por la amalgama de dos placas
menores, la Placa Ibérica y parte de la de Albordn, que han sido relativamente inde-
pendientes durante el Cenozoico y que han terminado finalmente aprisionadas entre
dos placas mayores: la Africana y la Euroasidtica. Esta compleja situacién tecedni-
ca, unida a las distintas etapas de acoplamiento mecdnico entre las placas involu-
cradas y a la diferente reologia entre el oriente y el occidente peninsulares, ha
producido un patrén del relieve (ver epigrafe 6.4) y una distribucién de cuencas y
cadenas cenozoicas caracteristicos (figura 4.5), muy diferentes de los de otras dreas

del Antepais Alpino de Europa Occidental.
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Dado su tamafio, cuantia de deformacién reciente y grado de conocimiento
geolégico, el interior peninsular es un auténtico laborarorio natural para entender
la las interacciones entre las fuerzas lejanas, ligadas a los procesos tecténicos fun-
damentales acaecidos en los bordes de las placas, y la formacién y evolucién de cuen-
cas y cadenas de Antepalis.

La integracién de datos geofisicos, estratigraficos del relleno de las cuencas,
de andlisis macroestructurdles y de paleoesfuerzos, junto a aportaciones recientes
de los andlisis termo cronolégicos de baja temperatura, permiten abordar en la actua-
lidad la construccién de buenos modelos de los procesos de deformacién, erosion
y sedimentacién cenozoicos que repercuten en el relieve del interior peninsular.

El tipo de estructuras que articulan este proceso son netamente compresivas,
abundando los cabalgamientos y las fallas de desgarre asociados a un acortamien-
to generalizado N-S (figura 4.6). La apertura nedgena del Surco de Valencia ha
sobreimpuesto un caricter extensivo a buena parte de la zona oriental de la
Peninsula, mientras que en el Sistema Central, en la Sierra de Guadalupe-
Montdnchez o en el Cabalgamiento N de la Cuenca de El Bierzo, continuaba la
compresién regional.

El patrén de deformacién muestra unas pautas muy constantes de orientacio-
nes de fallas (ver capitulo 8), aunque localmente aparezcan con sentidos de movi-
miento contrapuestos o predominen unas sobre otras. Las fallas NO-SE, N-S y NE-SO

resultan especialmente ubicuas, presentando un gran recorrido con longitudes de
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traza ocasionalmente superiores a varios centenares de km y con movimientos pre-
dominantes en direccion (e inverso, sobre todo en las NE-SO). Son también muy
caracteristicas las E-O, aunque, con la excepcién del cabalgamiento cantdbrico S,
aparecen muy segmentadas por las anteriores y muestran, por tanto, trazas mucho
menores. Ademds, el movimiento predominante en estas fallas E-O es cabalgante
(figura 4.0).

Los numerosos estudios realizados sobre la complejidad estructural y reacti-
vacién de poblaciones de fallas indican un origen previo al acortamiento cenozoi-
co para la mayoria de las fallas, sobre todo en el Antepais. No obstante, se comprueba
también que la deformacién compresiva alpina, con una tasa de acortamiento
comprendida entre un 10 y un 20 %, ha sido capaz de removilizar el conjunto de
fallas descritas, de modo que la mayor parte de los desplazamientos de las estruc-
turas variscas observables son compatibles con el acortamiento N-S de edad ceno-
zoica. En el caso de la Cadena Ibérica y de las Montafias Cantdbricas, resulta
patente que la inversién del 7ifr mesozoico se produce a favor de las fallas norma-
les generadas durante la extensién. Pero la compresién cenozoica fue también
capaz de deformar el Macizo Ibérico, no extendido en la etapa anterior. Queda pues
por dilucidar qué proceso gener6 las estructuras que, por una parte, nuclearon las
deformaciones compresivas posteriotes y, por otra, no se activaron durante la exten-
sién mesozoica.

También queda atin por evaluar el modo en que el basamento varisco acomoda
la deformacién cenozoica. Dentro de las fases “tardias”, tradicionalmente asociadas al
ciclo Varisco, aparecen pliegues, generalmente E-O, de gran longitud de onda con
poca o ninguna esquistosidad, compatibles con el acortamiento N-S Cenozoico.

Desde hace 9 ma, y coincidiendo con una reestructuracién de primer orden
en las pautas sedimentarias de las cuencas cenozoicas del Antepais Ibérico (Calvo
et al., 1993), el acercamiento Eurasia-Iberia respecto a Africa gira hacia una orien-
tacién mds NO-SE, que contribuye a mantener el edificio estructural anterior, cam-
biando algunos sentidos de movimiento en las fallas més importantes. Asi, las NE-SO
muestran cabalgamientos pliocenos y las NO-SE actian como normales (Vegas y
Rincén, 1990), facilitando por ejemplo, la actividad volcdnica en Campo de
Calatrava.

Los estudios sismotecténicos recientes en la Peninsula Ibérica han consegui-
do también establecer las caracteristicas del tensor de esfuerzos activo, as{ como
las orientaciones de las fallas que es capaz de activar, indicando la continuidad del
proceso de deformacién hasta el presente.

Si se tiene en cuenta su recorrido, tanto los desgarres como los cabalgamien-
tos més importantes deben afectar a buena parte de la corteza. Por su parte, la pre-
sencia de ondulaciones con longitudes de onda superiores a varios centenares de

km indica que, también el manto litosférico acomoda el acortamiento relativo entre
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Eurasia, Iberia y Africa (Cloetingh ez al., 2002; Teixell ez 2/., 2003). La interac-
cién de estos procesos de deformacién con los agentes externos (erosién, sedimen-
tacién) no es en absoluto despreciable, ya que en determinadas condiciones se producen
retroalimentaciones amplificadoras de los efectos tecténicos.

Este tipo de dinamica, desarrollada a lo largo de los tltimos millones de afios,
es la responsable por ejemplo, de la distribucién regular de las cuencas hidrogra-
ficas de la vertiente atldntica ibética.

Otra caracteristica importante de la fracturacién en la Peninsula Ibérica (sobre
todo en el Macizo Ibérico), es su intensa penetracién en un rango de escalas muy
amplio (ver capitulo 8). Las condiciones de afloramiento y su movilidad cenozoi-
ca imprimen una estrecha correspondencia entre las fallas y la topografia penin-
sulares. Esta relacién tiene como consecuencia la produccién de un relieve muy

estructurado, que muestra también propiedades invariantes al cambio de escala.

Las cadenas intraplaca (todas excepto Pirineos y Béticas) de la Peninsula
Ibérica ofrecen un auténtico muestrario de los posibles tipos estructurales que pue-
den aparecer en zonas de Anteparis (las de mayor interés para el CSN y Enresa). Por
un lado, la presencia o ausencia de cobertera, correspondiente fundamentalmente
a la secuencia Mesozoica, produce dos conjuntos de cadenas bien diferenciados. Asi,
en la parte oriental y coincidiendo con la localizacién del rift Mesozoico de la etapa
tecténica anterior, se desarrollan las cadenas relacionadas con la Cadena Ibérica, y
en las que, aunque la deformacién implica al basamento (Salas ef @/., 2001; Guimerd,
2004), aparecen despegues en la cobertera y suponen una neta inversién tecténi-
ca. En contraposicién, la ausencia de cobertera y de tegumento en la parte occi-
dental excluye la inversién, por lo que las deformaciones cenozoicas se desarrollaron
sobre una zona con una reologia mds homogénea, lo que produjo una pauta de dis-
tribucién de cadenas y cuencas bastante regular, desde la Cordillera Cantdbrica al
N hasta Sierra Morena al S (figura 4.5).

En estas cadenas sin cobertera se pueden distinguir varios tipos de estructu-
ras dependiendo de la naturaleza del basamento y de su posicién respecto a las gran-
des flexiones litosféricas y corticales (Cloetingh ez #/., 2002), que parecen acompafiar
su formacién. Estas estructuras corresponden a: pop-ups y pop-downs atectando hasta
la parte superior del manto litosférico (Gredos) o sélo a la corteza superior (pop-up
de Los Ancares y pop-down de El Bierzo); rampas monoclinales con la formacién de
una cuenca en el labio hundido (Sierras de Guadalupe-Montdnchez); sistemas de cabal-
gamientos imbricados de piel gruesa en el extradés de los pliegues litosféricos y cuen-

cas de tipo piggy-back (Borde N de Somosierra-Guadarrama. Sierras del N de
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Figura 4.7.
Blogues diagra-
nas (sin escala)

de los distintos
tipos de cadenas
del Antepais
Lbérico descritos
en la tabla 4.1.
Segiin el mecanis-
mo de deformna-
cidn se contemplan
los estilos tectoni-
cos de piel fina y
piel grnesa. En
Juncion del végi-
men tectdnico se
dividen las rela-
Cionadas a una
rectdnica mayori-
tariamente com-
presiva o de
desgarre

Tabla 4.1. Tipos
de cadenas del
Antepais Lbérico y
efemplos vefericos
en el texto en Jun-
cion del mecanis-
mo de la deforma-
cidn y del végimen
tectonico

58

PIEL FINA
AL Jc:
4 — ==
o |2 FR J
3|® Y e
= P
zZ | @ = -
Vo) % //
Lo
\g | B BE
Ia g |'{r'; q/_ A \:
L o =il f
a g T(f’ o N
o |
@ \\/ y
a ) af

MECANISMO DE DEFORMAGION

PIEL GRUESA
S ‘B N : - -
s ‘ W 77
s = 4 Iy
4l 47 i A& e
B . S : (f
ol it - \/ /
I \/ o ||| -
% ‘ > / \ y
_ T l a— _
Y. TN 1 T i
Cuencas - ’\ J}é\ N |/ A /’7// |
Cobertera ‘ + F:‘,) \\* (/» (N <V
. Tegumento ] / | E
Basamento i / i \ ! >

Portugal); cabalgamientos imbricados de piel fina en zonas de basamento con esquis-

tosidad varisca subhorizontal (cabalgamientos imbricados de Honrubia-Sepilveda

en el extremo nororiental del Sistema Central) (figura 4.7).

En las cadenas con un tegumento potente y/o una cobertera aparecen, tam-

bién, cabalgamientos imbricados que implican al basamento y cabalgamientos de

piel fina (s5.5.), generalmente imbricados a favor de facies pldsticas. Del mismo modo,

la deformacién se puede acumular en un cabalgamiento principal (rampa mono-

clinal) o bien elevar o hundir zonas triangulares (limitadas por dos cabalgamien-

tos de vergencias contrarias). Asimismo, la Cuenca de Almazdn constituye un buen

ejemplo de cuenca piggy-back (Guimerd, 2004).

Aparte de todos estos condicionantes reoldgicos, el tipo de deformacién apor-

ta también una serie de caracteristicas estructurales, produciendo del mismo modo,

MECANISMO DE DEFORMACION

PIEL FINA PIEL GRUESA
CON DESPEGUE CON DEFORMACION CON TEGUMENTO SIN TEGUMENTO
EN LA COBERTERA EN EL BASAMENTO
Sierra de Bascufiana (1) Arco Montalban C. ib (4) Cameros-Demanda (5) S. de Gredos SCE*(12)
2 | Sierra de Altamira (2) Sector Oriental SCE (5) Sector Intermedio SCE (7) ~ Montes de Toledo*(13)
- a S. Montejunto (P) (8) Cadenas NO*(14)
=R S. de Guadalupe (15)
&8 S. de Gata (16)
e ° S. Morena (17)
= ‘ Serra da Estrella (P) (18)
E w | R.Castellana C. ib (3) Enface SCE-C. Ibérica (9)  Sist. F. Pontevedra* (19)
w8 C. Costero Catalana (10}  Sist. F. As Pontea* (29)
§ R.Aragonesa C.ib (11)  Sist. Falla Villanga (P)* (21)
s Sist. Falla Plasencia (22)
| Sist. F. Regua-Verin* (23)

ORIGEN DE LOS ESFUERZOS

Pirenaicos (*con actividad ne6gena)
Béticos
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Fignra 4.8.
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distintos tipos de cadenas. Exceptuando las extensiones neégenas asociadas al sec-
tor levantino y al sistema de fosas de Teruel, las cadenas del interior peninsular
son el resultado de esfuerzos compresivos (compresién uniaxial y desgarre). Si bien
la mayoria son polifdsicas, actuando a lo largo del cenozoico bajo diferentes cam-
pos de esfuerzos (Liesa, 1999), se pueden diferenciar las que muestran un tipo de
deformacién predominantemente transpresiva (sistema de fallas de Vilarica-
Braganza) de las que tienen un cardcter netamente compresivo, asociado a cabal-
gamientos (Unidad de Cameros-Demanda). No obstante, las estructuras individuales
que se desarrollan, sobre todo con cobertera, pueden llegar a ser indistinguibles,
por lo que todavia estd en discusién el porcentaje que se debe a uno u otro proce-
so en amplios sectores de la Cadena Ibérica (Guimera, 1988; Simén, 1984, 1990;
Rodriguez Pascua y De Vicente, 1998; Mufioz Martin y De Vicente 1998).

Con todas estas restricciones y consideraciones, puede ain construirse una cla-
sificacién general de las cadenas del Antepais Ibérico como la que se sintetiza en

la tabla 7.1 y en las figuras 4.7 y 4.8.

Dados el grado de deformacién y la relacién estrecha entre el proceso geodi-

namico global y la evolucién tecténica de las zonas de Antepals, en muchos casos
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es mds sencillo establecer las relaciones entre los eventos principales y el Antepais,
que entre estos y las zonas orogénicas. Resulta asi conveniente repasar las princi-
pales configuraciones tecténicas y las reestructuraciones de primer orden ocurri-
das durante el Cenozoico en el limite occidental entre Eurasia y Africa, que hayan
podido incidir en la configuracién tecténica final del interior peninsular (la mds

susceptible para almacenar residuos radioactivos).

Una parte importante de la convergencia entre Eurasia, Iberia y Africa se amor-
tiza en el interior peninsular. En este sentido, hay que tener en cuenta que el [imi-
te convergente se sitGa primero al N, entre el inicio del Terciario y el final del
Oligoceno, y después al S, desde el inicio del Mioceno hasta la actualidad. De este
modo, el interior de la Peninsula Ibérica constituyé el Antepais para la Orogenia
Pirenaica y es el Antepais de la Cordillera Bérica. Los esfuerzos tecténicos origi-
nados en estos dos procesos, junto con el empuje de la dorsal centroatldntica, han
quedado registrados como las deformaciones cenozoicas que han dado lugar a la
distribucién de cuencas y cadenas del Antepais Ibérico (Vegas y Banda, 1982).

El basamento del Bloque Ibérico se consolidé durante la Orogénia Varisca, y fue
sometido posteriormente a una serie de eventos de deformacién fragil, entre los que
destacan: la fracturacién postvarisca, asociada a los tiltimos episodios de extensién pos-
torogénica y a la creacién de cuencas estefanienses, y la fracturacidn extensiva meso- |
z0ica, asociada a la ruptura de la Pangea, que separ6 Iberia primero de Africa y después
de Norteamérica. Esta Gltima fracturacién afecté sobre todo a su parte oriental, con
el desarrollo de un #zf intracontinental de direccién NO-SE (el R4z Mesozoico Ibérico).
Estos procesos extensionales continuaron hasta el Cretdcico medio, cuando la Placa
Ibérica se separ6 de Burasia abriéndose el Golfo de Vizcaya.

Durante el Cretécico superior y el Paleégeno, el borde N de la Placa Ibérica se
situé mds hacia el SE de su posicién inicial, adquiriendo un cardcter fundamental-
mente convergente hasta la formacién de la Orogenia Pirenaica al final del Oligoceno.
Directamente relacionados con este “limite N” se pueden considerar: #) la formacién
de la Cadena Pirenaica mediante un proceso de subduccién de tipo A con polaridad
hacia el N y la consiguiente colisién continental; &) el establecimiento de un proce-
so de subduccién muy limitado de tipo B (inactivo al bloquearse la colisién en el seg-
mento pirenaico, entre el comienzo del Oligoceno inferior y el Oligoceno medio (Vergés
¢t al., 1995) con polaridad hacia el S, que dio lugar a la formacién de la fosa norte-espa-
fivla y al inicio de la inversién del margen mesozoico cantdbrico.

Como consecuencia de este proceso, el interior peninsular se vio sometido a
unos esfuerzos intraplaca con una maxima compresién N-Sa NE-SO (esfuerzos “pire-
naicos” e “ibéricos”) (Mufioz Martin y De Vicente, 1998. Liesa 1999) que produ-
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en realidad una zona de debili-

jeron la inversién del #ift de la Cadena Ibérica
dad cortical favorablemente orientada y subparalela al [imite N— dando lugar a
una cadena de tipo “intermedio” (Julivert ez /., 1972) que debié absorber parte
de la deformacién pirenaica y en la que el zécalo aparece claramente involucrado
(Salas ez a/., 2001). Otra parte de la convergencia parece haber sido acomodada hacia
el O por medio de un cabalgamiento intracortical con polaridad N, que debe con-
siderarse como una continuacién “intraplaca” con la misma polaridad de la sutu-
ra pirenaica. Se inicia asi la deformacién en las Montafias Cantébricas y en la
Cuenca Vasco-Cantébrica, abandondndose la subduccién incipiente a favor de la
polaridad N conjunta Pirenaico-Cantdbrica.

La parte centro-occidental de la Peninsula debid absorber una deformacidn “pire-
naica” (Pale6gena) importante, activando fallas previas favorablemente orientadas
en régimen de desgarre, y cabalgamientos E-O (paralelos al cabalgamiento intracor-
tical cantdbrico), sobre todo desde la regidn del Tajo inferior (Sierra de Gredos) hasta
los Montes de Toledo (y probablemente mds al S), lo que implica un origen mds
antiguo para parte de la deformacidn asumida en estas cadenas. A este respecto,
los datos de huellas de fisién en apatitos (ver epigrafe 6.2), muestran distintas pau-
tas de elevacién-denudacion entre Gredos y Guadarrama, en el Sistema Central, y
entre éste y los Montes de Toledo o Sierra Morena. La denudacién en respuesta a
un engrosamiento cortical y el subsecuente inicio de la cadena intraplaca de la Sierra
de Gredos comenz6, como muy pronto, en el Eoceno medio, existiendo dreas con
levantamiento continuo desde el Oligoceno hasta la actualidad (De Bruijne y
Andriessen, 2002).

Por otro lado, cabe sefalar que la mayor parte de los arrastres en direccién de
las estructuras variscas (por ejemplo sinestrosos en la de Plasencia o dextrosos en
la del Herradén (Sistema Central) relacionadas con los desgarres cenozoicos, pare-
cen mds compatibles con una compresién NINE que con el campo mds reciente.
Esto podria indicar, asi como la mayor potencia en general de las series paledge-
nas en las cuencas de Antepafs, un acortamiento y, en general, una mayor defor-
macién asociada a este evento. En cualquier caso, distintos niveles de arrasamiento
de los dos conjuntos de estructuras (“pirenaicas” y “béticas”) pueden, también, pro-

ducir el mismo efecto.

En la dGltima década, el estudio de las estructuras intraplaca de cardcter intra-
continental ha recibido un impulso notorio, sobre todo en régimen tecténico con-
vergente, debido a la necesidad de explicar la deformacién continental reciente alejada
de los bordes de placas activos. Como ejemplo paradigmatico de este tipo de defor-

macién se encuentra el sureste de Asia, donde es ampliamente conocida la exis-
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tencia de varios corredores o cinturones de fallas en diveccion que transmiten los efec-
tos de la convergencia India-Eurasia a gran distancia del Himalaya. Estos cintu-
rones de fallas presentan una geometria interna compleja, pero a escala continental
se pueden comparar con grandes fallas en direccién que por su gran recorrido, supe-
rior los 1000 km, deben interesar a la totalidad de la litosfera del sureste asidtico.
En la mayoria de los casos descritos, los corredores de fallas en direccién corres-
ponden a lineamientos topograficos y zonas de cizalla subverticales, de dimensio-
nes diversas, para los cuales se considera que una longitud de méds de 300 km y un
salto en direccién del orden de 30 km deben ser indicios de que cortan gran parte,
o la totalidad, de la litosfera (p.e. Walsh y Watterson, 1988).

Los corredores de deformacién intraplaca en diveccion han sido clasificados por
Storti et /. (2003) en dos grupos segin la naturaleza de las zonas donde se amor-
tiza el movimiento: @) corvedores de fallas de tipo transfer, aquellos en los que el des-
plazamiento se amortiza en un borde de placa, involucrando asi un cierto tipo de
escape tectonico, b) corredores de fallas de tipo confinado, aquellos en los que el des-
plazamiento se amortiza progresivamente en el interior de la placa mediante defor-
macién extensiva, compresiva o rotacional en la terminacién del corredor. Esta division
simple permite discriminar si los corredores de fallas forman parte de una suerte
de borde de placas difuso o bien si pertenecen a un contexto de deformacién intra-
placa distribuida.

Por otra parte y debido a su cardcter transcurrente, los corredores de fallas intra-
continentales presentan alineaciones topograficas en forma de sierras y depresiones alar-
gadas correspondientes a las curvaturas y a los relevos de tipo constrictivo y relajante
respectivamente. En la mayoria de los casos, las alineaciones de relieves son las que
definen la direccién los corredores de fallas, mientras que sus terminaciones son las
que permiten definir el sentido del desplazamiento, ya que no suelen existir trazas
continuas de fallas ni marcadores claros del sentido y la magnitud del desplazamien-
to endireccién. De ahf la importancia de definir los tipos de terminaciones y las carac-
teristicas de las elevaciones y depresiones longitudinales.

Teniendo en cuenta estas consideraciones presentamos aqui dos corredores de fallas
en direccién conocidos de antiguo en el NO de la Peninsula Ibérica con el objetivo

de establecer su relacion con el patrén de la deformacion alpina Antepais Ihérico.

En el contexto de las estructuras generadoras de los relieves del interior de
la Peninsula Ibérica destacan por su singularidad dos corredores de fallas, que
se sitdan con una direccién N10E entre el extremo occidental de los relieves de
las montafias cantdbricas y las sierras de la Estrela (o de la Estrella) y de

Gardunha, que constituyen la parce del Sistema Cencral, o Divisoria Principal
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Ibérica, del centro de Porrugal. Estos dos corredores corresponden a los linea-
mientos de Regua-Verin y de Vilariga, descritos por Teixeira y Gongalves
(1980), cuya denominacién se debe respectivamente a las localidades, portu-
guesa y espafiola, por las que discurre y al valle del rio que ocupa una parte de
su recorrido. Se extienden entre la terminacidn de los cabalgamientos alpinos
del borde meridional de la Cordillera Cantdbrica, en la regién del Bierzo, y el
borde septentrional de la Sierra de la Estrella, el Cabalgamiento de Lousa (figu-
ra 4.9).

Ambos lineamientos comprenden varios segmentos escalonados que se corres-
ponden con alineaciones de sierras de direccion N10-15E, resultantes de la asi-

milacién en superficie del acortamiento general del Antepais Ibérico. En relacién

con estas sierras alargadas se disponen dreas deprimidas, de direccién similar, que

e
i

— . R ety e ek
o :
Cuencas cenozolcas /Cabalgam'emos Desgres

¢ 4.9. A) Esquema estructural del NO peninsular donde se aprecia la transferencia de la deformaciin cenozoica desde los cabalgamientos
de S de las montafias cantdbricas a los sistemas de fallas de Vilarisa-Braganza y Guimaraes-Orense-Eo. B) Esquema rectdnico de las
vales estructuras tectdnicas del NO peninsular y las cuencas cenozoicas asociadas. 1-As Pontes. 2-Raupar. 3-Meirama. 4-Villalba. 5-

. 6- Monforte. 7- Maceda. 8- Xinzo de Limia. 9-Barco de Valedorras 10-Verin. 11-El Bierzo. 12- Tui. C) Esquema estructural y
¢ la Cuenca de As pontes (Ferriis Pifiol, 1994)
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contienen sedimentos nedgenos y cuaternarios y que pueden asimilarse a esca/o-
nes o curvatnras velajantes, que dan lugar a pequefias cuencas de tipo pull-apare.
El corredor de Regua-Verin se exciende entre el borde occidental de la Cuenca
del Bierzo, Sierra de Los Ancares y el Cabalgamiento de Lousd. Al sur de esta
estructura parece continuarse en el borde del valle inferior del Tajo, aunque sin
mostrar el cardcter festoneado caracteristico. Por su parte, el corredor de Vilarica
se dispone entre el borde oriental de la Cuenca del Bierzo, los Montes de Ledn,
y la terminacién oriental de las sierras de la Estrella y Gardunha. También pare-
ce continuarse m4s al sur en un lineamiento que apenas absorbe el acortamien-
to intraplaca general. En este sentido, los lineamientos aqui considerados
constituyen la parte reactivada recientemente de dos lineamientos paralelos de
a escala peninsular.

Las terminaciones de los dos corredores son contractivas e indican un movi-
miento lateral izquierdo (figura 4.9). No obstante, estas terminaciones no indican
una amortizacién completamente progresiva del movimiento transcurrente. La mayor
parte de este movimiento debe amortizarse en las grandes estructuras oblicuas en
que terminan los dos corredores: el sistema de cabalgamientos con vergencia sur
del borde meridional de la Cordillera Cantdbrica y el cabalgamiento septentrio-
nal de la Sierra de la Escrella con vergencia norte.

En relacién con el Corredor de Vilarica existe una fdbrica muy penetrativa y
localizada, visible a escala de afloramiento y en imdgenes de satélite, que indica la
existencia de una zona de cizalla vertical méds amplia. Esta fdbrica se curva hacia
el oeste, acomodédndose al borde de la Sierra de la Estrella de acuerdo con el cardc-
ter levégiro del corredor. Asimismo, y en relacidn con esta fdbrica, existen diques
de lamprofiros, de potencia métrica, para los que se ha descrito una edad permo-
lidsica, 226-204 ma (Portugal Ferreira y Macedo, 1979).

Como en otras zonas de deformacién intraplaca, los corredores de deforma-
cién de Regua-Verin y Vilarica deben ser zonas que canalizan la deformacién desde
el frente montafioso interplaca hacia el interior. En este contexto, y considerando
la salvedad de sus dimensiones mucho mas modestas, se puede hacer una compa-
racién muy general con corredores de fallas intracontinentales del suresce asidtico
generados como consecuencia de la cransmision de la deformacién tras la colisién
continental del Himalaya.

Asf en primer lugar es preciso considerar el patrén de la convergencia Afri-
ca-Eurasia en la Peninsula Ibérica, que puede considerarse como una especie de
placa de menores dimensiones adosada en ocasiones a una u otra placa mayor y

con relativa independencia en otras a lo largo su historia. Esta convergencia se
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amortiza primero entre la Peninsula [bérica y Eurasia, en el Iimite de placas pirenai-
co-cantdbrico durante el periodo de tiempo comprendido el inicio del Pale6geno y el
final del Oligoceno, segiin se desprende de la reconstruccién semicuantitativa de Vegas
et al. (1996) para la posicién de la Peninsula Ibérica respecto a Eurasia entre las ano-
malfas magnéticas 30-31 y 6 C del Atldntico Norte (figura 4.10). En este punto es
importante resaltar que para este periodo de tiempo —y en el segmento “ibérico”—
la convergencia N-S entre Africa y Eurasia tiene una direccién NNE-SS a N-S (Dewey
et al., 1989), mientras que en el limite de placas pirenaico-cantébrico adquiere un patrén
mds complicado debido a la relativa independencia de la Placa Ibérica. Esta conver-
gencia queda bloqueada en este limite de placas al final del Oligoceno (An 6C) como
consecuencia de la colisién pirenaica.

Comenz6 entonces la transmisién de parte de la deformacién interplaca desde
el borde montafioso cantabro-pirenaico hacia el interior de la Peninsula vz los corre-
dores de Regua-Verin y Vilarica. La actividad de estos corredores debe relacionar-
se con el extremo occidental de la Cordillera Cantdbrica, prolongacién de la cadena
pirenaica (Gallastegui et 2/., 2002), es decir con el final de la zona donde la con-
vergencia N-S es asumida en un cabalgamiento intracrustal, el Cabalgamiento
Cantébrico (figura 4.9b).

En este sentido, es posible considerar estos corredores de fallas en direccién, como
reactivacién de zonas previas de anisotropia, probablemente mesozoicas, en un con-
texto de convergencia de placas. Su reactivacion selectiva se debe relacionar con la nece-
sidad de transferir la convergencia de placas entre el final del Cabalgamiento Cantabrico
y las elevaciones de basamento del Sistema Central. Pero ademads estos corredores de
fallas han seguido acomodando parte de la deformacién intraplaca al continuar la con-
vergencia Africa-Eurasia en el limite de placas situado, esta vez, entre la Peninsula
Ibérica y Africa, tal como lo demuestran las evidencias de deformacién reciente en el
corredor de Vilari¢a. Esta convergencia se realiza primero en una direccién proxima
a N-S, entre el final del Oligoceno y Tortoniense (An 5), tomando después una direc-
cién NO-SE hasta la actualidad (figura 4.10). Se puede considerar asi una reactiva-

cién polifdsica para estos corredores de fallas.

! ' PE Fignra 4.10. Patrén de la convergencia lberia-
bog e A J. o Eunrasia y Aﬂz’c‘a—Eum;z‘a (1beria) segtin las trayec-
” | rorias del movimiento de tres puntos de lberia respecto
. A a Envasia y de dos puntos de Africa respecto a

P! ; \ = Eurasia. Los nifmeros indican las anomalias magné-

/ ' ar ticas corvespondientes a la constriccion de las trayecto-

2 = vias. Basado en Vegas et al. (1996 ) y Dewey et al.
! ' ' | (1989)
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Los corredores de fallas de Regua-Verin y Vilarica han jugado un papel impor-
tante en laacomodacién de la convergencia Africa-Europa en el interior de la Peninsula
Ibérica. Se pueden considerar como corredores de fallas en direccion de tipo confina-
do. Su cardcter sinestroso estd de acuerdo con la transferencia de parte de la deforma-
cién acumulada en el excremo occidental del Cabalgamiento Cantdbrico al segmento
mds occidental del Sistema Centcral. El origen de estas zonas de cizalla vertical, con
intrusiones de rocas bésicas, debe relacionarse con zonas de anisotropia producidas duran-
te el rifting mesozoico que dio lugar a la individualizacién de la Placa Ibérica.

Este mecanismo de transferencia de la deformacién explica como el acortamien-
to asumido en el borde sur de la Cordillera Cantédbrica se amortiza también al oeste
de su terminacién. Como consecuencia de esta transferencia se produce una zona de
deformacién de direccién NNE-SSO, oblicua a los relieves principales de direccién
E-O del Antepais Ibérico. Como consecuencia de esta zona de deformacién surgen los
relieves que cierran la Cuenca del Duero por el Oeste y suponen un serio obstdculo al
drenaje atldntico, produciéndose el encajamiento reciente de la red fluvial. Este dis-
positivo tecténico explica asi las diferencias morfolégicas mayores entre las submese-

tas norte y sur, en las que tradicionalmente se subdivide el Macizo Ibérico.

Las reconstrucciones paleotecténicas y de paleoesfuerzos presentan, ademas de
los problemas ya comentados sobre su cartografia (ventana espacial), otro afadido,
muy similar y que tiene que ver con el periodo de tiempo que pretenden repre-
sentar (ventana temporal). Es este, en el fondo, el problema que subyace a la discu-
sién sobre el nimero de “fases tecténicas” que afeccaron un drea determinada. Desde
un punto de vista de andlisis estructural “cldsico”, la interferencia entre dos estruc-
turas indica la actuacién de esfuerzos diferentes y, si se observa esto a nivel “regio-
nal”, laactuacién de dos “fases” diferentes. No obstante, son numerosos los ejemplos
en que los procesos de particién de la deformacién, una de las propiedades “emer-
gentes” del sitema geotecténico global, producen interferencias de estructuras
durante un Gnico evento tecténico. En las cadenas de Antepais de la Peninsula Ibérica,
sobre rodo en la Cadena Ibérica, son muy abundantes las determinaciones de pale-
oesfuerzos. En la actualidad, existen dos puntos de vista diferentes para explicar
las deformaciones cenozoicas del interior peninsular y su relacién con los paleoes-
fuerzos activos. Por un lado, la actuacion de sucesivas “fases” tecténicas con unas
orientaciones muy constantes de sy (Liesa, 1999; Capote ez 2/.,2003) . Por otro, la
actuacion, al menos para el E peninsular, de una tinica compresion N-S (Guimerd,
1988) relacionada, exclusivamente, con los Pirineos (las deformaciones béticas, neé-

genas, no estarfan registradas en la Cadena Ibérica).
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Si se consideran las caracteristicas del conjunto de las cadenas de Antepais de
la Peninsula, asi como sus principales corredores de fallas en direccidn (figura 4.8),
resulta patente la presencia de importantes cambios en la direccién de transporte
tecténico, y por lo tanco de los paleoesfuerzos asociados, de estructuras activas szmul-
tdneamente, durante el Oligoceno-Mioceno inferior (nuestra ventana temporal).
Asi, en la fachada atldntica, los desgarres sinistrorsos pasan, de O a E, de tener una
direcciéon N-S (Pontevedra-Padron), a NNE-SSO (Regua-Verin y Vilarica-Braganza)
y a NE-SO (Plasencia).

Lo mismo sucede con los desgarres dextrosos asociados. Esta arquitectura
sugiere la actuacién de unos esfuerzos “pirenaicos” con una orientacién N-S en el
centro peninsular, que hacia occidente cambiaban progresivamente hasta situarse
NO-SE cerca de la costa atldntica. Esta disposicién es, ademds, perfectamente con-
gruente con el efecto de indentor que, contra Eurasia, provocaba el choque de Iberia-
Africa (acopladas mecanicamente), y con el empuje de la Dorsal Atlédntica que, junco
con la apertura del surco de King, hacia que la maxima compresion se situase mds
hacia el NO (figura 4.11). Ya desde el Oligoceno, la apertura del Surco de Valencia
debié imponer una direccién de sy NE-SO en el extremo oriental del paleolimite
de placas pirenaico. Es decir, los paleoesfuerzos durante el Oligoceno-Mioceno infe-
rior convergfan hacia el interior del Bloque Ibérico.

En esta misma etapa parecen haberse estructurado también buena parte de las
cadenas NE-SO mads préximas a la costa atldntica (Stapel, 1999), tanto las del Sisterna

Central Portugtes, como las del S de Galicia, al O del sistema de fallas de Regua-

Fignra 4.11.
Mapea paleogeo-
gréfico de la
Peninsitla
1bérica, region
atldntica adya-
cente y
Mediterrdneo
occidental para el
Eoceno medio, en
el qree se represen-
tan las principa-
les estructitras y
lfmites de placas
existentes en este
periodo temporal
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Verin. De nuevo, los paleoesfuerzos asociados se vieron afectados por su mayor pro-
ximidad al empuje de la Dorsal, indicando un acortamiento mas NO-SE que se
ha mantenido hasta la actualidad.

En la Cadena Ibérica, las condiciones constrictivas de la deformacién queda-
ron patentes por el escape hacia el O de la Sierra de Altomira, dibujando un claro
arqueamiento progresivo de las direcciones de transporte tecténico (y de los pale-
oesfuerzos) desde el borde SO de la Rama Castellano-valenciana de dicha cadena.
En el borde N del Sistema Central, el relleno sedimentario de la Cuenca del Duero
(Alonso Gavildn ez o/, 2004) indica la actuacién de una serie de cabalgamientos
imbricados en secuencia hacia el antepalis relativo del Duero (mas recientes cuan-
to mas hacia el NO), que parece terminar en el Mioceno inferior. Los paleoesfuer-
zos asociados son NO-SE, a diferencia del S de la Unidad de Cameros {zona de San
Leonardo de Yagiie), donde son NE-SO, o del borde N de esta misna Unidad, en
el que se sittan N-S. En cualquier caso, es esta orientacién de sy N-S, la que expli-
ca la mayor parte de los cabalgamientos importantes en la Cadena Ibérica (Cameros,
Utrillas).

De este modo, si dibujamos un mapa de las cadenas de Antepais de la Peninsula
Ibérica con sus direcciones de transporte tecténico, durante el Oligoceno-Mioceno infe-
rior (figura 4.8), se aprecia cémo entre El S de Cameros al N, Gredos al O, Altomira
al Sy la Rama Aragonesa de la Cadena Ibérica al E, los cransportes son centriperos
hacia las cuencas del Duero y del Tajo. Si se dibujan los paleoesfuerzos asociados, apa-
rece necesariamente un punto neutro en el interior peninsular, que implica unas con-
diciones constrictivas de la deformacién. En estas circunstancias casi todas las fallas
son potencialmente activas, por lo que la presencia de fallas de primer orden pueden
nuclear la deformacién imponiendo, por su orientacién previa a la deformacion, las
caracteristicas de los esfuerzos y transportes tecténicos locales.

De este modo se explicarfa también la constancia en los resultados de ana-
lisis de paleoesfuerzos en la Cadena Ibérica, en los que casi siempre aparecen
cuatro médximos bien definidos (N-S, NE-SO, E-O y NO-SE): serfan un refle-
jo del patrén de fracturacién subyacente (y que es el que se aprecia en el Macizo
Ibérico en el capitulo 8).

Asi, el momento de mayor deformacién pirenaica del interior peninsular serfa
el resultado de un Gnico proceso acompafiado por unas condiciones constrictivas
de la deformacién y el acoplamiento mecénico entre Africa e Iberia.

acercamiento entre lberia y Africa. Deformacion Betica (Neotectonica)

Desde un punto de vista de la interaccién entre las placas Africana y Euroasidtica,
la transmisién de esfuerzos compresivos desde el “limite S” debié comenzar inme-

diatamente después del bloqueo de la convergencia en el [imite pirenaico-cantd-
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brico, lo que implica una reorganizacién mayor del movimiento de las dos gran-
des placas.

En el interior peninsular se registra, durante el Nebgeno, el progresivo
incremento de esfuerzos tecténicos con la mdxima compresién horizontal segiin
NO-SE (“béticos” o “guadarrama” (Capote et @/., 1990)). No obstante, el borde
N ha mantenido la direccién de maximo acortamiento horizontal N-S, tal como
indican la distribucién de terremotos y los esfuerzos activos calculados a partir
de poblaciones de mecanismos focales (ver epigrafe 3.1). Esta situacién en el borde
N se produce sin un acercamiento registrable entre Iberia y Eurasia, lo cual evi-
dencia el bloqueo ne6geno del limite septentrional ibérico. De este modo, el cabal-
gamiento N de la Unidad de Cameros ha sido activo, al menos hasta el Mioceno
superior (Casas, 1990), con una direccién de transporte tecténico hacia el N.
Asimismo, el cabalgamiento sur de la Cordillera Cantdbrica (transporte hacia el
S), y su continuacién hacia la Cuenca del Bierzo (transportes N y S), registran
actividad pliocena (Heredia ez @/., 2003). En cualquier caso, no parece que las
fuerzas de cuerpo (body forces) debidas al engrosamiento de la corteza, puedan ser,
exclusivamente, las responsables del mantenimiento del relieve “pirenaico”
(Ziegler et al., 1998). Estas condiciones de “anclaje” del borde N han resultado
fundamentales en la reestructuracién nedgena (“bética”) del interior peninsular.
Esto sugiere, como acabamos de ver, que las condiciones iniciales (Mioceno infe-
rior) de la deformacién debieron ser constrictivas. No obstante, la cadena “pire-
naica” mds representativa del Antepafs, la Cadena Ibérica, parece finalizar su
estructuracién compresiva y haber alcanzado el relieve actual ya durante el
Mioceno inferior, con poca actividad nedgena y posterior (Guimera y Gonzdlez,
1998).

El inicio de la transmisién de esfuerzos desde el SE durante el Mioceno infe-
rior coincide con una ruptura sedimentaria de primer orden (Calvo et al., 1993) y
con el final de la actividad orogénica pirenaica. Asi, en la Cuenca Madrid, los sedi-
mentos del Mioceno medio, que progradan desde el borde S del Sistema Central,
solapan expansivamente los cabalgamientos N-S de la Sierra de Altomira (Mufioz
Martin, 1997).

En el interior peninsular, la transmisién de esfuerzos compresivos de origen
“bético” (De Vicente et al., 1996) produce una deformacién distribuida y una reot-
ganizacién en frio del Antepais Ibérico centro-occidental (que se corresponde en
buena medida con el Macizo Ibérico). Se materializa en forma de: a) elevaciones y
cabalgamientos de basamento relacionadas con pliegues en la corteza superior y/o
en toda la litosfera; b) corredores de fallas transcurrentes, de largo recorrido y poco
desplazamiento, que generalmente son estructuras previas. En algunos casos las
estructuras reactivadas son las originadas en la etapa previa, con lo que se facilité

el mantenimiento del relieve anterior.
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Las elevaciones de basamento estan limitadas en supetficie por fallas inver-
sas que resuelven el problema de espacio en el extradds de los pliegues cortica-
les. En ocasiones estos cabalgamientos forman una serie de sierras escalonadas
en uno de los flancos de la flexura (S de Galicia — N de Portugal); en otras se
disponen con vergencias opuestas en ambos flancos del pliegue de gran radio for-
mando una cadena bien definida (Sistema Central). La orientacién de los cabal-
gamientos asociados es muy constante en un amplio rango de escalas, variando
entre N40-80E. Las condiciones de la deformacién son de nuevo localmente cons-
trictivas, permitiendo, incluso, la activacién de cabalgamientos E-O, asociados
en origen a la deformacién “pirenaica”. Asf sucede en el borde sur de Gredos,
con una clara actividad pliocena (De Bruijne 2002). Los corredores de fallas, por
su parte, corresponden a relieves y depresiones longitudinales que indican una
clara componente de desgarre. Dada su longitud, deben interesar a la totalidad
de la corteza; de hecho, el corredor de Plasencia estd intruido por un dique dole-
ritico de edad jurdsica inicial. Sus orientaciones varian entre N10-30E en los des-
garres sinestrosos, mas frecuentes hacia occidente (Portugal), y entre N100-140E
en los dextrosos, mds abundantes en la terminacién oriental del Macizo Ibérico,
sobre todo en el Sistema Central y en la Llanura Manchega, llegando a predo-
minar en la Cadena Ibérica.

En cualquier caso, los desplazamientos horizontales pueden ser minimos en
las fallas orientadas paralelas a la direccién de médximo acortamiento, actuando como
zonas extensionales que, como en Campo de Calatrava, facilitan la actividad vol-
cdnica (Vegas y Rincén, 1996). La intensidad de la deformacién aumenta duran-
te el Mioceno superior-Plioceno inferior hasta producirse una reestructuracién que
afecta a la parte centro-occidental del Antepais Ibérico, acompafiado de un levan-
tamiento generalizado del interior peninsular, que da cuenta de una altura media
del Macizo Ibérico superior a la correspondiente a una plataforma varisca como la
de la Europa occidental.

Hasta el Mioceno superior, la convergencia Africa-Eurasia responde todavia
a una convergencia N-S. Después, en el Tortoniense medio-superior (9 ma), toma
una trayectoria N130-140E (Mazzoli y Hellman, 1994) a la cual responde la mor-
fologia actual de la parte centro-occidental ibérica con la formacién de pliegues
corticales y litosféricos (Cloetingh ez #/., 2002) perpendiculares al campo de esfuer-
zos activos NO-SE. Uno de los pulsos de esta reestructuracion coincide con la
sedimentacién de abanicos aluviales al pie de los relieves pliocenos rejuveneci-
dos (“rafia”). Tal es el caso de las Sierras de Guadalupe-Montdnchez (1.000 m de
salto vertical), de Somosierra, Guadarrama y el S de Gredos (hasta 2.000 m de
salto) en el Sistema Central o del borde S de la Cordillera Cantdbrica en la

Cuenca del Bierzo.
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IV.2.8. Morfotectonica del Antepaijs Ibérico. Deformaciones tle gran radio

Una vez establecida la orientacién y las caracteristicas del campo de esfuerzos
tecténicos activos en el interior peninsular (ver capitulo 3), asi como su periodo
de actuacién, resulta patente la consistencia entre éste y la morfologfa de la
Peninsula Ibérica. Tanto la topograffa, como las anomalias gravimétricas de bou-
guer muestran periodicidades de 50 y 150-250 km, perpendiculares a la maxima
compresion, lo que resulta de manera muy evidente, en la distribucién de las cuen-
cas hidrogrificas de la vertiente atldntica (figuras 4.12 y 3.4e) (Cloetingh e 4/,
2002). Este patrén de deformacién demuestra la actuacidn de esfuerzos intrapla-
ca alpinos y neotecténicos responsables de la formacién de pliegues a gran escala.
Los primeros parecen acomodarse mediante pliegues en la corteza superior fragil
y fallas distribuidas en la corteza sismogenética (potencia fragil efectiva de la corte-
za). El segundo conjunto de flexiones afecta a toda la litosfera Varisca y es consis-
tente con su edad termotecténica.

Esta situaciéon implica un desacoplamiento parcial entre la corteza y el manto
superior litosférico. Dadas las bajas tasas de deformacién, estas estructuras pueden
tardar en desarrollarse entre 5 y 10 ma. Esta situacién implica un fuerte acopla-
miento mecanico entre el Antepais Ibérico y los procesos que tienen lugar en los limi-

tes de placa adyacentes (empuje de la Dorsal y procesos colisionales). Modelos

Fignra 4.12.
Modelo digital
del terreno
coloreadn por
alturas de la
Peninsula lbérica
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matemadticos hibridos entre elementos finitos y diferencias finitas (Burov y Poliakov,
2001) (ver epigrafe 6.5) indican que si se incluye una zona de debilidad (m4s calien-
te) en el S, el acortamiento no es capaz, por si sélo de producir los pliegues de gran
radio observados. Se requiere, por tanto, un acortamiento simétrico desde ambos
bordes (N y S). De este modo, la deformacién en el limite N puede haber sido impor-
tante, también durante el Nedgeno.

La erosién parece haber tenido un lugar predominante en este proceso, ya que
juega un papel primordial en Ja atenuacién de la amplitud de las flexiones meno-
res (50 km), a la vez que acelera los movimientos verticales, tanto de las estruc-
turas reactivadas, como de las de nueva formacién, a todas las escalas
(Garcfa-Castellanos, 2002). En contraposicién, la autoorganizacién de la red de dre-
naje durante el plegamiento produce una redistribucién superficial de masas muy
asimétrica.

El levantamiento globalizado plioceno de la Peninsula Ibérica queda puesto
de manifiesto por la erosién generalizada de los depésitos de tipo “rafa”, inme-
diatamente anteriores, y por la presencia de numerosos depésitos plio-cuaterna-
rios litorales elevados (Vidal Romani, 1989; Granja, 1999; Hindson ez 2/., 1999;
Zazo et al., 1999), lo que se traduce en el cambio entre sedimentacién y erosién
que se aprecia en las cuencas del Duero, del Ebro y del Tajo. En esta tltima, la
sedimentacién sélo tiene lugar en las terrazas de los rios desde hace 2-2.5 ma y
con un control tecténico evidente (Capote y De Vicente, 1989). Este levantamiento
se ha cuantificado entre 150-200 m en el E (Janssen ez 2/, 1993) y de alrededor
de 500 m en el centro peninsular (Andeweg, 2002) (figura 3.1c).

No obstante, al menos para la Cuenca del Ebro (y quizd para la del Duero), el
origen del incremento de la erosién puede ser el de una reorganizacion de la red
de drenaje por un descenso relativo del nivel base de erosion fluvial (Garcia-
Castellanos et /., 2003).

IV.3. ESTRUCTURA DEL RELLEND SEDIMENTARIO DE LAS PRINCIPALES CUENCAS

v UEL

V.3.1. Introduccion

El principal objetivo alcanzado en este apartado ha sido recopilar y convertir
en formato digital todos los datos existentes sobre el subsuelo de las cuencas ter-
ciarias ibéricas, entre las que se encuentran las siguientes: Ebro, Duero, Almazan,
Tajo, Loranca y Guadalquivir (figura 4.13), pasaremos a describir brevemente el
andlisis de la geometria y del relleno sedimentario cenozoico. Sin olvidar su inte-
gracién en el contexto de la evolucién de la deformacién terciaria y cuaternaria en

la Placa Ibérica.
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IV.3.2. Metadologia

Inicialmente vamos a describir la informacién recopilada en cada una de las
cuencas mencionadas. La notacién general de ficheros va a tener la misma estruc-
tura para todas las cuencas con isopacas e isobatas digitalizadas, y tiene la siguien-

te organizacién:

* Nombre de la cuenca (3 letras), por ejemplo la Cuenca del Duero: DUE
* Tipo de mapa (4 letras). Se han digitalizado dos tipos de mapas:

— Isopacas: ISOP

— Isobatas: ISOB
* Nombre de la formacién o limite digitalizado, que constard de una o dos

palabras. Como por ejemplo basamento Paleozoico: BASAM PALEOZ

De cada uno de los mapas digitalizados se han creado diferentes formatos de
fichero para facilitar su tratamiento con programas distintos, y para que no se modi-
fiquen los datos originales con el tratamiento de la informacién. De esta manera,
se van a tener ficheros, *.dat (que representan tripletes de datos x, y, z) y *.grd

(ficheros de mallas regulares de estos datos que facilitan su representacién carto-

grifica).

Figura 4.13.
Criencas terciarias
en las qgrte se han
digitalizado
datos del subsuelo
(Ebro, Drero,
Almazdn, Tajo,
Lovanca y
Guadalquivir)
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Cuenca del Ebro (figura 4.14)
Datos procedentes de Enresa (1998)
Mapas de Isobatas
Limite Paleozoico ~ Paleoceno (H0): EBR ISOB HO
Limite Bartoniense — Priaboniense (Eoceno) (H1): EBR ISOB H1
Limite Eoceno — Oligoceno (H2): EBR ISOB H2
Limite Rupeliense — Chatiense (Oligoceno) (H3): EBR ISOB H3
Limite Ageniense — Aragoniense (Mioceno) (H5): EBR ISOB H5
Mapas de Isopacas
Materiales del Paleoceno al Eoceno (HO-2): EBR ISOP HO-2
Materiales del Rupeliense (Oligoceno) (H2-3): EBR ISOP H2-3
Materiales del Chatiense al Ageniense (H3-5): EBR ISOP H3-5

Cuenca del Duero (figura 4.14)
Datos procedentes de Enresa (2000)

Mapas de Isobatas
Techo del Garumnense (Cretdcico superior): DUE ISOB TECHO GARUM

Techo del Oligoceno: DUE ISOB TECHO OLIG

Cuenca del Tajo (figura 4.14)
Datos procedentes de IGME (1990)
Mapas de Isobatas
Basamento paleozoico: TAJ ISOB BASAM
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Cuenca de Lovanca (fignra 4.14)
Datos procedentes de IGME (1990) y Mufioz Martin (1997)
Mapas de Isobatas

Techo del basamento: LOR ISOB BASAM

Techo del Cretdcico: LOR ISOB TECHO CRET

Cuenca de Almazan (figura 4.14)
Datos procedentes de (ITGE, 1990) y (Rey Moral, 2001)
Mapas de Isobatas
Base del Albiense (Creticico): ALM ISOB ALBI
Materiales del Terciario: ALM ISOB TERC

Cuenca del Guadalquivir (fignra 4.14)
Datos procedentes de (ITGE, 1990)
Mapas de Isobatas

Materiales terciarios:
— Informacién correspondiente a 1989: GUA ISOB TERC 89
— Informacién correspondiente a 1990: GUA ISOB TERC 90

Mapas de Isopacas
Materiales del Mioceno medio: GUAD ISOP MIOC MED

El andlisis de la informacién de datos de isopacas, permite estudiar cémo la
fracturacién influye en la distribucién intracuencal de sedimentos en diversos
intervalos de tiempo geolégico. Esta distribucién puede verse afectada por fallas
que no encrarian en el rango de las de primer orden, objetivo de este proyecto. Por
lo tanto, hemos considerado el centrarnos en la informacién aportada por datos de
isobatas y su integracién en un mapa de profundidad al basamento a escala penin-
sular. En el siguiente apartado se describe el proceso de construccién de este mapa,
las relaciones con la fracturacién de primer orden y las caracteristicas que presen-
ta el basamento bajo cada una de estas cuencas.

. Wigdpea ge prounoiaan gel bhasamento

El mapa que presentamos a continuacién (figura 4.15) ha sido construido con
la informacién procedente de los ficheros de isoprofundidades (isobatas) del basa-
mento, EBR ISOB HO, DUE ISOB TECHO GARUM, TAJ ISOB BASAM, LOR
ISOB BASAM, ALM ISOB ALBI, GUA ISOB TERC 89.

En este mapa se pueden diferenciar varios tipos de cuencas sedimentarias, en
funcién del ambiente y los procesos tecténicos que las generaron. De esta mane-
ra, las cuencas del Ebro y del Guadalquivir representan cuencas de Antepafs (5.5)
del orégeno pirenaico y bético respectivamente. Estas cuencas presentan, como carac-

teristica principal, el contar con los mayores depocentros, con un basamento muy
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deprimido, llegdndose a valores de unos 5.000 m de relleno en la cuenca del Ebro
y de unos 4.000 m, en la del Guadalquivir. La génesis de estas cuencas estd neta-
mente relacionada con el comportamiento flexural de la litosfera (subsidencia) ante
la generacién de cargas por apilamiento de ldminas cabalgantes (Garcia-Castellanos
et al., 2003).

Otro tipo de cuencas de Antepafs serfan las del Duero y del Tajo. La primera
debe estar relacionada, fundamentalmente, con el orégeno pirenaico. Este hecho
puede verse en la distribucién de isovalores de profundidad, tanto la Cuenca del
Ebro, como la del Duero, que comparten depocentros orientados en direccién E-
O adosados a las principales fallas que limitan, tanto la Cordillera Cantdbrica, como
los Pirineos (Alonso-Zarza et al., 2004). Ademés ambas cuencas pudieron estar inter-
conectadas quedando separadas actualmente por una zona relativamente estrecha
denominada Corredor de la Bureba. La Cuenca del Tajo debe relaccionarse con la evo-
lucién del borde sur del Sistema Central (De Vicente et al., 1996¢; Calvo et a/.,
1996) y, por tanto, con el desarrolllo y/o reactivacién de desgarres intracontinen-
tales y de cabalgamientos de piel gruesa de primer orden. La principal diferencia
con las cuencas del Ebro y del Guadalquivir estriba en que se formaron en un con-
texto intraplaca, dentro de la paleogeografia ibérica, quedando patente en el desa-
rrollo de depocentros de menor magnitud con respecto a las cuencas de Antepafs
(s.5).

Por dltimo, tanto la Cuenca de Almazdn, como la Cuenca de Loranca, repre-
sentan claros ejemplos de autenticas cuencas de piggy-back. La Cuenca de Almazdn

se encuentra intimamente relacionada con el emplazamiento alpino de la lamina
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cabalgante de la Sierra de Cameros segin una direccién de transporte tecténico
hacia el N y NE (Casas Sainz, 2000), de ahi que presente un depocentro alargado
en direccién NO-SE. La Cuenca de Loranca se relaciona con el emplazamiento hacia
el Oeste de los cabalgamientos que generaron la Sierra de Altomira (Mufioz-

Martin, 1997, presentando por tanto, un depocentro alargado segiin N-S).

La reciente publicacién del mapa tecténico de Espafia (Rodriguez, 2004)
incluye, en las cuencas de antepafs, las isobatas al techo del basamento (figura 4.16).

Los resultados son muy similares a los obtenidos en este proyecto.
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Fignra 4.16.
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V. Analisis geofisico






El andlisis de la estructura de la corteza y la litosfera en la Peninsula Ibérica
se puede realizar desde diferentes fuentes de informacién indirecta, siempre de caréc-
ter geofisico, entre las que destacan: perfiles de sismica de refraccién y/o reflexién
profunda, andlisis gravimétricos e isostaticos, sondeos magnetoteltiricos, datos de
flujo térmico y de geomagnetismo.

De todas estas fuentes de informacién, las secciones sismicas aportan infor-
macién sobre la distribucién en profundidad de velocidades sismicas, la gravime-
tria de distribucién de densidades y de los mecanismos de compensacién isostatica,
el método teluro-magnético de distribucién de conductividad y/o resistividad y
el geomagnetismo de susceptibilidad y magnetizacién remanente. Por otra parte,
resulta posible constrefiir la informacién que los métodos geofisicos proporcionan
mediante el ajuste de perfiles reoldgicos de resistencia en profundidad, utilizan-
do diferentes gradientes geotérmicos y asimilando las unidades de la corteza a leyes
de comportamiento reolégico de diferentes minerales y/o rocas.

Estos perfiles reolégicos, integrados con el resto de informacién geoldgica y
geofisica permiten a su vez, cuantificar algunos aspectos del comportamiento de
la corteza y la litosfera ante las cargas topogrificas y los esfuerzos tectdnicos, entre
los que destacan el espesor eldstico efectivo y la longitud de onda de los pliegues
corticales y/o litosféricos (Burov y Diament, 1995; Cloetingh y Burov, 1996). Por
ultimo conviene destacar la presencia de numerosa informacién geolégica y geo-
fisica més superficial (Querol, 1989; De Vicente ¢t @/., 1996) que limitan e impo-
nen una serie de condiciones de contorno para las posibles interpretaciones de los
datos geofisicos mds profundos.

No conviene olvidar que el principal objetivo de este proyecto es la determi-
nacién y cartografia de las fallas de primer orden de la Peninsula Ibérica, por lo
que resulta necesario realizar mapas de los pardmetros geofisicos, no siendo sufi-
ciente la localizacion en perfiles aislados. Por este motivo ha sido necesario reali-
zar una recogida exhaustiva de pardmetros geofisicos y su incorporacién a bases de
datos georeferenciadas en orden a realizar anélisis geofisicos de los que se pudie-
ran extraer estructuras cartografiables en planta.

Al analizar la estructura de la corteza en el Antepais Ibérico, nos encontramos
con el problema de la practica ausencia de datos sismicos (Surifiach y Vegas, 1988),
ya que la mayor parte de los perfiles profundos se han realizado en las cadenas que
lo rodean. También son escasos los datos magnetoteltricos. Sin embargo, si exis-
te una densidad aceptable de datos gravimétricos y magnéticos, y algunos mode-
los reoldgicos (Mezcua e al., 1996; Tejero er al., 1996; Socias et al., 1991; Gémez
Ortiz, 2001; Tejero y Ruiz, 2002) y de comportamiento eldstico (Van Wees ¢t a/.,

1995), los cuales permiten abordar el andlisis de la estructura cortical del Antepais
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Ibérico mediante la integracién de mapas gravimétricos de anomalias de Bouguer
e isostaticos residuales con modelos reolégicos.

En este capitulo se muestra una sintesis de los datos térmicos y de espesores
corticales y litosféricos publicados y disponibles en el entorno de la Peninsula Ibérica.
Posteriormente se describen los mapas de anomalias gravimécricas de Bouguer, a
partir de los que se obtiene un mapa de anomalfas isostéticas residuales (Alvarez
et al., 2002). Después se analizan en profundidad los datos aeromagnéticos, obte-
niendo cartografias de anomalias magnéticas, de anomalias aeromagnécicas redu-
cidas al polo, y finalmente se realiza un andlisis de la posicién en planta y profundidad
de las fuentes magnéticas mediante la aplicacién de la Deconvolucién de Euler.

Finalmente se ha realizado una cartografia de la geometria del Moho (obteni-
do a partir de la compensacién isostatica local de la topografia suponiendo un mode-
lo de tipo Airy). Esta superficie del Moho se ha calculado para diferentes contrastes
de densidad y espesores de corteza continental en equilibrio, hasta ajustarla a los
valores de espesor cortical obtenidos en las secciones sismicas disponibles.

Todos estos mapas se han superpuesto al resto de informacién geolégicay topo-
grafica, con el objetivo final de caracterizar aquellas discontinuidades de primer

orden a escala cortical (ver capitulo 8 y 9).

En este apartado se describen y discuten todos los datos de flujo de calor exis-
tentes en la Peninsula Ibérica. Se describird el mapa de flujo de calor superficial a
escala peninsular (Ferndndez ez 2/., 1998; Marzan Blas, 2000; Ferndndez ez 2/., 2004),
que supone la contribucién de Espaiia al Atlas de Recursos Geotérmicos de Europa.
Por tltimo se describen los resultados del andlisis estadistico de los datos agrupa-
dos segiin las principales unidades tecténicas.

Se ha elaborado un mapa a partir de 632 determinaciones de flujo de calor
superficial (figura 5.1). Los datos fueron filtrados para eliminar anomalfias locales.
A continuacion, se realizé un curvado ponderado automdtico que posteriormente
fué modificado para corregir los errores de interpolacién en los [imites con dreas
sin datos.

La distribucién de valores se localiza fundamentalmente en la periferia de la
peninsulay en especial en el margen Mediterrdneo, donde las isolineas definen per-
fectamente el adelgazamiento litosférico descrito a lo largo de los ejes de las cuen-
cas Catalano-Balear por un lado (Foucher ¢ /., 1992; Zeyen y Ferndndez, 1994)
y de Albordn y Sur-Balear por otro (Polyak ez a/., 1996; Torné et al., 2000).

En la Cuenca Catalano-Balear se observa como los médximos de flujo de calor
regional quedan alineados en una disposicién SW-NE, coincidente con el eje de

mdximo adelgazamiento de la cuenca. La parte mds meridional de este eje repre-



senta una excepcion, ya que el flujo de calor es maximo vy, sin embargo, es la zona
axial con menor adelgazamiento. Mientras que el flujo de calor hacia el norte res-
ponde bien ante un modelo sencillo de adelgazamiento litosférico uniforme, la zona
sur requiere un modelo mds complejo, debiendo considerarse tres etapas extensi-
vas durante el Mesozoico, compresién durante el Palebgeno y extensién durante
el Mioceno y Oligoceno (Ferndndez et al., 1995).

En las cuencas de Albordn y Sur-Balear se encuentra el mdximo valor de flujo
de calor regional de todas las dreas analizadas, consecuencia del intenso adelgaza-
miento sufrido en la zona durante la extensién Nedgena. En la Cuenca de Albordn
se observa como el flujo de calor superficial aumenta hacia la zona axial y en direc-
ci6n O-E. En la Cuenca Sur-Balear se produce una continuidad de esta tendencia
alcanzdndose valores regionales superiores a 120 m~ en la zona axial. En la cuen-
ca de Albordn, Torné et 2/. (2000), describen un fuerte adelgazamiento cortical (desde
34 a 12 km) y litosférico (desde 140 a 50 km) entre el eje de la cuenca y las cade-
nas Bélicas y Rif (apenas 150km de distancia).

Estas mismas relaciones de adelgazamiento se producen a lo largo de una mayor
distancia en direccién O-E. En la parte mds adelgazada, ya en dominio de la
Cuenca Sur-Balear, Torné ez #/. (2000) proponen una corteza anémala como tran-
sicién hacia corteza ocednica. Basindose en estos resultados y siguiendo la tendencia
del flujo de calor, serd muy razonable suponer que el adelgazamiento continte en
la cuenca Sur-Balear en direccién O-E y hacia la zona axial.

El margen Atldntico presenta una menor densidad de medidas. Sin embargo,
no hay evidencias de importantes anomalias térmicas regionales, como es de espe-
rar en un margen pasivo relativamente antiguo y estable. Parece correcto suponer
una transicién suave desde los valores médximos en torno a 70-80 mW/m? en
dominio continental, hasta los minimos en torno a 40 mW/m? en dominio ocea-
nico. Aunque no haya por ello que descartar variaciones del grosor litostérico en
puntos del margen surportugués (¢g. Torné et z/., 1995)

La parte emergida de la Peninsula presenta amplias zonas carentes de medi-
ciones, especialmente en el interior. El norte y el nordeste peninsular tienen un
flujo de calor regional bastante uniforme en torno a un valor de 60-70 mWm?. Al
sur del Macizo Ibérico (figura 5.1), en la Zona Surportuguesa, se ha podido aco-
tar bien una anomalia positiva en torno a 80 mWm?® en base a un grupo de ocho

sondeos que no presentan circulacién de agua.

Definiendo una unidad tectonotérmica como aquella drea geolégica cuyo régi-
men térmico se ha visto globalmente alterado por un evento tecténico determi-

nado; Marzdn Blds (2000) lleva a cabo un andlisis estadistico de los valores de flujo

Andlisis geofisico

83



PROYECTO PRIOR. DETERMINACION DE FALLAS DE PRIMER ORDEN MEDIANTE EL ANALISIS INTEGRADO DE DATOS GEOLOGICOS

Fignva 5.1.
Mapa regional
del flujo de calor
superficial en la
Peninsula
1bérica. Las isoli-
neas son cada
10mWnr?. Los
cirendos indican
medidas en pozos
de petrdleo, los
tridngulos en
pozos para abas-
tecimizento de
agna y explota-
cidn mineva y los
cnadrados indi-
can mediciones con
sondas marinas
(modificado de
Marzdn Blds,

2000)

[ . . — —— 4 47 N

38=10 e T of 42N

s0L7
40°N

38°N

36°N

C— T —— — 3
12°W 10°w W &°W 4°W 2 0° 2°E

de calor superficial segin las principales unidades tectonotérmicas de la Peninsula

Ibérica. Para ello define estas unidades de la siguiente forma (figura 5.1).

Macizo Ibérico, donde el Gltimo evento tectonotermal que lo afecté glo-
balmente fue la orogenia hercinica.

Margen Atldntico (margen Portugués y Gallego), margen Cantdbrico y Golfo
de Cédiz), afectado por un proceso extensivo desde el Tridsico al Jurdsico
superior.

Dominio Alpino (incluye las cadenas Béticas, Ibérica y Pirenaica, y la
cuenca Vasco-Cantdbrica), producto de la orogenia alpina que comenzé en
el Cretdcico superior y todavia es activa.

Cuencas rerciarias (incluyen la del Duero, del Tajo, Lusitana, de Mallorca,
del Ebro, del Guadalquivir y las de Galicia) y son consecuencia de la tec-
ténica alpina.

Por dltimo, el margen Mediterraneo (Cuenca Catalano-Balear y cuencas de
Albordn y Sur-Balear) cuyo Gltimo evento tectonotermal es la extensién duran-

te el Nedgeno.

En las cuencas terciarias, los valores de flujo de calor presentan una distribu-
cién ancha y bastante simétrica en torno a un valor més probable, o frecuente, de
65 mWm?, siendo, sin embargo, 7327 mWm? su valor medio. Este desplaza-
miento del valor medio se debe a la contribucién de importantes anomalias geo-
térmicas de cardcter positivo.

En el mapa de flujo de calor (figura 5.2) (Marzan Blds, 2000), puede obser-
varse la situacién de estas anomalias: al este de la Cuenca del Ebro, en la Cuenca del
Guadalquivir y en las cuencas gallegas, linea punteada). La gran amplitud de la

distribucién de frecuencias (s.d.) es un reflejo de la importancia de la perturbacién



sl A
04

254

Cuencas Terciarias

Dominio Alpino

N:100 N:81
20+ media:73 media:63
sd:27 sd:9

o 5
o
S
® 0 =ttt
> w w0 N w wn w n w0 wn
O = = o~ © < w0~
er Qe ITLECEL
el
e 40 40
£
3 3w+ C st D
304
251 Macizo Ibérico Margen Atlantico
N:49 N:83
204 media:71 media:54
sd:24 sd:15
154
A
10+
54
0 L t rm1mlm;m =ttt
289880883888 esEr E - - A
e c T2 EC 2 @ 0 FTe e

Flujo de calor superficial (mWm=)

por circulacién de agua, tanto ascendente como descendente, que afectan a estas
cuencas,

El dominio Alpino tiene una distribucién de valores estrecha y centrada en
65 mWm?, coincidente con el valor medio obtenido 63+9 mWm? (figura 5.2).
La totalidad de los datos en el dominio Alpino procede de sondeos de petréleo (con-
siderablemente profundos), lo cual puede justificar que aparezcan escasas eviden-
cias de perturbacién por circulacién de agua.

La densidad de datos en el Macizo Ibérico no es muy alta, y los datos proce-
den exclusivamente de sondeos de abastecimiento de agua o de exploracién mine-
ra. Estos sondeos son relativamente poco profundos y por tanto su gradiente es muy
sensible a perturbaciones por circulacién de agua o variaciones de temperatura super-
ficial, razones por las que el valor medio de flujo de calor, 71+24 mWm?, tiene
asociada una importante desviacién. La distribucién de frecuencias es muy amplia
y bimodal. Tiene un primer méximo en 55 mWm?, valor esperable para una zona
donde los tltimos eventos tectonotermales tuvieron lugar en el Hercinico (Chapman
y Furlong, 1977); y un segundo mdximo en 75 mWm?, que viene asociado a la
anomalfa regional ya descrita situada al Sur del Macizo Ibérico (figura 5.2).

El valor medio de flujo de calor en el margen Atldntico es de 54+15 mWm?.
La distribucién estadistica de valores tiene un cardcter asimétrico (figura 5.2)
(Marzdn Blds, 2000), con una coda estrecha en los valores inferiores, y amplia en

los valores elevados. En la coda estrecha de la distribucién, en el entorno de 25-
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Figura 5.2.
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(Duero, Tajo,
Lusitania,
Mallorca,
Galicia, Ebro y
Guadalquivir).
La flecha indica
el valor medio de
Slujo de calor
(modificada de
Marzdn Blds,
2000)
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50 mWm?, se sittian los datos de la parte ocednica del margen con valores muy
uniformes y coherentes con los resultados de Parsons y Sclater (1977) para una litos-
fera ocednica del Jurdsico Superior, como la del margen Atldntico de Iberia
(Srivastava et 2/., 1990). A medida que se entra en el dominio continental aumen-
ta el flujo de calor y también su dispersién, hasta alcanzar valores en torno a 80
mWm? en la cuenca Lusitana.

El margen Mediterrdneo, con 319 datos, es el drea tecténica mejor muestrea-
da, y tiene un valor medio de flujo de calor elevado, 81+26 mWm? . Los datos
presentan una distribucién bastante ancha con el valor medio coincidente con el
valor mds frecuente. Para profundizar mejor en el analisis de los datos, se pueden
dividir segiin dos dreas con una geodindmica diferente: la Cuenca Caralano-Balear,
y las cuencas de Albordn y Sur-Balear (Marzdn Bl4s,2000) (figura 5.3).

La frecuencia de los valores en la cuenca Catalano-Balear tiene una distribu-
cién bastante simérrica y relativamente estrecha, con un valor medio de 76+15
mWm?. Los valores mas bajos que aparecen en la muestra estdn asociados a ano-
malfas originadas por circulacién de agua en la zona de talud frente a isla de
Mallorca, (Foucher et a/., 1992). Los valores mas elevados corresponden a la parte
miés meridional del eje de la cuenca, y estdn asociados a una mayor complejidad
geodindmica en la zona (Ferndndez et /., 1995).

La distribucién de la frecuencia de valores de flujo de calor en las cuencas de
Albordn y Sur-Balear es ancha y asimécrica con gran amplitud de la rama de valo-
res inferiores. El valor medio de 86+33 mWm ?, supone el mayor valor medio de
todas las dreas muestreadas, y es consecuencia del fuerte adelgazamiento litosféri-
co sufrido en la zona (Polyak et a/., 19906; Torne ¢t «/., 2000). La importancia de
los valores bajos en la muestra es un reflejo de las anomalias negativas, aparente-
mente, asociadas a corrientes marinas profundas que cruzan el Estrecho de Gibraltar
(Polyak ez al., 1996).

En la figura 5.4 se muestra la relacién entre flujo de calor y edad tectonotermal
para las unidades tectonotérmicas anteriormente establecidas. Ademds se han afiadi-
do las curvas que relacionan el flujo de calor con la edad de la corteza ocednica, pro-
puesta por Sclater e #/. (1976), y con la edad tectonotermal en continente, propuesta
por Chapman y Furlong (1977). Los valores medios de flujo de calor en corteza con-
tinental estdn en buen acuerdo con la curva propuesta por Chapman y Furlong (1977).
El margen Adantico y Mediterrdneo, donde los datos corresponden a corteza conti-
nental y ocednica, concuerdan con ambas curvas. La asimetria con respecto al valor
medio de flujo de calor que se observa en el margen Mediterrdneo y las cuencas ter-
ciarias continentales (figuras 5.2 y 5.3), se explica porque ambas engloban los perio-
dos Nedgeno y Cuaternario donde el gradiente de las curvas es méximo. Aunque el
valor medio en cada unidad coincide con el propuesto por las curvas, los eventos tec-

tonotermales muy recientes o actuales aumentan la dispersién hacia valores altos.



50
504 Margen Mediterraneo
N:319
media:81
50 sd:26
[
4
o
o
>
(1)
b ]
<
Q
£
3
z
501 Cuenca Catalano-Balear 50+ ;
Cuencas de Alboran y Sur-Balear
N:161 N:158
media:76 40+ media:86
sd:15 sd:33
304
Y
201
10+
0
323%’33‘3«”&3@?@???_‘@‘? 2488 988N 2L R B9y 8L
Flujo de calor superficial (mMWm-2)
250
200 Flujo de calor en relacién a la edad en
e litosfera ocednica (Sclater et al., 1976)
rgen
_Mcd]lennncb
Flujo de calor en relacién al ultimo evento
! | tectotermal en litosfera continental
150 - Cuencas {Chapman y Futiong, 1977)
\ Terclarias |

\ Contlinantales

T1 ‘
\

Flujo de calor superficial (mW/m?)

\ Macizo

100 ™ Ibérico

l *P"i Dominio Margen

| - : — Atlantico +
50 ¢ | 1 ! =

I

o , , _
0 50 100 150 200 250 300

Edad tectonotermal (ma)

V.3. GRAVIMETRIA E ISOSTASIA

En cuanto a la gravimetria, y a partir de la unificacién de informacién proce-
dente de diferentes organismos publicos, se ha obtenido una nueva base de datos
muy representativa. Asi, las observaciones en tierra proceden del (Instituto

Geogréfico Nacional, Enresa y el Bureau Gravimétrique International). Para las
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Figura 5.3.
Distribucion esta-
distica de los
valores de flujo de
calor superficial
en el margen
Mediterrdneo y su
division en dos
dreas de geodind-
mica diferente:
cuenca Catalano-
Balear y cuencas
de Albordn y
Swur-Balear. La
flecha indica el
valor medio de
[flujo de calor
(modificada de
Marzdn Blds,
2000)
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observaciones en mar se ha contado con datos obtenidos mediante técnicas de alti-
metria satelital, mécodo que asegura una gran cobertura de informacién con una
calidad muy aceptable (Smith y Sandwell, 1997).

El total de 157.766 observaciones topogréfico-batimétricas se han tomado de
dos fuentes distintas. Por un lado se han seleccionado datos batimétricos de la base
de datos de Sandwell y Smith (1997), obtenidos también mediante la técnica de
altimetrfa satelital. Para los datos terrestres se ha seleccionado la base topografica
mundial GTOPO30 del USGS. Una vez seleccionados los datos ha sido necesario
realizar una homogenizacién a un sistema de referencia comin para todas las
observaciones gravimétricas (Geodetic Reference System de 1967). Ademds, debido a
que algunos de estos datos no presentaban correccién topogrifica ha sido necesa-
rio realizar esta correccién a todos los datos terrestres hasta los 167 km Finalmente
todos los resultados de anomalia de Bouguer completa se han interpolado a una
malla regular con 4 km de intervalo entre nodos, utilizando como algoritmo el

Kriging con variograma lineal

El mapa de anomalias de Bouguer presenta un intervalo entre curvas isoand-
malas de 10 mGal, e incluye toda la Peninsula Ibérica y dreas ocednicas adyacen-
tes, lo que permite analizar el Antepais Ibérico eliminando los efectos de borde.
Sus dimensiones son suficientes para investigar las anomalias isostdticas de gran
longitud de onda (mayores de 500 km) que tengan significado geoldgico. Gracias
al gran nimero de datos utilizados y a la extensién del mapa en dreas ocednicas se
ha conseguido una mayor resolucion respecto a los mapas de anomalias de Bouguer
de la Peninsula Ibérica publicados con anterioridad (Mezcua et a/., 1996).

Los valores del mapa de anomalias de Bouguer presentan una amplia varia-
cién, oscilando entre valores maximos de entorno a los 350 mGal en las zonas abi-
sales ocednicas y valores minimos alrededor de los -160 mGal en la Cordillera Bérica.
Hay que destacar que los valores negativos de anomalia de Bouguer se distribu-
yen sobre casi toda la superficie de la Peninsula [bérica, exceptuando la zona del
NO peninsular, as{ como el drea ocupada por las zonas de Ossa-Morena y
Surportuguesa, debido a la presencia de rocas de alta densidad. En este mapa se
aprecian algunas anomalfas que pueden asimilarse a cuerpos geolégicos cartogra-
fiados en superficie. Sin embargo, en otras la relacién no es tan clara, quedando

enmascarada por la distribucién en profundidad de las raices isostdricas.

Para intentar explicar el comportamiento isostatico en la litosfera, hay tres mode-
los principales. En dos de ellos (modelo de Pratt-Hayford, Hayford y Bowie, 1912
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y Airy-Heiskanen, Heiskanen y Moritz, 1967), el mecanismo de compensacién se
realiza de manera local, mientras que el de Vening-Meinesz (1939) propone un
mecanismo de compensacién regional introduciendo un pardmetro de regionali-
dad R. La obtencién de la anomalfa isostdtica residual se realiza sustrayendo la corre-
cibn isostatica, de la anomalia de Bouguer. Esta correcién isostatica refleja el efecto
gravimétrico regional, causado por el déficit de densidad bajo una carga topogra-
fica, asumiendo un modelo isostatico inicial. A este efecto se le ha denominado
tradicionalmente campo isostatico regional (Jachens ez. a/., 1989).

Para la relizacién de este mapa de anomalfas isostaticas residuales se ha selec-
cionado el modelo de Airy-Heiskanen con compensacién local por su facilidad de
cdlculo y buenos resultados en dreas continentales (Simpson ez. a/., 1986; Alvarez
et al., 2002). Para calcular la geometria de la raiz, T, con este modelo, es nece-
sario introducir tres pardmetros iniciales: el espesor de la corteza en equilibrio a
nivel del mar (raiz de Airy-Heiskanen, T(), el contraste de densidad a cravés de la
base de la raiz, (Ap) y, por dltimo, la densidad de la carga topogrifica, (A).

Ty =hy AL;) +T, ecwacion [5.1]
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Figira 5.0.
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1992; ESCI,
1995; Marzdn,
2000; Simancas,
et al., 2003;
Pedreira et al.,
2003)
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Para determinar el espesor de la raiz a nivel del mar, T,, se ha realizado un ané-
lisis espectral de la malla de datos de anomalias de aire libre para la Peninsula Ibérica
(Karner y Watts, 1983). A partir de este analisis espectral llegamos a un valor medio
de T, de entre 30 y 33 km Cabe destacar que este valor se ajusta, de manera aproxi-
mada, a los espesores corticales deducidos a partir de diversos trabajos de sismica de
refraccién en varias zonas de la Peninsula Ibérica, (ILIHA DSS Group, 1993, figura
5.6). El contraste de densidad a través de la base de la rajz se ha determinado median-
te la confrontacién de los valores de anomalfas de Bouguer para 4reas terrestres fren-
te a sus cotas, obteniéndose un contraste de densidad (Ap ) en dreas continentales de
0.83 g.cm™. Para la densidad de la carga topogrifica hemos preferido asumir el valor
medio de 2.67g.cm™, utilizado universalmente en el célculo de la correcién de
Bouguer. Una vez definida la geometria de la raiz se calcul6 su efecto gravimétrico,
o cotrecién isostatica mediante el algoritmo AIRYROOT (Patker, 1973; Simpson ¢z.
al., 1983), que proporciona un mapa de anomalias regionales, generado por la geo-
metria del Moho y el contraste de densidad, a través de esa superficie. Finalmente, el
mapa de anomalfas isostdticas residuales (AIR) se obtuvo sustrayendo esta correccién

del mapa de anomalias de Bouguer que describimos antes.

V.3.3. Mapa de anomalias isostaticas residuales

En el mapa de anomalfas isostaticas residuales (figura 5.7) se observan ano-

malfas de larga y corta longitud de onda. Las longitudes de onda amplias deben
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Figura 5.7.
Mapa de anoma-
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corticales
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respectivamente
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relacionarse con la ausencia de equilibrio isostdtico, o bien porque existen otros
mecanismos de compensacidn no local. Este es el caso de algunas anomalias isos-
tdticas residuales de gran longitud de onda (Cordillera Bética). Las longitudes de
onda menores, por el contrario, no se relacionan con los mecanismos de compen-
sacién, sino con cuerpos geolégicos con contraste de densidad emplazados en los
primeros km de la corteza.

El mapa de anomalias isostdticas residuales muestra unos valores de entre 80
mGales en el SO de la Peninsula Ibérica y los -65 mGales de la Cordillera Bética.
Dentro del Antepais Ibérico dominan las interferencias de las anomalfas asociadas
a estructuras variscas (de orientacién principal NO-SE a E-O, por ejemplo, el eje
negativo del batolito de los Pedroches) con las estructuras alpinas compresivas de
direccién general NO-SE. El mayor gradiente, con una geometria alargada, se loca-
liza en la falla del borde Sur del Sistema Central. Adosadas a esta cadena aparecen
dos grandes anomalias negativas de gran longitud de onda que se corresponden
con las cuencas del Duero y del Tajo, y que deben estar asociadas al gran espesor
de sedimentos, y al comportamiento flexural por carga topografica y presencia de
esfuerzos tecténicos horizontales (Van Wees ez /., 1995; Andeweg et /., 1999;

Stapel, 1999). De estas dos grandes anomalias, la de la Cuenca del Duero presen-
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ta una menor magnitud, probablemente debido a la mayor resistencia de la cor-
teza en esta zona, tal y como sugieren los perfiles reolégicos calculados (Tejero y
Ruiz, 2002). También se aprecian en el mapa de anomalias isostéticas residuales
numerosas estructuras compresivas con levantamiento del basamento, que quedan
reflejadas como zonas de alto gradiente de orientacién NE-SO (borde Norte de la
unidad de Cameros, el cabalgamiento de la Sierra de Guadalupe-Montdnchez). Las
principales estructuras extensionales que se observan también se muestran como
zonas de alto gradiente que limitan anomalias isostdticas residuales negativas

(fallas normales de la Fosa de Teruel y de la Cadena Costera Catalana).

V.4. ANALISIS AEROMAGNETICO

Una vez recibidos los datos aecromagnéticos (en forma de malla) por parte del IGN
se planteaba la necesidad de la incorporacién de estos en una base de datos que faci-
litara el posterior procesado y analisis de los mismos. A continuacién, se van a des-
cribir brevemente los datos de partida originales y las transformaciones pertinentes
de estos para su incorporacién en la nueva base de datos aeromagnéticos.

Los datos originales proceden del levantamiento aeromagnético de Espafia penin-
sular (Ardizone ¢z @/, 1989) llevado a cabo en 1987 por parte del IGN. La red del
levantamiento se compone de 104 lineas de vuelo con direccién N-S y espaciado
de 10 km, 22 lineas de control en direccién E-O con un espaciado de 40 km y 40
lineas perimetrales que cierran la red. El vuelo tiene una alticud barométrica de
3.000 m, la velocidad media del avién se mantuvo entre 240 y 250 km/h con lo
que se obtuvo una media de un dato cada 34 m. A estos datos se les eliminé el
campo de origen interno restando el IGRF-85 interpolado a la época del levanta-
miento (1987). Una vez concluido el procesado de los datos se pasé a la interpo-
lacién de los mismos sobre una red de 2.500 m de espaciado.

Esta malla de 2.500 m de espaciado es la que constituye nuestros datos de par-
tida. Lo primero que se planteaba realizar era la eliminacién de datos erréneos de
esa malla ya que inclufa datos pertenecientes al proceso de blangueo de la misma,
en la figura 5.8 podemos ver una representacién grafica de dicha malla reinterpo-
lada a 4.000 m.

Una vez obtenidos los datos vélidos se pasé a realizar la adicién del IGRF-85
trasladado al afio 1987 para obtener valores del Campo Magnético Total.

Con esto se ha realizado una nueva base de datos aeromagnéticos en formato Oasis
Montaj™ denominada Aeromag.gdb en la que se incluyen los siguientes campos: lon-
gitud, latitud, coordenadas X e Y (UTM, Huso 30), valor de anomalia magnética,
valor del campo magnético total, inclinacién del campo y declinacién del campo.

Una vez concluida la fase de creacién de la nueva base de datos pasamos a des-

cribir el tratamiento y puesta en marcha de los algoritmos y software especificos.
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V.4.1. Andlisis de los tlatos

El primer paso a la hora de desarrollar la metodologfa especifica de anélisis de
datos aeromagnéticos consiste en la creacién de mallas de datos ya que los algo-
ritmos empleados trabajan directamente sobre éstas y no sobre los datos puntua-
les, por tanto, es necesaria una breve descripcién de estas mallas iniciales. El
paquete informdtico utilizado tanto para la realizacién de las mallas como para su
posterior tratamiento ha sido el c6digo Oasis Montaj™.

La primera malla que se realizé fué la de los datos de anomalfas aeromagnéti-
cas, para su creacién se utilizé el método de la Minima Curvatura ya que los datos
iniciales provenfan de la malla regularizada preexistente del IGN, si bien el paso
de malla utilizado fue de 4.000 m en un intento de conseguir un paso de malla
similar tanto para datos gravimétricos como aeromagnéticos a nivel de toda la penin-
sula. El resultado final fue una malla de datos distribuidos en 219 filas y 259 colum-
nas con un valor medio de la anomalfa de 13.6 nT y una desviacién estandar de
20.7. El mapa obtenido a partir de esta malla queda reflejado en la figura 5.9 en
la que se pueden observar algunas estructuras importantes que pasamos a comen-

tatr brevemente.

Andlisis geofisico

Figura 5.8.
Mapa de anoma-
lias magnéticas
procedente del
vrelo aeromagné-
tico del IGN.
(Arzidone et al.,

1989)
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Figura 5.9.
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IGN. (Arzidone
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En el noroeste peninsular se identifica una extensa banda de anomalia positiva
que sigue la traza aproximada del limite entre las zonas Asturoccidental-Leonesa y
Centroibérica. Asimismo, podemos observar una amplia anomalia dipolar en la cuen-
ca Vasco-Cantdbrica. En la zona central de la peninsula observamos otra anomalia dipo-
lar con una orientacién preferente N-S. Por tltimo, en el suroeste peninsular podemos
observar otra extensa franja de anomalias positivas, con direccién NW-SE, que resal-
tan de manera notable entre anomalias de polaridad negativa, esta franja podria corre-
lacionarse con mineralizaciones de sulfuros metélicos de la faja piritica espafiola.

La segunda malla (figura 5.10) que se creé fue la del campo magnético total,
con un método de interpolacién y un paso de malla idénticos a los de la primera.
El valor medio del campo total fue de 43.055,3 nT'y la desviacién estdndar de 813.7,
asimismo los valores medios de inclinacién y declinacién del campo fueron 55.5°
y -4.6° respectivamente. La figura 5.10 muestra el mapa obtenido a partir de la
malla, observandose una tendencia regional con un descenso de los valores del campo
a medida que nos desplazamos hacia el Sur del mapa.

Estas dos mallas, como hemos mencionado anteriormente, constituyen el
punto de partida para las dos técnicas que describimos a continuacion, la deconvo-

lucion de Euler y la reduccidn al polo de los datos aeromagnéticos.
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V.4.2. Analisis de Fuentes Magnéticas: Deconvolucion de Euler

La aplicacién mds universal de los datos gravimétricos y magnéticos ha sido
la determinacién de la posicién y profundidad de los cuerpos que producen las ano-
malias observadas.

La deconvolucién de Euler es uno de los procesos que se ha venido utilizando
a lo largo del tiempo para la localizacién de estas fuentes causantes de anomalfas
en campos potenciales, por ejemplo diques, domos, contactos, etc. El proceso se
basa en la ecuacién de homogeneidad de Euler, ecnacion {5.1}, que relaciona el campo
(magnético o gravimétrico) y sus gradientes con la localizacién de la fuente, para
un grado de homogeneidad N, que debe ser interpretado como un indice estruc-

tural (Thompson, 1982).

oT oT oT
x—x)—+(y—y,) =~ +(z~—z,)—=N(B-T ¥
( o) o (=) 5 ( o) 9 ( ) ectiactén [5.2]
Este indice estructural es una medida de la tasa de cambio con respecto a la

distancia de un campo potencial. De esta manera se asigna un indice estructural

a una figura geométrica dada, por ejemplo Reid ez @/., (1990), asignan un N = 3

Anélisis geofisico

Figura 5.10.
Mapa de campo
magiético total
(nT), con un
método de interpo-
lacion y un paso
de malla idénticos
a los de la
Jigura 5.9
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Fignra 5.12.
Mapa de la pri-
mera devivada del
canpo total en la
vertical (n'T/m)
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para una esfera, N = 2 para un tubo vertical, N = 1 para un dique y N = 0 para
un contacto magnético.

En resumen, dado un conjunto de datos del campo magnético total, podemos
determinar la localizacién de la fuente resolviendo la ecuacién de Euler, para un fndi-
ce N, mediante la inversion de los datos por minimos cuadrados. Este proceso de inver-
si6n conlleva una incertidumbre, o desviacién estdndar, para cada uno de los pardmetros
de ajuste de la ecuacién que debe utilizarse como criterio de validacién de los datos.

Los mapas de las figuras 5.11a y b representan la localizacién de las fuentes cau-
santes de las anomalfas utilizando {ndices estructurales de O y 1 respectivamente. La figu-
ra 5.12 representa un paso intermedio en la deconvolucién y en ella se representa la primera
derivada del campo total en la vertical. Este mapa de derivadas refleja algunas estruc-
turas y se cotrelaciona bastante bien con el mapa aeromagnético de la figura 5.9.

Por altimo, hay que comentar que la deconvolucién de Euler es un proceso
que depende en gran medida de la eleccién del indice estructural correcto, por tanto,
es necesario experimentar con diversos N hasta encontrar el que mejor ajuste con
el tipo de fuente que se desea investigar (diques, fallas, etc.), e intentando reducir

al mdximo el grado de incertidumbre.
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Figura 5.13.

Mapa de anoma-
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V.4.3. Reduccian al polo magnético

Los mapas aeromagnéticos en latitudes bajas o intermedias se ven afectados
por la inclinacién del campo magnético. Esto produce un efecto de asimetria en
la geometria de las anomalias que dificulta su posterior interpretacién. Este efec-
to se puede eliminar gracias al método de reduccién al polo. El método consiste
en recalcular la anomalia observada para el caso en que la magnetizacién es verti-
cal. Para ello aplicamos la ecuacién [5.3] a la malla de anomalias aeromagnéticas

(figura 5.9) y obtenemos el mapa de la figura 5.13.

1
L(B)= e
(sen[” +7cos /- cos(D— 9))2 eenacidn [5.3]

Donde:
I = Inclinacién geomagnética
I, = Inclinacién para la correccién de amplitud

D = Declinacién geomagnética

Comparando los mapas de las figuras 5.9 y 5.13 comprobamos como se eli-

minan algunas anomalias dipolares debidas a la inclinacién del campo, como el

420
40°
i
| |
|
38°
36° 9
== I EESSS—
350° 352° 354° 56° 358°

— e p— )
0 100 200 300 km

-75 -50-25 0 25 50 75 100 125150 175200225250 2%5 nT



gran dipolo situado al norte de la peninsula, facilitando la localizacién de los cuer-
pos que las producen y pudiendo comparar esas anomalias con otras fuentes de infor-
macién geolégica y geofisica (ej. mapas de anomalias de Bouguer e isostéticas
residuales, figuras 5.5 y 5.7), al estar proyectadas sobre la vertical de los cuerpos

geolégicos.

V.5, MAPA DE ESPESOR DE LA CORTEZA

Para calcular la geometria de la raiz de la corteza en un modelo de compen-
sacién isostatica local de tipo AIRY-HEISKANEN (T|,,) es necesario introducir
tres parametros iniciales: el espesor de la corteza en equilibrio a nivel del mar (raiz
de Airy-Heiskanen, T¢), el contraste de densidad a través de la base de la raiz, (Ap)
y, por Gltimo, la densidad de la carga topogritfica, (A). Los pardmetros utilizados
y la metodologia aplicada se describen en el apartado de andlisis isostdtico.

Los mapas de profundidad del Moho de la Peninsula Ibérica (Alvarez, 2002),
calculados para un espesor de corteza en equilibrio de 30 y 33 km muestran una
estructura muy similar y sélo varian las amplitudes mdximas en un pequeflo por-

centaje, pero no su estructura general.
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De los dos se ha seleccionado el calculado para un T de 30 km (figura 5.14)
porque los valores de espesor cortical deducido se ajustan bien a los obtenidos de
datos sismicos profundos (figura 5.6). Ademds de los engrosamientos corticales aso-
ciados a las cadenas alpinas de los bordes Peninsulares (Pirineos, Cordillera Bética
y Montafias Cantdbricas), se aprecian los siguientes rasgos distintivos dentro del
Antepais Ibérico (figura 5.14).

El mapa muestra unos espesores corticales entre los 30 y los 34 km, alcan-
zdndose los valores mayores en el Sistema Central y en los Montes de Leén. Tiene
un buen ajuste con los datos disponibles de la zona centroibérica (Bergamin y Carbé,
1986). Tanto en estas dos cadenas, como en el resto de los engrosamientos de menor
amplitud (Sierra de la Estrella, Sierra de Guadalupe-Montdnchez, Sierra Morena)
se aprecia un marcado cardcter anisétropo, con una clara elongacién segiin una direc-
ci6n NE-SO, perpendicular al campo de esfuerzos actual (CSN, 1998). Estas zonas
de engrosamiento presentan, ademds, una relacién amplicud / longitud de onda
elevada, a diferencia de otras dreas interiores engrosadas como las Ramas Aragonesa
y Castellano-Valenciana de la Cadena Ibérica, que muestran un cardcter mds cir-
cular y mayor longitud de onda (Salas y Casas, 1993). Estos engrosamientos cor-
ticales NE-SO interfieren en los bordes del Macizo Ibérico con los de direccién
E-O de la Cordillera Cantdbrica y NO-SE de la Cadena Ibérica.

El andlisis espectral de la topografia y de las anomalias gravimétricas sugie-
ren una serie de maximos de seflal a 200 y 50 km de longitud de onda, que han
sido interpretados como la presencia de pliegues litosféricos y corticales a escala
peninsular (Cloetingh ez 2/., 2002). La presencia de estas dos longitudes de onda
debe estar relacionada con el desacoplamiento mecédnico entre las zonas resisten-
tes (Corteza Superior y Manto Superior) a favor de los niveles de mayor debilidad.
Las cortas longitudes de onda se encuentran relacionadas con el plegamiento de la
Corteza Superior, controlada por el espesor eldstico efectivo (EET) de la corteza, y las
discontinuidades reolégicas previas. Los pliegues corticales y litostéricos estdn cla-
ramente reflejados en las variaciones topograficas y en el mapa de profundidad del
Moho, asi como en los perfiles transversales a las principales elevaciones del
Antepafs Ibérico y sus fallas de primer orden asociadas (Sistema Central, Montes

de Toledo, Sierra Morena, Montes de Ledn).
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Evidencias de actividad tectonica reciente

1. EVOLUCION SEDIMENTARIA PLIO-CUATERNARIA. VULCAN

El relleno sedimentario de las cuencas del Antepais Ibérico registra la defor-
macién cenozoica en forma de rupturas sedimentarias globales (o que afectan a varias
cuencas a la vez); Calvo ez 2/., 1993; Calvo, 2004). Por lo tanto, las que tuvieron
lugar desde el Mioceno superior aportan mucha informacién sobre la intensidad
y los momentos de mayor actuacién de las deformaciones neotecténicas.

Un problema importante en los estudios tectosedimentarios continentales en
la Peninsula es que los limites temporales entre las unidades mayores no coinci-
den con los Iimites estratigréficos cldsicos, por lo que, debido a nuevos métodos
de datacién (Calvo, 2004), su posicién temporal precisa estd actualmente en revi-
sién. Aun asi, durante el Vallesiense superior (Tortoniense inferior en la escala mari-
na) se detecta una reorganizacién de orden mayor que afecta en primer lugar a las
Cordilleras Béticas, donde comienzan a estructurarse las cuencas intraorogénicas
que se observan en la cartografia actual (Guadix-Baza, Granada, Ronda...). Se ini-
cia también la sedimentacién en la cuenca de Antepais mds préxima al orégeno:
la del Guadalquivir (Vera, 2004)

Esta reestructuracién geodindmica se refleja también en el cambio en el tipo
y localizacion del vulcanismo nedgeno peninsular. Encre los 11 y los 8 m.a se ini-
cian procesos volcdnicos con la emision de materiales alcalinos en el NE (Empordd),
en Levante (Picassent) y en Campo de Calatrava (en inicio con materiales ultra-
potdsicos), mientras que en el SE terminan las emisiones toleiticas y calcoalcali-
nas de Albordn y Cabo de Gata y se inician las calcoalcalinas-shoshoniticas de Nijar
y las ultrapotdsicas de Murcia. En este contexto, cabe sefialar que la distribucién
de los edificios volcdnicos se vi6 afectada por el estado de esfuerzos activos, ya muy
similar al actual, por lo que predominan las alineaciones volcanicas NO-SE (Campo
de Calatrava, Olot, Murcia) como la que, de manera mas evidente, se produjo en
la Dorsal Terceira en las Azores.

En el resto de las cuencas de Antepalis, la importancia de estos cambios queda
puesta de manifiesto mediante discontinuidades muy marcadas y ampliamente desa-
rrolladas, que separan sucesiones sedimentarias depositadas en contextos paleoge-
ogrificos bien diferenciados. Asi, en la Cuenca de Madrid se desarroll6 un importante
sistema paleokarstico (Cafaveras ez #/., 1996). El rasgo principal final en la evo-
lucién de las principales cuencas es el cambio de régimen, de endorreico a exo-
rreico (aunque puede también extenderse hasta el pulso que se describe a continiacién).

El limite Mioceno-Plioceno, inmediatamente posterior a la “crisis de salini-
dad” mesiniense, coincide con un aumento relativo de la actividad tecténica y con
el inicio de la formacién de los pliegues de gran radio E-O en el S de las Cordilleras
Béticas (Sierras Nevada, de Gador, de los Filabres..). Este nuevo pulso se recono-

ce en la mayor parte de las cuencas cenozoicas. En el oriente peninsular (El Camp,
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Figura 6.1.

Vallés Penedés, Baix Llobregat), donde se depositan los tltimos conglomerados
en abanicos aluviales previos a la implantacién del sistema de terrazas cuaternario
(Cabreraer al., 2004). En las cuencas de Bunyol-Valencia y del Cabriel, donde cesa
la sedimentacién (aunque no se interrumpe, ni en la de Sarrién, ni la del Jacar)
(Anadén y Alcald, 2004). Lo mismo sucede en las cuencas de Calatayud, Daroca y
Teruel (aunque en esta Gltima hay sectores, como los de Alfambray Libros, en los
que la sedimentacién parece continuar algo mds, hasta el Villafranquiense) (Anadén
et al., 2004). En el centro peninsular, tanto en la cuenca del Duero, como en la del
Tajo, las series del Plioceno aparecen discontinuas sobre las Mioceno superior
(Alonso Zarza et al., 2004). De nuevo, en la cuenca de Madrid se desarrolla un pale-
okarst, y en ambas se depositan abanicos aluviales (“rafia”), que estdn mejor repre-
sentados al S y E de ambas cuencas y en el borde S de la Cordillera Cantdbrica.
Cabe sefialar que estos abanicos aparecen enraizados en el limite topografico del
borde N del Sistema Central (Somosierra), y no en su limite escructural (a lo largo
de los macizos de Honrubia-St* M* la Real de Nieva), lo que concuerda con los
datos de huellas de fisién. En contraste, en el borde occidental de la cuenca del
Duero no se registra sedimentacién desde el Vallesiense inferior-Turoliense supe-
rior (?) (Alonso Gavildn et /., 2004)

Los abanicos aluviales de tipo “rafia” mas espectaculares de la Peninsula apa-
recen a lo largo del borde S de la rampa monoclinal de Guadalupe-Montdnchez y
el borde S de los Montes de Toledo (Alvarez ef af., 2004) (figura 6.1).
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Respecto al vulcanismo, esta etapa marca el fin de laactividad en el SE (excep-
to en Cartagena), el cambio en el quimismo de todos los materiales emitidos hacia
rocas alcalinas y ultraalcalinas, como en Campo de Calatrava, el inicio, algo mds
retrasado, de la actividad en la zona levantina (columbretes y cofrentes) y algo ante-

rior el La Selva.

Cuando un dtomo de #°U se fisiona espontdneamente en dos fragmentos de
alta carga e igual masa que se repelen, se crea una zona de dafios en el cristal. Estas
zonas dafiadas son huellas espontédneas de fisién (fission track). Como el ?**U no se
fisiona espontdneamente, debemos irradiar las muestras con neutrones térmicos en
un reactor nuclear, obteniendo huellas de fisién inducidas. Un flujo determinado
de neutrones (cantidad de neutrones que inciden en un drea) produce un ntimero
especifico de huellas inducidas por unidad de tiempo. Este flujo se controla median-
te un cristal de concentracién de uranio conocida.

Al ser la relacién entre 2°U y 2*8U, vy la fisién de 2**U, dos constantes a esca-
la geoldgica, la relacién entre densidad de huellas de fisién, espontdneas e induci-

das, nos da la edad de la huella de fisién.

Después de formarse, las huellas de fisién se acortan en un proceso denomi-
nado annealing. La tasa de annealing y, por lo tanto de acortamiento, depende de la
temperatura, la composicién del mineral y, por supuesto, del tiempo. Este proce-
so se acelera con el incremento de la temperatura. En apatitos, las huellas se borran
completamente a temperaturas que rondan los 110+10°C, por debajo de 60°C la
tasa decrece. El intervalo entre 60 y 110 °C se define como PAZ (Partial Annealing
Zone), donde las huellas de fisién se acortan de forma importante. Como resulta-
do, en este intervalo el rango de edades se reduce, ya que la probabilidad de que
una huella de fisién sea cortada por un plano del cristal es proporcional a la can-

tidad de reduccién sufrida por ésta.

El empleo de las zonas dafiadas como método de datacidn, fue estudiado por
primera vez por Price y Walker (1963). La importancia de la distribucién de las
longitudes, en la interpretacion de la historia a bajas temperaturas, fue descrita

por varios autores (Wagner y Storzer, 1970, 1971; Gleadow ¢z «/., 1986). La lon-
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Figura 6.2. A)
Distribucion de
longitudes de hue-
Uas induycidas
(t0bas de Fish
Canyon). B)
Distribicion de
longitudes de hue-
llas espontdneas
(tobas volcanicas
de Fish Canyon).
C) Distribucion
de longitudes de
huellas que mwes-
tran un enfria-
miento lento. D)
Distribucion de
longitudes que
muestran un
enfriamiento com-
plejo.
(Modificado de
de Bruijne,
2001)
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gitud de cada huella decrece a un tamafio caracteristico dependiendo de la tem-
peratura maxima que haya alcanzado. Como las huellas se crean constantemente,
la combinacién de la edad de las huellas de fisién y la longitud de éstas reflejard
la historia térmica de la muestra.

En apatitos, la longitud inicial (L) suele estar comprendida entre 15.9 y
16.5 pm (Green ez al. 1986; Gleadow ez 2/., 1986; Donelick ez /. 1999) (figu-
ra 6.2A). En rocas volcdnicas, que han sufrido un enfriamiento rdpido, la dis-
tribucién es pequefia, y la media de las longitudes (MTL) es de 214 micras (figura
6.2B). Una amplia distribucién con MTL, menor de 14 micras, indica un
enfriamiento lento cuando se cruzé la PAZ (figura 6.2C), o una historia térmi-
ca compleja (figura 6.2D). Las distribuciones bimodales suelen presentar evi-
dencias de dos historias térmicas: una fase alta temperatura, otra de baja
temperatura, separadas por un enfriamiento rapido.

2.4 li'rT_i'ii'l-'i':'??'.-',!l_':lui; tle los datos de huellas de fision en apatitos

v/l

El progresivo registro de la edad aparente de los apatitos y la media de las lon-
gitudes con la profundidad, define una “estratigrafia” de la corteza (Gleadow ez
al., 1990; Brown, 1991) relacionada con la profundidad a la que se encontraba antes
de estar en superficie, ya que la huella de fisién mds antigua suele encontrase en
el techo de cualquier sucesién de materiales. Una historia sencilla, con un tnico
pulso de denudacién (figura 6.2A) puede crear un perfil con una variacién en las
longitudes que revelan parte de la historia antigua, anterior a la denudacién, y parte
de la moderna. La ruptura en el perfil de edades indica el principio de la denuda-

cién moderna, siempre y cuando las muestras por debajo de este cambio en la pen-
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Evidencias de actividad tectdnica reciente

Fignra 6.3. Datos tedricos de las buellas de
fisidn de un iinico pulso de denudacion. A)
cambio de la tasa de denundacion en instante
t,.B) historia térmica para una serie de prn-
t0s (a-1) al incrementarse la profundidad y la
tenperatura iniciales. C) perfil de elevaciones
para el mismo conjunto de puntos, donde las
edades obtenidas con las buellas de fisidn en
apatitos y las longitudes medias se enfrentan a
s elevacion hipotética y a su paleoprofundi-
dad. La linea discontinna horizontal es la
profundidad donde la edad de las huellas de
[isidn debid ser cero, previamente al inicio de
la denndacion (1< t,), hincando la paleopro-
Jundidad de la isoterma 110°C. D) las
variaciones en las longitudes de las huellas
confinadas en un perfil de elevaciones, siniilar
al mostrado en C, con las longitudes antignas
(negro) y las nuevas (blanco), cuando t< t; y
t> t,, respectivamente. E) perfil de edades de
huellas de fision (linea continua) y longitudes
(discontinna) a través de la corteza, donde se
observa la zona de annealing total (TAZ),
donde la edad de la buellas es cero, y la zona
de annealing parcial (PAZ), zona curvada
del perfil. F) perfil de edad de huellas (linea
continua) y longitudes (linea de prntos) en
una columna de voca que se enfrid de forma
mity vdpida. PPAZ 5 la zona de paleoanne-
ling parcial. (Modificado de Bruijne, 2001)

diente tengan MTL menor de 14 micras (f'y g”en figura 6.3D) (Fitzgerald y Gleadow,
1990; Fitzgerald er /. 1995). El contraste entre el antiguo ambiente termotect6-
nico y el nuevo, o fase de denudacidn, lo define la forma, mds o menos pronun-
ciada, del cambio de pendiente. Si la fase de denudacién va acompaifiada, o es el
resultado de un levantamiento, ya sea absoluto o relativo, no se podra deducir dni-
camente de los datos de huellas de fisién.

Las situaciones naturales son mucho mds complejas. El calor de adveccién y
las fluctuaciones en las tasas de denudacién, pueden enmarafiar considerablemen-
te el estudio. Estas complicaciones pueden detectarse al observar diferencias entre
los datos de un perfil de elevacién y las historias térmicas calculadas para las mis-
mas muestras. La ventaja de un perfil de elevaciones es que no necesita asumir un
paleogradiente térmico para aproximarse a la tasa de denudacién. La pendiente de
una grafica edad-elevacion, representa la tasa de denudacién si la pendiente es menor
de 300 m/Ma. Debido a la adveccién, este valor serd inferior al real. Si el perfil de

elevacién es el resultado de un tnico evento de levantamiento y erosién, por ejem-
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plo si observamos una paleo PAZ congelada (figura 6.3F), el paleogradiente tér-
mico anterior al comienzo del evento puede detectarse en el perfil de elevaciones.
El rango de temperaturas de la PAZ (110-60+10° C), dividido por la diferencia
de elevacién entre dos puntos de inflexién, en el perfil de elevaciones. Sin embar-
go, trabajando con cada muestra individualmente se puede obtener una historia
térmica mds precisa, con fluctuaciones mds pequefias en las tasas de enfriamiento.
De todas formas, podemos asumir un paleogradiente térmico fijo, lo que implica
errores significativos en las cantidades y tasas de la denudacién. Cuando sea posi-

ble, debemos usar ambos métodos de manera combinada.

El andlisis de huellas de fisién se utiliza en apatitos, zircones y, en menor medi-
da, en esfenas, minerales accesorios en la mayoria de rocas {gneas (excluyendo las
ultrabdsicas). La cantidad de minerales que podemos encontrar en rocas detriticas
depende de la roca de procedencia y de lo clasificada que esté (cuanto mds clasifi-
cada, menos posibilidad de encontrarlos). Dependiendo de la litologia, podemos
necesitar entre 0.5 y 5 kg de muestra para conseguir suficientes apatitos y zirco-
nes. En la figura 6.4 se presenta el material y los pasos necesarios para obtener las
muestras.

En este trabajo sélo utilizaremos apatitos. Para poder ver las huellas de fisién
con un microscopio debemos sumergirlos en pegamento, pulirlos y grabarlos en
SM HNO,. El tiempo de grabado varia entre 28 y 42 segundos para obtener hue-
llas similares en todos los apatitos. Los apatitos se prepararan para la irradiacién
con un detector externo (mica), colocado en la superficie pulida (EDM, External
Detector Method) (Gleadow, 1981) (figura 6.5). Las fisiones del #*U al irradiar pro-
ducen huellas, tanto en los granos de apatito, como en los de mica. En el modelo
EDM, la determinacién de la relacién huellas espontdneas- huellas inducidas, para
cada grano, da idea de su edad. El flujo de neutrones estd controlado mediante dos
cristales dosificadores. Todas las muestras son irradiadas durante 14 horas en el reac-
tor de flujo bajo de la ECN en Petten. Se usa cristal CN5, ya que la densidad en
estas imdgenes es menor que con CN1 y CN2 (mejores para irradiaciones cortas)
y mayor que con NBS 963. La concentracién en uranio de este cristal ronda las
12.5 ppm.

Tras este proceso, las micas se separan e incrustan en HF (48%) para observar
las huellas inducidas. Como la relacién *°U/?* es constante (7.2526.107?) y se con-
trola el flujo de neutrones, la edad de las huellas de fisién puede calcularse si con-
tamos las huellas espontdneas (N;) en los granos de apatito, las inducidas (N,) en

la mica y las inducidas en los cristales dosificadores (N).
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La anisotropia en el proceso de annealing en los cristales de apatito provoca
huellas perpendiculares al eje cristalogrifico c, al ser acortadas més rdpidamen-
te que las paralelas. Debido a esta anisotropia, las huellas de fisién se contan y
se miden en granos con las superficies pulidas paralelas al eje c. Las medidas de
longitud se realizan en huellas confinadas, que son paralelas a la superficie puli-
da (Laslett ez #/., 1982). Cada huella puede identificarse ficilmente por su dis-
tancia al centro, su longitud y su reflexién, cuando se observa con microscopio.
Los canales por los que el grabador alcanza las huellas confinadas son las propias
huellas, hendiduras o defectos que crucen la superficie. Segtin Laslett et a/.,
1982, es importante identificar huellas confinadas como TINT (huellas en hue-
llas), TINCLE (huellas en hendiduras) o TINDEF (huellas en defectos), ya que
la probabilidad de observar y medir la longitud completa de cada huella confi-
nada es funcién de las trayectorias del grabador cortadas por la propia huella.
Para evitarnos este problema, el tiempo de grabado fue lo suficientemente largo
para obtener longitudes completas, ademds sélo se utilizaron huellas con forma

de cigarro puro con los extremos muy claros.

En el momento actual se dispone de abundante informacién basada en esta
técnica termocronolégica de baja temperatura. Se ha encontrado un comporta-
miento diferente en las distintas cadenas con basamento granitico, que son las
mds adecuadas para su estudio. Comentaremos aqui los resultados para el Sistema
Central, los Montes de Toledo, Sierra Morena y las Cadenas Costero Catalanas (como
cadenas del Antepais). Se contrastardn con los obtenidos en la zona de las Cadenas

Béticas, mds activa.

VI.2.6.1. Sistema Central

Los datos en esta cadena y sus caracteristicas estructurales han permitido un
detalle mayor en los andlisis realizados (De Bruijne, 2000). Se han podido reali-
zar perfiles de denudacién que cuantifican el levantamiento y la erosién recientes.

Existen numerosas definiciones de erosién, denudacién, exhumacién y levan-
tamiento tecténico. Para evitar confusiones, definimos con qué matices las usare-

mos en este capitulo:

¢ Denudacién (D): se refiere a la movilizacién de material desde la superfi-
cle por erosién o procesos tecténicos.

e Exhumacién es la exposicién de una superficie por denudacién.

* Levantamiento (U, England y Molnar, 1990), ascensién de un bloque res-

pecto al nivel eustdtico del mar (s./.).
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Figura 6.4.
Mapa geoldgico e
imagen de satélite
de drea estudia-
da. Los nitimeros
representan las
Jnuestras roma-
das. Se muestra
también la situa-
ctén de los cortes
realizados.

FBS = falla del
borde sur de
Guradarrama,
FBN = falla del
borde norte de

Guadarrama
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Estos términos se relacionan mediante la siguiente expresion:U =D+AH +As.1;
donde AH es la elevacion de la superficie sin tener en cuenta ninguna referencia

(no confundir con superficie de levantamiento).

Perfiles de denndacion cenozoica en el Sistema Central

St observamos un enfriamiento en las historias térmicas deducidas mediante
métodos de termocronologia de baja temperacura (huellas de fisién), puede incer-
pretarse como un periodo de denudacién, si se asumen constantes, tanto el gra-
diente geotérmico, como la temperatura en superficie.

En situaciones de no equilibrio, como en el Sistema Central, los cambios en la
tasa de denudacién sélo afectan a la isoterma de 100 °C en periodos largos de tiem-
po, por lo que el error es menor de 0.3 km. en 4 ma. La medida de la denudacién se
ha realizado a parcir de seis muestras, tomadas en un corte a lo largo de la Sierra de
Guadarrama, y de 22 muestras tomadas en tres perfiles en la Sierra de Gredos (figu-
ras 6.4y 6.5). Se acepta un error de 10 °C (Gallagher ez 2/. 1998); mientras que toma-
mos como temperatura de la paleosuperficie 10 °C (Calvo ez a/. 1993).

El flujo térmico actual en el Guadarrama ronda los 80 Wm™? (Ferndndez ¢z 4/.
1998), y la conductividad es de 3.5 W(mK)" para los granitosy 2.5 W(mK)"' para

el resto de materiales. El gradiente térmico se estima en 28+ 5°CKm™; al no poder
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calcular este pardimetro para el Terciario, aceptamos el mismo valor para dicho perio-
do. La actual geoterma fue seguramente modificada por la adveccién producida
durante el periodo de denudacién que abarca desde el Plioceno hasta la actuali-
dad. Por lo tanto, al utilizar esta geoterma, probablemente infravaloremos la cuan-
tia de la denudacién.

El perfil A-A” fue analizado por De Bruijne y Andriessen (2000), donde se da
una edad Mioceno medio a la forma asimétrica del perfil de denudacion. Se obser-
va como la mayor parte ha sucedido, en la Sierra de Guadarrama, desde el Plioceno
hasta la actualidad.

Los movimientos diferenciales entre los distintos bloques se reflejan en las dife-
rencias que observamos en los perfiles de denudacién A-A”y B-B”. (figura 6.6). El
levantamiento Terciario se deduce de la cantidad total de material removilizado
durante este periodo +AH (>cero al comienzo del Terciario, ya que esta drea esta-
ba cerca del nivel del mar) +As.l. (-200 m, Haq ez a/., 1987). Las estimaciones no
se han podido realizar para C-C*y D-D’, ya que para el drea al oeste de Avila se
desconocen el paleonivel del mar y la paleosuperficie de elevacién.

El perfil B-B” muestra un patrén de denudacién mds fragmentado. En este
caso no se observa la denudacién reciente (desde el Mioceno Medio hasta la actua-
lidad), ya que la ausencia de denudacién se asocia con enfriamientos que comien-
cen dentro del PAZ (>60° C), excepto en la muestra SCS10. Cualquier denudacién
Mioceno Medio-actualidad en este periodo fue menor de 1.8+0.7 km, considera-
blemente inferior a la del perfil A-A”, lo que sugiere que la falla del borde sur de
Guadarrama no supone un limite importante desde este punto de vista. En el corte
A-A" observamos una reduccion en el solapamieto de casi 3 km y una reduccién
en la cuantia del levantamiento de 2.3 a 3.9 km, lo que, en el movimiento verti-
cal alo largo de la falla, supone pasar de 5.3 a 6.9 km. La cantidad de denudacién
en el perfil B-B” es dificil de calcular, ya que tenemos menos control sobre las uni-
dades tecténicas debido a la falta de datos estructurales de mds detalle. Esta zona
se sitda en el limite entre Gredos y Guadarrama, donde se sitda la interferencia
entre las dos direcciones de fallas inversas mas importantes del Sistema Central
(E-O NE-SO, respectivamente).

Sector Occidental. En Gredos se aprecia un patrén distinto de denudacién.
El perfil mds al oeste (D-D") tiene la menor cantidad de denudacién de entre las
calculadas (entre 1.2 y 2.8 km), aunque no es muy diferente a la del C-C” (entre
1.8y 3.6 km). La parte superior suavizada y las cantidades similares de denuda-
cién Paledgena en los perfiles indican que, durante el Palegeno, la denudacién
fue uniforme en Gredos, posiblemente como respuesta a un engrosamiento de la
corteza (Vegas et al. 1990Q).

La presente morfologia escalonada se desarrolla a partir del Mioceno Superior

(9 ma, comienzo del enfriamiento mds reciente, SCS§32). La edad de los movi-
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mientos diferenciales a lo largo de la falla del borde sur estd comprendida encre
los 19 ma (edad AFT de SCS45) y los 2 ma (comienzo del enfriamiento mds
reciente en SCS45).

En el perfil D-D’, las cantidades estimadas de denudacién han de tomarse con
cautela, ya que la tasa de enfriamiento es menor de 2° Cma™, valor que no puede
tomarse como representativo para un bloque tecténico. Por ejemplo, SCS27 mues-

tra un enfriamiento lento con 2.8+0.3 km de material erosionado durante el
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Terciario. Si aceptamos que un enfriamiento que comienza a temperaturas infe-
riores a 60 °C no se ajusta a la historia térmica, no se puede excluir cualquier denu-
dacién menor de 1.8+0.7 km debida a la activad tecténica Terciaria en la parte
occidental de Gredos. La Gnica muestra que tiene un enfriamiento dentro del PAZ

es la SCS26, situada préxima a la falla del borde sur de Gredos.

Sierra de Gredos

Los andlisis de huellas de fisién realizados en este proyecto sefialan que la denu-
dacién, como respuesta al engrosamiento de la corteza y a la creacién de en cierto
relieve, comenz6 ya en el Mioceno Medio. Por lo tanto, la configuracién de Gredos
como una cadena intraplaca debe tener una edad Eoceno Medio o anterior.

Vegas et al. (1990) sefialan que la elevaciéon médxima de Gredos (>2.500 m) se
corresponde con el arqueamiento de la corteza superior como consecuencia de un
engrosamiento total de unos 5 km. Nuestras estimaciones coinciden. La forma-
cién del Sistema Central no puede simplemente explicarse por un levantamiento
superficial seguido de denudacién a lo largo de zonas de debilidad estructural pre-
existentes. Pasarfamos por alto los 1.6 km de denudacién Pale6gena en Gredos.
Ademds, los eventos de enfriamiento y los patrones de denudacién muestran dife-
rencias entre Gredos y Guadarrama asi como entre la parte occidental y oriental
de Gredos. La magnitud de la denudacién y del levantamiento en Gredos es menor
que en Guadarrama, y menor en la parte oeste de Gredos que en la central y orien-
tal. La evolucién de Gredos mediante el movimiento diferencial de bloques es simi-
lar a la del Guadarrama, pero en momentos diferentes: Eoceno Medio a Mioceno
Medio y Mioceno Medio hasta la actualidad, respectivamente.

Sector Centro-Oriental. En Guadarrama, el enfriamiento desde el Mioceno
Superior hasta la actualidad se observa en las historias térmicas de las muestras roma-
das, tanto en las zonas montafiosas, como en las cuencas. Con las excepciones de
las muestras situadas mds al sur y mds al norte (cercanas a Gredos y a la Cordillera
Ibérica, respectivamente).

Existen dos posibles explicaciones:

* Un frente montafioso de 4.9+ 1.4 km de altura (Mioceno Medio) que se estd ero-
sionando desde el Mioceno Superior, debido al cambio en la red de drenaje.

* Levantamiento tecténico y denudacién desde el Mioceno Medio hasta la
actualidad, lo que implicarfa una gran actividad neotecténica relacionada

con la compresién bérica.

Estamos en contra de la primera hipétesis, porque no hay evidencias de que
la corteza sea capaz de soportar, sin mds, una elevacién de 4.9+1.4 km y porque

la regién estd en equilibrio isostatico (Stapel, 1999) (ver capitulo 5).
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Ademds, desde el Mioceno Medio hasta la actualidad, el levantamiento tiene lugar
a lo largo de unidades tecténicas subparalelas a las Cordilleras Béticas que estan sobre-
imponiéndose al macizo Ibérico. El segundo escenario relaciona la denudacién mads
reciente en el Guadarrama, tanto con la tecténica activa como con el efecto de campo
lejano de la Cordillera Bética y con el cambio en la red de drenaje.

Para contrastar estas hipétesis, se han realizado una serie de modelaciones de
los distintos escenarios geodindmicos en colaboracién con la Prof. Ter Voorde
(VUA), sobre el perfil A-A” (Ter Voorde ¢z al., 2004).

En estudios de este tipo, las tasas de enfriamiento obtenidas se asocian a tasas
de erosién, que se relacionan directamente con tasas de levantamiento, asumien-
do una geoterma constante y lineal. Este razonamiento olvida los siguientes fac-
tores: la adveccién térmica, que provoca que la geoterma varie en profundidad; la
produccién de calor en dreas con granitos ricos en uranio, en las que la geoterma
varfa en profundidad; variaciones en la conductividad; y el enfriamiento lateral pro-
vocado por efecto de la topografia, sin que haya erosion.

Hasta la fecha, varios autores han realizado modelos interpretando las curvas
de enfriamiento, sin tener en cuenta la presencia de fallas, cuando son éstas el meca-
nismo mds importante de deformacién en la corteza superior.Es mds, afectan de
un modo muy importante a la evolucion térmica de una zona, sobre todo en las de
topografia accidentada. Hay que tener también en cuenta que la relacién entre la
compresion horizontal y el levantamiento depende de la geometria de las fallas acti-
vas, por lo que nuestro modelo permite asignar una geometria a cada falla, asi como
operar con distintas tasas de acortamiento en cada intervalo de tiempo.

Utilizando todos estos nuevos pardmetros observamos que, cuando coexisten
levantamiento y erosién, la geoterma es lineal en los primeros 3 km, luego pasa a
ser ligeramente convexa. Cuando aplicamos sucesivamente levantamiento y ero-
sién apreciamos que gran parte de la subida topogrifica tiene lugar durante el levan-
tamiento sin erosién, debido al enfriamiento lateral. Depende también de la
distancia a la falla. Durante la erosion, se produce una reestructuracién térmica en
la litosfera que la hace volver a las condiciones iniciales. De este modo, resulta una
curva concava hacia arriba, en la que el enfriamiento aumenta con el tiempo.

El enfriamiento Plioceno en la Sierra de Guadarrama. Los dos escenarios

que vamaos a contrastar son:

1) Levantamiento tecténico y erosién simultdnea durante el Plioceno.

2) Erosién posterior al levantamiento.

Se tiene en cuenta la presencia de un cambio en la red de drenaje de la Cuenca
de Madrid, en Mioceno Superior. En este momento, las cuencas que estaban cerra-
das comenzaron a evolucionar hacia la configuracién actual, provocando un cam-

bio en el nivel de base.
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Con estas consideraciones, se puede pensar que el enfriamiento Plioceno estd
relacionado con una fase de levantamiento en el Mioceno Medio, que crea un fren-
te montafioso que posteriormente se erosiona durante el Plioceno debido a un cam-
bio en el nivel de base. Sin embargo, el escenario 1 es el mds plausible, segin el

siguiente razonamiento:

a) No hay evidencias de un enraizamiento en la corteza capaz de soportar mas

de 3 km de elevacién.

b) La zona central de Iberia estd en equilibrio isostdtico.

c) Desde el Mioceno medio-superior hasta la actualidad, el levantamiento tec-

ténico tiene lugar a lo largo de estructuras paralelas a la Cordillera Bética.

En las zonaciones sismicas de la Peninsula Ibérica, el Sistema Central (sobre
todo en su tramo espaflol) aparece como una de las zonas menos peligrosas, en
el mismo nivel que las cuencas del Duero o del Tajo. Esto se debe a la escasa
sismicidad instrumental registrada durante los dltimos 50 afios. Ya que los datos
de huellas de fisién indican una importante actividad durante el Plioceno y el
Cuaternario, intentaremos contrastar si éstos estidn sélo reflejando un cambio
en el nivel de base.

Basdndonos en perfiles sismicos, colocamos el nivel de despegue a una profun-
didad de 12 km. En la figura 6.7 observamos la traza de las fallas, su espaciado y la
topografia actual. Con los datos de Ferndndez ez 2/. (1998), la geoterma tiene una
temperatura superficial de 10 °C y un gradiente de 28 °C/km. Las condiciones ini-
ciales establecidas son: temperatura en superficie de 10 °C, temperatura a 50 km de
profundidad de 592° C, difusividad térmica de 10 m/s® y produccién de calor de
4.8 pW/m’ en los primeros 12 km. Asumimos también la produccién de calor por
parte de los sedimentos, aunque éstos hayan sido erosionados.

Simulamos la evolucién de la Sierra de Guadarrama, utilizando varios escenarios

para los Gltimos 16 ma, mostrando en este apartado los dos mds relevantes.

* En el escenario A, el tltimo episodio de levantamiento tiene lugar con un
tasa constante de acortamiento entre 16y 5 ma, seguido de un periodo de

erosion.
® En e] escenario B, la misma cantidad de acortamiento se divide entre los

movimientos horizontales de las distintas fallas. Los valores se obtienen del
mejor ajuste entre las huellas de fisién obtenidas y las simuladas en las cur-

vas T-t.
* E] periodo de denudacién aplicado es desde hace 5 ma hasta la actualidad,

en ambos casos.

La figura 6.8 muestra las curvas T-t de ambos escenarios. Como cabria espe-

rar, el enfriamiento en A comienza en el Mioceno, a la vez que la compresién. Todas
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las muestras alcanzan temperaturas por debajo del PAZ (Partial Annealing Zone,
donde se acortan las huellas de fisién, por lo que el rango de edades se reduce) antes
del comienzo del Plioceno. Para explicar el rdpido enfriamiento, la mayor parte
del acortamiento debe tener lugar durante el Plioceno, aunque deben existir tam-
bién movimientos diferenciales entre el Sistema Central y la Cuenca de Madrid
durante el Mioceno Medio-Superior. Los modelos numéricos muestran claramen-
te que en necesario un levantamiento Plioceno para explicar el enfriamiento den-
tro de la PAZ.

Podemos pues concluir que, los periodos en los que la deformacién es con-
tempordnea con la erosién, pueden distinguirse de aquellos en los que no lo son.
El Gnico escenario que explica el enfriamiento desde la PAZ, necesita de una fase
de compresién durante el Plioceno, junto con otro periodo de actividad tecténica
durante el Mioceno medio y superior.

Asi, los resultados obtenidos indican que con el primer escenario es imposi-
ble reproducir la historia térmica obtenida de las huellas de fisién. Los modelos

sugieren que el levantamiento y la denudacién han sido simultdneos desde el

Figura 6.7.
Mapa geoldgico de
la Sierva de
Guadarrama, con
la situacion de las
muestras
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Plioceno hasta la actualidad y que no se ha producido un levantamiento en el Mioceno
medio, seguido de denudacién en el Plioceno.

Estos datos nos hacen suponer que, al menos la parte central de Guadarrama
experimenté una historia tecténica activa desde el Plioceno hasta la actualidad. No
hay justificacion para extrapolar la aparente inactividad sismica de las (ltimas déca-

das a todo el Plioceno y el Cuaternario.

El modelo obtenido a partir de los datos de huellas de fisién en apatitos en los
Montes de Toledo no muestra un periodo de enfriamiento durante el Terciario. El
levantamiento seguido de denudacién puede descartarse, ya que la diferencia de
cotas entre los Montes de Toledo y la Cuenca de Madrid es s6lo de unos 400 metros.
Esta conclusién es congruente con las De Vicente ez #/. (1996), segtin el cual, cual-
quier deformacién Alpina con direccién E-O que afecte a fallas inversas es menor.
Los enfriamientos del Mioceno Medio (FS3) y del Cuaternario (FS8) son muestras
de Extremadura, cercanas a la falla de Plasencia (INE-SO) coincidente con la defor-
macién en la zona durante este periodo de tiempo (Capote ¢t #/. 1996; Villamor ez
al. 1996). La gran cantidad de denudacién diferencial (2.4+0.8 kmy 1.8+0.7 km
para FS3 yFS8, respectivamente) a ambos lados de la falla implica considerables

movimientos verticales a lo largo de este desgarre sinistrorso.

En Sierra Morena, los datos de huellas de fisién (Stapel, 1999) indican un levan-
tamiento continuo, sin pulsos, que cruza la isograda de 60° durante el Aptiense,
con algunas edades incluso anteriores. Al igual que en Montes de Toledo, el basa-
mento de esta cadena no es capaz de registrar deformaciones cenozoicas, pues es

una zona que ha permanecido elevada, ya desde el Cretdcico Inferior.
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La distribucion geogréfica de las edades de las huellas de fisidén y la dispersién
de las longitudes, que aparecen en las muestras tomadas en el basamento del nores-
te de esta cadena, proporciona una mejor comprension de se evolucién térmica duran-
te el fin del Paleozoico y el Mesozoico. Las huellas mds antiguas tienen una edad
estimada de 200+ 26 ma, y asignan una profundidad de enterramiento de los plu-
tones tardihercinicos menor de 2 km, posterior al enfriamiento y a la peneplani-
zacidén Pérmica. En los sectores suroeste y central de la cadena, las huellas de fisién
Mesozoicas revelan un mdximo de las temperaturas, contempordneo con el inicio
de la fase de rift mesozoica. Las variaciones laterales en las edades de las huellas de
fisién, indican que los incrementos locales se corresponden con la actividad mag-
matica e hidrotermal, asi como con el enterramiento sedimentario. Las observa-
ciones realizadas, junto con los datos de campo, sugieren un periodo de erosién y
sedimentacién durante el Mesozoico, posiblemente relacionado con las Facies
Muschelkalk y Keuper. También existen evidencias de actividad magmadtica rela-
cionada con el rift.

La inversién, deformacién y levantamiento de la zona este de los Pirineos, ape-
nas se nota en la exhumacién del sector nororiental de la Cadena Costero Catalana.
El modelado de las historias térmicas revela un enfriamiento del basamento duran-
te el rift del Mediterrdneo occidental. Durante este periodo, se crearon dos cuen-
cas extensionales, la del Vallés-Penedés y la de San Felid, lo que causé la exlhumacién
de los bordes de la cuenca. La erosion y el fin de la actividad térmica asociada al
rift cenozoico, fueron los causantes del enfriamiento de los bordes de la cuenca. Se
calcula que se erosionaron unos 2 km. Las zonas elevadas, hoy préximas a las gran-
des fallas miocenas, hacen pensar en el rebote isostatico como causante del levan-

tamiento regional, aunque quizds también influya la conveccién térmica del manto.

Historia térmica de la convergencia continental pivendica y del vifting nedgeno. Los aspec-
tos mds importantes, en los procesos que afectan a la corteza superior durante la con-
vergencia y el rifting, se estudian mediante modelos matemadticos. Las conclusiones

mds importantes, observadas durante el proceso cenozoico, son las siguientes:

e El desplazamiento provocado por fallas inversas o normales s6lo provoca
pequefios cambios de temperatura en el gradiente geotérmico.

e Durante el Pale6geno, los periodos de acortamiento, exhumacién y erosién
en la Cadena Catalana Intraplaca provocaron enfriamientos relativamente
pequefios. Los mds de 800 m erosionados s6lo afectan a rocas tridsicas.

* El enfriamiento que comenzé durante el rift Nedgeno, desde temperatu-
ras superiores a los 110 °C, no puede reproducirse en modelos donde sélo

actien fallas y erosién. Un modelo a escala cortical produce un gradiente
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térmico de 24+ 3 °C/km, mientras que en un modelo que reproduzca toda la
litosfera se obtienen valores por encima de 27 °C/km, durante la fase exten-
sional en el Surco de Valencia. Sin embargo, tampoco se alcanzan los valores
calculados. La conveccién forzada (flujo topogréficamente dirigido) puede ser
la causante de este incremento, aumentando el gradiente en unos 23 °C/km
Sélo asi se alcanzan valores por encima de 50 °C/km, obtenidos de las histo-

rias térmicas y que provocan la exhumacion de las cuencas (2.2 km).

Desde el punto de vista tecténico, el Sistema Central se puede considerar como
una cadena intraplaca de piel gruesa, polifdsica y de doble vergencia (estructura en
pop-up), en la que el basamento aparece claramente implicado en la deformacién.
Posee dos sectores bien diferenciados, cuyo limite coincide con una serie de fallas
transversales de direcciones entre N30E y IN-S. El sector occidental corresponde a
las sierras de Gredos y de La Paramera, con cabalgamientos mayoritariamente E-
O muy segmentados, y el sector occidental que se asocia a los relieves de Guadarrama-
Somosierra, con cabalgamientos NE-SO que, hacia el limite con el sector occidental
tienen una direccién NNE-SSO.

Aunque la deformacién parece haber comenzado antes en Gredos en relacién
con el Antepafs Pirenaico, el cabalgamiento N8OE que pone en contacto el borde
S de Gredos con el pop-down del Tietar muestra actividad pliocena a partir del and-
lisis de huellas de fisién en apatitos, como acabamos de comentar.

En cuanto a la edad precisa de la deformacién cenozoica, la presencia de gran-
des laminas de conglomerados del Eoceno medio-superior, que rellenan la Cuenca
de Madrid provenientes del Sistema Central (Arribas y Arribas, 1991), indican un
levantamiento simultdneo que ha sido cuantificado en algo menos de 1.000 m (De
Bruijne, 2001). En este contexto, a lo largo del sector suroriental del borde S, duran-
te el Oligoceno medio — Mioceno Inferior (?) se desarrollaron una serie de pliegues
escalonados que dieron lugar a pequefias depresiones locales rellenas de abanicos alu-
viales inmaduros, indicando un movimiento sinestroso del contacto Sistema Central -
Cuenca de Madrid (De Bruijne ez #/., 2001). Los esfuerzos asociados son claramente
“ibéricos” (De Vicente ez @l., 1996) y no produjeron levantamientos diferenciales sig-
nificativos hasta el Mioceno inferior (figura 6.9). Los datos de huellas de fisién indi-
can la ausencia de deformacién en este sector del borde S durante el Mioceno Medio,
lo que se reflejarfa en la menor potencia de la serie neGgena respecto a la paleGgena,
seglin los perfiles sismicos y los sondeos realizados en la Cuenca (Querol, 1983). De
este modo, la evidente homogeneizacién de las facies Aragonienses (Calvo ez 2/., 1996)
a lo largo de toda la Cuenca de Madrid indicaria un periodo de arrasamiento sin cons-

truccién generalizada de nuevas estructuras.
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El pop-up de Somosierra pasa hacia el O, en el contacto con la Sierra de
Guadarrama, a una estructura mas compleja que consiste en dos pop- ups separa-
dos por el pop-down del Lozoya y que cobija las mayores cotas de los sectores inter-
medio y oriental del Sistema Central. El sitcuado mds al S (pop-#p de Cabeza del
Hierro) es parte de una alineacién de estructuras segtin una direccién N70-80E,
de la cual forma también parte, mds al S, el pop-down del Alto Manzanares. Esta
alineacién muestra una clara actividad paledgena, a partir de los datos de huellas
de fisién, que puede subdividirse en dos pulsos: Eoceno medio hasta la parte infe-
rior del Eoceno Superior, y Oligoceno inferior — inicio del Oligoceno Superior (De
Bruijne y Andriessen, 2002). La actividad nebgena aparece de nuevo concentrada

durante el Mioceno Inferior, si bien, a diferencia de los sectores mds préximos a la
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Cadena Ibérica, se registra un pulso importante durante el Mioceno Superior-Plioceno
(figura 6.10).

En Gredos, la deformacién parece ser tomada mayoritariamente por estruc-
turas E-O muy segmentadas, relieves paralelos y masivos en general corres-
pondientes, y por estructuras NE-SO, sierras mas estrechas y discontinuas. Este
sistema de fallas desplaza los segmentos de las fallas E-O, normalmente de modo
sinestroso, lo que confiere a los corredores de cabalgamientos E-O una orien-
tacién mds N70-80E. Estas escructuras se explican mejor en un contexto de esfuer-
zos N-S “pirenaicos” con actividad desde el Eoceno medio hasta probablemente
el Mioceno Inferior. Durante esta primera etapa las estructuras NE-SO deben

asumir una deformacién mayoritariamente transpresiva. Es posible que en el
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Mioceno Superior el cambio de orientacién del campo de esfuerzos lejano
—consecuencia del bloqueo pirenaico?— cause la reactivacion selectiva de algu-
nas estructuras con la formacién de relieve abrupto de Gredos (figura 6.10), la
acentuacién del escalén meridional de la Sierra de San Vicente y el cardccer més
compresivo de las estructuras NE-SO en forma de sierras discontinuas. En este
sentido se podria explicar la conservacién de superficies antiguas en el relieve
masivo de la Paramera asi como los relieves relativamente bajos del borde N de
este sector occidental. Queda pues patente una inctensa actividad reciente
(Pliocena) de amplios sectores del Sistema Central.

Sin embargo, en los Montes de Toledo, los andlisis de huellas de fisién en apa-
titos no son capaces de detectar actividad (enfriamiento), ni durante el Oligoceno-
Mioceno inferior ni durante el Plioceno, porque este sector del basamento hercinico
se habia levantado ya en un periodo anterior a los 80 ma y de un modo mds o menos
continuo, sin aceleraciones asociables a eventos tecténicos. En este aspecto, su evo-
lucién fue claramente distinta de la ocurrida en el Sistema Central y en Gredos. A
la falta de datos mds concretos, no deben excluirse las deformaciones fini-paledge-
nas. La sedimentacién de abanicos aluviales pliocenos (rafia) asociados a la renova-
da actividad de estructuras previas, tanto en el Sistema Central, como en la sierra
de Guadalupe-Montdnchez, parecen indicar una cierta actividad neotecténica, tam-
bién en los Montes de Toledo.

Asi, se puede considerar en primer lugar que la direccién aproximada NS8OE
de la flexura que produce la elevacién del basamento es paralela al Sistema Central
y ala Cordillera Cantdbrica. Esto parece indicar un origen comn, al menos en sus
etapas iniciales, para los tres relieves principales construidos en el Macizo Ibérico.
Por otra parte, la génesis de estas zonas de relieves principales (divisorias mayo-
res) ha sido relacionada con la formacién de pliegues litostéricos en el contexto del
acortamiento asumido en el interior de la Placa Ibérica (Cloething et #/., 2002). Si
se admite este modelo general de deformacién intraplaca, ha de suponerse para parte
de esta elevacién del basamento una formacién anterior a la estructuracién de las
Cordilleras Béticas, siendo en este caso la flexura positiva de Sierra Morena una
consecuencia /lejana de la sutura pirenaica y el consiguiente bloqueo de la conver-

gencia Africa-Eurasia en el borde N de la Placa Ibérica.

En las Cordilleras Béticas se han realizado tres cortes NO-SE, a través de Sierra
Nevada y la Sierra de los Fildbrides (Johnson e /., 1999). Se observa que el enfria-
miento comenzd antes en el sector oriental que en el occidental. Las historias térmi-
cas de los apatitos analizados indican que, mientras en el E el proceso se completé

hace 11 ma, en el O no lo hizo hasta 3 ma después. En el andlisis mds detallado del
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corte mds occidental, distinguimos tres grupos de muestras. El primero indica un enfria-
miento rapido, que tuvo lugar hace 9 ma, que se relaciona con denudacién tecténica
y con el emplazamiento del complejo Nevado-Fildbride. El segundo grupo, de edad
Tortoniense-Messiniense, indica un periodo de estabilidad, mientras que el tercero y
Gleimo sefiala un nuevo enfriamiento brusco, acaecido hace 4.5 ma, provocado por la
erosién. Esta evolucién también se refleja en los depésitos que encontramos en las cuen-
cas sedimentarias préximas. La erosiéon comienza durante el Tortoniense Inferior, en
el Tortoniense Medio se da un periodo de sedimentacién carbondtica, dando paso, en
el Plioceno, a unos nuevos depdsitos silicicldsticos.

Las muestras tomadas en la parte central del complejo contienen huellas de
fisién formadas con anterioridad a la denudacién y al nuevo enfriamiento; mien-
tras que las de las zonas externas no contienen huellas mds antiguas de 5 ma. Este
paleoPAZ exhumado, también se aprecia en la variacién de la denudacién en las
distintas cuencas. La conservacidén del nivel estructural mis alto, cercano al Ifimi-
te nevado-Fildbride-Alpujirride y la proximidad entre depresiones y elevaciones,
indica que la erosidn actud de forma simultdnea a una fase de plegamiento, duran-
te el Plioceno. Esto explica también la extrafia relacién negativa entre la elevacién
y la edad de los apatitos (figura 6.11).

Cabe aqui sefialar que es en estas cadenas donde se obtienen unas edades de
enfriamiento mds recientes, junto con el sector central del Sistema Central, de todas

las de la Peninsula Ibérica.
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VI.3. ANALISIS

VI.3.1. Introduccion

La red hidrogréfica es un excelente marcador de actividad tecténica reciente.
No obstante, la presencia de numerosos factores que pueden producir anomalias,
no permite que la aplicacién de técnicas e indices geomorfolégicos sea, por s{ misma,
un factor definitorio de estructuras activas.

A pesar de ello, y considerando la filosoffa general del proyecto, la aplicacién
de técnicas de cuantificacion de anomalfas en la red hidrogréfica, representa un
dato de apoyo fundamental a otras evidencias de actividad tecténica.

Uno de los factores mds interesantes para determinar la actividad neotecténi-
caa partir de estos datos es el grado de simetria que presentan las diferentes cuen-
cas hidrogrificas, ya que la dindmica fluvial es muy susceptible de cambio debido
a la actividad tecténica, como presencia de fallas, basculamientos, etc.

Para definir el grado de simetria/asimetria de las diferentes cuencas se han apli-
cado dos indices geomorfolégicos de actividad tecténica reciente (Pike y Wilson,
1971; Hack, 1973; Bull, 1977, 1978; Keller, 1986; Cox, 1994; Keller y Pinter,
1996), aplicados ya en algunas zonas del interior peninsular a menores escalas (Silva,

1994):

¢ Indice de asimetria de la cuenca (“AF”).

e Factor de simetria topografica transversal (“T7).

— El indice “AF” cuantifica el grado de asimetria de una cuenca de dre-
naje —unidad de trabajo bdsica en esta etapa del andlisis— mediante una relacién
porcentual sencilla entre las dos dreas ocupadas por las dos margenes de un rio, en
este caso del cauce principal o trunk stream (sensu Mayer, 1990). La férmula uti-

lizada, y que permite esta relacién adimensional, es la siguiente (Keller y Pinter,

1996):

AD
AF, =| — [x100
A

D
T

Donde “AF,” es el valor del indice (porcentaje, en %) calculado para la mar-
gen derecha del rio, “Ap” es el drea correspondiente a la margen derecha, y “A”
el drea total de la cuenca de drenaje. Cuanto mds se aproxime el valor de este pard-
metro al 50%, menor seré la influencia de la actividad tecténica. Cuanto mds se
diferencie del 50%, mayor influencia habra tenido (o estard teniendo) la actividad
de la deformacién reciente: mayor intensidad del basculamiento.

Pueden existir condicionantes geolégicos diversos (estructuras de plegamien-

to, litologias con una resistencia a la erosién diferente, etc.) que obliguen, a un
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entramado fluvial determinado, a tener valores de “AF” alejados del 50%, y que
no esté, para nada, relacionado con basculamientos debidos a la incidencia de una
deformacion tecténica. En este caso, la escala de trabajo empleada para la obten-
cién de los datos iniciales de andlisis 1:200.000, supone una ventaja, ya que ten-
deria a homogeneizar o regionalizar otras influencias geolégicas locales.

De todas formas, como ya hemos indicado anteriormente, hay que considerar
que los resultados obtenidos con esta metodologia pertenecen a una mds de las capas
de informacién que serdn utilizadas en la definicién de las estructuras de primer
orden de la Peninsula Ibérica.

— El indice “T” cuantifica también el grado de asimetria de la cuenca de dre-
naje, pero de un modo mds preciso que el anterior. La razén es que no considera
un dnico valor para la totalidad de la cuenca sino tantos como segmentos trans-
versales al trunk stream hayamos delineado en la misma. La férmula empleada para

su calculo es la siguiente (Cox, 1994):

Donde “D,” representa la distancia existente entre el limite que supone la divi-
soria con las cuencas adyacentes y la divisoria dentro de la propia cuenca de drenaje
(linea tedrica que igualarfa el drea de las dos mdrgenes del rio principal o trunk
stream),y “D,” define la distancia (medida sobre el segmento rectilineo anterior) desde
la divisoria interna de la cuenca de drenaje hasta el cauce principal que la disecta.

Por tanto, para una misma cuenca, son posibles tantos puntos como segmentos rec-
tilineos definidos, de aqui la mayor sensibilidad de este indice con respectoal valor Ginico
obtenido con el factor de asimetria anterior. Para una cuenca totalmente simétrica, el
valor de “T” serd igual a cero. Cuanto mds se aproxime este valor a la unidad, mayor asi-
metria existird entre las dos margenes del cauce principal que disecta la cuenca.

Estos indices geomorfolégicos permiten comparar distintos entornos para
caracterizar dreas de comportamientos particulares o caracteristicos, definiendo sec-
tores donde ha sucedido o sucede un basculamiento tecténico, mds o menos com-
plejo, de las cuencas de drenaje (unidad de trabajo empleada en algunos de los indices);
asi como la definicién del grado de actividad de la deformacién (tasas de elevacion
y hundimiento) durante un periodo determinado.

De esta forma, se han aplicado estos {ndices a gran parte del territorio espa-
fiol (Béticas y Macizo [bérico) para establecer la posible existencia de actividad tec-
ténica actual que haya podido estructurar la red hidrogréfica actual y comparar los
resultados entre zonas mas 0 menos activas.

El objetivo principal de la aplicacién de esta metodologia es obtener una
cuantificacién de la morfologia del terreno en esta zona y comparar los resultados

con los obtenidos con otras lineas de investigacién en el contexto del proyecto.
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VI.3.2 lrabajo

. r'Ji::faI-'Zil-i:'!;-;:": (e

Para aplicar esta metodologia se han utilizado, como base cartografica, las sin-
tesis topogrificas provinciales (editadas por el Instituto Geogrifico Nacional) a esca-
la 1:200.000.

El proceso seguido para la realizacion de este andlisis ha consistido en la deli-
neacién precisa, sobre cada una de las topografias provinciales a escala 1:200.000,
de los limites de las cuencas de drenaje (2.807 cuencas) (tabla 6.1) y la eleccién

sobre las mismas del cauce principal o trunk stream.

N de cuencas N° de cuencas

Provincia/Gomunidad Provincia/Comunidad

Albacete 88 Jaén 40
/Gcanle - 25 - La Rioja - 56
Almeria o 28 B Ledn - 135;
Asturias - 142 - Lérida 16
Avila o 73_ Madrid - 34
E&adaioz 74 Mélaga 39
Barcelona - 18 Murcia 2_3
agos - 130 ) - Navarra 19
Caceres - 132 - Pais Vasc; 9?;
Cadiz - o Palencia - 57
Cantabria o 62 - Salamanca 58
Castellon - T Segovia 83
Ciudad Real Y Sevill 71
Cérdoba s  Sore 85
@nca - 39 o Tarragona 9
éalicia ) - 420 - Teruel 3§
Gerona - 32 - Toledo 42
Granada - 60 - ) Valencia 42
Guadalajara 54 Valladolid B 507
Huelva 47 Zamora 897
Huesca - 41 laragoza 3(;

Estos datos son necesarios para la determinacién de los valores de dreas nece-
sarios para el cdlculo del indice “AF”, que asigna un Gnico valor a cada una de las
cuencas definidas.

Posteriormente, se trazaron todos los segmentos rectilineos (17.485 datos) (tabla
6.2) necesarios para cada una de las cuencas de drenaje definidas. En cada uno de
estos segmentos se puede definir un valor diferente del indice “T”, de esta forma
y como ya hemos definido anteriormente, podemos obtener varios valores de este

indice en cada una de las cuencas definidas.

Tabla 6.1.
Nitmero de cuen-
cas consideradas
en el estudio por
provincias
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Tabla 6.2.

Nitmero de valo-

res del indice

W

considerados por
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provincias

Debido a que la escala de trabajo, decidida para el contraste con los resulta-
dos obtenidos mediante las diferentes metodologias es sensiblemente menor, se pro-
cedié a la reduccién del material cartogrifico para el andlisis a una escala adecuada,
en este caso, 1:400.000.

Posteriormente, se aplicé sistematicamente los dos indices geomorfoldgicos a
cada una de las cuencas (indice “AF”) y cauces principales (indice “T”) definidos

en el proceso preliminar de obtencién de datos (figura 6.12).

Provincia/Comunidad N° de datos (valores de “T") Provincia/Comunidad N° de datos (valores de "T")
Mbacete 191 Jaén 309
Alicante s La Rigja - 217
Almeria 145 Legn T
Asturias 950 Lérida - 166
Avila 360 Madrid ETY)
Badajoz 600 © Malaga - 228
éarcelona 148 Murcia —178
BTJrg_os B 605 - Navarra - 165
Céceres 638 B Pais Vasco 433
Cadiz 186 Palencia - 385
Cantabria 352 Salamanca B —315
Castellon 292 Segovia - 45§
Ciudad Real 547 Sevilla R
Cordoba 554 - Soria - 4277
Cuenca —358 Tarragona - 62
Galicia 2.420 Teruel - 289"
Gerona 188 Toledo —243
Granada 433 Valencia - 304
Cuadalajara 261 Valladolid —252
Huelva 364 Zamora - 729_
Huesca 346_ R Zaragoza —228_

VI1.3.3. Resultados

Se han considerado en total de 17.485 puntos de control para el andlisis de la
simetria de cuencas con la aplicacién de los dos indices geomorfolégicos: indices
“AF” y “T” (tigura 6.13).

Se han construido los mapas de isovalores obtenidos de la aplicacién de estos
dos indices (figuras 6.14 y 6.16).

En estos mapas, y dada la escala utilizada, tanto en la toma de datos iniciales
(1:200.000) y en la de trabajo (1:400.000), no se pueden establecer zonas bien deli-

mitadas que permitan la definicién de estructuras lineales asimilables a grandes



Evidencias de actividad tectonica reciente

fallas. No obstante, se pueden ilegar a definir zonas de valores relativamente altos
de asimecria de cuencas. Esta informacién, por si misma, no permite definir 4reas
basculadas, ni establecer la presencia de estructuras accivas en tiempos geoldgicos

recientes; pero con su combinacién con otras capas de informacién (andlisis de la

44°
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Figura 6.12.
Esquema de la
metocologia utili-
2ada para la defi-
nicion de estos
inddices morfotectd-
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de cuencas,
Aplicacion de los
indlices: asignacidn
de un valor de AF
a cada una de las
cuencas; y deter-
miinacion de dife-
rentes valores de
“U” para cada
una de las ciencas
(varios datos por
clenca)

Fignra 6.13.
Representacion de
los 17.485 pun-
tos de control
logrados
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Figura 6.16.
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topografia, geofisica, etc.) permite la definicién de dreas con movimientos relati-
vos que permiten inferir y definir la presencia de grandes estructuras activas.

Asimismo, también se ha procedido al filtrado de la informacién presente en ambos
mapas para poder determinar zonas con una alta asimetria de cuencas. Esta informa-
cién es la que se ha utilizado para su contraste con el resto de los datos del proyecto.

Este filtrado ha consistido, simplemente, en la representacién de las zonas
con valores de ambos indices superiores a umbrales que indican una clara asime-
tria. En el caso del indice de asimetria “AF”, se han considerado valores del indi-
ce de asimetria “AF” <40% o valores de “AF” > 60% (figura 6.15). Y en el caso
del factor de asimetria “T”, se han considerado solamente los valores superiores
20,4 (“T” 2 0,4) (figura 6.17)

La aplicacién regional de esta metodologia aporta una capa de informacién al
conjunto de datos obtenidos en el desarrollo del proyecro. Si bien es cierto que la
escala de utilizacion de estas técnicas es fundamental a la hora de definir los obje-
tivos esperados. Para determinar la presencia de estructuras lineales concretas, es
necesaria la utilizacién de escalas que permitan el andlisis pormenorizado de las
diferentes cuencas y cauces, a la vez que se tienen en cuenta los diferentes factores
locales que pueden influir en los valores de los pardmetros utilizados, como pue-

den ser cambios litolégicos, estructuras condicionantes, etc.

* Permiten deducir informacién tecténica a partir de datos objetivos (difi-
cilmente manipulables), los cuales ponderan intrinsecamente afecciones y/o
contextos geoldgicos locales y regionales.

¢ Esfundamental la eleccién adecuada de la escala de trabajo. En nuestro caso,
la eleccién de una escala 1:200.000 combinada con la delimiracién de la
minima unidad de drenaje posible en cada ocasién, ha permitido minimi-
zar afecciones locales (generadas por cuestiones litoldgicas, escratigraficas,
estructurales, etc.) y otorgar, asi, un cardcter regional-detallado a las con-
clusiones.

¢ Laaplicacién de ambos indices geomorfolégicos se ha mostrado especial-
mente util en dreas de intensidad de deformacién media-baja.

* Resultados interesantes obtenidos mediante inversiones econémicas reducidas.

¢ Se ha realizado una distribucién de puntos de control homogénea, obser-
vdndose un mayor nimero de datos en el tercio septentrional peninsular
(mayor densidad de cauces fluviales).

¢ Los mapas de isovalores interpolados para ambos indices geomorfoldgicos
definen orientaciones preferentes, de penetratividad variable, tanto para los

valores mdximos como para los minimos.
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* Asumiendo la objetividad intrinseca de la metodologia y el volumen de
datos considerados, parece evidente la realidad de tales orientaciones.

¢ Una vez analizadas varias zonas tecténicas, “AF” se revelarfa como un indi-
cador vélido con valores: 40% < AF>60%.

e Una vez analizadas varias zonas tecténicas, “T” se revelaria como un indi-
cador vilido con valores: T>0,4.

e Es posible definir una zonacién a partir de los mapas logrados con sentido
tecténico de todo el territorio peninsular.

e Es posible definir “bandas de actividad” y “zonas de sombra” de dimen-

siones variables y claramente orientadas.

V1.4, ANALISIS DE LOS MODELOS DIGITALES DE ELEVACIONES

f1.4.1. Introduccion

Para realizar el estudio de la topografia se ha elaborado un modelo digital de
elevaciones (MDE), inicialmente se utiliz6 la base de datos suministrada por el
Instituto Geogréfico Nacional IGN), que proporciona una resolucién de 200 m,
es decir un valor de cota “z” por cada incremento de 0,2 km en “x” e “y”, en coor-
denadas UTM en metros. Las coordenadas UTM estdn todas referidas al huso 30,
habiéndose transformado las zonas incluidas en los husos 29 y 31 al 30 (figura 6.18).
Estos datos se emplearon para confeccionar las los mapas de pendientes.

Sin embargo, esta base de datos procedente de la digitalizacién de los mapas
del IGN a escala 1:200.000 presenta en las zonas de menor relieve y en la bati-
metria submarina algunas zonas planas, es decir, zonas con forma de terraza situa-
das entre dos escarpes. Esto se debe a la falta de datos entre dos curvas de nivel que
estan muy separadas, lo que sucede especialmente en las zonas llanas. Para solu-
cionar este problema hay que afiadir la digitalizacién de curvas intermedias.

Como este proceso quedaba fuera de los objetivos del proyecto se opté por
utilizar una base de datos de menor resolucién, pero que obviaba este proble-
ma. Para ello se utiliz6 la base de datos world_relief desarrollada por Paul Wessel,
(U. de Hawai) y comercializada por Geoware. Esta base de datos contiene datos
procedentes de los modelos GTOPO30, ICBAO, TOPOG.2 y ETOPOS y per-
mite una resolucién maxima de 1 minuto de arco (latitud-longitud). También
se utilizaron independientemente los datos terrestres de la base GTOPO30 del
EROS Data Centre (U.S. Geological Survey) con una resolucién espacial de 30 segun-
dos de arco (aproximadamente 1 kilémetro). El modelo digital de elevaciones
elaborado con esta base de datos (figura 6.19), que contiene también datos bati-
métricos, se ha utilizado paro los andlisis de longitudes de onda del relieve y

filtrados.
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Figura 6.18.
Modelo digital de
elevaciones con
resolncidn de

200 m para la

Peninsila 1bérica
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Los modelos digitales de elevaciones, mapas de pendientes y sombreados se
han calculado utilizando un Sistema de Informacién Geogrifica, en nuestro caso
GMT (P. Wessel, U. de Hawai), en Unix. Los cdlculos de longitudes de onda y fil-

trados se han realizado con el programa Oasis.

VI.4.2. Mapas de pendientes y de orientaciones de pendientes

A parcir del modelo digital de elevaciones (MDE) de resolucion de 200 m se
han calculado varios mapas de pendientes. Estos mapas permiten definir zonas de
pendiente homogénea o de cambios bruscos de pendiente que son de gran ayuda
para la interpretacion del relieve desde el punto de vista estructural ya que per-
miten localizar las principales rupturas de pendientes, es decir, de zonas donde pue-
den discurrir la traza de estructuras tecténicamente activas. Aunque siempre se
debe tener en cuenta cudl es la resolucién del modelo que se estd empleando a la
hora de interprerar los resultados.

Para calcular los mapas de pendientes a partir de los MDE raster elaborados

previamente (figura 6.18) se han empleado dos procedimientos:

a) Como el relieve estd representado por una malla de celdas cuadradas con
un valor de altitud conocido, en primer lugar se ha calculado la relacién
de la altitud de cada celda con la de las ocho celdas colindantes. Para
ello se ha establecido la orientacién de un plano tangente al terreno, en

cada celda, tomando en consideracién los valores de cota de las ocho cel-
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das colindantes. Una vez establecida la pendiente de este plano tangen-
te en cada celda, se ha calculado un nuevo mapa donde estan represen-

tadas los valores de pendiente (en grados entre 0°y 90°) para cada celda

teniendo en consideracién los valores de las ocho celdas vecinas. Para valo-

Figura 6.19.
Maodelo Digital
con resolucion de
100 m (a partir
de datos del
Gopo30 y
Etopo>)

Figura 6.20.
Mapa de pendien-
tes (en grados)
calewlads a partiv
del Modelo
Digital de eleva-
ciones con resolu-
cibn de 200 m
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rar los resultados se puede emplear la clasificacién propuesta por Pedraza

(1996) (tabla 6.3).

Tabla 6.3. Pendiente (grados) Topografia
Clasificacidn de P "
pendientes '

(Pedraza, 1996) 0,5°-2° Casi plana
20-5° Débilmente inclinada
50-15° Muy inctinada
15°-25° Débilmente escarpada
25°-35° Escarpada
350-55° Precipicio
>55° Vertical

En la figura 6.20 est4 representado el mapa de pendientes mds las direcciones

de fracturas que se deducen del mismo.

b) Por otro lado, y con objeto de resaltar mejor los cambios bruscos de pen-
diente, se han calculado otros mapas de pendientes donde se relacionan sélo
las pendientes entre la celda central y su celda vecina en una determinada
direccién. Se han construido mapas para las direcciones, NO°E, N45°E, NOO°E,
N135°E y N180°E. Debido a la similitud de resultados obtenida sélo se
presentan aqu{ los mapas con pendientes N-S (figura 6.21d); NE-SO (figu-

Figura 6.21.
Mapas de pen-
dientes divecciona-
les (en grados)
calenlado a partiv
del modelo digital
de elevaciones con
resolucidn de 200
w: A) Orientacion
pendientes N-S;
B) Orientacion
pendientes NE-
S0, C)
Orientacion pen-
dientes E-O; D)
Orientacion pen-

dientes NO-SE
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ra 6.21b); E-W (figura 6.21¢) y NO-SE (figura 6.21d). Estos mapas per-
miten resaltar mds claramente las principales estructuras tecténicas que son
normales a una determinada direccién de pendiente. Asf se puede obser-
var como una vez mas quedan puestas de manifiesto las direcciones de frac-

turas mostradas en la figura 6.20.

Anilisis de longitudes de ondas del MDE. Para el aniélisis de las longitu-
des de onda del relieve se ha partido de la base de datos world_relief con una reso-
lucién de un minuto de arco para los datos en tierra y de cinco minutos de arco
para la batimetria (figura 6.19). En primer lugar se ha calculado el mapa de deri-
vada vertical de la topografia (figura 6.22) que permite visualizar también las prin-
cipales rupturas de pendientes. Como se puede observar en la figura 6.22 en este
tipo de mapa se resaltan especialmente las zonas de encajamiento de los rios. El
trazado de los principales lineamientos calculados a partir de este tipo de mapas
da unos trazados de lineamientos similares a los obtenidos con los mapas de pen-
dientes (figura 6.20).

Los andlisis de longitudes de onda de la topografia se han realizado mediante
un filtro de paso bajo. Se han analizado diferentes intervalos de longitudes de onda,
pero sélo se muescran aqui, los resultados para los intervalos de longitudes de onda
comprendidas entre 5 - 10 km, 10 - 50 km y 50 - 100 km (figuras 6.23, 6.24 y
6.25) ya que éstos son los mds representativos y permiten establecer los lineamientos

que separan bloques con distintas longitudes de onda. En general, se observa la

Figura 6,22,
Mapa de deriva-
da vertical de la
topografia a par-
tir del modelo
digital del terreno
con vesolucidn de
100 m
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Figura 6.23.
Longitudes de
onda de la topo-
grafia entre 5 y
10 km (resolucién
modelo digital del
terveno de 100 m)

Figura 6.24.
Longitudes de
onda de la topo-
grafia entre 10 y
50 b (vesolucion
modelo digital del
terveno de 100 m)
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existencia de un gran bloque elevado que coincide con la esquina NO de la

Peninsula y una serie de importantes lineamientos NE-SO o ENE-OSO que limi-

tan este bloque. Son de destacar el que limita el Sistema Central por el sur y el que
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limita el bloque elevado de la meseta septentrional y Galicia, cuya traza se que se extien-
de desde la altura de Lisboa hasta el [imite occidental de los Pirineos y sur de Francia.

Con esta misma orientacién se observan otra lineacién menor (Campo de
Calatrava) y otra mayor que discurre paralela al cauce del Guadalquivir. También
se observa otro conjunto de lineaciones, de orientacién NO-SE que predominan
en la zona de la Cordillera Ibérica y Cuenca del Ebro. En resumen, estos mapas
permiten determinar las fabricas principales de la topografia, fundamentalmente
NO-SE y NE-SO, que confirman la disposicién de los alineamientos y fallas esta-

blecidos en otros apartados de esta memoria.

VI.5. MODELACION MATEMATICA DE LOS PLIEGUES LITOSFERICOS Y CORTICALES

Si observamos un mapa topografico (figura 6.26), vemos que la mayor parte
de la Peninsula, excepto el sector SE, se caracteriza por una alternancia de eleva-
ciones y depresiones, cuya orientacién varia de E-O a NE-SO, en lo que podemos
denominar “patron de primer orden”. De noroeste a sudeste la serie estd compuesta
por el rio Mifio, los Montes de Ledn, La Cuenca del Duero, El Sistema Central, La
Cuenca del Tajo, Los Montes de Toledo, La Cuenca del Guadiana y Sierra Morena.
La orientacién de todas estas estructuras es aproximadamente perpendicular al eje
de mdxima compresion actual (Sigma).

La orientacién de dreas anormalmente altas y la magnitud de movimientos ver-

ticales post-Miocenos sugieren que la fase mds reciente de deformacién intraplaca ha

Fignra 6.25.
Longitudes de
onda de la topo-
grafia entre 50 y
100 ke (vesolu-
cidn modelo digi-
tal del terreno de
100 m)

139



PROYECTO PRIOR. DETERMINACION DE FALLAS DE PRIMER ORDEN MEDIANTE EL ANALISIS INTEGRADO DE DATOS GEOLOGICOS

Figira 6.26.
Topografia de la age
Peninsula, con la
localizacion de los
cortes (ver Figura

6.27) 4z
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controlado la presente configuracién de la topografia. No obstante, es posible que el
edificio principal del relieve peninsular sea, en origen, “pirenaico” y que las defor-
maciones mds recientes las hayan rejuvenecido. La figura 6.27 muestra tres cortes topo-
graficos y de anomalia de Bouger, a través de Iberia, en los que observamos la clara
relacion entre las anomalias gravimétricas y el cardcter de la litosfera y la corteza.

Las variaciones en la anomalia de Bouger reflejan las distintas longitudes de onda
debido a los cambios de la densidad en la litosfera. La longitud de onda de la ano-
malia de Bouger refleja la escala espacial de la deformacién manto litosférico. De este
modo, la existencia de relaciones entre la longitud de onda y la topografia indica la
presencia de un plegamiento de toda la corteza y del manto litostérico.

Los resultados del andlisis espectral revelan la presencia de una longitud de
onda dominante de 200 (+50) km, observable tanto en la topograffa como en la
anomalia de Bouger, en los perfiles A y B. El espectro de la gravedad muestra tam-
bién una longitud de onda de al menos 500 km, que probablemente refleja el alto
porcentaje de elevacién respecto al nivel de base de Iberia, con un brusco contras-
te entre la zona continental elevada y las cuencas ocednicas. No hay evidencias de
tomografia sismica de perturbaciones en la parte superior del manto bajo Iberia.
Una cuestién clave relacionada con la elevacion de Iberia es la existencia de una
zona de baja densidad en la astenosfera profunda asociada con anomalias termales
que se reflejan con una longitud de onda de 500 km.

La presencia de una longitud de onda dominante, tanto en la topografia, como
en la gravimetria, ha sido observada en otras dreas continentales. Tales son los casos
de Asia Central y Bretafa, que han sido explicados por esfuerzos que pliegan la litos-
fera. Este tipo de plegamiento intracontinental parece ser mds importante en las
deformaciones de gran escala de la litosfera continental de lo que se pensaba hasta ahora. :

Figura 6.28.
Confignracion del
ntocelo: v es la
velocidad de acor-
tamiento horizon-
tal; la corteza
superior, corteza
inferior y el
manto se definen
mediante sit veolo-
gla 'y propiedades
fhsicas. D (débil)
v P (potente)
indican las condi-
ciones en el desa-
coplamiento corte-
za-manto
litosférico segiin
los comportamiern-

tos del curarzo-
diorita-olivino

erosién/sedimentacion
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El hibrido (elementos finitos-diferencias finitas) del c6digo Pavaroz en la
versién modificada por Burov ez #/. (1998) y Burov y Poliakov (2001) usada en
este estudio permite el uso de varios ambientes geodindmicos. Podemos, por
ejemplo, introducir datos de litologifas y reologias, detecradas a través de per-
files sismicos y gravimécricos, datos termales y de mecédnica de rocas, usando
los datos de convergencia horizontal como condiciones de contorno (figura
6.31).

Pavaroz es un programa basado en el algoritmo propuesto por Cundall
(1989) para su c6digo FLAC. Este algoritmo y sus aplicaciones geofisicas fue-
ron descritas en detalle en varias publicaciones (Poliakov ez /., 1993; Burov
and Molnar, 1998; Burov and Guillou-Frottier, 1999, Cloetingh ez a/., 1999,

Burov and Poliakov, 2001). En este capitulo sélo haremos un breve resumen.

El programa resuelve las ecuaciones Newtonianas de movimiento en un meca-

nismo continuo para el par transporte de calor y erosién superficial:

B avl. 3 8(7,-]- B ~0
P= at axj Pg,- Bl
div(kVT)—pC 8_T+ H=vVT,
7 ot
div(k Vh)— 8_/7 =0
ot

Donde V; es el componente del vector velocidad y v es el tensor velocidad,
0, es el tensor de esfuerzos, x; es la coordenada del vector, g; es el componente
del vector gravedad y p es la densidad. T es la temperatura, C, el calor especifi-
co, k es la conductividad, H el calor radiogénico producido por unidad de volu-
men, £, el coeficiente de erosién y h la superficie topogréfica. La malla y el tiempo
de paso entre cada nueva posicién de los nodos son calculados a través de velo-
cidades de campo y actualizadas segtin los ejes de esfuerzos. Paravoz tiene en cuen-
ta distintos comportamientos reolégicos, como la localizacién y propagacién de
fallas no predefinidas (bandas de cizallas), el cregp y varios tipos de deformacién
segin el aumento o la disminucién de la rigidez del material. La versién modi-
ficada de Paravoz permite la incorporacién de modelos de erosién/sedimentacién
empleados por modelos reoldgicos y litolégicos similares a los de Burov y
Cloetingh (1997) y unas condiciones iniciales de temperatura para la litosfera

continental (Burov y Diament, 1995).
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Para todos los materiales se supone un comportamiento friagil-eldstico-dic-
til. La corteza y la capa de sedimentos de la litosfera son de cardcter cuarcitico, mien-
tras que el manto astenoférico es olivinico. Los pardmetros reolégicos (médulo eldstico,
constante ductil, energia de activacién y exponentes) usados son los utilizados en
Burov ez a/. (1998). Mediante Mohr-Coulomb se asigna un dngulo de friccién de
30°y una cohesién de 20 MPa, para todos los materiales, excepto los sedimentos,
que tienen una menor (5 MPa). Las densidades son 2.300, 2.700, 2.800, 3.300 y
3.250 kg/m”’ para los sedimentos, corteza superior, corteza inferior manto y aste-
nosfera, respectivamente. Las conductividades térmicas son: 1.6, 2.5, 2, 3.5,y 3.5
m™ 'K “*respectivamente. El coeficiente de expansién térmica usado es 3. 1x10°K-".

Estos valores son los promedios de los que presentan Turcotte y Schubert (1982).

En este proyecto se utiliza una difusién lineal para los procesos de erosién y sedi-
mentacién (Avouac y Burov, 1996). El valor del coeficiente de erosién , 4, es depen-

diente de la escala y varfa entre 0 y 8.000 m?/afio manteniendo las cuencas rellenas.

Las condiciones de contorno se toman en términos de velocidad. Asumimos
una superficie libre en la parte superior del modelo y un restaurador de fuerzas
Winkler en la base del mismo. Un restaurador Winkler es equivalente a las fuer-
zas de flotabilidad isostdtica y lo usamos para simular las interacciones entre la litos-
fera y laastenosfera. Esto implica una fuerza vertical proporcional al desplazamiento
vertical en la base del modelo. El coeficiente de proporcionalidad nos lo dan las
condiciones isostdticas debidas al contraste de densidades en la base. En los mode-
los numéricos las fuerzas Winkler aparecen como una serie de muelles situados en

la base del modelo.

La estructura termal inicial usada es la dada para una edad termotecténica pre-
determinada segiin Burov ¢t a/. (1998). Se han llevado a cabo distintos experimentos
numéricos, correspondientes a los dos Gltimos escenarios termales de la litosfera
Ibérica. El miembro “caliente” tiene una edad térmica de 120 ma, que coincide
con la etapa de rifting Mesozoico y se corresponde con un engrosamiento de 250
km. El miembro “frio” tiene una edad térmica de 350 ma, que corresponde con la
deformacién Varisca y tiene un engrosamiento de 250 km. El concepto de edad

térmica (o tectonotérmica) se explica en Burov y Diament (1995) y Cloetingh y
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Burov (1996). En este estudio utilizamos el mismo conjunto de pardmetros reo-
l6gicos y térmicos que en los casos estudiados por Burov ¢z 2/, (1998) y Cloetingh
et al. (1999). Se emplean para comportamientos fragil-eldstico-ductil, que inclu-
yen los materiales ricos en cuarzo de la corteza superior, las diabasas de la corteza
inferior y las rocas olivinicas del manto. Las tasas de acortamiento aplicadas son
las que normalmente se utilizan en los diversos estudios de la zona (4mm/afio). El
espesor inicial de la corteza utilizado es de 32 km, 16 km para la superior y 16
para la inferior. Las medidas de la caja a deformar fueron 1.500 x 120 km.

El objetivo del experimento no es reproducir la topografia actual detallada-
mente, sino estudiar la evolucién de la misma desde el Nedgeno hasta la actuali-

dad, a través de la relacién existente entre la tecténica intraplaca y la erosion superficial.

El primer conjunto de experimentos simula el ambiente geotecténico del
corte sicuado mds al oeste, teniendo en cuenta la colisién Africa-Europa en el sur
y el empuje de la Dorsal Atlantica en el noroeste. El modelo asume un acortamiento
simétrico durante 20 ma, en una litosfera de 350 ma y que a la vez, estd siendo
erosionada (segin datos de huellas de fisién, se erosionaron unos 3 km). Se obser-
va (figura 6.29a) el desarrollo de dos longitudes de onda superpuestas, la mayor
de 350-420 km. Y la menor de180-250 km. Simultdneamente se aprecia una de
menor longitud de onda 50-60 km, aparentemente relacionada con el plegamiento
y fracturacién de la corteza superior, con un espaciado controlado por el espesor
de la capa. La de mayor longitud de onda no estd muy bien desarrollada en la topo-
grafia, ya que posteriormente sufre muchas modificaciones debidas a los procesos
de erosién-sedimentacién, pero se aprecia claramente en las capas suprayacentes.

La topografia predicha con la longitud de onda de 180-200 km., refleja la que tene-
mos en la actualidad. La presencia de dos tipos de longitud de onda indica un plega-
miento, en parte acoplado y en parte, desacoplado. En la mayoria de los casos es dificil
discriminar entre plegamiento de la corteza superior e inferior, ya que sus longicudes
de onda son similares. Ademds, el plegamiento de la corteza inferior no se aprecia bien
en la gravimetria debido al insuficience contraste de densidad con la corteza superior,
por lo que s6lo podemos discriminar entre corteza y manto. Se observa un acoplamiento
parcial en algunos segmentos de placas, debido a la intensa deformacién de la corteza
superior, que se transmite al manto. A la vez el desacoplamiento corteza-manto da como
resultado un plegamiento en antifase de la corteza y el manto litosférico, donde los maxi-
mos levantamientos corticales aparecen alterndndose con las depresiones del manto, resul-

tando una geometria similar a boudines, debido a la diferencia de competencia entre capas,



Evidencias de actividad tectonica reciente

1.000 1.200 1.400

—

Tlempo 7.0e+14s (~22.2 ma)

ek i

S i"/\/’\ W\W/J
e o ’\/»/\/\/“f = -

‘ 200 400 800 1.000 1, 200
DlstanCIa (km)

|_, ¥ T v ™ et T ¥ T T —— Ly ey m— =!
_" Tiempo = 1.0e+15s (~31.7 ma) i
E - -1
§. w t-_'l
‘_ \/\/ﬂ\/*-._/‘/“\\ H

800 1.000

1.200
Distancia (km)
o (MPa)
Tiempo = 3.3e+14s (~10.5 ma) EEE | T

0.03 160 320

Prof (km)

Temperatura (°C)

N e
0.03 480 950

Prof (km)

llevando a errores a la hora de calcular la potencia de la litosfera. La amplicud de las
depresiones en el manto corresponde a la compensacién isostdtica asociada a la topo-
graffa. Para estudiar la longitud de onda menor (figura 6.29b) se han llevado a cabo
experimentos con el doble de resolucién, lo que permite analizar la fracturacién con
un espaciado entre 50 y 200 km, y zonas de alta tasa de deformacién en los limites cor-
teza/manto y manto/astenofera, y observar el desacoplamiento de las capas litostéricas
mas competentes de la matriz dictil. Los patrones de plegamiento inducido muestran

asimetrias debido a que el plegamiento es un proceso inestable.

Fignra 6.29a.
Resultados del
experiniento 1umeé-
rico para un acor-
taimniento simétrico
de la litosfera con-
tinental con nna
edad termotectoni-
ca de 350 may
litna tasa de acor-
tanitento de 4
mmlafio (equiva-
lente a 21mmiario
en cada extremo de
la caja). Alta
tasa de erosicn
(coeficiente de ero-
$0n dependiente de
la escala, k=
5.000 #’/aite). Se
muestra la topo-
grafia en tres esta-
dios (figuras supe-
riores) y velocidad
(indicada con fle-
chas rojas) (figira
central) y tempera-
tura (en la parte
inferior). Obsérvese
las distintas lon-
gitudes de onda de
los plegamientos
mantélico y corti-
cal. Los tiempos
estan definidos a
Ppartir del comienzo

de la deformacion
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Figura 6.290.
Resulrados del
experimeinto ninié-
rico de alta resolu-
citn con las condi-
ciones del anterior.
En este modelo se
observa mejor el
desacoplaniento
corteza-manto y la
[ractiracidn. Se
aprecia el “boudi-
nage” como resul-
tado del plega-
niento de capas
competentes. Se
desarvollan zonas
de cizalla y zonas
de alta deforma-
cidn en los limites
corteza-manto y
manto-astenosfera,
lo que indica un
desacoplanmiento en
los limites meri-
dional y sepren-
trional de la
Peninsula. Las
diferentes ropogra-
[ias obienidas en
anbos modelos son
debidas a la inpo-
stbilidad de romar
las instanidneas
en el mismo ins-
tante ya que los
incrementos de
tiempo soi distin-
105 ¢ cada 1no de
éstos
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Como se ha puesto de manifiesto en trabajos anteriores (Avouac y Burov,
1996), la erosion sindeformacional acelera la localizacién y estabiliza la defor-
macién. Sin embargo, si la erosién es muy rdpida, se borra la nueva topografia
y con ella la longitud de onda del plegamiento. Por este motivo, se llevaron a
cabo experimentos sin erosién. Comparando los resultados, apreciamos que la
erosién borra la longitud de onda corta y deja intacta la larga. También se apre-
cia un aumento en la tasa de levantamiento respecto a la erosién. La amplitud
de la topografia es similar en ambos casos, la diferencia estriba en que en el mode-

lo con erosidn, ésta se suma a la tasa de levantamiento, por lo que éste debe ser

mayor.



l Tlempo 37e+14s 117ma)

S

200 m

Distancna (km)

iempo 7. 7e+14s 24 4 ma)

W\/\AA oy Wv\/ \ J

200 400 eoo 800 1.000
Distancia (km)

200 m

Fvidencias de actividad tectonica reciente

]

200 400 600 800 1.000 1200 1.400

/\Tlempo =1 2e+15s (~38.1 ma) e

| Efi\/\/ y\/\/ |'. \/\,ﬂ/\ !

QI Py |

gtt / \\/\/\/ 1

\____ e x — - - L T IR .v'l

20 400 600 800 1.000 1.200
Distancia (km)
o (MPa)
| Tiempo = 3.7e+14s (~11.7 ma) T e
0.027 130 260
’é B S IR w— P
=
S
a
cie (MPa)
ElE T T

€
=
B
a

Tiempo = 1.1e+15s (~34.9 ma)

ISRERIRENED)

400 m
[r—p—
RERRREARESIT LaZY

1 I P S e, - 4 o L
400 600 800 1.000 1.200 1.400

Distancia (km)
Tiempo = 1.5e+15s (~47.6 ma)

T = T N T v

400 m

TTTTT T T T TRY

(URE BEEE NN

600 800 1.000 1.200 1.400
Distancia (km)

Figura 6.29¢,
Resultados del
experimento con
Las mismas condi-
ciones qie los
anteriores pero con
tasa de erosidn
cero. Obsérvese el
desarrollo de la
longitnd de onda
corta, realzdndo-
se las cuencas y
elevaciones de esta
longitud de onda

Figura 6.294.
Resultados del
experimento
THIHErico en iy
aAcortaniento 4si-
métrico desde el
novie e ina litos-
Jera de 350
(v =4 nnntaio).
Alta tasa de ero-
sidn, k= 5.000
m’laiio. Si el
acortamiento es
mayor en un lado
del modelo y el
coefrciente de ero-
sion es similar, la
tase de erosion
anienta, tendrein-
do a desaparecer
la ropografia de
corta longitud de
onda. Aqui se
niitestya e dos
estadios

147



PROYECTO PRIOR. DETERMINACION DE FALLAS DE PRIMER ORDEN MEDIANTE EL ANALISIS INTEGRADO DE DATOS GEOLOGICOS

Fignra 6.29e.

Mismas condicio-
nes que el ante-
riov, en este caso

148

$in erosion

VLS

Prof (km) Prof (km)

Prof (km)

Tiempo 2.9e+14s (~9.2 ma)

200 . 400 600 800 1-.000 1 .éOO 1.400
Distancia (km)
T|empo 6.2e+14s (~19.7 ma)

200 400 600 800 1.000 1200  1.400
Distancia (km)

YAV
0 \ i

Tiempo = 9.5e+14s (~30.1 ma

10 km

B

400

) —
80 1,000 1.200 1.400
Distancia (km)

o (MPa)
Tiempo = 2.9e+14s (~9.2 ma) BN T e
0
50 - -J-rffrh--n’hr”--. -y
100 |
150
Tiempo = 6.2e+14s (~19.7 ma) 00 og0 1900
0 T~ . ' '
50 F
100 &
150+
o™ (MPa)
i | o e
Tiempo = 9.5e+14s (~30.1 ma) 0.52 1.100 2.100
0 5_ —— o - ~ . o
50 £
100 =
150 =

3. Episadio de edad termotectonica 350 ma, compresion asimélrica, erosion

m‘g'um 6.294)

z0s relacionado con el empuje de la dorsal y el cierre del golfo de Vizcaya, que comen-
z6 hace 50 ma, en el norte de la Placa Ibérica, quedando el limite sur fijo. Los patrones

de plegamiento varfan lateralmente, siendo la longitud de onda ligeramente menor

El segundo conjunto de experimentos se llevé a cabo en un campo de esfuer-

en el sur y mayor en el norte.

V.5,

7.4. Episodio de edad termotectanica 350 ma, compresion asimétrica, sin erosion

(figura 6,298)

En este caso la longitud de onda menor se aprecia mejor y la geometria refle-

ja la topografia ibérica.
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Figura 6.30.
Resnltados del
experimento
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acortamzento
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de competencias
ca propuesta. En este periodo, el margen este de Iberia sufrié una extensién y un  gunsro de lu litos-
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El tercer conjunto de experimentos considera la segunda edad termotecténi-

recalentamiento. Estudios estratigraficos realizados en la Cuenca del Duero indi-  fera, asi como la
. localizacion en los
can que apenas fue afectada por este proceso, lo que sugiere que la parte oeste de bord
ordes
la Peninsula no se recalenté. Los modelos muestran que el desarrollo de pliegues
afecta sélo a la parte superior de la corteza que se mantuvo fria y que la deforma-
cién se concentrd en los limites de la placa. Esta situacién no parece posible en la

configuracién tecténica de Iberia (Faccenna ez /., 2001).

VI.5, 7.6. lncremento e fa potencia litasférica hacia el narte (fapso de edail

motectanica tlesde 120 ma hasta 350 ma), simetrico, erosion (figura 6.31)

Este modelo considera que el acortamiento producido por la colisién Africa-
Europa fue acomodado en el bloque de Alborén, caracterizado por un elevado flujo
calorifico (Ferndndez ez a/. 1998) y un rejuvenecimiento termal asociado a un
periodo de rifting en el Jurdsico superior- Cretécico inferior. Esta zona de debili-
dad puede tener una gran importancia en la propagacién de los esfuerzos, debido
a las fuerzas ejercidas al sur, desde el bloque de Albordn hacia la Placa Ibérica, mds
resistente. El propésito es construir un modelo que compruebe la hipétesis de la
presencia de variaciones laterales térmicas en la litosfera, como sugiere el flujo calo-
rifico en superficie, que indica el incremento del flujo calorifico al sur (Fernandez
et al., 1998). Introducimos variaciones en los 500 km del limite sur para la edad
120 ma y en los 1.000 km para 350 ma en el [imite norte. La deformacién gene-
ral producida sigue los patrones generales observados en los casos de litosfera
homogénea, pero, en profundidad, los modelos desarrollan un plegamiento mds
intenso en el manto y en la corteza de la parte sur, con longitud de onda de 320-
350 km en el sur y 420 km en el norte. El plegamiento mantélico en la parte meri-
dional de la Placa Ibérica es el resultado de la focalizacién de la deformacién en
un unico megapliegue similar a los que aparecen en las zonas de subduccién
(Faccenna ef af., 2001).
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Figura 6.31.
Resultados del
experimento
ainérico con
variacion lateral
de la edad teremo-
tectonica, 1,000
ko de edad 350
ma al norte y
500 bt De edad
120 mna al sur.
£,=5.000
ne*laito. La longi-
tid de onda
anmenta bacia el
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Africa-Enropa
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Las estructuras topograficas y litosféricas predichas por los modelos, en el caso
de la litosfera varisca Ibérica, son muy similares a las que podemos observar en la
actualidad. Se debe, probablemente, a que las variables tratadas (datos reolégicos,
flujo calorifico) s6lo permiten una evaluacién de primer orden de los input. Debido

a esto, hemos completado el estudio con experimentos en los que se varfa la estruc-
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tura interna de la litosfera para ambas edades termotecténicas. Sin tener en cuenta
la termotecténica actual de la litosfera, parece que la edad 350 ma reproduce bas-
tante bien el comportamiento de la litosfera [bérica. Esta conclusién se apoya en
estimaciones previas de 30 km para el Espesor Eldstico Efectivo (EET) obtenida para
la Cuenca del Ebro en el noreste espafiol (Gaspar-Escribano ez /., 2001), que tam-
bién coincide con las predicciones dadas por Burov y Diament (1995) para la litos-
fera de 350 ma. Para la zona central espaifiola, Van Wees ¢z a/. (1996) proporciona
un Iimite inferior aproximado de la corteza superior EET de sélo 7 km. Este valor
es algo menor del valor estimado para la corteza superior (12-15 km), predicho a
partir de la reologia adoptada en este capitulo. Localmente, los despegues cortica-
les acompafiados de deformacién fragil en la corteza superior y el engrosamiento
dictil de la corteza inferior, pudieron haber jugado un papel importante en el
levantamiento del Sistema Central Espafiol (de Bruijne y Andriessen, 2002).

En el trabajo de Andeweg er al. (1999), se observa cémo la sismicidad actual
y las deformaciones Cuaternarias indican una amplificacién del bulge del Antepalis
de la Cuenca de Madrid debido a la compresién intraplaca activa. Conclusiones
similates se deducen en los trabajos de Garcfa-Castellanos ez 2/, (2002) para las cuen-
cas del Antepais Bético. Estos autores sefialan que un aumento de la carga en el
Antepais flexionado, debida a las tensiones intraplaca, explicarfa la evolucién de
los esfuerzos del basamentco y el levantamiento de Sierra Morena. Los valores obte-
nidos de EET para esta zona son bajos y se interpretan como un desacoplamiento
flexural de la corteza y el manto y/o mediante esfuerzos inducidos por la compre-
si6n horizontal. El desacoplamiento flexural se deduce también mediante la com-
pensacion de la estructura del Sistema Central (de Vicente er /., 1996).

Las consideraciones anteriores sugieren que la longitud de onda de la defor-
macién se incrementa hacia el norte, lo que puede explicarse por la proximidad al
limite activo o por una astenosfera muy caliente al sur.

Los modelos utilizados implican una homogeneidad lateral en la estructura
de la corteza aunque, como se ha explicado en trabajos anteriores (Cloetingh ez a/.,
1999), las fallas preexistentes no tienen efectos en la longitud de onda deducida,

a no ser que éstas atraviesen la totalidad de la corteza y del manto litosférico.

Como se sefiala antes, el modelo de evolucién térmica obtenido de los datos
de huellas de fisién indicaria un levantamiento Mioceno-Plioceno acompafiado de
erosién, y no un levantamiento Mioceno seguido de una fase de erosion Pliocena
(de Bruijne y Andriessen, 2002). Este detalle es importante, ya que ya que la ero-
sién obliga a que los pliegues litosféricos redistribuyan los sedimentos en las

depresiones, acentuando asf la flexura de la litosfera. Hay que seflalar que nues-
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tros modelos son en 2-D, y que no se tiene en cuenta la removilizacién de sedi-
mentos. Un rasgo particular que se deduce, es el progresivo desarrollo de los sis-
temas de drenaje hacia las Béticas, por lo que la cuenca del Guadalquivir se habria
desarrollado completamente, mientras que la del Duero acabarfa de cortar el relie-
ve para abrirse camino hacia el atldntico. Experimentos numéricos del desarrollo
de redes de drenaje (Garcia-Castellanos, 2002) muestran cémo los procesos de tran-
porte en superficie realzan la tecténica a través de la topografia.

En los modelos en 2-D (corte), la erosion se presenta como un fenémeno difu-
sivo. Esta técnica permite reproducir, tanto los efectos del transporte en superfi-
cie, como el transporte desde las zonas elevadas a las depresiones y la eventual
peniplanacién. Sin embargo, los procesos difusivos no son validos como aproxi-
maciones a gran escala. En el templado clima Ibérico de la mayor parte del Terciario,
los rios transportaban la mayoria de los sedimentos. Los cursos fluviales tienen una
asimetria 3-D y una red de drenaje organizada para recoger el agua y los sedimentos
en un drea extensa. Estas propiedades implican que la erosién se distribuye sobre
una gran superficie, mientras que el depésito sedimentario se lleva a cabo en zonas
localizadas en las riberas a lo largo de los rios, o en la desembocadura, o en lagos.

La paleogeografia pre-alpina del Macizo Ibérico se corresponde con una topo-
graffa relativamente plana escasamente elevada, resultado de la erosién durante el
largo periodo de tiempo que va desde la orogenia Varisca hasta las contracciones
cenozoicas (Alpinas.s.). Los movimientos verticales modifican los perfiles de los rios
y la distribucién de las cuencas de drenaje. A pesar del cardcter no lineal de las redes
de drenaje, los movimientos verticales son capaces de organizar éstas en zonas rela-
tivamente planas donde no estdn bien desarrolladas (Garcia-Cascellanos, 2002).

En el estudio de las zonas centrales y occidentales de Iberia, las cuencas estdn
orientadas hacia el oeste, lo que implica que se erosiona toda la regidn, restrin-
giéndose el depésito a la parte mds occidental de la Peninsula. Sin embargo los
modelos difusivos sélo erosionan en las partes altas y depositan en las bajas, por lo

que deben tomarse como una primera aproximacion.

Para estudiar la relacién entre el transporte en superpie y el plegamiento
litosférico, simulamos una red fluvial en la que el agua de escorrentia fluye por la
méxima pendiente y donde la capacidad de carga de sedimentos es proporcional a
la pendiente topografica y a la descarga de agua (precipitacién). Para esta aproxi-
macién usamos las relaciones de Beaumont et #/., (1992). Afiadimos la sedimen-
tacién en zonas bajas, como lagos o el océano, lo que permite modelar un sistema
cerrado donde todo el material erosionado es a la vez depositado (Garcia-Castellanos,

2002).
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El plegamiento se calcula como la respuesta de una fina capa viscoeldstica y
homogénea a la carga horizontal y a la redistribuciéon de masa en superficie (carga
vertical). La ecuacién que gobierna el proceso es la obtenida al aplicar el principio
de elasticidad y viscoelasticidad a la ecuacién eldstica equivalente (Van Wees y
Cloetingh, 1994). Es importante sefialar que la aproximacién del comportamien-
to reoldgico de la litosfera es menos sofisticada que la utilizada en los modelos ante-
riores en 2-D. Sin embargo, dichos modelos tienen la capacidad de incorporar las
variaciones reolégicas con la profundidad. No obstante, son peores para el estudio
del transporte y no permiten analizar la deformacién litostérica en 3-D. Ambos
modelos deben usarse de forma complementaria, permitiendo asf el estudio de las
principales caracteristicas, tanto en planta como en corte, de la deformacién intra-
placa y la evolucién de la topografia.

Se ha calculado la respuesta en 3-D al acortamiento tecténico adoptando un
valor de EET de 30 km, correspondiente al acoplamiento corteza-manto litostéri-
co, con una edad termotecténica de 350 ma, de acuerdo con los resultados del ana-
lisis en la Cuenca del Ebro (Gaspar-Escribano ez #/. 2001). También se ha considerado
un tiempo de relajacién viscosa de 1.2 ma, calculada para el analisis flexural recien-
te de la Cuenca del Guadalquivir (Garcia-Castellanos, 2002). La configuracién ini-
cial del modelo sintético es un cuadrado plano elevado 400 m sobre el nivel del
mar. El océano que lo rodea tiene una profundidad de 200 m. Asumimos una corrien-
te de agua de (200+300) altitud mm/ano y adoptamos valores estdndar para los
pardmetros de transporte (Koi y Beaumont, 1994,1996), con una constante de capa-
cidad de carga K;=0.01; una longitud de escala de erosién fluvial L= 120 km; y
una longitud de escala de sedimentacién fluvial Lg= 25 km.

La figura 6.32 muestra las redes de drenaje obtenidas para un periodo de 12 ma,
con una compresién N-S. Para unas perturbaciones aleatorias iniciales de la topo-
grafia, menores de 20 m, la red resultante estd claramente controlada por la longi-
tud de onda de 350 km. Si reducimos el EET a 18 km, préximo a los valores
calculados para la Cuenca del Guadalquivir, la longitud de onda se reduce a 220 km.
En los estadios iniciales de la compresién, la peneplanizacién se reduce a las proxi-
midades de la linea de costa, sin modificar el interior del continente. Los movimientos
verticales asociados a esta transferencia de masa, cerca de la linea de costa, son el fac-
tor desencadenante del plegamiento. Como consecuencia, el maximo levantamien-
to tiene lugar en las costas N y S, perpendiculares a la compresion.

La estructuracién de las redes de drenaje tiene también efectos importantes
en los movimientos verticales. Si adoptamos un transporte difusivo con un valor
de k.= 33.0 m?/afio, la cantidad de sedimentos movilizados es similar. Observamos
entonces que la jerarquizacién de la red juega un papel decisivo en la redistri-
bucién de los sedimentos, localizindose los mayores depésitos cerca de los gran-

des rios y, de acuerdo con los movimientos verticales, adoptan una posicién
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E-O. También se intensifica el plegamiento lejos de la costa oeste. Una aproxi-
macién difusiva no introduce grandes asimetrias en el eje x, excepto por la
sobreimpresion del patrén de plegamiento a lo largo de la costa Atldntica. El
transporte fluvial es menos importante para la amplificacién de los movimien-
tos verticales, ya que tanto la erosién como la sedimenracion, se dan en dreas dis-
tantes y amplias.

Como en los modelos 2-D, la longitud de onda del plegamiento estd relacio-
nada con el mecanismo de engrosamiento de la placa. Un hecho a rener en cuen-
ta es que se han usado valores independientes de las cuencas del Ebro y del
Guadalquivir, para predecir el plegamiento en toda Iberia, lo que demuestra la cohe-
rencia entre los distintos modelos flexurales y el modelo de plegamiento intraplaca
descrito en este apartado.

En resumen, el cransporte a lo largo de las redes de drenaje contribuye a real-
zar y localizar movimientos verticales e introduce asimetrias laterales en patrones
espaciales de erosién y acumulacién de sedimentos, como se observa en la actua-
lidad. El estudio de las superficies de paleopenenplanizacion ha sido a menudo uti-

lizado para detectar la presencia de movimientos verticales a escala cortical o

licosférica.

Figura 6.32. Resultados de los
experimeintos sintéticos, en planta,
mostrando las relaciones entre la
erosion y el plegamiento. El grosor
de los rivs es proporcional a la
escorventin. Los contornos indican
movimientos verticales (m.) pro-
vocados en 12 nua de compresion
N-S. a) Modelo sintético incorpo-
rando la superposicién de plega-
minetos y el transporte a través de
la ved fluvial instanrada. b)
Modelo sintético incorporando la
superposicidn de plegamiento y el
transporte adoptando un modelo
difusive para la distribucién de
masa. Las vaviaciones topogrdfi-
cas estdn calcnladas perpendicn-
lares al acortamiento, lo que
corvesponde con las observaciones
a la actual relacidn entre topo-
grafia y el campo de esfuerzos. Si
coloccisemos el efe de mdxima com-
presidn NE-SW, las zonas de
mdxima erosion y sedimentacion
se reestructurarian, acercdndose
nds a la distribucidn de la
Peninsula 1bérica
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a) Los modelos de deformacién de la litosfera son congruentes con la reacti-
vacién alpina de la litosfera varisca y con el desarrollo de inestabilidades
compresivas. Hay que resefiar que, debido al bajo crecimiento y a la baja
tasa de acortamiento, estas inestabilidades desarrollan amplicudes relati-
vamente grandes (1 km). Este periodo varia entre 5y 10 ma y son impor-
tante factores tales como la reologia, la estructura y la geometria de la licosfera.

Parece que el acoplamiento/desacoplamiento entre la corteza y el
manto litosférico explica las diferentes longitudes de onda observadas
en la Peninsula Ibérica. Los modelos sugieren que la mds pequefia
(50 km) puede ser el resultado del plegamiento de la corteza superior
fragil, y que la distribucion de la fracturacion estd controlada, en cier-
ta medida, por su potencia.

b) Los modelos que incluyen zonas débiles en el margen meridional, sugie-
ren un acortamiento desde el sur que no es capaz de provocar deformacio-
nes en toda la litosfera Ibérica. Al contrario, los modelos que suponen un
acortamiento simétrico, producen unos patrones de deformacién més rea-
listas, reproduciendo las variaciones laterales de la deformacién.

¢) Los modelos indican que el acortamiento desde el norte (pirenaico) debe
ser mds importante que lo supuesto hasta ahora, no sélo para el Terciario
Inferior, sino también para la evolucién de la Peninsula durance el Nedgeno
Superior. Este hecho es congruente con la conservacién de los pliegues tem-
pranos (pirenaicos, 50 ma) en la parte norte de Iberia, relativamente fria
(de edad tectonotérmica 350 ma), hasta el nuevo episodio de plegamiento
(20 ma), asociado mas a la compresién Bética desde el sur.

d) La erosién habia sido un factor que no se tenia en cuenta hasta el momen-
to a la hora de estudiar la deformacién intraplaca en la Peninsula, obvian-
do el papel que juega en la atenuacién de la amplitud de la longitud de
onda corta de la superficie topogrifica. La erosién también acelera los
movimientos verticales en las nuevas estructuras y en las preexistentes en
todos los anchos de banda. A su vez, la autoorganizacién de las redes de
drenaje durante el plegamiento determina la redistribucién asimétrica de

la masa en superficie.

La paleosismologia es una rama de la geologia que se encarga del estudio de
los terremotos antes de las primeras crénicas histéricas mediante técnicas geold-
gicas. Surge en 1969 con el trabajo de Seilager, en el que estudia sedimentos lacus-

tres deformados por terremotos, acuilando el término “sismita”.
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Figira 6.33.
Sittunacion de la
distribucion de

estudios paleosis-
meicos de la
Pemtnsula
Ibérica, tentendo
en cuenta el inter-
valo temporal
Mioceno —
Crtaternario
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El crecimiento de esta linea de investigacién ha sido importante hasta este
momento en todo el mundo, sin embargo en Espafia no aparece un trabajo relati-
vo a esta area de conocimiento hasta que en 1980 Montenat publica un trabajo
sobre sismitas en arenas messinienses de San Andrés de Salinas (Alicante). En los
afios ochenta practicamente no hay trabajos destacables, tan solo pequefias notas
en el I Congreso Geolégico de Espafia (Bustillo Revuelta y Martin Escorza, 1984)
y el IX Congreso Nacional de Sedimentologia (Rodriguez Ferndndez y Vera,
1986). Es ya en los afios noventa cuando empieza en ascenso de la paleosismolo-
gia en Espafia, con trabajos en la Cordillera Bérica, Cuenca del Tajo y Cordillera
Costero Catalana (figura 6.33). Sin embargo, debido a la escasez de trabajos de inves-
tigacién, los estudios paleosismolégicos realizados hasta el momento solo ofrecen
informacién parcial de dreas en concreto y no una visién mds amplia de fendme-

no sismico en la Peninsula Ibérica.

VL.6.1. Diferentes tipos de investigacion paleosismica

La paleosismologia aporta dos grandes grupos de datos complementarios y rela-

cionados entre sf, que podriamos definir como:

a) datos directos

b) datos indirectos

Datos paleosismicos
'

- - Cuaternario
\ Mioceno

0 50 100 200 km
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Los primeros corresponden al estudio directo de las roturas superficiales de
terremotos, es decir, el escudio de fallas en calicata, del cual podemos extraer datos
precisos sobre el salto de falla, longitud de rotura y datacién del evento, por lo que
podemos calcular pardmetros sismicos como la magnitud.

Los datos indirectos estdn ligados a las deformaciones producidas por el paso
de las ondas sismicas en la superficie terrestre, especialmente las referidas a sedi-
mentos no consolidados. Este tipo de datos nos puede dar informacién de la exis-
tencia de terremotos en zonas en las que las fallas no afloran en la superficie o pueden
completar la informacién referida a una rotura superficial. También son indicado-
res de magnitud.

Los trabajos paleosismicos que aportarian datos mds tiles a este proyecto son los
registrados dentro del periodo neotecténico de la Peninsula Ibérica (al menos desde
que lleva instalado el Gltimo campo de esfuerzos). Por lo que se han clasificado en dos
grandes grupos de datos (miocenos y cuaternarios), dentro de cada uno de los domi-
nios geoldgicos peninsulares en los que existen referencias paleosismicas: Cordillera

Bética, Cordillera Costero-Catalana, Cuenca del Tajo-Loranca y Campo de Calatrava.

Es la zona con mayor abundancia de datos paleosismicos dentro de la Peninsula
[bérica, ya que la actividad sismica en esta cordillera supone un fuerte atractivo
para los investigadores en paleosismologia. Los datos de edad miocena correspon-
den exclusivamente a sismitas, mientras que los referidos al cuaternario son tanco
sismitas como fallas activas:

Datos paleosismicos miocenos de la Cordillera Bética. Se encuentran distribuidos
en tres zonas principales: Prebético de Albacete, Cuenca del Bajo Segura y Cuenca
de Granada (figura 6.34). Todos ellos corresponden a sismitas.

Prebético de Albacete. Los trabajos aqui realizados corresponden a Rodriguez Pascua
(2001), Rodriguez Pascua ez @/. (2000, 2001) y Rodriguez Pascua ez #/. (2003), en
los que estudian las sismitas localizadas en las cuencas nedgenas lacustres del
Prebético de Albacete (Turoliense). Estos lagos se desarrollaron debido a la apari-
ci6én de fallas normales E-O que generaron cuencas sedimentarias y acumulacio-
nes estables de agua. Dichas fallas son consecuencia de la tltima etapa extensiva
definida por numerosos autores en la Cordillera Bética durante el Messiniense. Se
estudia un completo “inventario” de estructuras paleosismicas con magnitudes com-
prendidas entre 4 y 6. La datacién de eventos se realiza mediante el cardcter anual
de la sedimentacién varvada, registrando 73 paleoterremotos repartidos en 9.446
afios. La periodicidad media es de 128 afios para una magnitud media de 4,2.

Se realiza una correlacién entre los datos paleosismicos turolienses y la sismi-

cidad actual mediante la Ley de Gutenberg-Richter (Rodriguez Pascua, 2001) ofre-
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Figura 6.34.
Situacion de los
principales estn-
dios de paleosis-
micidad en la
Cordillera Bética.
Sismitas del
Mioceno:

1) Cuencas lacus-
tres del Prebético
de Albacere;

2) Cuenca del
Bajo Segura (San
Mignel de
Salinas);

3) Cuevas de San
Marcos;

4) Iznajar;

5) Puentes de
Cesne;

6) Montefrio;

7) Buentar y

8) Lapeza.
Sismitas del
Cuaternario:

9) Cuenca de
Gradix — Baza;
Cuenca del bajo
Segnra:

10) Sierva del
Colmenar;

11) Sierva del
Moncayo;

12) Almoradi y
13) tsunamis de
Cddiz. Fallas
con actividad
paleostsmica cua-
ternaria: 1)
Socobos —
Calasparra;

2) Tobarva;

3) Crevillente;
4) Bajo Segura;
5) Albama —
Murcia;

6) Palomares;

7) Padul y

8) Ventas de
Zafarralla
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ciendo el mismo resultado para el pardimetro “4”. Otro punto de correlacién es la
misma dimensién fractal para la paleosismicidad, sismicidad instrumental y la dis-
tribucién de fallas, por lo que el fenémeno sismico se mantiene desde el Turoliense
hasta la actualidad (Rodriguez Pascua ¢z /., 2003).

Cuenca del Bajo Segura. Las sismitas localizadas en esta cuenta son estudiadas por
Montenat (1980) y ampliadas por Alfaro ez o/ (1993) y Alfaro y Soria (1996). Los
sedimentos estudiados son alternancias ritmicas de arenas y lutitas de 30 a 200 cm
de potencia con estratificacion cruzada planar y ripples de corriente, sedimentados en
plataforma marina somera. Las estructuras son de edad Mioceno superior (Messiniense)
y las interpretan como volcanes de arena, almohadillas, bolas, cufias detriticas, diques
de arena, microbrechas y microfallas. En total diferencian 11 eventos de M = 5.

Cuenca de Granada. Rodriguez Ferndndez y Vera (1986) localizan sismitas en
arenas calcdreas de ambiente marino y edad Messiniense en la cuenca de Granada
(Buentar) y en pequefias cuencas intermontanas al este (Cuevas de San Marcos, Iznajar,
Puentes de Cesna, Montefrio) y al oeste de la misma (Lapeza). Las estructuras son
estratificaciones cruzadas volcadas (pliegues recumbentes), slumps, microfallas y
almohadillas. No asignan magnitudes a estas sismitas, pero al existir licuefaccién

de semientos implica que la M = 5.

En este caso podemos encontrar tanto sismitas como fallas con actividad pale-

osismica cuaternaria. Comenzaremos por las sismitas de las cuencas del Bajo
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Segura, Guadix — Baza y los tsunamis del Golfo de Cédiz, para continuar con las

fallas identificadas como activas por criterios paleosismicos (figura 6.34).

La Cuenca del Bajo segura se localiza en el extremo oriental de la Cordillera Bética,
iniciandose su sedimentacion durante el Plioceno y abarcando todo el cuaternario.
Contiene numerosas discontinuidades estratigréficas que indican en fuerte control tec-
ténico de esta cuenca. Alfaro et 2/. (1995, 1999 y 2001) identifican sismitas en tres
puntos de la Cuenca del Bajo Segura: Almoradi, Sierra del Colmenar y Sierra del Moncayo.

En la zona de Almoradi Alfaro et 2/. (1995) realizaron una serie de sondeos en
materiales cuaternarios en los que observaron estructuras como diques de arena,
estructuras en champifién, microfallas y convolutas. Sismitas que quedan dividi-
das en 5 niveles asociados a otros tantos eventos sismicos con M 2 5.

En la Sierra del Colmenar (al noroeste de la cuenca del Bajo Segura) se encuen-
tra la Formacién Sucina, formada por arenas, conglomerados y limos de origen con-
tinental del Pleistoceno medio. Alfaro ez a/. (1999 y 2001a) observan en cuatro
afloramientos diferentes estructuras de carga con gradiente inverso, por lo que les
asignan un origen simico (M 2 5). La falla sismogenética a la que asocian estas estruc-
turas es la Falla de Crevillente.

El drea de la Sierra del Moncayo limita al sur la cuenca del Bajo Segura,
actuando como limite de separacién la Falla del Bajo Segura. En esta zona se
encuentra la Formacién cuaternaria de Arenas del Moncayo, correspondiente a are-
nas eblicas con acumulaciones de bivalvos gasterépodos. Las sismitas estudiadas

son estructuras en gota de M 2 5 que asignan a la Falla del Bajo Segura.

Esta cuenca intermontana se localiza en el sector central de la Cordillera Bética
y contiene sedimentos lacustres del Plioceno. El relleno de la cuenca es plio-cua-
ternario y se apoya al norte sobre las Zonas Externas de la cordillera y al sur sobre
las internas. Las facies del peleolago donde aparecen las estructuras estudiadas por
Alfaro et al. (1997), son sedimentos de margen lacustre con arenas, limos y arcillas
con intercalaciones de algunos niveles de gravas. Las sismitas que describen son:
marcas de carga, almohadillas y estructuras de escape de fluidos. Definen cuatro even-

tos sismicos de magnitud moderada a alta, en cualquier caso siempre M 2 5.

Luque ¢ /. (2001) localizan en el Golfo de Cddiz y en el Parque Nacional de

Dofiana los sedimentos generados por el tsunami del terremoto de Lisboa de primero
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de noviembre de 1755. Este dato no aporta en s{ mismo una informacién adicional
al hecho de la identificacién de nuevos eventos sismicos pero si al compararlo con
eventos previos, como es el tsunami, que identifican y datan en el 216-218 A de C.
Este evento es de caracteristicas similares al de Lisboa de 1755, por lo que le atri-
buyen una magnitud similar y dan la posibilidad de que haya sido la misma fuente
sismogenética la responsable del terremoto. Ademads, indican que en esta zona even-

tos de este tipo podrian repetirse aproximadamente cada 2.000 afios.

Esta falla de orientacion bética (NE-SO) tiene un movimiento de desgarre sines-
trorso con componente inversa. Tiene varios cientos de kilémetros de longitud en los
que corta a materiales metamérficos de las Zonas Internas deformados en la orogenia
alpina y que limita varias cuencas miocenas marinas. Ha sido estudiada en profundi-
dad por Martinez — Diaz (1998), Martinez — Diaz y Herndndez — Enrile (1999), Martinez
—Diazeral. (2001ay 2001b), Herndndez — Enrile e #/. (2000) y Masana et «/. (2001).
Esta falla ha tenido actividad sismica en tiempos histéricos con intensidad entre VII
y VIII: 1579, 1674, 1818, 1743, 1907, 1911 y 1944. Estos trabajos estudian la acti-
vidad de esta falla mediante técnicas paleosimicas (elaboracién de trincheras y data-
cién radiomética, U-Th, de eventos), geomorfologia y segnentacién de fallas. Mediante
estas técnicas deducen la presencia de tres eventos de magnitud entre 6,0 y 6,5, con
una recurrencia de 40.000 afios y una tasa de movimiento de 0,06 mm/afio. Para el
tramo Lorca — Totana (15 km, con componente de movimiento inverso-direccional)
de la falla Alhama — Murcia calculan una tasa de movimiento vertical de 0,08 mm/afio
y un intervalo de recurrencia 4.818 afios.

Silva et al. (1997a) llega a la misma conclusién que los trabajos que se acaban
de indicar, pero con técnicas diferentes puesto que utiliza indicadores geomorfo-
légicos para estudiar la actividad de esta falla. La magnitud mdxima que asigna a
esta falla es de 6,5 y también indica la actividad cuaternaria de la Falla de Palomares

mediante las mismas técnicas.

Como ya se ha mencionado en el apartado de la cuenca del Bajo Segura, estas
dos fallas de direccion NE-SO presentan actividad paleosismica asociada a sismi-

tas localizadas en las proximidades de las mismas (Alfaro ¢z #/., 1999).

La Falla de Socovos — Calasparra corresponde al [imite de transferencia NE del

Arco Estructural Cazorla — Alcaraz — Hellin, es un desgarre destrorso con una traza
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que supera los 200 km de longitud. Rodriguez Pascua (2001) indica la actividad
reciente (Mioceno superior — Cuaternario) de esta falla por criterios geomorfols-
gicos: facetas triangulares.

La Falla de Tobarra tiene cardcter normal, direccién E-Q, afecta a calizas cua-
ternarias y tiene una traza superficial de 14 km, pudiéndose observar en algunos

puntos un salto de 1,5 m que modifica el relieve actual (Rodriguez Pascua, 2001).

La Falla de Ventas de Zafarralla limita la cuenca de Granada al sur, tiene cardc-
ter normal y una direccién E-O. Esta falla activa es escudiada por Reicherter (2001)
que identifica y data tres eventos sismicos mediante la realizacion de calicatas en la
falla. El primer evento data de hace 15.900 a 10.100 afios con un salto de 1 m, el
segundo se produjo hace 2.940 afios con una ruptura superficial de 1 m de salto y el
tercero tiene 2.315 afios de edad y 70 cm de salto. También describe sismitas (diques
y crateres de arena) asociados a estos eventos sismicos. La magnitud mdxima que indi-
ca Reicherter (2001) para una ruptura de 15 km en esta falla es superior a 6.

La Falla de Padul limita al NE la Cuenca de Padul — Nigtielas (Zona interna de
la Cordillera Bética), tiene una direcciéon NO-SE y buza hacia el SO. Separa dolomi-
as metamofizadas del Tridsico (Complejo Alpujdrride) de materiales detriticos cua-
ternarios y plio-cuaternarios de la cuenca que limita y su extension es de aproximadamente
de 12 km. Alfaro er al. (2001) realizan un estudio paleosismico de esta falla activa
desde el Mioceno superior sin actividad instrumental e histérica destacable e identi-
fican tres salcos de falla que datan mediante C'*: 42.000, 34.000 y 33.000 afios. También
tienen evidencias geomortfoldgicas y estructurales de la actividad cuaternaria de esta
falla y observan estructuras de licuefaccién (diques de arena y bolas) por lo que los

eventos registrados han de tener una M = 5.

Las fallas identificadas como activas en esta cordillera son de cardcter normal
y paralelas a la cadena (Fallas del Bajo Ebro, Camp y Montseny) o NO-SE (Falla
de Amer). También se han podido recopilar datos de sismitas cuaternarias asocia-

das a la actividad de estas fallas (figura 6.35).

Estas fallas son estudiadas por Masana (1994) mediante el andlisis de la red flu-
vial, demostrando la actividad pliocuaternaria de las mismas, deduciendo movimien-

tos relativos de encajamiento de la red y levantamiento y hundimiento de bloques.
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Fignra 6.39.
Sitwacion de los
principales estu-
dios de paleosis-
micidad en la
Cordillera
Costero —
Catalana.,
Sismitas del
Cuaternario: 1)
Morro de Gos; 2)
San Onofre; 3) E/
Canp. Fallas con
actividad paleo-
sismica cuateri-
ria. 1) Bajo
Ebro; 2) Pla del
Burrgar; 3) El
Camp; 4)
Montseny y 5)
Amer
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Masana (1996a y 1996b) estudia la actividad paleosismica de estas tres fallas
mediante facetas triangulares, encontrando mds de una familia de facetas para las
fallas de el Camp y Montseny y una Gnica familia para la del Bajo Ebro. Masana
et al. (2001) indican también la actividad reciente de la falla del Pla del Burgar,
de direcciéon NO-SE y situada entre las Fallas del Bajo Ebro y del Camp.

Masana ez al. (2000), Atakan ez /. (2000) y Santanach ez @/. (2001) realizan un
estudio a fondo de la Falla del Camp, en la que realizan varias trincheras y dataciones
de eventos, calculando el inicio de la actividad sismica de esta falla desde al menos
125.000 afios. Utilizan diferentes métodos de datacién geocronolégica con el fin de
contrastar la solucién: correlacién geomorfolégica con fenémenos globales (cambios
del nivel del mar y paleomagnetismo), desequilibrios de la serie de uranio, termolu-
miniscencia, radiocarbono y palinologia. Segmentan la falla en un segmento norte de
16 km de longitud (actividad desde hace 140.000 afios y con una tasa de movimien-
to de 0,03 — 01 mm/afio) y un segmento sur de 14 km de longitud en la superficie
emergida y 10 km bajo el nivel del mar (activa desde hace 125.000 afios y tasa de
movimiento de 0,02 — 0,08 mm/afio). La investigacién la centran en el segmento sur,
en el que identifican 3 eventos seguros. El evento mds reciente tiene entre 1.195 y
30.000 afios (con muy pocas probabilidades de ser anterior a 15.000 afios), un desli-

zamiento vertical entre 0,7 y 1 m. El siguiente tiene entorno a 35.000 afios con un

"}?( Sismitas cuaternarias
]]_ Numeracion de sismitas

* Falla con actividad

cuaternaria
0 50 km
]1 Numeracion de fallas
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salto de 0,4 m. El mds antiguo tiene unos 50.000 afios y el deslizamiento generado
por este evento estd entre los 1,4 y los 2 m. Calculan el intervalo de recurrencia de
esta falla y estiman que es de 30.000 afios para magnitudes de 6,7 (£0,5).

Villamarin ez a/. (1999 y 2000) datan los abanicos aluviales procedentes del
escarpe de la Falla del Camp, diferenciando 3 etapas de movimiento en esta falla
que corresponden a los intervalos temporales correspondientes a 300.000, 125.000
y 10.000 afios.

Masana (1996a y 1996b) describe sismitas en el Motro del Gos, San Onofre (Cuenca
del Bajo Ebro) y en el segmento sur de la Falla del Camp. Las estructuras mejor desa-
rrolladas corresponden a las del Morro del Gos, en el que se generan dentro de una
serie sedimentaria continental pleistocena de 27 m de potencia compuesta por: gra-
vas no cementadas con alcernancias de limos (10 m), conglomerados carbondrticos bien
seleccionados (15 m), arenas e6licas (0,4 a 1 m), arenas costeras (0,6a 1 m) y una terra-
za marina de arenas (0,25 m). Las principales estructuras son diques de limos y are-
nas que pueden intruir lateralmente formando filones capa (52/5) y distorsién en la
estratificacién, generando estructuras en disco y pilares. También identifican diques
de gravas intruyendo en limos. Asocian estas licuefacciones a la actividad de las fallas
mds cercanas, pero no indican magnitudes aproximadas, sin embargo el hecho de que

se produzcan licuefacciones en arenas indica una M 2 5 y en gravas de M > 7.5.

Falla normal-direccional situada en la zona NO de la Cordillera Costero-
Cartalana, 30 km de longitud y de direccion NO-SE. A esta falla se le atribuye la
crisis sismica de 1427 en la que se produjeron terremotos de intensidades entre
VIIy VIII. Esta falla es escudiada desde un punto de vista paleosismico por Ferrer
et al. (1999) y por Fleta ez /. (2000). El primer trabajo estudia la actividad de esta
falla mediante facetas triangulares, a través de las cuales realiza una daracién geo-
morfolégica de las mismas dando una actividad pliocuaternaria.

Ferreret al. (1999)amplian el estudio geomorfolégico y realizan estudios geo-
fisicos (resistividades y tomografia sismica) para acotar correctamente el plano de
falla y poder realizar trincheras en un futuro, peto no datan ningtn evento. También
realizan estudios de tasas de sedimentacién en lagos cuaternarios deduciendo acti-
vidad sismica en los Gltimos 4.000 afios. La tasa de movimiento calculada median-
te segmentacién de la falla es de 0,125 — 0,05 mm/afio y entre 2 a 5 veces superior
si se utiliza la tasa de sedimentacién en lagos. También calculan el desplazamien-
to medio por evento, estando comprendido entre los 0,5 a 1 m de salto de falla

con un intervalo de recurrencia de 4.000 a 20.000 afios.
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VI.6.13. Paleosismicidad de la cuenca del Taje y Campo de Calatrava

Las evidencias paleosismicas de la cuenca del Tajo y Campo de Calatrava
corresponden fundamentalmente a sismitas, incorpordndose también indices geo-

morfolégicos y deslizamientos (figura 6.30).

1.6. 13,1, Datos paleosismicos miocenos fe fa cuenca del Tajo

Los datos aportados por Bustillo Revenga y Martin Escorza (1984) hacen refe-
rencia a la aparicién de sismitas en materiales lacustres someros del Mioceno en
las localidades toledanas de Villaluenga y Afiover de Tajo. Observan fracturas, micro-
fallas y plegamientos sinsedimentarios en los materiales detriticos de la formacién
lacustre que asocian a sismos pero que no les otorgan magnitud alguna. Al obser-
varse fenémenos de licuefaccién en arenas se puede indicar que el sismo responsa-

ble de estas estructuras tubo una M 2 5.

VI.6.13.2. Datos paleosismicos cuaternarios (e la cuenca del Tajo y Campo de Calatrava

En esta cuenca podemos encontrar eventos paleosismicos en los valles de los
rios Tajo, Jarama y Manzanares.
Los afloramientos del valle del Tajo se encuentran entre las localidades alcarrefias

de Sacedén y Trillo y corresponden a licuefacciones en arenas (diques) y microfractu-

Figura 6.30. N
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racién (Giner, 1996; Giner ¢t /., 1996, De Vicente ¢t al., 1996). La edad que asig-
nan a estos materiales (terrazas fluviales) es Pleistoceno inferior-medio y la M > 5.

Las terrazas del Jarama son las que presentan mayor ntimero de afloramientos
paleosismicos de la Cuenca del Tajo. Silva ez 2/. (1988 'y 1989) determinan median-
te el estudio de indices geomorfol6gicos un periodo de mayor actividad neotectd-
nica en el valle del Jarama para el Pleistoceno inferior-medio. Torres e @/. (1995)
determinan dos periodos de actividad neotecténica en el Pleistoceno inferior y otro
a finales del Pleistoceno medio, mediante la evolucién del sistema fluvial Jarama
— Lozolla — Guadalix, con evidencias paleosismolégicas (deslizamientos) para el
primer periodo. Giner (1996) y Giner ez 2/. (1996) localizan en las terrazas del Jarama
Arganda I (mitad del Pleistoceno medio) volcanes de arena relacionados con fallas
normales (M 2 5). Estos dlrimos autores y De Vicente et @/. (1996) deducen de
datos paleosismicos que la principal actividad sismica y neotecténica de la Cuenca
del Tajo se produce durante el Pleistoceno inferior-medio.

Silva et al. (1997b) describen estructuras de licuefaccién con desarrollo tridi-
mensional en las terrazas del Pleistoceno medio del rio Manzanares (Vallecas,

Madrid), a las que asigna una M = 5.

Los datos paleosismicos existentes en la Peninsula Ibérica se concentran fun-
damentalmente y, por este orden, en la Cordilleta Bética, Cadena Costero-Catalana
y Cuenca del Tajo.

Las principales fallas activas en la Cadena Bética tienen una orientacién NE-
SO y son desgarres con componente inversa, con desgarres perpediculares y com-
ponente normal y fallas normales E-O. Las sismitas corresponden a estructuras de
licuefaccién que marcan M = 5, repartidas a lo largo de la cadena.

La Cordillera Costero-Catalana presenta fallas activas paralelas a la estructura general
de la cadena, fundamentalmente de cardcter normal y fallas normal-direcionales NO-SE.
También hay estructuras de licuefaccion, pero concentradas en la zona sur con M 2 5.

En la Cuenca del Tajo y Campo de Calatrava se han identificado paleosismos
mediante sismitas, que indican una actividad sismica de moderada a alta (M = 5)
en una zona que histéricamente se habia considerado estable, por lo que estos datos
indican la actividad sismica de fallas como la del borde sur del Sistema Central.

Estos datos suponen el inicio del estudio de la paleosismologia en Espafia, son
datos muy valiosos para identificar terremotos antes de las primeras crénicas his-
téricas, y, sin embargo, resultan claramente insuficientes en estos momentos. Por
lo que se deberfa ampliar la investigacién en este campo para poder completar el
registro sismico existente hasta el momento y tener una idea mds real del fend-

meno sismico en la Peninsula Ibérica.
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Andlisis de la distribucion de la sismicidad

Aunque no hay una teoria completa sobre el proceso sismogénico, varias carac-
teristicas de la litosfera, tales como la heterogeneidad espacial, la estructura jerdr-
quica de bloques, los diferentes tipos de comportamientos reoldgicos, gravitacionales
y termodindmicos, las transiciones fisicoquimicas de fase, la migracién de fluidos
y la corrosién por esfuerzos, son probablemente las causas mds relevantes. La esta-
bilidad cualitativa de éstas sobre diferentes zonas sismicamente activas apunta a
que la litosfera puede ser modelada como un gran sistema dindmico disipativo que
no depende exclusivamente de aspectos aislados, pero que pequefias variaciones en
cada uno de ellos modifican en gran medida su comportamiento.

Las observaciones sismicas muestran que las caracteristicas del flujo sismico
son diferentes para diferentes regiones activas. Es razonable sugerir que estas dife-
rencias surgen, entre otros factores, del contraste entre las diferentes escructuras
tecténicas regionales y de los principales movimientos tecténicos que gobiernan
la dindmica litosférica. Los estudios de laboratorio muestran que esta diferencia se
encuentra controlada principalmente por la tasa de fracturacién y la heterogenei-
dad del medio asi como por los movimientos tecténicos predominantes.

La interpretacién del fenémeno sismico como una geometria fractal nace de
las leyes de potencia reconocidas en la mayoria de las leyes empiricas definidas,
y que hacen referencia a la distribucién de terremotos por tamafio, cantidad de
energia liberada, decaimiento del tiempo en la aparicién de réplicas. También
aparecen estas leyes potenciales en la relacién entre pardmetros de la fuente (ver
epigrafe 7.2).

Es importante destacar que cuando se identificé el fenémeno sismico como
un fraceal (Aki, 1981), no existia la cultura y amplia difusién de estas geome-
trias que hay actualmente, gran parte de ella debida al rdpido desarrollo de la infor-
mdcica y de los lenguajes de programacién.

Este capitulo es clave para entender, analizar y discutir la conceptualizacién
del flujo sismico. Ademds, responde a muchas de las cuestiones que se han hecho
hasta ahora y plantea otras nuevas que acercan un poco mads este fenémeno hacia

los fendmenos de criticalidad anto-organizada.

En la literatura se encuentran una serie de relaciones empiricas o semi-empi-
ricas de tipo ley de potencia que vinculan el comportamiento de pardmetros como
las magnitudes o el momento simico entre si o con otros pardmetros fisicos o geo-
métricos, medidos o calculados de forma independiente, del tamafio del terremo-
to como la energfa sismica liberada, la intensidad, la caida de esfuerzos, la duracién

de la ruptura, el 4rea o longitud de la ruptura, el salto de dislocacién, el drea que
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ha sentido el movimiento, etc. En la mayoria de los terremotos estos pardmetros
aparecen telacionados de forma sistemdtica y predecible y en el caso de las rela-
ciones con los pardmetros de las fallas involucradas éstas se encuentran en su mayo-
ria inferidas a partir de leyes de escala y condiciones de semejanza.

Asf, las relaciones y leyes de escala permiten una primera estimacion de la ener-
gia sismica o de los pardmetros de la falla involucrada a partir de las magnitudes
medidas o de los momentos sismicos o estos Gltimos a partir de evidencias en el
terreno de la fracturacién sobre la que se constate la ruptura superficial y/o el des-
plazamiento ocurrido. Por lo tanto, el conocimiento de estas leyes, ya sean tedri-
camente justificadas o (semi-) empiricamente calibradas, es de crucial importancia
en los andlisis probabilisticos y deterministicos de peligrosidad sismica.

Con estas relaciones es posible estudiar el potencial futuro de ocurrencia sis-
mica en una regién basdndose en los datos procedentes de eventos pasados, tan ale-
jados como sea posible, atin y a pesar de la escasez de informacién instcrumental de
magnitudes, momento o energia sismica. Ya que, a menudo en estos estudios, es
preciso efectuar estimaciones razonables del tamafio del terremoto mds grande que
ha podido ocurrir o que puede ocurrir generado sobre una falla en particular.

En este contexto, hay que tener igualmente en cuenta que, en principio, las
fuentes sfsmicas no solo difieren en su tamafio geométrico y deslizamiento medio,
sino que también las condiciones de esfuerzo tecténico a las que estdn sometidas
por su entorno, y los tipos de fracturas que se ven afectadas difieren de una regién
a otra. Por lo tanto, el uso generalizado (sobre cualquier zona) de estas relaciones
puede no ser apropiado del todo en ciertas dreas. En este caso, laaplicacién de leyes
de escala locales, o que tengan en cuenta los efectos al cambio de escala, deben emple-
arse de modo preferente (si se encuentran disponibles), particularmente cuando las
inferencias se van a efectuar sobre la peligrosidad sismica, que se encuentra espe-
cialmente controlada por la frecuencia de ocurrencia y por el potencial de un terre-

moto a generar fuertes movimientos de alta frecuencia.

Mediante andlisis estadisticos sobre la distribucién de la frecuencia acumula-
da del ramafio de los terremotos y de forma independiente, Ishimoto e Ida (1939)
y Gutenberg y Richter (1944) establecieron esta ley empirica entre la magnitud

de un terremoto y su frecuencia:
Log N(m) = a — bm ectiacion [7.1]
donde N(m) es el niimero de terremotos de magnitud superior a m.

Este comportamiento en forma de ley exponencial también aparece en la libe-

racién de energia debida a la microfracturacion, generada a partir de ensayos de
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compresién en laboratorio (Mogi, 1962, Scholz, 1968). Atendiendo a la relacion
logaritmica entre la magnitud y la energfa liberada por el terremoto, la ley de
Gutenberg y Richter muestra cémo la liberacion de energfa sigue una ley poten-
cial o hiperbélica o power-law.

El valor de la constante “a” de la ecuacién de la ley de Gutenberg y Richter
depende del ndmero de terremotos de la muestra por lo que tiene escasa relevan-
cia experimental. Sin embargo, el valor del pardmetro b, pardmetro de sismicidad,
o exponente de la ley potencial en mds relevante. Presenta diversos valores: 1.1
para la sismicidad mundial, oscilando dentro del intervalo 0.5-1.5 (Aki, 1981) aun-
que orros autores lo restringen algo més: 0.7-1.3 (King, 1983). Las explicaciones
sobre el significado de la ley de Gutenberg y Richter relacionan el pardmetro b
con la distribucién heterogénea de esfuerzos, atribuyendo esta relacién empirica a
la distribucién de esfuerzos. También se ha sugerido que el valor del pardimetro b
representa un indice de complejidad estructural, directamente relacionado con la
geometria de la fracturacién y la dimensién fractal de la distribucién epicentral
(Mufoz-Martin et /., 2000).

Para la sismicidad mundial obtenida de la base de datos del catdlogo CMT de
la universidad de Harvard (Dziewonski et a/., 1981) entre los aflos 1962 y el afio
2000, se ha realizado el cdlculo de la ley de Gutenberg y Richter mediante la repre-
sentacion del acumulado de la magnitud de Richter, my. En total se utilizaron 18.267
terremotos con magnitudes (m,) superiores a 4.5. El valor del parimetro b es de
1.1, dentro del intervalo de confianza y similar al obtenido por otros autores en
trabajos previos (Aki, 1981). Se obtuvo aplicando el mérodo de mdxima verosi-
milicud (Aki, 1967), método que se analiza en detalle en la seccién siguiente (ver
epigrafe VI1.3.1).

Resulta particularmente interesante citar que en 19 afios de nuevo registro se
mantenga el valor mundial del pardmetro b, aunque resultarfa arriesgado sacar con-
clusiones precipitadas a estos resultados previos.

También se ha determinado la relacién de Gutenberg y Richter para la serie
de terremotos de la base digital de Harvard que corresponden a aquellos relacio-
nados con zonas tecténicas de colisidén continental. Estas zonas comprenden a la
Peninsula Ibérica, situada entre la colisién de la placa Euroasidtica con la placa
Africana, la zona de colisién entre la Peninsula Ardbica con la Plataforma Rusa,
lo que provoca la sismicidad del Caucaso y dreas adyacentes, y la zona de colisién
continental entre la India con el Tibet que da lugar a la cordillera del Himalaya.
El valor del pardmetro b, obtenido también mediante el método de mdxima vero-
similitud, es de 0.62, menor que el pardmetro b de la sismicidad mundial.

Desde un punto de vista meramente probabilistico, esto significa que el balan-
ce entre terremotos medianos (4.5 < m < 5) y terremotos grandes (m > 7), es mayor

para las zonas de colisién continental, dominando los grandes eventos en estas zonas.
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Combinando la ley de Gutenberg y Richter con el momento sismico se

obtiene:
b .
logN(m) e« ——logM _ ectacion [7.2]
C

Atendiendo a la relacién entre el momento sismico y la longitud de rotura
total en el plano de falla y en un volumen tridimensional (Kanamori y Anderson,
1975; Aki, 1981; King, 1983).

M, eI ecruacion [7.3]

Esta relacion muestra la autosimilitud de los terremotos (Aki, 1981) y es razo-
nable para la mayorfa de los terremotos registrados (Kanamori, 1975). Sustituyendo
en la ecuacién que liga N(m) con el momento, la ecuacién que relaciona el momen-

to con la longitud, se obtiene la ecuacién de autosemejanza en tres dimensiones:
3b
logN(L),p, =< —?logL ectiacion [7.4]

y en dos dimensiones queda:

2b
logN(L),, o< —?logL ecttacion [7.5]

Las ecuaciones anteriores muestran la distribucién de tamafios de longitudes
de rotura como un modelo de invarianza, lo que puede entenderse como un com-
portamiento hiperbdlico o potencial, ya que la distribucién de fallas sismogené-

ticas también sigue la ley de Gutenberg y Richter.

VIL.2.2. Relaciones entre energia, magnitud y momento sismict

Gutenberg y Richter (1956a) proporcionan una de las primeras relaciones entre
la energia sismica E_ en Julios y la magnitud m (unificada y vinculada con m,) en

la que:

Log E =2,4m-1,2 ecuacién [7.6]
Teniendo en cuenta que:
my =0,63M_ +2,5 ecuacion [7.7]

y sustituyendo, resulta que:

Log E, = 1.5M, - 4.8 ecuacion [7.8]
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Relacién publicada por Gutenberg y Richter en 1956 (b). Recientemente, Choy

y Boatwright (1995) encuentran que:
Log E, = 1.5M, - 4.4 ecuacion [7.9]

Como mejor resultado obtenido a partir de un catdlogo de 397 terremotos para
los que han determinado E, directamente mediante la integracién del cuadrado de
la velocidad proporcional al ancho de banda de los registros de las ondas P.

A partir de consideraciones tedricas Randall (1973) obtuvo una relacién entre
E, y la magnirud local M, la cual ha sido confirmada empiricamente a posteriori
por Seidl y Berckhemer (1982) y por Berckhemer y Lindenfeld (1986). A partir
de del cdlculo directo de la energfa para los terremotos de la regién italiana de Friuli

estos Gltimos aurores obtuvieron que:
E, ~ 2.0 M_

Expresién muy semejante a la obtenida empiricamente por Gutenberg y

Richter en 1956 para el sur de California:
E,~1.92 M,

Si bien Kanamori ef @/. (1993) presentan una relacién de tipo ley de potencia

para el rango de magnitudes locales comprendidas entre (1.5 - 6.0):
Log E, = 1.96 M, + 2.05 ecuacion [7.10]

ya que para magnitudes locales superiores a 6.5 esta relacién se satura.
Para las magnitudes de periodo corto m,, Sadovsky e /. (1986) presenta la

relacién:
LogE,=1.7m, + 2.3 ecuacion [7.11]

la cual es aplicable, no solo para terremotos, sino también para explosiones
subterrdneas.

A la vista de estas relaciones hay que constatar que el aumento de la magni-
tud local M, de my, de M, y de m;, en una unidad, da lugar a un incremento en
la energia sismica en un factor de 32, 50, 100 y 250 veces, respectivamente.

En Kanamori (1983) se presentan una serie de relaciones lineales entre el
Log E, y Log M, tanto para terremotos superficiales o someros, como para semi-
profundos y profundos (figura 7.1), las cuales son bastante similares y se compor-
tan en promedio segan el ratio E/M, = 5 1072, lo que puede ser utilizado en el
desarrollo de la escala de magnitud de momento (Kanamori, 1977). Aunque hayan
sido constatadas desviaciones de este comportamiento medio debidas a diferencias
en el mecanismo de la fuente, en la caida de esfuerzos, en la historia del proceso

de ruptura, etc.
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Frgura 7.1.
Grdfica de las
relaciones entre el
nomento Sismico
M,y la energia
sismica para
eventos (izqguier-
da) y para eventos
profundos (deve-
cha) de acnerdo
con los trabajos de
Vassilow y
Kanamori

(1982).
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Esto hace que la correlacién global de este tipo de relaciones sea a veces ina-
propiada para establecer diferencias entre el proceso sismico en dos dreas a esca-

la regional para deformaciones tecténicas y/o acumulaciones de esfuerzos a largo

plazo.

Las primeras relaciones globales entre M, y M, fueron obtenidas por Ekscrom y
Dziewonsky en 1988 (Ekstrom y Dziewonsky, 1988) a partir de una base de datos (de

la Global Digital Seismic Network) en la que se contaba con valores precisos de M,

M, = log M, -~ 12.24 (para M, < 3.2 10") ecuacion [7.12]
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M, = log M, — 0.088 (log M, — 24.5)’
—19.24 (para 3.2 10" <M, < 2.5 10") ecuacion [7.13]

M, = 0.667 log M, — 10.73 (para M, > 2.5 10") ecuacion [7.14]

tomando M,en Nm = J (1 Nm = 10" dyncm = 10" ergs). Chen y Chen (1989)
igualmente ha publicado un conjunto detallado de relaciones globales de M, con
M,y de m, con M, a partir de datos recogidos de 800 terremotos cuya magnitud
se encuentra entre O < M < 8.6, basindose en el modelo de fuente sismica de Haskell

seglin una falla rectangular:

log M, = 1.0 M, + 12.2 (para M, < 6.4) ectuacion [7.15]
log M, = 1.5 M, + 9.0 (para 6.4 < M, < 7.8) ecnacion [7.16]
log M, = 3.0 M, — 2.7 (para 7.8 < M, < 8.5) ecuacion [7.17]

Estas relaciones muestran una saturacién para valores de M, superiores a 8.2,
asi como una variacién regional.

Las relaciones entre M y las magnitudes m,, pueden encontrarse en Chen (1989),
teniendo en cuenta que sufren de saturacién para valores de m, = 6.5 y de

log M, > 20.7

log M, = 1.5 my + 9.0 (para 3.8 < m, < 5.2) ecnnacion [7.18]

log M, =3.0m, + 1.2 (para 5.2 < m, £6.5) ecracion [7.19]

La necesidad de establecer una relacién regional entre M, y M; se hace evidente
tras los diferentes estudios que han tratado de establecerla en diferentes dreas sismi-
camente activas, encontrdndose diferencias de hasta 32 veces el valor de M entre dos

de estas relaciones (z.¢. la establecida para el escudo Béltico con la de California).

La recopilacién de relaciones que se presentan a continuacién entre la magni-
tud, el momento sismico y la energia con los parametros de la falla son utilizadas

en la mayoria de las ocasiones para:

¢ Obtener una primera estimacién de los pardmetros mds importantes de una
falla cuando se conocen M, M, o Es a partir de los registros sismicos ins-
trumentales de un evento importante.

¢ Obtener una estimacién de la magnitud, momento y/o energia sismica para

eventos histéricos o prehistéricos, para los cuales no existen registros dis-
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ponibles, pero si pueden extraerse, a partir de medidas en campo, una serie
de pardmetros de la falla tales como longitud (méxima posible) de la rup-

tura y/o la cantidad de desplazamiento en superficie.

Esta segunda posibilidad es realmente importante para mejorar la estimacidn
de la peligrosidad sismica en lo que al terremoto maximo posible se refiere, espe-
cialmente en zonas donde los fuertes eventos sismicos poseen un muy largo perio-
do de retorno.

La mayorfa de las relaciones que han sido establecidas para estos casos, espe-
cialmente aquellas entre varios pardmetros de la fuente, se basan en hipétesis rela-
tivas a la geometria de la falla, velocidad de ruptura, hiscoria sismica, esfuerzos
locales, caida de esfuerzos, etc. El gran nimero de factores que influyen provoca
que los intentos por establecer relaciones globales produzcan nada més que toscas
estcimaciones de la realidad, por lo que estimaciones locales son mds teiles.

Por ejemplo, el caso de la relacién entre el momento sismico M, y el drea de
ruptura A, en una falla, segin Kanamori y Anderson (1975), se encuentra con-
trolada por la caida de esfuerzos AG. Asi, cuanto mayor sea AG mayor es M, para
un A, establecido, como muestra la figura 7.2. Puede reconocerse que los terre-
motos intraplaca poseen en promedio mayor caida de esfueszos (alrededor de 10
MPa = 100 bar) que los entre placa (alrededor de 3Mpa). En la figura 7.2 se pre-

senta la relacién proporcionada por Abe (1975):
M, =1.33 10" A "? ecuacion [7.20]

la cual se ajusta en promedio bastante bien. Esta ecuacién es muy semejante
a la que proporcionan Chen y Chen (1989) obtenida tedricamente a partir del mode-
lo de Haskell suponiendo que la longitud L de la falla es doble de la anchura W/
(si bien datos experimentales permiten establecer valores de aspecto L/'W alrede-
dor de 30) y que el desplazamiento promedio sufrido por ésta es D=410"L.

Quizd las relaciones mis comanmente utilizadas son las que se encuencran en

Wells y Coppersmith (1984), entre la magnitud de momento M, y A
M, =(0.98 + 0.03) log A, + (4.07 = 0.00) ecracion [7.21]

la cual ha sido obtenida a partir de la informacion recogida en una amplia base
de datos histéricos de la fuente sismica para terremotos someros (profundidad <
40 km).

Por otro lado, también se ha constatado una relacién lineal entre los logaric-
mos de L y M, aunque ésta varfa si se trata de eventos entre placas o intraplaca
sobre fallas en desgarre (aproximadamente para un M, dado el valor de log L es
seis veces mayor en los primeros). El valor & de la relacién entre el desplazamien-

to promedio en la falla con su longitud depende también del entorno donde ocu-
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partir de entonces la anchura W de la falla permanece constante, esto es, aproxi-
madamente igual al espesor de la corteza fragil (unos 10 a 30 km segtin zonas), y
por lo tanto, para grandes terremotos el drea de la falla, a medida que aumenta M,
crece s6lo en la direccién en superficie.

Probablemente las relaciones mejor establecidas entre la magnitud de

momento M

W

longitud de ruptura en superficie Ly y longitud de ruptura en
profundidad Ly, (dadas ambas en km) son las proporcionadas por Wells y
Coppersmith (1994) y de hecho utilizadas en este Proyecto. Para muchas de las
aplicaciones practicas estas relaciones promedio no presentan diferencias esta-
disticamente significativas (95%) frente a los diferentes mecanismos de falla

(desgarre, normal o inverso):

M, = (1.16 = 0.07) log Ly + (5.08 = 0.10) ccuacion [7.22]
M, = (1.49 + 0.04) log Ly, + (4.38 + 0.06) ecuacion [7.23]
O bien:

log Lys = (0.69 + 0.04) M, —(3.22 = 0.27) ecuacion [7.24]
log Lap = (0.59 = 0.02) M, — (2.44 = 0.11) ecuaciin [7.25]

Comparando estas dos Gltimas expresiones es posible entender que la longi-
tud de ruptura reconocida en superficie viene a ser un 75% la longitud de ruptu-
ra en profundidad.

Las relaciones que también estos dos autores proporcionan para M, con D y

Lgs con D, aun con una correlacién inferior (0.71 a 0.78), son igualmente ttiles:

M, = (0.82 = 0.10) log D + (6.693 + 0.05) ecuacion [7.26]
log D= (0.69 + 0.08) M, — (4.80 = 0.57) ectacion [7.27]
log D=(0.88 + 0.11) log Ly — (1.43 = 0.18) ecuacion [7.28]
log Lys = (0.57 = 0.07) log D + (1.61 1 0.04) ecracion [7.29]

Wells y Coppersmith razonan que esta reduccién en la correlacién puede refle-
jar el amplio rango de desplazamientos para una longitud de ruptura arbitraria (dife-

rencias de hasta 50 veces).

Para la caracterizacion, desde un punto de vista estadistico, de la base de daros
que se va a utilizar para el estudio espacial de la distribucién geométrica de la medi-

da, se ha procedido a evaluar los estadisticos univariantes de la misma, en lo que
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se refiere a distribucién de magnitudes de terremoto y de intervalos de recurren-
cia entre sismos dentro del drea considerada. Ademds, esta primera caracterizacién
univariante se realiza sobre la estimacién de la funcién de distribucién paramé-
trica de las magnitudes (funcién de distribucién de probabilidad empirica com-
plementaria) o ley de Gutemberg-Richreer.

La descripcién paramétrica de esta funcién de distribucién de tamafios de terre-
motos mayores que uno dado se basa en dos pardmetros, a saber, el terremoto mini-
mo localizado y el exponente b (cuando esta ley corresponde con una de tipo
potencial). Para estimar dichos pardmetros se han presentado tres de las técnicas
mds habituales: momentos, mdxima verosimilicud y minimos cuadrados, sefialando
cudl es la formulacién necesaria para poner en practica cada una y las limitaciones
de aplicacién de las mismas.

La base de datos proporcionada por el IGN consta de un total de 20.235 datos
(sismos recogidos). La informacién que se asocia a cada sismo se distribuye sobre

23 campos dispuestos en columnas (rabla 7.1):

A: Agencia _ Tabla 7.1.
B: Longitud Este (° “ “.0) Campos de la base
. ' de datos del IGN

C: Latitud Norte (° ' “.0)
D: Fecha del evento (afio, mes, dia)
E: Instante (hora, minutos, segundos.O)
F: Profundidad (km)
G: Mecanismo focal calculado
: D si hay disponible registro digital
RMS error cuadratico medio (s)
ERH error cuadrdtico medio de posicién (km)
: ERZ error cuadrdtico medio de prof. km
Tipo de magnitud (vacio: mbLg, P:mb)
: Magnitud #10
: Nimero de estaciones que lo identifican
. Intensidad *10 (EMS)
Comentarios

: Poblacién mds préxima al epicentro

PROIRICIZIZITIATITT

: Cédigo provincial

Del conjunto de datos recogidos en esta base, inicialmente se han descartado
aquellos que se han datado anteriores al aflo 1985, ya que la primera estacién sis-
mica instalada en Espafia data de 1984. A partir de ese momento, se han ido ins-
talando sucesivas estaciones del IGN sobre el territorio Espafiol, hasta configurar

una red de registro pricticamente en continuo (figura 7.4).
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Atendiendo a la ubicacién y fecha de instalacién de cada una de las estaciones
puede entenderse que es a partir del afio 1985 cuando es posible realizar un apro-
piado registro de los terremotos con precisiéon adecuada, dentro del drea de inte-
rés considerada para este estudio. Dicha drea se encuentra delimitada arbitrariamente

por las siguientes coordenadas UTM:
Xmin: -263695  Xmax: 1347356 Ymin: 3561905 Ymax: 5172956

Del conjunto resultante de sismos considerados a partir de 1985, que suponen
un total de 11.503 datos, se han seleccionado aquellos que se encuentran dentro de
la mencionada ventana, resultando una base de 11.008 datos. Para ello se han inclui-
do dos columnas adicionales, con las coordenadas UTM X e Y de los epicentros.

De estos 11008 datos se suprimen tres que poseen una magnitud nula (campo M
de la tabla 1LT con valor 0), con lo que quedan 11.005 datos. De éstos, no todos pose-
en informacién respecto al error de localizacién horizontal (ERH), al error de localiza-
cién temporal (RMS), y a la magnitud, por lo que se han escogido sélo aquellos que
poseen los tres campos completos, dando lugar a un total de 10.755 datos (figura 7.5).

Enla figura 7.5 es posible apreciar un salto al principio del afio 1997 que supo-
ne una disminucién del limite inferior de detectabilidad de la magnitud de los terre-

motos, pasando de 2 — 2.5 antes de 1997,a 1 — 1.5 después de 1997. Se desestima la
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posibilidad de que la serie de magnitudes de los terremotos acaecidos en el drea selec-
cionada posea una tendencia hacia presentar magnitudes mds bajas con el tiempo.

Atendiendo al momento en que este salto ocurre es posible asociar el mismo
al proceso de relocalizacién de los sismos, dado que es posible que sea este punto
a partir del cual los datos no se encuentren relocalizados, con lo que errores tipo
RMS y tipo ERH también se encontrardn afectados y por lo tanto este salto serd
reconocible. A partir de esta observacién se definen dos periodos de estudio: 1985
- 1997y 1997 — 2000.

VII.3.1, Estudio del parametro de sismicidad b, Ley de Gutenl

Existen varias técnicas para ajustar el valor del pardmetro b. El ajuste de la
serie de puntos es de tipo exponencial si se representan magnitudes y potencial en
el caso de energfa liberada. Por este motivo, en el primer caso se ajusta sobre un
diagrama lognormal aquella seccién de la curva que configura una recta. Para un
ajuste potencial, se representa en diagrama log-log o bilogaritmico, ajustando tam-
bién aquellos puntos que configuran una recta.

También es importante que la estimacién del pardmetro b se presente con dos
decimales para poder determinar como se relaciona con la geometria de la falla,
con el contexto geotecténico donde se registré la serie sismica y con las propieda-
des del medio. Ademds, este valor es muy sensible del método de cdlculo utiliza-
do, por lo que a continuacién se revisan de forma breve los métodos mas comunes.

Sobre la funcién de probabilidad empirica F(M) = Prob[M<m], se estudia el

comportamiento semilogaritmico que dicta la ley de Gutenberg-Ritcher:

Log N[M>m] o< -bM ecuacion [7.30]
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por lo tanto, si se verifican las relaciones entre el nimero de sismos con mag-

nitud M mayor que una dada m y su probabilidad de ocurrencia:

N[M>m] o< Prob[M>m] = 1 - Prob[M<m] ecuacion [7.31]
y que:
Log CE(M) = Log (1 - F(M)) = Log (1~ Prob[M<m]) ecuacion [7.32]

entonces puede decirse que:
Log CF(M) < Log N[M>m] o< -bM ecuacion [7.33]

Es decir, la funcién complementaria de la de probabilidad empirica CF(M),
se comporta como una funcién de potencia, con exponente -b, de la magnitud M.
Establecida esta relaciéon analitica, es posible, a través de los estadisticos de la
distribucién de las magnitudes, determinar un estimador de la magnitud mini-
ma y del exponente b de la distribucién. Para ello, tomando como pardmetros de

la funcién de distribucién el exponente by la magnitud minima, F(u) es de la forma:

u

b
F(u) = 1_(ur_ninj ecruacion [7.34]

habiéndose aplicado el cambio U = Log M, segdn la magnicud minima
M, .. > O corresponde con el valor de 10V Entonces la funcién de densidad de
probabilidad f(u) de tipo hiperbélico, en funcién de los dos pardmetros estableci-

dos by u,,, €s:

b
flu)= IF(w _ E[ i ] ecuaciin [7.35]

du u\ u

Si de esta funcién de densidad se determinan sus momentos de primer y

segundo orden respecto al origen, la esperanza serd:

b

u ecuacion [7.36
b _ 1 min ]

E[U]= J.uf(u)du =

y la varianza como momento de segundo orden de la distribucién respecto a la

media, puede escribirse en funcién del momento de segundo orden respecto al origen:

vM[U]:E[U?-]—(E[U])Z:jqu@du—[ b um] =

2 b-1 ecuacion [7.37]
_.b [”_j

“b-2Ub-1

Ambos estimadores forman un sistema de dos ecuaciones con dos incégnitas,

byu

min”

182



Andlisis de la distribucion de la sismicidad

,u:E[U] = G 1“."." ecacion [7.38]

2
02=Var[U]: b [ u"““] eciacion [7.39]
b—2\b—-1

Y resolviendo dicho sistema, se llega a que:

b-1

U=t M =105 eciacidn [7.40]
nun b min
2 .
b=14 1+[ﬂ] ecriacion [7.41]
(62

habiéndose tomado la parte positiva de la raiz ya que debe de ser b > 1 (con-

dicién de estacionariedad de primer orden), y siendo:

I Sy
L ecracion [7.42 ]
= Z .
, 1 2 ecnacion [7.43]
ol =-S{y - ' .
ACRTD)
para una muestra de n logaritmos de magnitudes {ui}:‘zl = {LogMi }in:]

Como bien se sabe, la ley de Gutenberg-Richter (1941) (ya denotada previa-
mente por Richter en 1935), presenta la relacién magnitud-frecuencia encontra-
da sobre los eventos sismicos registrados instrumentalmente, histéricamente y
paleosismicamente. El comportamiento semilogaritmico que dicta la ley de
Guttmeberg - Ritcher puede asociarse con la funcién de probabilidad empirica
F(M) = Prob[M<m}, atendiendo a que:

log N[M>m] o< -bM ecuacion [7.44]

por lo tanto, si se verifican las relaciones entre el nimero de sismos con mag-

nitud M mayor que una dada m y su probabilidad de ocurrencia:

N[M>m] o< Prob[M>m] = 1 - Prob[M<m] ecuacion [7.45]
y que:
log CF(M) = log (1 - E(M)) = log (1- Prob[M<m]) ecracion [7.46]
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entonces puede decirse que:
log CE(M) o< log N[M>m] o< -bM ecuacion [7.47 ]

Es decir, la funcién complementaria de la de probabilidad empirica CF(M),
se comporta como una funcién de potencia, con exponente -b (habitualmente
constante), de la magnitud M.

El comportamiento de la ley puede explicarse gracias a una simple conside-
racién geométrica. Supéngase para ello una zona de tamafio X, en la que se pro-
ducen N[M] terremotos de magnitud M sobre un drea de fractura de tamafio S[M].
Como para una magnitud M, cuanto menor sea S[M] un mayor nimero de frac-

turas provocan los terremotos en la zona, parece razonable escribir que:
N[M]S[M] o< X =cte ecuacion [7.48]
y despejando:
log N[M] o< -log S[M] ecuacion [7.49]

y teniendo en cuenta la relacién entre magnitud y superficie de fractura gene-

radora del sismo:
log S[M] e« M
luego:
log N[M] o« M

con lo que cabe sefialar que el valor de b debe de ser muy préximo a la uni-
dad. El tiempo de recurrencia de un terremoto de magnitud M es proporcional a
N, as{ t o« N oc S oc L2, Esto implica que la tasa de algunos de los procesos aso-
ciados con los terremotos, como puedan ser los desplazamientos o caidas de esfuer-
z0s, es uniforme.

Establecida esta relacion analitica, es posible, a través de los estadisticos de
la distribucién de las magnitudes, determinar un estimador de la magnitud mini-
ma, y del exponente b de la distribucién. Para ello, tomando como pardmetros
de la funcién de distribucién el exponente b y la magnitud minima, F(u) es de

la forma:

b
Flu)=1— [Lj ecuacion [7.50]

u

habiéndose aplicado en ésta el cambio M = log U, segin la magnitud mini-

ma Mmin
porcional al valor de 10Mm. Entonces la funcién de densidad de probabilidad f(u)

> 0 corresponde con una energfa disipada u,,,, por el menor sismo pro-
de tipo hiperbélico, en funcién de los dos pardmetros establecidos b y u,,,, es:
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b
flu) = OF(w) _ bfuy, ecuacion [7.51]

du u\ u
El cambio aplicado anteriormente supone la existencia de una relacién entre
la magnitud y la energia total de la onda sismica. Esta ha sido estudiada por
muchos investigadores, entre otros Gutemberg y Richter (1956) y Batch (1958),
de tal forma que tras una serie de revisiones de las conclusiones obtenidas en el

primer trabajo, se llega a la expresién:
logu=1.5M;+11.8
o bien:
logu=24m,+5.38

segun el trabajo de Bath, que es muy semejante a la primera. Aunque estas
relaciones son absolutamente empiricas y basadas en la equivalencia o condicién
de semejanza por la que la densidad espectral energética (entendido como el espec-
tro de densidad de varianza o de frecuencias de los trenes de ondas superficiales
producidos en un terremoto) hasta el periodo de 20 s puede representar todo el
espectro, o al menos la integral del espectro. Tanto una como otra relacién impli-

can que, aproximadamente, se verifica:
uoc 101M

La relacién empirica presentada puede deducirse analiticamente basdndose en
el modelo de dislocacién simple mostrado en Haskell (1964), sobre el que se apli-
can las condiciones de semejanza en la fractura que se mueve. Esto es, suponien-
do que son constantes su ratio de aspecto (w/L = cte.), lo que es razonable para la
mayorfa de los terremortos; su ratio de caida de tensién (8/L = cre.,) vélido para la
mayoria de los grandes terremotos, y su semejanza dindmica que implica un esfuer-
zo efectivo constante (vt/L = cte.;); para una fractura de longitud L, anchura w, y
que tras el sismo se ha desplazado una distancia 0, en un tiempo ¢, luego segin

una velocidad v; enconces se puede afirmar que:
uoc L3

Si ademds resulta que la relacién para la magnitud con el tamafio de la frac-

tura es:
M o< logl?

aunque se reconoce que M o< logl? para los terremotos muy pequefios, enton-
ces se cumple la ecuacién u oc 10"M,
Sefialar finalmente que se han propuesto y encontrado en la literatura otros

modelos para definir la relacién frecuencia-magnitud, que en suma lo que tratan

185



PROYECTO PRIOR. DETERMINACION DE FALLAS DE PRIMER ORDEN MEDIANTE EL ANALISIS INTEGRADO DE DATOS GEOLOGICOS

es de recoger con mayor precisién el hecho de que los terremotos menos frecuen-
tes y de mayor magnitud generan una deformacién no lineal en el diagrama de log
frecuencia »s magnitud. En definitiva, se han propuesto muchos modelos que tra-
tan de corregir la considerable desviacién encontrada en muchos sobre los grafi-
cos semilogaritmicos. Los modelos encontrados pueden clasificarse en dos tipos
fundamentales: aquellos que muestran una relacién de tipo céncava (1 > 2); y aque-
llos para los que la relacién es de tipo convexa (1 < 2) (ver figura 7.6).

Se define el valor de 1, segtin Utsu (1978), por el cociente entre la esperanza
de las diferencias cuadrdticas entre las magnitudes y la magnitud umbral M., y

la esperanza al cuadrado de estas diferencias:
n = E[XZ] /E[X]27 X=M- Mmin

En el caso de la ley de G-R, es fdcil comprobar que el valor de 11 = 1. Una
recopilacién extensa y reciente de las aproximaciones histéricamente propuestas a
esta relacién puede encontrarse en Utsu (1999).

Si de la funcién de densidad se determinan sus momentos de primer y segun-

do orden respecto al origen, la esperanza serd:

ElU]= J.uf(u)du = ecriacion [7.52]

u .
b_l min

y la varianza, como momento de segundo orden de la distribucién respecto a la

media, puede escribirse en funcién del momento de segundo orden respecto al origen:
2

Var[UI-E[U? |- (E[UD) = [u*fu)du —[Lﬁ—lumj =

_ b [E_T
b-2\b-1

Ambos estimadores forman un sistema de dos ecuaciones con dos incégnitas,

ecracion [7.53]

by u,,,, asociado al denominado método de los momentos (mom):

b
u .
b -1 min

2
o =Var[U] =- b (Eman_] ecuacién [7.54]

u=E[U]=-

b-—2\b-1

Y resolviendo dicho sistema, se llega a que:

umin = b ; 1 ‘u - mbmin = (logumin + 1’2) / 2’4
2
b=1+,/1+ [gj ecuacion [7.55]
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habiéndose tomado la parte positiva de la raiz ya que debe de ser b > 2 (con-

dicion de estacionariedad de segundo orden), y siendo:

n
o=t (u, 1)’ ecuacion [7.56]
para una muestra de n magnitudes {I,SMi + ]2}; = {log u‘.}:‘:I , relacionadas

con la energia disipada u, en cada i-ésimo evento.

El valor del exponente b que se estima con la expresién anterior es una primera
aproximacién obtenida a partir de los estadisticos de la muestra media y varianza. En
el caso de que los datos procedan de un sistema sismico, que se distribuye en magni-
tudes segin la ley de G-R y, habida cuenta que es ampliamente reconocido, los valo-
res habituales del pardmetro b se encuentran en el intervalo [0.75,1.5], es decir, valores
proximos a la unidad. De esta forma, ya sea en los casos mds extremos como en los habi-
tuales, y salvo en casos excepcionales de fenémenos volcanicos, no es posible aplicar el
método de los momentos ya que la ecuacién aplicada proporcionaria un valor de la varian-
za de la energia negativa, lo cual no es ni estadistica ni fisicamente estimable.

Cambiando la estrategia para la estimacion de b, la utilizacién del método de
maxima verosimilitud (mlm) para determinar los pardmetros de la ley de G-R de
distribucién de frecuencias de terremotos precisa de la construccién de la funcién

de verosimilitud que, por definicién, es:
L(ui;umm,b)znf(ui) ecteactdn [7.57]
i=1

Sustituyendo la funcién de densidad de probabilidad f{u) para un conjunto de
n datos de energfa liberada en el proceso sismico (0 momento sismico) u;, relacio-

nada con la magnitud del evento:
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b
- b u min s
L(Ui5umin,b) = H— —m ecriacion [7.58]
AN
Habitualmente, y por motivos que facilitan en cdlculo, suele tomarse el loga-
ritmo de esta funcién de verosimilitud (lo que facilita el tratamiento de las deri-
vadas), con lo que:

b b
n b . n b )
log L(ui ;umin’b) = logHu—[uL'l"“‘ ] = Zlog[—(u”““ J J ecracion [7.59]
i=1 i

. ; u. u.
i i

A partir de la funcién logaritmo de la verosimilitud, se estiman los parime-
tros derivando la funcién logaritmo respecto a cada uno de ellos e igualando a cero.

Asi, derivando respecto a b:

a lOg L(ui ;umin’b)
! Lt =0 ecuacion [7.60]

b 1+b log(u"‘i"]
ii lo E 'u'“i"- = y i —-:2"‘210 h =0
i=1 db & u, u, o 8 b ~ g u,

despejando el pardmetro buscado b:

n

= — n—_
u .
Z lOg min
i=1 u

b ecuacion [7.61]

Expresion que puede ser transformada a otra mds asequible de utilizar, tenien-
do en cuenta la informacién que habitualmente proporcionan las bases de datos

sfsmicas (y en concreto la del IGN). Para ello, operando:
n 1 0,666

ilog u, —ilog u li[og u; —log u_ EI:MSJ_Msmin
i= i= n-.
| | | ecuacion [7.62]

b

en la que se ha llamado magnitud promedio a la esperanza E[M].
Ahora, derivando respecto a u,,,,, € igualando a cero:
0 log L(ui;u b)

=0
aU min
ecuacion [7.63]

b
L9 bfu. Lob b
B l . min — = — O
;aumin l: Og[ui [ ui ] }:( %umin numin

y, como puede apreciarse, se llega a que:

min
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nmin
donde ni n ni b son nulos, lo que presenta un inconveniente que la mdxima
verosimilitud no salva. Para ello es preciso acudir a la teorfa de estadisticos orde-
nados, que nos permitird estimar un valor de u,,;,. De ésta se obtiene que:

u . =min ui}

min .
i=ln

Es decir, el minimo de los momentos sismicos registrados, o lo que es lo mismo,

la estimacién de la magnitud minima resulta ser la menor de las registradas:

M, =min{M,|

min .
™ i=l.n

habida cuenta del cardcter no decreciente de la transformacién logaritmica de
la energfa.

La tercera posibilidad que se plantea es aproximar el pardmetro b de la ley de
G-R mediante el método de minimos cuadrados lineales (msm), o lo que es mds
concretamente mediante una regresién lineal simple. Para ello se propone un

modelo del tipo:
Y= ‘Bo + ‘le

Del que se supone que la distribucién de cada uno de los estimadores de los
coeficientes es normal y de media el valor del pardmetro. Suponiendo que se esta-
blece la equivalencia entre la ley del G-R y el modelo propuesto, entonces el valor

de:

y = log N[M>m]

B =-b
x=M

por lo que se parte de una situacién en la que se dispone de parejas de valores
(x,,,), 0 lo que es lo mismo, se ha determinado el diagrama de frecuencia-magni-
tud por puntos (log N[M>m],,M,), del que se desea saber si poseen una relacién
lineal y con que grado de significacién; y en caso afirmativo estimar el valor del
parametro b.

A continuacion se establece el contraste o test de hipdtesis, que no sélo esta-
blece si es posible aceptar dicha relacién lineal, sino con qué grado de certidum-

bre o significacién €:

H,:B,=0 H,:b=0
“
H :B,#0 H :b#0
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Para el conjunto de k datos disponibles, se calculan sus estadisticos de primer

y segundo orden (media y varianza) y coeficiente r de correlacién:

S -
SMN ecriacion [7.64]
con los que se calcula el estadistico t del test de contraste:

k=2 .
t= S~ 1ty ecriacion [7.65]
NV1-1?
cuya distribucién es una t-Student de k-2 grados de libertad. Si tras la eva-
luacién del contraste resulta que:
|t| > ta/Z,l(-Z
Entonces se rechaza H; para un 1 - € de confianza (ver figura 7.7). Al haberse

aceptado la hipétesis H,, el valor del pardmetro b estimado se obtiene a partir de:

2 ..
bo S _ Sy ecracion [7.66]

2

S:\] SA\l

Figura 7.7.
Distribucidn 1-
Student y zonas
de aceptacidn y

rechazo de H,,
para un grado €
de significacion

Region
rechazo H,

Region
rechazo H,,

190



Andlisis de la distribucion de la sismicidad

Con lo que el valor del estadistico esta relacionado con el estimador de b

mediante:

b g
(= ecuacion [7.67]
Sp /A0Sy,

para una varianza residual de:

Sn =(1-¢2)-" s, ecuacion [7.68]
n—

El contraste puede simplificarse comprobandose si el valor absoluto:

le] > = ecuacion [7.69]
Jn

entonces la relacion es significativa.

El valor del exponente b que se estima con la expresion resultante del msm es
una primera aproximacién obtenida a partir de los estadisticos de la muestra media
y varianza. De esta forma se han ajustado las correspondientes leyes de G - R hasta
el valor que marca la magnitud minima M, = Tli?{Mi} hasta la cual la distri-
bucién de los valores es de tipo hiperbélico, para cada uno de los periodos reco-

nocidos. Los resultados se presentan grdficamente en la figura 7.8.

Sobre los 10.755 datos del afio 1985 al 2000 O

Pardmetros del ajuste: M, = 2.25,b = 1.11+0.013,

Calidad de la regresion: p = 0.9977+0.011, Durwin-Watson = 0.329
Sobre los 7.659 datos del afio 1985 al 1997 ||

Pardmetros del ajuste: M, = 2.47,b = 1.12+0.011,

Calidad de la regresién: p = 0.9984+0.010, Durwin-Watson = 0.781
Sobre los 3.097 datos del afio 1997 al 2000

Pardmetros del ajuste: M, = 1.88, b = 0.97+0.016,

Calidad de la regresién: p = 0.9952+0.016, Durwin-Watson = 0.502

Claramente se observa una diferencia apreciable entre los comportamientos regis-
trados, lo que supone que al disminuir el pardimetro b aumenta la relacién del nime-
ro de terremotos grandes respecto al nimero de pequefios.

De los resultados obtenidos sobre la magnitud minima para cada tramo se toma-
rd el promedio de las mismas como magnitud de corte a partir de la cual, dado
que los datos son insuficientes, segin los estadisticos de la muestra, éstos no se
comportan segun la ley de G - R. Este valor es una magnitud de 2.2.

Diversos trabajos se han centrado en analizar variaciones del valor del para-
metro b con el tamafio de los terremotos (Pacheco ez a/., 1992; Okal y Romanowicz,
1994; Kagan, 1997). En primer lugar, estos autores distinguen los terremotos gran-

des de los pequefios en funcién de si rompen o no en superficie (magnitud supe-
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Figura 7.8.
Representacion
grédfica de la ley
de G-R, a los
10.755 datos
preseleccionados
repartidos en los
dos periodos, de
1985 2 1997 y
de 1997 al
2000, y sobre
todo el intervalo
temporal conside-
rado (del 1985
al 2000).
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rior o igual a 6), y la longitud de ruptura L es similar a la anchura de la ruptura
W. El momento sismico liberado en los terremotos pequefios escala de forma dife-
rente con la longitud de ruptura frente a los terremotos grandes (Kanamori y
Anderson, 1975).

Pacheco er al. (1992), explica esta variacion en la liberacion de energia en fun-
cion del tamafo de los terremotos, mediante un sesgo en la ley de Gutenberg y
Richter. Este sesgo se produce por la falta de homogeneidad en la deteccién de los
tamafios de los terremotos de la red. Ademds la saturacién de la medida que apa-
rece en la medicién de grandes terremotos disminuye el valor de la magnitud regis-
trada y que aparece en los catdlogos.

Estos autores explican este comportamiento mediante una ruptura, un cam-
bio en la autosimilitud de las fallas en funcién de su geomecria: o bien la relacién
entre la longitud de rotura y la profundidad de la superficie de ruptura, o bien la
relacién entre la anchura y la longitud de la ruptura.

Sin embargo, es mds razonable explicar este cambio o sesgo en la ley de
Gutenberg y Richter a partir del andlisis de la estacionaridad del proceso sismico
para poder afirmar que la tasa terremotos pegueiios | grandes esta sesgada, amén que
el valor del pardmetro b no es homogéneo en todas las situaciones tecténicas. Por
otro lado, si se opera con el valor de Mo, parece dificil que haya problemas de satu-
racién de la sefial puesto que es un parametro de la fuente.

Okal y Romanowicz (1994) sefialan que la curvatura que muestra la ley de
Gutenberg y Richter, en funcién del intervalo de tamafio de la serie sismica ana-

lizada, incrementa el valor del pardmetro b hasta dos tercios entre los terremotos
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pequefios (m<5) y los grandes. Explican este comportamiento indicando la nece-
sidad de explicar el proceso geoldgico responsable de la sismicidad, al cual res-
ponsabilizan directamente. Ademds, cuando el salto de falla coincide con la anchura
de la superficie de ruptura, modelo simétrico, aparece un aumento del valor de b, -
mientras que el modelo que presenta una longitud de ruptura L mayor que la anchu-
ra (asimétrico), muestra un valor mds bajo (Romanowicz y Rundle, 1993).

El andlisis del valor de b obtenido sobre el catdlogo de Harvard indica que
este catdlogo favorece un modelo en el que L y W, dimensiones del drea de ruptu-
ra, son similares (simétrico), donde el valor de b medido para conjuntos represen-
tados por my se encuentra entre 1.35 y 2.0, mayor que para datos representados
mediante Ms (Okal y Romanowicz, 1994). En este trabajo se ha obtenido una varia-
cién de b para my entre 1,19y 1,27, mientras que para M, entre 0,78 y 0,84. Estos
autores también calculan el pardmetro b para series sismicas relacionadas con la
geometria de la falla mediante el tensor de esfuerzos concluyendo que los terre-
motos de fallas normales presentan un valor de b mds alto.

Segin la interpretacién estadistica, implica que provocan una tasa mayor
entre terremotos grandes frente a terremotos pequeflos y medianos, aunque sefia-
lan que es algo precipitado concluir esto debido a la escasez del registro temporal.

Mogi (1979) demuestra que la distribucién de magnitudes de los terremotos
registrados es diferente entre zonas de alta y de baja latitud, situando la frontera
entre ambas zonas en laticud 40°N y 40°S, o bien 38°N, 38°S para incorporar la
secuencia Chilena de 1960 en el grupo de alta latitud (Utsu, 1999).

En general, de las publicaciones mds relevantes sobre la variabilidad espacial
del pardmetro b destacan las de Ogata ez 2/. (1991), Frohlich y Davis (1993), Karnik
y Klima (1993), Okal y Kirby (1995) y Wyss ez 2/. (1997); y sobre la variabilidad
temporal del pardmetro b Smith (1986), Imoto (1987), Ogatay Abe (1991) Trifu
y Shumila (1996). El trabajo de Frohlich y Davis (1993) demuestra que el valor
del parametro b es mayor para el conjunto de terremotos debidos a fallas norma-

les (mecanismo focal normal).

El comportamiento de los errores temporales RMS es muy semejante en los dos
periodos considerados; no obstante, no ocurre asi para los errores espaciales ERT (figu-
ra 7.9). Esta afirmacién puede corroborarse si se interpretan los estadisticos corres-
pondientes a cada error, compardndose un periodo con otro (tabla 7.2). El uso de estos
estadisticos sélo pretende dar una idea de cémo las correspondientes funciones de dis-
tribucién sufren un desplazamiento hacia valores superiores de la variable aleatoria
cuando se pasa del primer periodo al siguiente, lo que permite poner en evidencia la

peor calidad de los datos durante esta segunda época. Este hecho supondrd un detri-
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Figura 7.9. a)
Evolucion tempo-
ral de los ervores

RMS para los
10.755 datos. b)
Evolucion tempo-

ral de los errores

ERH para los

10755 datos

Tabla 7.2.
Estadisticos nni-
variantes de los
erroves RMS

y ERH segiin
los periodos de

miuestreo
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mento en el niimero final de sismos consitderados como titiles durante el tramo 1997

- 2000 ya que muchos de ellos (en proporcién comparativa al tramo 1995 - 1997),

estdn recogidos con unos errores superiores a los admisibles.
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Estadistico RMS ERH
1985-2000 1985-1997 1997-2000 1985-2000 1985-1997 1997-2000
Media 5.64 5.29 6.52 3.96 2.99 6.37
Mediana 6 5 7 3 2 5
Minimo 0 0 0 0 0 0
Maximo 44 14 44 100 53 100
Varianza 5.26 4.46 6.15 14.99 5.36 30.64
Desv. Std. 229 2.11 248 3.37 231 5.53
Sesgo 0.81+0.023 0.06+0.027 1.80+0.043 4.73+0.023 4.15+0.027 3.72+0.043
Kurtosis -0.450.05 20.57+0.08 56.57+0.04 45.86+0.05 35.65+0.08

8.93+0.04
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A propésito del ERH y, en primer lugar, con respecto a los valores de la
media, comparativamente con la global (de 1985 a 2000) son mucho més préxi-
mos a éste durante el primer periodo que durante el segundo, que atin siendo mas
corto (y con menos datos) su media aumenta considerablemente. Ademads este hecho
se refleja en la mediana, dado que el rango de valores ha aumentado de un valor
de 53 km hasta un valor de 100 km, con una dispersién en los valores mds que
considerable frente al periodo anterior. El sesgo de la funcién de distribucién es
un indicador de la asimetria de la misma. Si se analiza este pardmetro sobre las
funciones de distribucién obtenidas, se puede afirmar que tanto la moda como los
valores para el periodo 1997-2000 aumentan, extendiéndose la cola de la distri-
bucién hacia valores mayores. De esta forma, al desplazarse la moda hacia valores
mads altos, la asimetria debe disminuir, como efectivamente ocurre de un periodo
a otro en el ERH, reduciéndose el valor del sesgo.

A la vista de estos resultados estadisticos (figura 7.10) se sugiere que se res-
trinjan los valores de ERH a un valor mdximo de 10 km, valor para el cual se encuen-
tram una gran parte de los datos del periodo 1985 — 1997. Se eliminaran aquellos
que en el periodo siguiente poseen un error de localizacién considerable.

No es equivocado suponer que bajo las mismas condiciones una estacién detec-
ta mejor un sismo cuanto mayor sea su magnitud, lo cual traducido a toda la red
permite aseverar que aquellos terremotos de baja magnitud pueden poseer un error
de localizacién elevado y reciprocamente. Para confirmar esta afirmacién se pre-
senta un estudio sobre las correlaciones univariantes entre los errores y las magni-
tudes de los 10.755 terremotos, mediante la obtencién de los diferentes histogramas

bivariantes (figura 7.11),

Figura 7.10.
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Figura 7.11.
Distribuciones

bivariantes entre,
A) RMS y mag-
nitud, B) ERH y

magnitid.

Vialoves elevados
de la probabili-

dad se presentan
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La interpretacién efectuada sobre estos histogramas (figura 7.11), sugiere
que el comportamiento es como se ha mencionado, tal que las magnitudes
bajas, en general alrededor de magnitudes entre 1.5 y 3 son las que poseen erro-
res de localizacién mds altos, centrdndose la moda alrededor de 2.1 a 2.3. Por
ello se considera que al hacer la eliminacién de los datos con ERH > 10 km, y
si se tiene en cuenta que, a tenor del estudio sobre la Ley de G-R ancerior, tam-
bién se suprimirdn aquellos cuya magnitud se encuentra por debajo de 2.2, los
sismos mds probables, los que se encuentran en las celdas rojas y azul oscuro,
no son eliminados.

El andlisis que a continuacion se presenta, aunque no proporcionard informacién
alguna sobre criterios adicionales para filtrar la base de datos, permitird identificar la
dreas sobre las que, atin habiendo desestimado aquellos datos que daban lugar a valo-
res anormalmente altos de ERH y que contribuyen a introducir ruido sobre la base
neta, se mantienen con los valores mds altos y proximos a los limites del filtrado. Dichas
regiones definen las zonas donde la red sismica no identifica eficientemente los terre-
motos acaecidos. Se denominard pues a éstas dreas de sombra, o dreas no cubiertas efi-
cientemente, siendo aquellas que se encuentran con valores altos de error, antes del
filerado y con valores préximos al limite de filtrado, después.

Para su obtencién se ha definido un criterio de operacién booleana entre ima-
genes, cuyo resultado proporciona las regiones con valores comunes entre las tma-
genes. Se tratard entonces de una operacion logica de tipo .AND. entre los pixeles
de cada imagen. De esta forma, si, para un punto, o pixel en particular, que posee
un valor estandarizado alto de ERH, y ademds, para todo el periodo considerado
de 1985 a 2000, y para cada periodo particular, de 1995 a 1997,y de 1997 a 2000,
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se encuentra en este pixel también una valor alto, entonces se define a éste como
perteneciente a un drea de sombra.

Como se ha mencionado, este andlisis no tiene como objeto una depuracién
adicional de la base de datos disponible, sino que proporciona una herramienta para
el control de la calidad de los datos obtenidos por la red de deteccién, identifi-
cando las zonas que presentan valores elevados de ERH, tanto antes como después
del filtrado. Es precisamente en esas zonas de ERH elevado (a las que denomina-
remos dreas de sombra) donde la red no detecta de forma adecuada la localizacién
de los sismos, siendo por tanto estas dreas de sombra las que introducen mayor ruido
en la localizacién espacial de los sismos y que han de tenerse en cuenta a la hora
de la interpretacidn sismotectdnica.

Para determinar la situacién de las dreas se necesita comparar datos de ERH. Aquellas
regiones que tengan valores de ER H altos tanto antes como después del filtrado, serdn
consideradas como dreas de sombra. Para llegar a obtener un mapa de dreas de som-
bra necesitamos partir de los mapas de ERH, si entre estos mapas efectuamos una ope-
racién logica tipo AND, en el mapa resultante tendremos las dreas con valores de ERH
siempre bajos o siempre elevados y por tanto tendremos identificadas las zonas de som-
bra. De forma mads concreta, para la obtencién de los mapas de sombra, primero se
estandarizaron los valores de ERH en cada uno de los seis mapas, para que los valo-
res fueran comparables entre todos ellos, a continuacién se efecttio la operacién AND
con una tolerancia determinada, de manera que con un valor bajo de ésta, s6lo se acep-
taran valores extremadamente parecidos de ERH, con lo cual el mapa resultante refle-
jard s6lo las zonas de sombra mds significativas. A medida que se aumenta la tolerancia,
irdn apareciendo zonas de sombra menos severas (figuras 7.12ay b).

Como se aprecia en las imdgenes, hay zonas bastante extensas donde los terre-
motos estan sistemdticamente mal localizados por una cobertura inadecuada de la

red, las zonas donde hay dreas de sombra mds significativas son:

¢ Golfo de Cédiz

e Evora (Portugal)

e Cabo de San Vicente

e Costa de Lishoa

¢ Norte y costa de Marruecos

* Norte y costa de Argelia

¢ Frontera Le6n-Galicia

¢ Norte de Burgos

e Murcia

e Norte de la frontera con Francia

¢ Este y Sudeste de Mallorca
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Figura 7.12.
Localizaciin geo-
grdfica de las
dreas de sombra
sobre el drea de la
Peninsula
Lbérica, para la
base de datos del
IGN seleccionada

Figura 7.13.
Distribucion
secriencial de las
magnitides pava
los 8.732 eventos
seleccionados
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El conjunto de datos epicentrales a los que se ha aplicado la metodologia
descrita en los parrafos anteriores consta de 8.732 sismos entre las fechas
07/01/1985 al 15/10/2000, con una magnitud m, minima de 2.2, siendo el pard-
metro b de ajuste de la ley de Gutenberg y Richter de 1.1 y con un error de loca-
lizacién en el plano (ERH), menor de 10 km (figura 7.13). Este procede de una
base de 20.235 datos proporcionada por el IGN, sobre la que se ha realizado un
proceso de filtrado. Los criterios aplicados son: aflo igual o superior a 1985 y
4rea de trabajo comprendida entre las coordenadas UTM Xmin: -263695, Xmax:
1347356, Ymin: 3561905, Ymax: 5172956: A partir del afio 1985 resulta posi-
ble realizar una apropiada ubicacién de los terremotos, con cierta confianza, den-
tro del drea de interés considerada para este estudio. Del conjunto resultante de
sismos considerados a partir de 1985, que suponen un total de 11.503 datos, se
han seleccionado aquellos que se encuentran dentro de la mencionada ventana,
resultando una base de 11.008 datos. De estos 11.008 datos se eligen aquellos
que presentan todos los pardmetros (campos de la base relevantes) completos,

dando lugar a un total de 10.755.
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Estudio del pardmetro b de la ley de Gutenberg — Richter: sobre la funcién
de probabilidad empirica F(M) = Prob[M<m)], se estudia el comportamiento semi-
logaritmico que dicta la ley de Gutenberg - Ritcher: Log N[M>m] o< -bM. De
los resulcados obtenidos sobre la magnitud minima para cada tramo se tomard el
promedio de las mismas como magnitud de corte a partir de la cual, dado que los
datos son insuficientes, segin los estadisticos de la muestra, éstos no se compor-
tan segin la ley de G - R. Este valor es una magnitud de 2.2. Los valores recogi-
dos del pardmetro b (sobre la figura 7.14), de la ley de Gutemberg — Ritcher se
mantienen dentro de los valores apropiados para la sismicidad reconocida para el

territorio espafiol, comparativamente con los de la figura 7.8.
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Sobre los 8.732 datos del afio 1985 a 2000 O
Pardmetros del ajuste: M., = 2.48, b = 1.14+0.013,
Calidad de la regresién: p = 0.9980+0.011, Durwin-Watson = 0.390

Sobre los 7.138 datos del afio 1985 a 1997 ||
Pardmetros del ajuste: M, = 2.53, b = 1.17+0.013,
Calidad de la regresién: p = 0.9982+0.011, Durwin-Watson = 0.747

Sobre los 1.594 datos del afio 1997 a 2000
Pardmetros del ajuste: M, = 2.28, b = 1.01£0.022,
Calidad de la regresién: p = 0.9924+0.021, Durwin-Watson = 0.0334

Estudio del comportamiento de los errores RMS y ERH: Se observa que si bien
el comportamiento de los errores temporales RMS es muy semejante en los dos

periodos considerados, no ocurre asi para los errores espaciales ERH (figura 7.15).

Figura 7.14.
Representacion
grdfica de la ley
de G-R, para los
datos seleccionados
del a base sismica
del IGN, reparti-
dos en los dos
periodos, de 1985
2 1997 y de
1997 « 2000, y
sobre todo el inter-
valo temporal
considerado (de
1985 2 2000)
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Figura 7.15. A)
Evolucion tenpo-
ral de los erroves
RMS para los
8.732 darvs. B)
Evolucion tempo-
val de los ervores
ERH para los
8.732 datos selec-
cionados
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Esta afirmacién puede corroborarse si se interpretan los estadisticos corres-
pondientes a cada error (tabla 7.3), compardndose un periodo con otro. Segiin los
estadisticos univariantes, y de las funciones de distribucién se induce que los valo-
res de ERH se limiten a un valor médximo de 10 km, valor para el cual se encuen-
tran una gran parte de los datos del periodo 1985 — 1997, y se eliminardn aquellos
que en el periodo siguiente poseen un error de localizacién considerable. Por ello
se considera que al hacer la eliminacién de los datos con ERH > 10 km, también
se suprimiran aquellos cuya magnitud se encuentra por debajo de 2.2,

Tras la aplicacién de estos filtros, la distribucién geométrica, georreferencia-
da sobre sistema de coordenadas UTM, de los sismos seleccionados se presenta en

la figura 7.16.
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Estadistico
- 1985-2000
Vedia YY)
Mediana 6
Minimo 0
Maximo 2
Varianza o 4.85
Desv. Std. 2.20
Sesgo 0.24+0.026
Kurtosis 0.93:£0.052
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Figura 7.16.
Congunio de
8.732 epicentros
que constituyen la
base sisinica
extraida y wtili-
zada en los and-
lisis que se
practicardn en
este proyecto

En ciertas situaciones, habitualmente relacionadas con el anélisis y la carac-

terizacion geoestadistica del medio geoldgico para su posterior modelacién esto-

cdstica, o por el simple hecho de realizar un estudio sobre la variabilidad espacial

de los epicentros, etc., es necesario que ésta se determine como una funcién esto-

céstica de la posicién A(x). Como en la practica resulta imposible definir su valor

para las infinitas posiciones x del espacio, ya sea porque los datos no se detectan a

todas las escalas o porque su cdlculo sobre todos los puntos es computacionalmente

inalcanzable, debe procederse a la discretizacién espacial de esta funcién.
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De esta manera, los puntos discretos x; sobre los que se realiza el cdlculo se
encuentran agrupados en elementos o celdas (en principio cuadradas, lo que no quita
que puedan ser de otra topologia) de lado € (supuesto éste igual para todas las celdas,
aunque lo que a continuacién se expone también pudiera resolverse mediante un pro-
ceso de descomposicién por guadtrees), con un valor asociado A(x;) = A, promedio del
que poseen los puntos recogidos en su interior. La asignacién del correspondiente valor
de la densidad o intensidad, en definiciva de la medida de soporte geométrico, sobre
cada celda se calcula a partir de una relacién entre una magnitud asociada a la geo-
metria (cuantia de epicentros, magnitud de cada uno de ellos, etc.) y el tamafio de la
discretizacién espacial o el tamafio de la muestra. La necesidad que imponen algunas
técnicas de andlisis de las nubes de epicentros como procesos estocasticos de puntos
de aplicar una discretizacién del espacio, supone que debe conocerse a qué escala €
éste se ha de subdividir o particionar, lo cual no suele conocerse a priori.

Si la escala € adoptada es demasiado pequeifia, aparecen notables diferencias entre
celdas contiguas con los consiguientes huecos (fenémeno denominado lacunaridad)
en la discribucién espacial de esa medida A,, pérdida de regularidad y de precisién. La
evaluacion a una escala muy pequefia necesita una buena calidad de localizacién de
las coordenadas epicentrales, lo que es muy complejo, especialmente si no se dispone
de una metodologia y una red que por igual (con el mismo error) los detecte y loca-
lice; o si el drea de estudio es muy amplia y el flujo sfsmico produce agrupaciones o
clusters. Por el contrario, si la escala es demasiado grande, la informacién se promedia
sobre grandes zonas, haciendo dificil el escudio de la irregularidad del flujo sismico,
al perderse mucha informacién del detalle recogido durante el muestreo.

Para el estudio de esta escala éptima de discretizacién, también conocida en
otros dmbitos como escala de segmentacidn, se ha disefiado un procedimiento basa-
do en el examen del comportamiento de la denominada entropia de configuracién
o estdndar en funcién de la escala. Si se conoce una distribucién de forma conti-
nua, designada ésta por f(z) (funcién de densidad de probabilidad de las configu-

raciones z del sistema), la entropia de informacién del sistema se define como:
H= —'[z log flz)dz ectiacion [7.70]

segun la teoria de la informacién de Shanon. Cuando la distribucién de configu-
raciones es discreta, como el nimero de configuraciones posibles es finito, la inte-

gral se transforma en un sumatorio:
nc
=— sacion [7.
H zpilogpi ecuracion [7.71]
i=1

para un sistema con nc configuraciones, de probabilidad p;, no nula, cada una.
Si se considera que el ntimero de configuraciones posibles depende de la esca-
la € en la que se muestrean, entonces la distribucién de probabilidad cambiard para

cada escala. De esta forma, la entropfa se hace también dependiente de la escala:
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ne

H(S)z—Epi(S)log pi(«?) ecuacion [7.72]

i=]
siendo nc el namero de configuraciones del sistema a la escala €. Por ejemplo, sup6n-
gase una configuracién en la que las medidas sean equivalentes (eventos equipro-
bables), entonces la entropia es la médxima que puede alcanzarse: H_ (€), dependiendo
ésta del tipo de sistema que se trate y de la medida de probabilidad aplicada.
Se define la entropfa de configuracién o relativa (Shanon, 1948) como el tanto
por uno que posee la entropia de un sistema frente a la méxima que puede tener,

es decir cuando las nc configuraciones posibles poseen la misma probabilidad:

H*(e) = H(e)/H,,,.(&) ecuacion [7.73]

La funcién H*(g) posee un maximo en una escala €%, denominada escala de
entropia 6ptima. Dicha escala es aquella para la cual los datos proporcionan la mayor
cantidad de informacién y, por lo tanto, a la que deben ser analizados. De esta mane-
ra la basqueda de esta escala se traduce en encontrar aquella para la que el siste-
ma se aproxime mas a uno con distribucién uniforme; es decir la escala para la cual
la informacién que proporciona la distribucion de la medida es la que es menos

redundante, definiéndose la redundancia como:
R(e) = 1 — H*(®©) ecuacion [7.74]

El encontrar la escala apropiada de discretizacién implica adoptar una solu-
cién de compromiso pata el tamafio de las celdas, de tal forma que, siendo un tama-
fio grande no promedie excesivamente, manteniendo el grado de irregularidad
espacial; y siendo un tamafio pequefio, que no exija una calidad de muestreo, un
coste computacional dificilmente alcanzable con los recursos disponibles y una irre-
gularidad impropia de la densidad.

En la prictica, la estimacién de esta escala suele hacerse manualmente, pon-
derando los pros y los contras de tomar una escala mayor o menor, compardandose
el error cometido en los andlisis de variabilidad, para una serie de escalas entre las
cuales se encuentra la considerada como éptima. Existe una relacién empirica
entre ésta y un percentil de la funcién de distribucién de distancias entre puntos.
Como puede entenderse, esta forma de proceder resulta poco robusta y laboriosa,
notablemente por su empirismo.

La metodologia alternativa que aqui se propone, y que permite superar los incon-
venientes de la aproximacién manual de la escala, se basa en la bisqueda semi-
automdtica de ésta para la que se encuentra el médximo de la entropia asociada a la
distribucién de densidad o intensidad de epicentros.

Para calcular la escala de mdxima informacién €% se hace un estudio del com-

portamiento céncavo que tiene la entropfa de configuracién en un intervalo de esca-
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las €% € [€,,, Enad C [0,+00]. En la préctica, la cota superior de este intervalo

corresponde con la longitud del menor lado que limita el drea de estudio, para la

max

que: H»*(g) = 0. La cota inferior puede tomarse, como se comenté anteriormente,
en relacién con la minima distancia entre puntos. Una vez la encropia relativa alcan-

ce el mdximo, la escala correspondiente se asigna a £*:

Hr*(e)  =Hr*(e*) ecuacion [7.75]

max

En este estudio, el comportamiento de muestra una fuerte dependencia con
el nimero de datos, esto es, con el nimero de elementos en los que se discretiza
el drea de estudio (Goltz, 1997), mientras que €* es mucho mds robusta, influen-
ciada por los posibles efectos de lacunaridad en la medida. Gracias a la precisién
con la que esta escala puede obtenerse, incluso pequefias diferencias en los méxi-
mos pueden considerarse como muy significativas en las caracteristicas de los

datos de partida, aunque éstos sean muy parecidos.

Cuando el sistema se considera formado exclusivamente por el conjunto geo-
métrico de epicentros, para los que solamente se considera su posicién geométri-
ca en la superficie, las probabilidades de las configuraciones del sistema que
corresponden con las medidas que pueden definirse, dependen del soporte discre-
to de ésta, para un caso bidimensional. En esta situacién supéngase que el nime-
ro de estados posibles es nc y que la medida que se define es u; bajo estas

condiciones la entropfa para la nube de puntos es de la forma:
H”(e):—Zuf(e)logui"(e) ecuacion [7.76]
i=1

Ahora bien, dependiendo del soporte de la medida, pueden definirse diferen-
tes tipos de medida, algunas probabilisticas y otras no, dependiendo del tipo de
datos que se estén analizando. El sumatorio se efecttia sobre las nc configuracio-
nes que contienen medida no nula u # 0, (por convenio, las celdas de medida nula
proporcionan una entropia nula). Establecida la entropia que se calcula para cada
escala, por hacer comparables los resultados entre diferentes dreas, se determina la

entropia de configuracién o relativa para la medida adoptada:

HP *(e)=H"(e)/H (¢) ecuacion [7.77]

max

Hasta ahora, los anélisis hechos sobre la distribucién de sismos en el drea de

estudio tan s6lo tenian en cuenta la distribucién espacial de éstos y en ningtin caso
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se consideraba el “tamafio” de los eventos, sino que se le asignaba el mismo peso
a todos y cada uno de ellos.

Parece [6gico, como siguiente paso en el andlisis de los datos sismicos, intro-
ducir en el estudio los datos de magnitud, de manera que los eventos pasen de
ser considerados como puntos, etiquetados con un valor de magnitud asociado
a cada uno de ellos. La manera de introducir este nuevo dato en nuestro analisis
pasa por definir una nueva medida que pondere el aporte de cada elemento
segin su magnitud, de tal manera que la contribucién a la masa del conjunto
de un evento pequeflo sea menor que la de un evento mayor.

Esta nueva medida debe cumplir, asimismo, ciertas propiedades que se vieron en
el apartado de “asignacién de una medida de soporte sismico” para poder ser utiliza-
da con las técnicas de andlisis de entropia de configuracién, a saber: debe cumplir las

propiedades de medida, y debe ser medida de probabilidad, lo cual implica:

"

Zﬂi =1

i=1

u €[0,1];¥i=1,...,n

donde n es niimero de eventos

La nueva medida, ademds de cumplir los anteriores requisitos, debe tener signi-
ficado fisico, de forma que los resultados obtenidos sean verdaderamente utiles. Para
definir esta nueva medida, se sabe que la magnitud de un sismo es proporcional al
logaritmo de la energfa liberada, segtin Richter (1956), Kanamori y Anderson (1975).
Si se pondera la energia liberada en cada sismo con la energia total de todos los even-

tos, se tendrd definida la medida asociada a cada evento, es decir:

n n
U = EP‘li(k)-102'/"“"*']’2 ZPZIOM'"""-I’2 ecnacion [7.78]
kel j=1
para la energia expresada en julios (Herraiz, 1997) y m,,; la magnitud de Richter
para cada j-€simo epicentro. Esta nueva medida ademads permitird extraer datos extre-
madamente ttiles tales como la energia liberada por unidad de 4rea, asi como iden-
tificar las zonas donde se libera mayor energia para un nimero reducido de eventos.
Se trata, por tanto, una medida de energfia distribuida, no s6lo una medida de dis-

tribucién geométrica, como las anteriores.

La metodologia anteriormente expuesta, y que hemos denominado Scaling
Entropy Analysis o SEA (Anaélisis con la Escala de la Entropia), ha sido aplicada
para determinar la escala 6ptima, en el sentido de la informacién, de muestreo
de la distribucién de sismos resultante de filerar la base de datos del IGIN. De
esta forma es posible pasar de un campo estocdstico de puntos sobre el plano

IR? a una funcién de medida probabilistica cuyo soporte geométrico es el
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Figara 7.17.
Crrvas de entro-
pia estdndar en
[funcidn de la esca-
la de segimentaciin
vesultado del and-
lisis SEA, utili-
zando ime medida
probabilista de
soporte geoniétrico
epicentral en A, y
nttlizando una
medida probabi-
lista de soporte
geométrico epicen-
tro-energética en B
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campo de epicentros de los eventos seleccionados tal y como se ha descrito en
el epigrafe 7.3.3.

Para ello, resumidamente, se realiza un estudio del comportamiento de la entro-
pia de configuracién segin la escala de muestreo para detectar el méximo de la
misma. Donde se encuentre dicho mdximo se determina su correspondiente esca-
la, que serd la de maxima informacién y minima redundancia. La escala obtenida
para el campo de epicentros es de 22 km aproximadamente.

Es, sobre la entropia estdndar calculada (curvas A y B en la figura 7.17), donde
se determina que la escala de mdxima informacién, donde se ubica el primer maxi-
mo, es a los 22 km aproximadamente para la medidas definida sobre el soporte
geométrico epicentral y de 168 km para la medida de soporte geométrico epicen-
tro-energético. Es la primera escala de 22 km la escala utilizada a posteriori para
el disefio de los mapas (campo de la funcién estocdstica o variable regionalizada)
de intensidad de epicentros y de densidad de energia sismica, en la figura 7.18 (A
para la intensidad epicentral y B para la densidad sismica energética) debido a que

es la que viene definida por el soporte puntual de cada una de las dos medidas.

Intensidad epicentral ‘
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En el mapa de la figura 7.18a puede apreciarse una distribucién de terremo-
tos elongada, de orientacién E-O y que coincide con la zona de Azores-Gibraltar-

Golfo de Céddiz, variando esta orientacién hacia el E, y situdndose NE-SO en las
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Cadenas Béticas y la costa norteafricana. Por otro lado, hacia el N la intensidad
epicentral decrece, con valores bajos de en las cuencas del Duero y Tajo, presencia
de agregados en la zona de Galicia, y elongada segtn los Pirineos, con una orien-
tacion proxima a E-O, y con un médximo en la zona mds occidental. También se
observa un méximo relativo en la Cadena Ibérica, con una elongacién orientada
NE-SO y otro en la cadena Costero Catalana.

Sise integrase el mapa de la densidad energética con los terremotos de la base
con una magnitud my 2 5 se encontraria que las celdas mds energéticas presentan
un terremoto. De tal manera, es posible afirmar que los terremotos de magnicud
superior a 5 se localizan en la zona sur de la Peninsula Ibérica, con una separacién
en promedio de 168 km, condicionando la escala de discretizacién. La fenomeno-
logia de estos terremotos es esporddica en el tiempo, con una distribucién irregu-
lar en el espacio. La mayor liberacién de energia en el contacto Iberia-Africa estd
localizada en la costa norteafricana, Golfo de Cidiz, Mar de Albordn, Cadenas Béticas
y en menor grado, en Galicia.

La figura 7.18b representa un mapa discreto de densidad energética con un
paso de malla de 22 km. Esto permite llevar a cabo una correlacién cruzada de la
densidad energética con la intensidad epicentral segtin este marco tecténico. La
escala de la figura 7.18b representa julios por metro cuadrado.

Las celdas que presentan un valor de 1.4 J/m? se encuentran separadas 168 km
en promedio, mientras que las celdas con un valor menor a 1 J/m’ se encuentran
espacialmente localizadas en el sur peninsular, mayoritariamente, con una orien-
tacién E-O, as{ como agregados difusos en el NO peninsular.

Es posible interpretar este patrén de liberacién de la siguiente manera: las zonas
de mayor liberacién de energfa se localizan en bandas elongadas, con un grosor de
168 km, y localizadas en la zona de Azores-Golfo de Cddiz (banda A-GC), Mar de
Alborin- Cadena Bética (banda MA-CB) y costa Norteafricana (banda nA). La libe-
racién de energia decrece de Sa N (figura 7.19).

Ademds, también se localizan dos dreas en la zona norte peninsular, un drea en
Galicia (Ga) y otro en los Pirineos (Pir), esta tiltima elongada a lo largo de la cadena.

Sefialar adicionalmente que los comportamientos estructurales oscilatorios, para
el conjunto de escalas sobre las que se hace el cdlculo y que son fdcilmente obser-
vables, son muy semejantes entre si. Este hecho permite suponer que, si bien la
ubicacién geométrica de los valores mds elevados para ambas medidas, que corres-
ponderian con una alta concentracién de epicentros o con una elevada emisién de
energia sismica respectivamente, no es la misma, la variabilidad espacial de cada
una es muy semejante a la de la otra, en lo que a periodicidad respecta. Aunque,
como se aprecia, si bien la regularidad del campo de intensidad epicentral es
mayor como corresponde a una funcién de entropia de configuracién continua, no

es asi para la densidad de energfa sismica, que posee una funcién de encropia pla-
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gada de discontinuidades en forma de saltos finitos, o al menos con un valor de las
derivadas de la funcién muy altos, y que se refleja en la escasa regularidad de la
distribucién espacial de esta medida.

En resumen, la intensidad epicentral de la distribucién espacial de terremotos
del drea Ibero-Magrebi muestra una escala de mdxima informacién en la discretiza-
ciéna 22 km, mientras que la densidad energética muestra un primer maximoa 168
km. Esto significa que los patrones de ocurtencia y liberacién de energia son dife-
rentes en la misma drea. La medida de 168 km estd fuertemente condicionada por
la distribucién espacial de los sismos de magnicud mayor que M = 4.5 y represenca
una distancia entrépica “media” en la distribucién de estos terremotos.

La anchura de los enjambres de terremotos en la zona de Gibraltrar-Azores
coincide con los 168 km, por lo que este valor sefiala un comportamiento entré-
pico medio en todo el borde sur de la Peninsula Ibérica. La zona pirenaica se pre-
senta alongada, con el mdximo en su parte mds occidental. En el NO peninsular,
se aprecia una disposicién circular de los enjambres de terremotos, con los valores
méximos en la zona de corteza continental.

Por Gltimo, el interior peninsular muestra una dispersién algo difusa de dife-
rentes eventos menores. Segin el patrén descrito anteriormente, es posible repre-
sentar la geometria de la liberacién instantdnea de energfa sismica, a partir del analisis
entrépico de los terremotos instrumentales en la Peninsula Ibérica, tal y como mues-
tra la figura 7.20, en la que se representan las fuentes principales de esfuerzos tec-
ténicos activos: las que corresponden a los procesos colisionales y las debidas al empuje

de la Dorsal Atldntica.

Figura 7.19.
Bandas discretas
de energia instan-
tanea: A-GC
Azores - Golfo de
Cddiz. MA-CB:
Mar de Albordn
- Cadena Bética.
nA! costa norte
africana. sCB:
banda subBética.
Ga: Galicia.

Pir: Pirineos
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Figura 7.20.
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Una manera de entender este patrén de deformacién es el siguiente: En el N
de Africa, las magnitudes de los terremotos son los mayores del Iimite Iberia-Afri-
ca, mientras que en el S peninsular aparece una distribucién geomécrica de la sis-
micidad mds homogénea, que se traduce también en un valor entrdpico similar
(menos emision de energia). Mds al N, la deformacién intraplaca transmitida es
menor, lo que explica la difusién en pequefios terremotos, caracteristica del inte-
rior ibérico. Este tipo de deformacién implica unas velocidades de movimiento en
fallas dispersas y lentas en el Antepais Ibérico.

Este patrén de liberacién de energfa es instantdneo, puesto que sélo representa
100 afios de registro sismico instrumental. La correlacién de esta informacién con
informacién geolégica, que incluya intervalos temporales de varios 6rdenes de mag-
nitud superior, debe de llevarse a cabo con cuidado, puesto que tal vez aquf sélo
se represente una fugaz instantdnea de un periodo sismico, y no un comportamiento

regional (a escala de tiempo geolégico).

J11.5. VARIABILIDAD Y ANISOTROPIA DE LA DISTRIBUCION ESPACIAL

DE LA SISMICIDAD

A continuacién, para estudiar con mds detalle y poder identificar elementos
comunes de la misma forma sobre la fracturacion, mediante la estructura de varia-
bilidad espacial y anisotropias de las dos medidas utilizadas se va a realizar un and-
lisis geoestadistico estructural. En este andlisis se interpretan los comportamientos
de las funciones variograma y espectro de densidad de varianza obtenidas para varia-
bles regionalizadas multidimensionales, como son las medidas de soporte geomé-

trico que han sido segmentadas a una escala de aproximadamente 19.2 km.
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El variograma de la medida que se calcula en el dominio del espacio, permi-
te obtener el comportamiento de la correlacién entre los valores de la medida para
diferentes distancias y pata diferentes orientaciones, lo que permite analizar igual-
mente y cuantitativamente las posibles anisotropias o direccionalidades preferen-
tes en las correlaciones de los valores, y hasta qué distancia dichas correlaciones
son apreciables. La funcién variograma se determina a partir de la funcién de cova-
rianza que, para una caso unidimensional de longitud n, discretizada pasos equies-
paciados, como {Z(0)}, cont =1, 2, ..., n, es:

n-k

=¥ (202 ) (zeri-Z) ecuaciin [7.79]

n

=]

Se pueden realizar aproximaciones cualitativas y cuanritativas encre las ani-
sotropias del medio y las estructuras de los semivariogramas (Samper y Carrera,

1990) mediante un andlisis detallado de:

* Alcance del semivariograma. Conocido como a, se define como el valor para
el cual el semivariograma alcanza el 95% de la meseta. Es tomado como la
distancia umbral a partir de la cual los datos son incorrelados. Como par-
ticularidad, en los modelos exponenciales se trabaja con el 0.05% del corre-
lograma, lo que supone un alcance a 37T, siendo la constante T del modelo
exponencial.

* Meseta del semivariograma. Describe el comportamiento a largas distan-
cias. La meseta del semivariograma representa la mdxima variabilidad de
los datos en la direccién dada. Para una variable estacionaria serd igual a la
varianza de la poblacidn, (Isaaks y Srivastava, 1989).

¢ Comportamiento a muy cortas distancias. El comportamiento en el origen
se analiza a través de la pendiente en el origen, como medida de la conti-
nuidad del medio. A menor pendiente en el origen, mayor continuidad de
la variable y menores contrastes entre valores préximos en el espacio.

* Anisotropias direccionales. Orientacién de las estructuras. Especialmente
importante en el andlisis de la anisotropia direccional es el estudio de
direcciones preferenciales de deposicién de sedimentos y de flujo a través
de la variabilidad de las porosidades en hidroestatigrafia, por ejemplo
(Johnson, 1995), o de estudio de direcciones de crecimiento cristalografi-
co diferencial o de andlisis de direcciones principales de deformacién y frac-
turacién de terrenos. Las anisotropfias direccionales se traducen en variogramas
direccionales que, aunque con idéntica meseta, poseen alcances distintos,
y quedardn claramente reflejadas en los semivariogramas bidimensionales
mediante figuras geométricas de tipo elipsoidal. Se requerird su aproximacién

mediante elipses definidas mediante sus ejes de mayor y menor alcance. La
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aproximacién debe realizarse con cautela al poder intervenir anisotropias
de tipo zonal (con mesetas variables segtn la orientacion) o, incluso, al poder
estar tratando con medios no estacionarios de variabilidad no acotada.
Anisotropias zonales. Denominamos como tal al hecho de que en dife-
rentes direcciones las mesetas sean diferentes. Una meseta menor en
una direccién que en otra indica un grado de correlacién mds, con inde-
pendencia de la distancia. Son un elemento de distorsién a la hora de
evaluar la anisotropia geométrica, aumentando el alcance de aquel
variograma que muestre mayor varianza. Esto es debido a que el alcan-
ce se calcula en términos de porcentaje de variabilidad alcanzada res-
pecto de la maxima.

Estacionariedad de la correlacién. Aproximaciones a la estacionariedad. Como
resultado de todos los factores descriptores de la variabilidad de Z(x) en el
espacio, obtenemos el semivariograma muestral de la poblacién. Puesto que
la estacionariedad en la correlacion se muestra de idéntica manera en el semi-
variograma, la relacién entre el semivariograma y(k), la varianza, Var(Z),

y la covarianza, C(k):
y(k)=Var(Z) — C(k)

es una firma de estacionariedad de la variable Z(x) (el semivariograma
estd acotado; tiende en el infinito a la varianza). Cabe discutir, seguin los
datos muestrales, sobre si un variograma muestral no acotado refleja un campo
no estacionario o si, simplemente, adolece de defectos o escasez de datos
en el muestreo. La zanjamos tomando la estacionariedad como una deci-
sién previa nuestra, a riesgo de tener eventualmente que revisarla en fun-

cién de los andlisis geoestadisticos.

El espectro de densidad de varianza, también conocido como power spectrum o
densidad espectral permite identificar en el dominio de la frecuencia la existencia
de la tendencia en los valores, periodicidades y la orientacién de las mismas, as{
como el posible comportamiento aleatorio estructurado que da lugar a una esto-
casticidad “coloreada” o invariante al cambio de escala. Este Gltimo se refleja como
un corportamiento bilogaritmico lineal para cierto rango de escalas frecuenciales
y se caracteriza paramétricamente por la pendiente de la linealidad. Con la apli-
cacién del espectro es posible el estudio de la serie en el dominio frecuencial, median-
te una descomposicién de las varianzas, y por lo tanto mediante la utilizaciéon de

la transformada de Fourier del correlograma de la serie:

S(f)=2. l+2-2-1>(k)-p(k)-cos(2-7r~f-k) ecuacion [7.80]
k=1
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donde la funcién &(k) corresponde con el filtro que se aplica al correlograma
para el cdlculo de la transformada discreta de Fourier, y la frecuencia f = j/2m, con
j=0,1,2,...,m. La funcién de espectro puede ser obtenida de igual manera aplican-
do la trasformada de Fourier y filtrando posteriormente.

Pueden ser utilizados diversos filtros o ventanas: Barlett, Parzen, Tukey, etc.,
Cada una de estas ventanas ponderan de manera distinta las componentes de la fun-
cion a filtrar; asi, el filtro de Parzen es un filtro pasa altos y el de Parzen (a) es pasa
bajos. La prdctica y la experiencia en andlisis de series temporales aconsejan la uti-
lizacién del filtro de Tukey y el de Parzen. Este andlisis se ha extendido, como se
ha hecho para el variografico, al caso multidimensional ya que la medida se dis-
pone sobre un domino de dimensién euclidea superior a la unidad.

Para poder llevar a cabo el andlisis deben de hacerse dos hipétesis de trabajo.
La primera supone que el proceso estocdstico Z(x), en este caso las medidas de sopor-
te geométrico definidas para la sismicidad, que se distribuyen de forma discreta
en el espacio, es decir la medida distribuida espacialmente o variable aleatoria es
estacionaria de segundo orden. La segunda hipdtesis supone que el comportamiento
espacial esta carente de tendencias, lo que puede determinarse a partir del com-
portamiento del espectro en el origen de frecuencias (a frecuencia cero, espacio infi-
nito, es decir deriva o tendencia). El andlisis de la poblacién se realiza asumiendo
la hip6tesis de estacionariedad de la variable Z(x), lo que supone que la funcién
de distribucién de la variable Z(x), considerada estacionaria, serd invariante con la
posicién x. Esta es Ja condicién tebrica minima impuesta en los métodos de gene-
racién secuencial. Es, sin embargo, demasiado restrictiva y de imposible compro-
bacién muestral. Se reemplaza por un criterio de estacionariedad relajado; que la

media sea invariante:
E[Z(x)] =m = cte.

y que la covarianza dependa sélo del vector desplazamiento entre dos puntos

iy j cualesquiera, h = x—x
C(xi,xj)——— C(h)

avanzando mds atn, suponemos que nuestra variaple es tal que la mediay la
covarianza de esa variable convergen a los valores m media y var[Z] varianza, con-
forme el tamafio del medio muestreado va creciendo al infinico (Gémez, 1991), es

decir, son ergédicas.

limmt)=m

h—o0

lim y(h) = Var(Z)

h—oo
Segtn estas hipétesis, el comportamiento de la variable aleatoria es perfecta-

mente determinable a partir de los valores muestreados. Es importante, por tanto,
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Figura 7.21.
Resultados del
andlisis corvelato-
yio espectral -
tidimensional
cormo variografia
(en A) y espectro
de densidad de
varianza (en B)
de la medida de
soporte geométrico
epicentral defini-
det cono intensi-
dad epicentral
para la base de
8.732 datos selec-
cionados del IGN
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estudiar el comportamiento de la variable Z(x), tanto estadisticamente como geo-
estadisticamente, y su grado de ajuste a la estacionariedad.

VILS. 1. Analisis geoestadistico de las medidas de sopofte geamétrico

Como se destacé en el propésito del andlisis a aplicar sobre la base de datos
sismica, hay muchas técnicas que deben aplicarse sobre un conjunto el datos dis-
tribuidos segtin un mallado, de ahi el interés del desarrollo de la técnica SEA que
permita escoger el mallado mds adecuado. Una de las técnicas de andlisis que nece-
sita de una distribucién en malla de los datos es el andlisis geoestadistico. Esta
herramienta, como se ha presentado, permite la deteccién de tendencias y aniso-
tropfas en los datos, cosa fundamental en el andlisis de terremotos, que puede detec-
rar lineamientos o direccionabilidad en los datos.

Sobre la distribucién de la medida de soporre geométrico epicentral se llevé
a cabo un analisis correlatorio espectral geoestadistico, se calculé variograma y espec-
tro de densidad de varianza multidimensional y el variograma total. Debe tener-
se en cuenta que esta distribucién es la distribucién de medida en la que se
discretizo el rotal de 8,732 sismos en una distribucién de probabilidad mediante
la aplicacién de una de las medidas anteriormente descritas sobre una malla de 22
km. El variograma y el espectro de densidad de varianza bidimensional, como mds
representativos de los resultados, se presentan a continuacién en la figura 7.21.

Se efectuaron los mismos cdlculos para la distribucién de probabilidad obte-
nida de la aplicacién de la medida de soporte geométrico epicentro-energérica (ver
epigrafe VII.4.2) (figura 7.22).

sion de anisotropias solire |a sismicidad en el limite heria-Africa

VIILE. 2. Deteqi

Como direcciones de anisotropia, se detecta la superposicién de dos procesos
con caracteristicas correlatorias diferentes. A saber, el primero con una direccién

de mdxima correlacién a N105E y con una correlacién maxima de unos 210 a 220
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km. El segundo con una distancia de maxima correlacién de 200 km en la direc-
cién N20E, ademds presentando un efecto pozo o periodicidad a muy largo plazo.

A mucho mds corto plazo se detectan igualmente comportamientos periédi-
cos en direccién N y en direccién N8SE. Si bien el primero con una recurrencia
de 270 km el segundo con un longitud de onda mayor, de unos 600 km.

Caben destacar también dos pozos de varianza en direcciones N20°E y N160°E,
ambas a una distancia de 600 km de espaciado.

Los comportamientos periédicos son igualmente detectables sobre el espectro
de densidad de varianza, en el que los picos en las amplitudes cuantifican la varian-
za aportada por cada una de ellas.

Para la densidad energética, se ha identificado un comportamiento en irre-
gularidad de caracteristicas generales muy semejantes, pero matizadas por la dis-
continuidad espacial de su variabilidad: una anisotropia generalizada de las
periodicidades direccién N10SE, aunque éstas, a mds pequefla, escala se reparten
sobre la direccién proxima a los N4SE.

Todas ellas muestran una considerable reduccién en la longitud de correlacién,
siendo ésta préxima a los 100 km o inferior.

Son las periodicidades en la direccién N4SE las que aparentemente aportan
mds varianza al campo estocdstico de densidad energética.

Desde una perspectiva global cualitativa, el variograma muestra un maximo
de varianza a los 400 km de espaciado, para ambas medidas regionales, siendo de
notable importancia el efecto pozo de varianza que se reconoce en la direccién

N90+£10E para ambos campos.

VII.G. ANALISIS FRACTAL DEL PATRON DE LA SISMICIDAD ZONIFICADA

Los terremotos presentan tantas propiedades fractales que constituyen uno de
los fenémenos fractales mds interesantes y de los mas estudiados (Takayasu, 1990).

Dos de las leyes empiricas mas analizadas en sismologia matemdticamente se des-

Figura 7.22.
Resultados del
andlisis correlato-
rio espectral mul-
tidimensional
como variografia
(en A) y espectro
de densidad de
varianza (en B)
de la medida de
soporte geométrico
epicentro-energéti-
ca definida como
densidad energéri-
¢a para la base de
8.732 datos selec-
cionados del IGN
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criben como leyes potenciales: la ley de Omori (Omori, 1894) y la ley de Gutenberg
y Richter o Isimoto-Aida (Gutenberg y Richter, 1944). Estas leyes de escalado des-
criben a los terremotos como fractales en el tiempo y en el espacio.

La ley de Gutenberg y Richter estd relacionada directamente con la dimen-
sion fractal de la discribucién espacial de epicentros (Aki, 1981; King, 1983; Hirata,
1989), en concreto con la denominada dimension de recubrimiento y la dimension de
correlacidn. Ademds, el exponente critico, el pardmerro b, que describe la distribu-
cién de ramafios de terremotos, estd relacionado directamente con la dimensidn frac-
tal de la distribucién del tamafio de las fallas sismogenéricas.

La dimensién fractal de la discribucion espacial de la totalidad de los cerre-
motos terrestres aparece en el rango entre 1.2 y 1.6 (Kagan y Knopoff, 1980; Sadvskiy
etal., 1984, Okubo y Aki, 1987; Avilés er a/., 1987). Estos andlisis trataron la sis-
micidad y la fracturacién como un fractal homogéneo, esto es, un monofractal, apli-
cando técnicas de conteo mediante algoritmos denominados box-counting y la funcidn
de correlacion. El intervalo de escala utilizado en estos trabajos estd comprendido
entre 5y 500 km, dos érdenes de magnitud.

Es interesante mencionar que, en estos trabajos, la dimensién fractal de los
terremotos profundos (280 - 700 km) es menor (1.5-1.6) que la dimensién frac-
tal de los terremotos intermedios (70 - 2880 km; 1.8-1.9). En los diferentes capi-
tulos de esta tesis se abordard este tema, busqueda de patrones en sismicidad a partir
de propiedades fractales y discutiremos su significado.

El andlisis fractal de los terremotos y las fallas, llevaron a Kagan (1992) a afir-
mar que los modelos teéricos de rotura basados en hipocentros sobre planos eucli-
deos (dimensién 2) deben de abandonarse a favor de fallas no-planares, sino de
superficies rugosas irregulares, incidiendo en la imposibilidad e inutilidad de
seleccionar segmentos de fallas con el fin de obtener algoritmos que reproduzcan
y simulen el disparo de terremotos. Kagan compara este proceso con segmentar
montafias en montafias mds pequeflas, o un cielo nublado en nubes individuales,
donde comience a llover en una nube sin tener en cuenta las nubes vecinas.

No solamente los terremotos constituyen fracrales, también los paleoterremotos
exhiben esta autosemejanza en su distribucién, existiendo una relacién entre la dis-
tribucién del tamafio de los terremotos y las geometrias fractales de fallas poten-
cialmente activas, estando ambos fenémenos separados en el tiempo por millones
de afios (Rodriguez-Pascua ez /., 2002).

Aki (1981) aplicé por primera vez el concepto de fractal desarrollado pot
Mandelbrot (1977): conjunto de formas irregulares y fragmentadas, sobre los planos de
las fallas sismogenéticas con el fin de conocer algo mds acerca de su geometria. A
partir del Modelo de Barrera de ocurrencia de los terremotos desarrollado por el mismo
(Aki, 1984), el cual postula, entre otras cosas, que los terremotos mds pequefios

se generan mediante un mecanismo analogo a la idea de una segmentacién de terre-
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motos mds grandes, el autor relaciona directamente el valor del parimetro b con
la dimensién de capacidad (D,) de un conjunto tridimensional de fallas sismoge-

néticas mediante la expresion:

donde b es el exponente de la Ley de Gutenberg y Richter y ¢ es el exponen-

te de la ecuacién:
log M ;=M ecuacton [7.81]

de esta manera, la invarianza en la distribucién espacial de las fallas también
se detecta en la distribucién de frecuencias del tamafio de los terremotos.
Empiricamente se encuentra el valor de ¢ = 1.5 (KKanamori y Anderson, 1975;
Hanks y Kanamori, 1979; Aki, 1981). Dado que el valor usual observado para el
parametro b oscila en el intervalo I < b < 1.5, aplicado sobre la ecuacién (3-50)
se obtiene un valor de la dimensién fractal D, entre 2 y 3. Estos valores frontera
corresponden a la dimensién euclidea de un plano y la dimensién euclidea de un
volumen. Segin esto, los terremotos se distribuyen en una geometria que se
encuentra entre un plano y un volumen, una superficie irregular de asperezas debi-
da a la rotura.

Para valores de b en el intervalo 0.5 < b < 1, los cuales suelen aparecer en series
sismicas de precursores, el modelo presenta una geometria de lineas de fallas que
intentan rellenar un plano. El autor compara estas geometrias a las generadas
mediante el Modelo Goishi (Otsuka, 1972) o el Modelo de bifurcacién (branching)
de Vere-Jones (1976), encontrando analogias entre ellas.

La ley de Aki argumenta que los terremotos constituyen un fractal donde la ley
de Gutenberg y Richter es la expresion, en tamaflo, de la autosemejanza de la geo-
metria de la sismicidad. De esta forma, se explica porqué la ley de Gutenberg y Richter
aparece en las series sismicas, independientemente de la magnitud detectada, la dis-
tribucién espacial tomada e incluso el ambiente geotecténico analizado.

De la base de datos bruta proporcionada por el Instituto Geografico Nacional
se han seleccionado aquellos epicentros cuya localizacién en superficie es conoci-

da y se encuentran dentro del drea (drea [bero-Magrebf) limitada por:

Xmin = -263695 Ymin = 3561950
Xmax = 1347356 Ymax = 5172956

Sobre el 4rea de estudio han sido consideradas una serie de sub-zonas por su
interés para ser analizadas en detalle y delimitadas tras la interpretacién de la zona-
cién obtenida tras SEA (Scaling Entropy Analysis. Dichas dreas vienen redefinidas

por las coordenadas que figuran en la tabla 7.4.
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Tabla 7.4.
Coordenadas de la
dreas consideradas

como de interds
para el estudio de
la irvegilaridad
sobre cada una
(comunicacion per-
sonal I.P. smar-
tin@gen. cim. e
29/06/2001). Se
considera el criterio
pava su vepresenta-
citn de (-) hacta el
O, (+) hacia el E

Figura 7.23.
Mapa donde se
presenta la nbica-
cidn epicentral de
la base de filtrada
Procedente del
IGN gre ha sids
ntilizada en este
trabago, para
cada nna de las
zonas consideradas
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Zona LatN Lat$S Long 0 Long E
Galicia 40.44 41.25 T an
Pitineos 411 40.65 Y 5
Partugal 1211 37.25 1047 578
Centro 42.05 38.22 669 179
Ibérica 168 39.16 3 1,99
Golfo de Cadiz 37.62 a5 1102 £52
Albordn 37.44 30,11 647 252
Béticas Orientales . 39.14 36.22 337 035
N, Argelia 3729 30,27 091 775

Estas zonas se representan sobre el drea [bero-Magrebi, considerada en la figu-
ra 7.23, reflejando por colores los epicentros considerados en cada una (las super-
posiciones han de tenerse en cuenta a la hora de asignar los epicentros que pertenecen
a las subzonas).

En la tabla 7.5, se refleja el cédigo de colores aplicado en el mapa y en las gré-
ficas que se presentardn sobre este informe.

Para el estudio del comportamiento fractal de las distribuciones en superficie
de los punros epicentros se ha indicado la realizacién del cdlculo de la dimensién
de capacidad D, mediante una técnica de tipo conteo binario, del cdlculo de la dimen-
sién de correlacién D a partir de la funcién de correlacién entre dos puntos y del
célculo de la dimensién de agregacion Dy a partir del comportamiento del ntiime-

ro de puntos dentro de un drea circular de ramafio creciente.

Galicia " Pirineos

“Alboran

Golfo Cadiz_
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Zona A (UTH) B (UTM) n° epicentros
Galicia - (-69289,4594504) ~ (395459,4919099) 972
Pirineos (430493,4500282) (1153957,4902112) 1430
Portugal (-162710,4148673) (264399,4665394) 380
Centro - (178330,4237009) (598697,4653939) 218
Iberica (480107, 4334431) (911751,4622048) 307
Golfo de Cadiz (-237592,3841174) (189307,4169279) 527
Alboran R (180543,3781793) (542397,4143206) 3636
Beticas Orientales (466778,4010210)  (789384,4336058) 1802
Argelia (693236,3915003) (1343705,4181382) 240

En la recopilacién bibliografia presentada en el epigrafe VII.2.3 se han mos-
trado diversas relaciones, todas ellas empiricas, entre la magnitud de un terremo-
to y la longitud de ruptura que lo produce. La magnitud de un terremoto se ha
correlacionado con la longitud de la falla que lo generd, para sismos locales pro-

ducidos por segmentos cortos de falla segin:
M, = (3.82+0.289) + (1.58+0.52)log L

Expresion de Darrragh y Bolt (1987), donde L es la longitud de la falla expre-
sada en kilémetros. Con datos estadisticos de dmbito mundial, Bolt igualmente

establecio la relacién:

M, = 6.03 + 0.76log L ecuacion [7.82]

Teniendo una orientacién mds aplicada a la ingenieria sismica, Ambraseys y

Tchalenko en 1968 propusieron las siguientes ecuaciones:

L = e(l13Ms=3.35)
L = el-00Ms - 756 ecnacion [7.83]
L = 6(1.62Ms~8.58)

La segunda sefiala el mejor ajuste y las otras el [imite superior e inferior. Este
tipo de relaciones constituye uno de los procedimientos para estimar el terremo-
to mdximo potencial asociado a una falla en los estudios de peligro sismico.

Los trabajos de D.L. Wells y K.J. Coppersmith en 1994 recogen sobre una
base de datos informacién sobre pardmetros de la fuente para una gran nimero de
terremotos histéricos (224 casos) ocurridos en diversas zonas y bajo diferentes con-
diciones sobre el planeta. Establecen una serie de relaciones empiricas entre la mag-

nitud de momento, la longitud y drea de ruptura reconocible en superficie y en

Tabla 7.5.
Coordenadas
UTM de las
dreas considera-
das como de inte-
vés para el estudio
de la irregulari-
dad sobre cada,
con ¢l color asig-
nado en la figura
7.21. Se conside-
ta el criterio para
St representacion
de A esqnina
inferior izquierda
y B esqnina supe-
rior devecha
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Tabla 7.6.
Resultados nnmé-
vicos, de los valo-

ves calibrados
para las pendien-
tes en un modelo
bilogarimico line-
al, de la magni-
tud sismica de
momento en fun-
cidn de la longi-
tud de ruptura en
superficie en
kildmetros
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profundidad, y el desplazamiento medio por evento, llegando a las siguientes con-

clusiones:

* En general, la longitud de ruptura en superficie viene a ser del orden del
75% de la que hay en profundidad, sin embargo, el ratio entre la longitud
de ruptura en superficie y en profundidad aumenta con la magnitud.

* El desplazamiento medio en superficie por evento es aproximadamente la
mitad del desplazamiento mdximo en supetficie.

* El desplazamiento medio en profundidad en el plano de falla es menor
que el desplazamiento mdximo en superficie, pero mayor que el despla-
zamiento medio en superficie. Asi, para la mayoria de los terremotos regis-
trados en su base de datos, el deslizamiento en el plano de falla a la
profundidad de génesis sismica se manifiesta por desplazamientos seme-

jantes en superficie.

Las regresiones lineales bilogaritmicas encre la magnitud del terremoto y la
longitud de ruptura en superficie, longitud de ruptura en profundidad y drea de
ruptura se encuentran bien correlacionadas, presentando una desviaciones estdn-
dar de 0.25 2 0.35 unidades de magnitud. La mayoria de las relaciones que esta-
blecen no son estadisticamente distinguibles, al 95% de nivel de significacién, en
funcién del estilo de falla. La separacién de la base atendiendo a las condiciones
tecténicas compresivas o extensivas ni proporciona resultados estadisticamente dife-
renciables, ni mejora la significacién estadistica de las regresiones. El conjunto de
regresiones obtenidas se documenta en la tabla 7.6, para un modelo de la forma

M =a + b log L, siendo L la longitud de ruptura en superficie.

Tipo de desplazamiento a i Correlacion Rango (itil de magnitudes
Cizalla o 5.16+0.13 1.12+0.08 0.91 o 5.6-8.1 o
[nverso B 5.00+0.22 1.22+0.16 - 0.88 o 3.4—7.4

lﬁal 4,86¢EBA—_ 1.32+0.26 0.81 5.2-7.3

élobal 5.08+0.10 1.16+0.07 0.89— . 5.2-8.1 -

Estas regresiones se han obtenido utilizando 77 datos de los que puede dis-
tinguirse su fractura primaria. Estos terremocos verifican criterios tales como,
que la incercidumbre de la longitud de ruptura no sobrepasa el 20% de la lon-
gitud total de ruptura, que al menos puede encontrarse una estimacién de la
cantidad de desplazamiento superficial ocurrido y que se conocen las longitu-
des de ruptura resultado de eventos individuales en secuencias de terremotos
multiples.

Cuando Les la longitud de ruptura en profundidad los pardmecros que se cali-

bran a partir de 167 datos no difieren mucho de los anteriores, salvo en una cons-
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tante en promedio de —log 0.75, como factor que relaciona ambas longitudes, como

puede apreciarse en la tabla 7.7.

Tipo de desplazamiento a i Correlacion Rango itil de magnitudes
Cizalla 1.33+0.06 1.490.05 0.96 4881 B
Inverso 4.4920.1] 149£0.09 0.93 48-76
Normal 430+023 154018 0.8 - 52-73

© 438+006 1.490.04 0.94 4.8-8.)

Global

En la tabla puede observarse como el rango de aplicabilidad de las expresio-
nes ajustadas se amplia, lo cual permite, en cierta forma, ser utilizada en la base
de datos del Proyecto (bajo ciertas consideraciones) y se aplicard bajo la denomi-
nacién de modelo WC.

De todas formas, y a pesar de presentar estas relaciones empiricas, conviene
recordar que el momento sismico es en realidad el mejor parametro para estimar
el tamaio del sismo por relacionarse direccamente con las dimensiones de la fuen-
te. En cambio, la magnitud sélo evalda la energia sismica asociada a un determi-
nado periodo y su entorno.

Sobre cada una de las zonas se ha determinado el pardmetro b de sismicidad
de la ley G-R utilizando la base filtrada. Los resultados numéricos de los diferen-
tes ajustes se encuentran resumidos en la rabla 7.3. Grificamente éstos se repre-
sentan en la figura 7.24, donde puede apreciarse cémo la zona de Argelia destaca
por su bajo valor de b, y la zona centro, por el contrario, por su elevado valor. El
resto de dreas poseen unos valores dentro de lo habitual.

Aplicado el modelo de Wells y Coppersmith, considerado como vilido inclu-
so para magnitudes inferiores al rango establecido en dicho modelo, el resultado,

como era de esperar, proporciona los valores para los exponentes a de las funciones

LogPr=m]
N
L

| 4
Logm Logm

Tabla 7.7.
Resultados nimé-
ricos, de los valo-
res calibrados
pare las pendien-
tes en un modelo
bilogarimico line-
al, de la magni-
tud sismica de
monento en fun-
cidn de la longi-
tud de ruptura en
superficie en
kildmetros

Fignra 7.24.
Resultados obreni-
dos para la fiun-
cibn de
distribucion de la
magnitud en los
epicentros. Base de
datos sismicos del
IGN para cada
zona filtrada de
8.732 epicentros.
Los cddigos de
color son los ntili-
zados en la figura
7.23
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Fignra 7.25.
Resnltados obteni-
dos para la
[funcidn de distri-
bncidn del loga-
ritmo de la
longitud de rp-
tura en profundi-
dad en los
epicentros. Base de
datos sismicos del
IGN para cada
zona filtrada de
8.732 epucentros.
Los cddigos de
color son los ntili-
zados en la

tabla 7.5
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de distribucién acumuladas complementarias del logaritmo de las longitudes afec-

tados por un factor de 1.49 y 1.52 en promedio (figura 7.25).

La técnica de box counting, para el andlisis de la irregularidad de ocurrencia y
la obtencién de la dimensién de capacidad, consiste en un método de aproxima-
cién de la dimensién de Hausdorft-Besicovich Dy;:

H"(E) = lim N(g)e" ecracion [7.84]

=0
para el conjunto de epicentros E, con una medida de Hausdortf H>«(E) a tra-

vés de una cota superior de la misma que se denomina dimensién de capacidad o

de recubrimiento Dy
N(g)oc g™

Para realizar dicha aproximacién se efectan sucesivos € recubrimientos con
conjuntos cerrados del conjunto de puntos sobre IR y se evaltia el cardinal de
conjunto de conjuntos no disjuntos, dado por N(€), con el de epicentros. Si el
comportamiento de N(€) varfa en funcién del tamafio € de los conjuntos cerra-
dos que forman el € recubrimiento segtin una ley hiperbélica de exponente cons-
tante, puede asumirse que el comportamiento en IR? de los epicentros analizados
es invariante al cambio de escala. Ademds, suele tomarse como el exponente de
la ley hiperbélica calibrada D, como una cota superior de la dimensién de
Hausdorff-Besicovich.

Los resultados de log N(€) #s. log €, que se presentan a continuacion, han sido
obtenidos a partir de la base de datos sismica sobre toda el drea Ibero-Magrebi,
teniendo en cuenta la aplicacién o no del pretratamiento de filtrado de calidad. En
todos los gréficos (figuras 7.26, 7.27 y 7.28) €, la escala utilizada estd medida en

unidades del S.I. (metros).
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El efecto del filtrado produce una uniformizacién de la distribucién de los datos
sobre el drea Ibero-Magrebi ya que el valor de Dy aumenta de un caso a otro. Quizd
este hecho sea debido a que aquellos datos maés esporddicos, y que dan lugar a un
agrupamiento de la informacién alrededor de ciertos nicleos donde se produce una
agrupacién mds remarcada de los terremotos, sean los mas imprecisos (es posible que
fuesen por ello los mds antiguos) y por ello eliminados con la accién del filero.

En el andlisis que se presenta a continuacién (figura 7.26) se aplica el mismo
procedimiento sobre cada una de las zonas marcadas en la tabla 7.5. Cada una de
las curvas, en las que se representa por puntos los valores de N(€), para cada una
de las escalas consideradas, corresponde con el drea segiin su color. Dado que dichas
dreas poseen una superficie cubierta muy parecida, el conjunto de resultados se agru-
pa en una acumulacién de curvas, aunque lo importante es que muchas de ellas
poseen las mismas pendientes.

Como se presenté en la tabla 7.5, estas dreas son Galicia, Pirineos, Portugal, ibé-
ricas, G. Cddiz y béticas, con un valor promedio de 1.5. El resto destaca, bien por su
reducido valor (centro y Argelia), o por su elevado valor (Albordn). Para todos ellos,
el valor del rango de escalas para el cual el ajuste es estadisticamente representativo
se encuentra en el orden de 200 km hasta los 20 a 30 kilémetros. Para escalas infe-

riores se aprecia significativamente una tendencia hacia valores nulos de D,

1teo

|
/

N(e)

3
el

12000 106000 1000600

Figtra 7.26.
Resultacos obteni-
dos para el cardi-
nal de un
E-recutbriniiento
no disjunto con el
campo de epicen-
tros en funcidn de
la escala € (en
metros) y la regre-
sidn lineal ajus-
tada (escala
bilogaritmica
decimal), Base de
datos sismicos del
IGN global sin
seleccionar
(20.234
epicentros)

Figura 7.27.
Resultados obteni-
dos para el cardi-
nal de un
E-vecribrimiento
no disjunto con el
campo de epicen-
tros en funcidn de
la escala € (en
inetros), y la
regresion lineal
ajustada (escala
bilogaritmica
decimal), Base de
datos sismicos del
IGN global fil-
trada de 8,732

epicentyos
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Fignra 7.28.
Resultados obteni-
dos para el cardi-

nal de nn
E-recrtbrintiento
no disjunto con el
campo de epicen-
tros en funcion de
la escala € (en
metros) para cada
subzona (tabla
7.5), y la regre-
sion lineal ajns-
tada (escala
bilogaritmica
decimal). Base de
datos sismicos del
IGN para cada
zona filtrada de
8.732 epicentros

Fignra 7.29.
Resulrados obten:-
dos para la
Juncidn de distri-
buciin de la lon-
gitud de
correlacion entre
epicentros en fun-
cion de la distan-
cia v (en metros),
y la regresion
lineal ajustada
(escala bilogarit-
mica dectnial).
Base de datos sis-
mnicos del IGN
global sin filtrar
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La evaluacién de la funcién de correlacién C(r) sobre un conjunto de puntos (o

en este caso de epicentros) de coordenadas x se realiza mediante la aproximacién:

Nep Nep

Cl)= (Nep(Nep - 1))_] 229(1‘—|xi -XJ.|)

=1 j=1
j#i

siendo 6() la funcién de Heaviside y Nep el ndmero de puntos (epicentros) del

ecrtacion [7.85]

conjunto sobre el que se evalta la funcién C(r). Si el comportamiento de esta fun-
cién C(r) varfa en funcién de la distancia entre los puntos que forman el conjun-

to sujeto de andlisis segin una ley hiperbdlica de exponente constante:
D,
Clr)ocr™

entonces, puede asumirse que el comportamiento en IR? de la correlacién entre
los epicentros analizados es invariante al cambio de escala. Ademds, suele tomar-
se el exponente de la ley hiperbélica calibrada como una aproximacién a la dimen-
sién de correlacién De. Los resultados de log C(r) vs. log r, que se presentan a
continuacién, han sido obtenidos a partir de la base de datos sismica sobre toda el
area Ibero-Magrebi, teniendo en cuenta la aplicacién o no del pretratamiento de

filerado de calidad.

-
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10500 103300 1600000 0aGEREH
r



Andlisis de la distribucion de la sismicidad

= oo
]

[ 1099 (] 60020 (e 0000

De los resultados obtenidos graficamente puede verse tanto en la figura 7.29
como en la 7.30 que se presentan dos pendientes. Esto puede ser debido a que la
la distribucién de distancias inter-epicentros posea dos familias de procesos esto-
cdsticos superpuestos. Una que describiria lo que ocurre entre los eventos proxi-
mos entre si, y la otra que describirfa c6mo se distribuyen en el plano esas
agrupaciones de sismos.

El efecto de filtrado no perturba la descripcién estadistica del proceso, el con-
junto resultante sigue siendo estadisticamente representativo, manteniéndose una
pendiente global de 1.5 aproximadamente.

Los resultados que se presentan a continuacién, para cada drea considerada
el comportamiento de log C(r) us. log r (la escala esta representada en metros)
permiten apreciar igualmente cémo hay dos familias de funciones de distribu-
cién acopladas (figura 7.31). Una primera para cortas distancias con una pen-
diente mayor que la que describe la distribucién a grandes distancias. En todos
los casos esa distincién puede realizarse a la misma escala, es decir, la escala de
influencia de una para ser la otra, es del orden de 10 kilémetros. Dada la con-
cordancia de esta distancia con la escala a partir de la cual la calibracién de la

irregularidad de ocurrencia deja de ser significativa, nos planteamos si es posi-
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Fignra 7.30.
Resultados obteni-
dos para la fun-
cidn de
distribucion de la
longitud de corve-
lacidn entre epi-
centros en funcion
de la distancia v
(en metros), y la
regresion lineal
ayustada (escala
bilogaritimica
decimal). Base de
datos sismicos del
IGN para cada
2ona filtradua de
8.732 eprcentros

Figura 7.31.
Resultados obteni-
dos para la fun-
cion de
distribucion de la
longitud de corre-
lacion entre ¢pi-
centros en funcion
de la distancia v
(en metros), y la
regresion lineal
ajustada (escala
bilogaritmica
decimal). Base de
datos sismicos del
IGN para cada
2ona filtrada de
8.732 epicentros.
Los codigos de
color son los ntili-
2ados en la tabla
7.5
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Figira 7.32.
Resultados obreni-
dos para la fun-
cién de masa en
Sfuncién de la dis-
tancia v (en
metros), y la
regresion lineal
ajustada (escala
bilogaritmica
decimal). Base de
datos sismicos del
IGN global sin
filtrar
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ble que la distribucién de distancias entre agrupaciones de sismos sea real o bien
sea debida a que se ha sobrepasado el umbral de representatividad a gran esca-
la del proceso sismico. En este caso, seria preciso ampliar el drea de andlisis o
aumentar la longitud de la base de datos a analizar, lo que permitiese asegurar

el modelo en esa porcién de la curva.

El comportamiento de agregados de particulas que siguen una estructura frac-
tal define una variacién en la masa M(r) del agregado que se encuentra dencro de

un drea de radio r que varfa hiperbélicamente con el radio r segiin:

M(r) oc £

Para la calibracion de dicha ley a través de la dimensién de masa o agregacion
D, es preciso estudiar c6mo se comporta el nimero de puntos que quedan dentro
de un circulo en funcién del radio. Este ndmero de puntos se asocia con la masa
del agregado M(r) o con su densidad p(r), estableciéndose que, para un agregado
contenido en un espacio euclideo IR":

ple) o™

Los resultados de log M(r) us. log r que se presentan a continuacién, han sido
obtenidos a partir de la base de datos sismica sobre toda el drea Ibero-Magrebi,
teniendo en cuenta la aplicacién o no del pretratamiento de filtrado de calidad (Figuras
7.32y7.33).

El resultado del andlisis practicado sobre la base filtrada difiere muy poco del
obtenido sobre la base bruta. Por lo que, de forma andloga al andlisis anterior, sobre
cada una de las zonas se efecttia el estudio sobre la base filtrada. Como se aprecia
en la figura 30, en todos los casos, el comportamiento de la funcién de masa de
agregacion es muy semejante. Los valores concretos de la dimensién correspondiente

se han presentado en la tabla 8 encontrdndose todos ellos muy préximos a 2 en el
‘ 10000

1000

M)
.

165000 1000000 10000000
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Figura 7.33.
Resultados obten:-
dos para la fun-
cion de masa en
Juncion de la dis-
tancia v (en
metios), y la regre-
$i6n lineal ajusta-
da (escala
bilogaritmica deci-
wl). Base de
datos sismicos del
IGN para cada
zona filtrada de
8.732 epicentros

intervalo de 1.7 a 1.9, lo cual permite afirmar que, en la mayoria de los casos, la

distribucién de agregacién global se encuentra muy préxima a corresponderse con

un agregado uniforme sobre el plano (figura 7.34).

Tabla 7.8.

Resultados numié-
ricos de los valores
calibrados para
Lats pendientes en
un tinoclelo biloga-
rimico lineal del
cardinal de un &-
reciehrimiento no
disjunto con el
campo de epicentros
en funcion de la
escala € (valor de
D); de la funcién
de distribucion de
la longitud de

(sin filtrar) (filtro PRIOR)

Z0NA D, D, D, B,-0;, D,

élobal 1.56 - 1.74 1.54_ 1.53_ 1.80

éalicia ) 1.53 B 1.76-0.35 o 1.68 -
Pirineos o 1.51 1.79—0;) o 1.86

Portugal - B 1.54 B 1.55-1.13 - 1.78 o
C;tro - 1.38 1.43—1.04_ o 1.82

Iberica - 7 1.54 - 1.36-0.96 ) 1.72

G(ﬂ?) de Cadiz . 1.52 1.86-0.88 ) —153

Alboran ) 1.71 T,Ql-().95 - 171

Betica; Or. —1.58 1.92-0.79 IE

Argelia : 131 1—.92—0484 o 1.98

En el conteo realizado anteriormente, denotado por binario por sus dos valo-

— L‘Oi’?’@/ﬂt’io/ﬂ entre

epicentros (valor de
Dc) en funcidn de
la distancia; y de
la funcion de agre-
gaciln de masa

(valor de D)

res posibles (0 si no hay epicentro en la celda y 1 si al menos hay un epicentro),

no se tiene en cuenta la importancia de una celda frente a las demds si ésta tiene

en su interior mas epicentros que otra. Es decir, se trata de un conteo en el que no

se pondera el peso relativo de cada celda frente al proceso espacial que esta anali-

zandose, y dado que, como habitualmente ocurre en la naturaleza, los puntos no

se encontraran uniformemente repartidos en el espacio es necesario asignar a cada

celda una importancia. La asignacién de un peso a cada celda puede realizarse tenien-
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Figura 7.34.
Resultados obreni-
dos para la fun-
cion de masa en
Juncidn de la dis-
tancia v (en
merros), y la
regresion lineal
ajustada (escala
bilogaritmica
decimal). Base de
datos sismicos del
IGN para cada
zona filtrada de
8.732 epicentros.
Los codigos de
color son los urili-
zados en la labla
7.5
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do en cuenta la probabilidad de ocurrencia sismica en el drea y posicién que ocupa
la celda, en funcién del namero de puntos que hay en su interior, supuesto el pro-
ceso de ocurrencia idénticamente distribuido e independiente (hipétesis iid). De

esta forma a cada celda se asigna una probabilidad p, dada por:

Nep

240

Nep

ecuacion [7.86]

Pi=

siendo 1,(j) la funcién indicadora de valor unidad si el epicentro j se encuen-
tra dentro de la celda i, y cero en otro caso. Segiin esta ponderacion, en cada celda
es posible calcular D, a partir de la definicién de informacién de Shannon, para la
que la informacién se evaltia exclusivamente sobre aquellas celdas que aportan algo
de informacién. De esta forma, si se estudia la variacién de la informacion I(€) en

funcién de la escala, con la escala mediante el limite:

N(e)
-2 plogp,
Dlzﬁmi:‘—
£50 log £

ecuacion [7.87]

es posible obtener la dimensién de informacién. Mediante este andlisis puede
descubrirse el comportamiento singular de la distribucién de puntos sobre el
plano, siempre y cuando éste no se encuentre homogéneamente repartido. Las dife-
rencias entre el patréon homogéneo y el que posee una aleatoriedad estructurada se
constatan cuando existe una diferencia entre el valor de D, y de D,.

Los resultados de 1(€) »s. log € que se presentan a continuacién (figuras 7.3 5,
7.36y 7.37) han sido obtenidos a partir de la base de datos sismica sobre toda el
drea Ibero-Magrebf, teniendo en cuenta la aplicacién o no del pretratamiento de
filerado de calidad. En el caso del andlisis realizado sobre la base sin filtrar y la base
filerada puede decirse primero que hay diferencia entre los respectivos valores de

D,y Dy, lo cual asevera la hipétesis de falta de uniformidad en la distribucién de
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Figira 7.35.
Resulrados obteni-
dos para la funcién
de informaciin de
Shannon en fun-
citn de la escala €
(en metros), y la
regresion lineal
ajustada (escala
bilogaritmica deci-
mal). Base de
datos sismicos del
IGN global sin
Jiltrar

Figura 7.30.
Resnltados obteni-
dos para la fun-
cion de masa en
Juncion de infor-
macion de
Shannon en fun-
cién de la escala €
(en metros), ¥ la
regresion lineal
ajustada (escala
bilogaritmica deci-
wal), Base de
datos sismicos del
IGN para cada
zona filtrada de
8.732 epicentros

Figura 7.37.
Resultaclos obteni-
dos pava la Jun-
citn de informa-
cion de Shannon
en funcion de la
escala € (en
merros), v la regre-
sion lineal ajiusia-
da (escala
bilogaritmica deci-
mal). Base de
datos sismicos del
IGN para cada
zona filtrada de
8.732 epicentros.
Los cddigos de color
son los ntilizados
en la tabla 7.5
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epicentros sobre aquellas zonas sismicamente activas. La diferencia entre los res-
pectivos valores de D, entre la base sin filtrar y la filtrada supone que, como se
habia constatado anteriormente, se reduce atin mds el grado de uniformidad que
pudiera existir.

Quizd este hecho pueda ser debido a dos causas, la primera porque se reduce
el niimero de punto y eso afecta a la representatividad de la base filtrada frente al
proceso que debe de describir. La segunda es que realmente el hecho de utilizar
una base bruta (sin calidad suficiente) perturba la realidad del sistema que es real-
mente poco uniforme.

Sobre el andlisis por zonas es importante remarcar la singularidad del drea de
Galicia, cuyos niveles de informacién son inferiores al resto de las zonas analiza-
das. Esto, que provoca que posea un valor de dimensién de informacién inferior al
resto, puede estar originado porque toda la informacién se encuentra concentrada
alrededor de un drea interna. Como puede entenderse, este hecho no se pone de
manifiesco en la caracterizacién de la irregularidad de ocurrencia en el que todas
las celdas son equiprobables.

Como se ha indicado, para el estudio del comportamiento fractal de las distri-
buciones en superficie de los puntos epicentros la realizacién del cdlculo de la dimen-
sién de capacidad Dy mediante una téenica de tipo conteo binario, en este valor no
influye para nada el peso de la celda y por lo tanto aquella informacién que cada epi-
centro pueda aportar a éstas. St ademds se considera que el punto, no sélo por su ocu-
rrencia en una determinada drea, se encontrase marcado con un peso, debido por ejemplo
a su magnitud, o bien longitud de fracturacién como es el caso aqui tratado, la infor-
macién que aporta se ve modificado por esta etiqueta asociada a cada punto.

Ta asignacién de un peso a cada celda puede realizarse teniendo en cuenta la
probabilidad de ocurrencia sismica en el drea y posicién que posea la celda, en fun-
cién del nimero de puntos que hay en su interior, supuesto el proceso de ocurrencia
idénticamente distribuido e independiente (hipdtesis iid), y afadiendo la impor-
tancia o ponderando el hecho de que el terremoto sea de mayor o menor intensi-
dad, es decir produzca una ruptura mayor o menor que otros de alrededor. De esta
forma, si a cada celda se asigna una probabilidad p; dada por:

Nep

1.G
.o wili0) ecracion [7.88]

Nep

siendo 1(j) la funcién indicadora de valor unidad si el epicentro j se encuen-
tra dentro de la celda 1, y cero en otro caso y el peso w; el que evaliia la importan-
cia del epicentro j en la celda i-ésima, en funcién de la longitud de ruptura a partir
del modelo Wells y Coppersmith. Segin esta ponderacién en cada celda es posi-

ble calcular D, a partir de la definicién de informacién de Shannon, para la que la
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informacién se evalaa exclusivamente sobre aquellas celdas que aportan algo de

informacién:
N(e)
Mog p*
D, =lim ! . ecnacion [7.89]
=0 —log €

Los resultados de log 1(€) vs. log €, que se presentan a continuacién (figura 7.38),
han sido obtenidos a partir de la base de datos filtrada segiin los criterios expues-
tos en Prior por el equipo de la UPM, y de la subdivisién en zonas de especial inte-
rés segin la tabla 5, tras aplicar a la magnitud de cada epicentro el modelo Wells
y Coppersmith descrito. El hecho de asignar a cada celda una ponderacién a la pro-
babilidad de ocurrencia supone una modificacién en la medida de soporte geométrico
que a la vista de los resultados acenttia el comportamiento singular del proceso
espacial sismico.

Los valores obtenidos para las dimensiones D, son, en todos los casos, inferiores
a las obtenidas sin la ponderacién, resultando ahora el comportamiento de Galicia con
un valor notablemente inferior al de la zona Norte de Argelia, Cadena [bérica y cen-
tro peninsular. Sefialar que el mayor valor obtenido corresponde con la zona de G.
Cddiz que lo denota como una zona de notables caracteristicas de homogeneidad.

La definicién de la dimensién de informacién o dimensién de primer orden
puede ser generalizada para cualquier momento q de orden superior a 2, segin la
teorfa de la informacién de Renyi. Por ejemplo, para q = 2, es posible calcular el

valor de la dimensién de correlacién D, segin los momentos de segundo orden de

la medida de probabilidad definida para ponderar cada celda: Figura 7.38.
NGe) Resultados obteni-
~log z p? dos para la fun-
Dol ecnacion [7.90] <10 de 5
e loge distribucion de

informacion de
Shannon en fun-

. citn de la escala €
de los momentos de segundo orden, destaca sobre todas las demés con una dimen- (en metros), y la
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Figira 7.39.
Resitltados obreni-
dos pava la fun-
cidn de corvelacion
por nomentos de
segindo orden, en
Jfuncidn de la esca-
la € (en metvos), y
la regresidn lineal
ajustada (escala
bilogariimica deci-
mal). Base de
datos sismicos del
IGN global sin
Jiltrar

Figitra 7.40.
Resiltados obreni-
dos para la fun-
cibn de corvelacion
por moineirtos de
segundo orden, en
Juncidn de la esca-
la € (en metvos), y
la vegresion lineal
ajustada (escala
bilogaritmica deci-
mal). Base de
datos sismicos del
IGN global fil-
trada

Figura 7.41.
Resultados obteni-
dos para la fun-
cidn de corvelacion
por momentos de
segiindlo orden, en
[funcion de la esca-
la € (en metros), y
la vegresion lineal
ajustada (escala
bilogarinnica deci-
mal), Base de
datos sismicos del
IGN para cada
zona filtrada. Loy
codigos de color son
los utilizaclos en la
tabla 7.5
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sién realmente inferior al resto, cuya distribucién parece mantenerse en conjunto

muy parecida entre si (Figuras 39, 40 y 41).
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O bien, la dimensién de correlacién D, segin los momentos de orden dos de

la medida de probabilidad definida para ponderar cada celda:

N(e) 3
1 N
. Og;(l’, ) ecuacion [7.91]
D.=lim = :

P oemo —log €

Hirata (1989) relaciona de forma empirica la dimensién de correlacion D, con
el pardmetro b en una regién activa de Japén, atirmando que la relacién de Aki,
parte de la distribucién hipocentral de terremotos, esto es en tres dimensiones y
que asume el modelo de autosimilitud entre el momento sfsmico y la longitud de
la ruptura, ademds de que la distribucién espacial de las fallas sismogenéticas es
fractal (King, 1983) y que los terremotos siguen un modelo de barreras.

Segin el autor anterior, aunque la autosemejanza geométrica (en la distribu-
ci6n espacial) de los conjuntos de fallas para un rango de escalas estd basado tanto
en observaciones geoldgicas cémo en consideraciones topolégicas, la autosemejanza
de la distribucién en tamaiio de estas fracturas viene desde la ley de Gutenberg y
Richter. Hirata (1989) parte tanto del modelo de barreras como del modelo de aspe-
rezas (Lay y Kanamori, 1981) pero no de una estructura fractal previa de la dis-
tribucién espacial de las fallas. Segiin el modelo propuesto por Hirata (1989), el
pardmetro b de la ley de Gutenberg y Richter se correlaciona directamente con la
dimensién de correlacién D, para cada regién en particular, siendo una relacién
que es funcién del tiempo (figura 7.42).

La singularidad de los momentos de segundo orden se pone atin mds de mani-
fiesto cuando se utiliza la medida ponderada con la longitud de ruptura. Se encuen-
tra ahora un comportamiento parecido en las dimensiones D, para las zonas Ibérica,
y de Argelia, con un valor cercano a 0.8, por un lado, y por otro en las zonas de
Pirineos, Portugal, Centro y Cadenas Béticas por otro, préximo a 1.0. Los valores
extremos se localizan sobre la zona del Gélfo de Cadiz (préximo a 1.3) y en el NO

(préximo a 0.4).
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Figura 7.42.
Resulrados obteni-
dos para la fun-
cidn de correlacion
por momentos de
segndo orden, en
Juncion de la
escala € (en
metros), ¥ da
regresion Lineal
ajustada (escala
bilogaritmica
decimal). Base de
datos sismicos del
IGN para cada
zona filtrada y
aplicado el modelo
Wells y
Coppersmith. Los
codigos de color
son los ntilizados
en la tabla 7.5
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Tabla 7.9.
Resultados numé-
ricos de los valores

calibrados para
las pendienses en
un modelo semilo-
garimico lineal de
la informacion
(valor de D)) y
del 1nomento de
segundo orden de
la probabilidad
(valor de D,) con
un E-vecubrimien-
to no disjunto con
el campo de epi-
centros en funcion
de la escala €. Se
ha considerado
quee la probabili-
dad asociada a
cada posicion en el
Dlano se pondere
exclusivamente
con el nitmero de
epicentros circin-
dantes (sin L) 0
ademds con las
longitudes de vip-
tura en superficie
asociadas a cada
epicentro (con L)
por su magnitid
segzin el modelo
WC. Resultadps
para cada una de
las zonas conside-
vadds
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En la tabla 7.8 se recogen, de manera sintetizada, los resultados obtenidos tras
las regresiones hiperbélicas efectuadas para estimar los valores de D, D, D,, para
el conjunto de datos global sobre el 4rea estudiada y cada una de las zonas que se
han definido con caracteristicas geolégicas bien diferenciadas. Asimismo estos
resultados se presentan diferenciados atendiendo al origen de los datos, como se
ha constatado en el epigrafe anterior, frente a la base de datos sismicos bruta o fil-
trada con los criterios establecidos en el epigrate VII.3.

En la tabla 7.9 se presentan los resultados obtenidos para los andlisis efectua-
dos sobre cada una de las zonas teniendo en cuenta la ponderacién de cada punto
con la longitud (en Km) de fracturacién en superficie, segtin el modelo de Wells
y Coppersmith de 1994 (WC). Estos andlisis se refieren a aquellas calibraciones

que se vean afectadas por dicha ponderacién, es decir Dy D,.

(sinL) {conl)
N DI-filt DI+t D2-filt D2+filt Di+filt  Dasfit
Global KT, 1.27 115 110 -
Galicia YY) Y YT 079 043
Pirineos - IT 1.11 - 1.18 W -
Portugal 1 - 125 Le
Centro - o 1.10 07 103
Iberica s 106 4 082
Golfo de Cadiz 14 1.37 13 128 -
Alboran I TR 123 136 VA
Beticas Or. - W —1.12 - 1,3? —1_13
Argelia e L 092 073

Como puede apreciarse en el siguiente grafico (figura 7.43) los valores obtenidos
verifican Dy>D,>D, para cada una de las zonas. Los valores de D, son semejantes para
Galicia, Pirineos, Portugal, Cadena Ibérica, Gélfo de Cadiz y Cadenas Béticas, con
un valor promedio de 1.5, tomando valores més bajos en el centro peninsular y en
Argelia, con un Dy préximo a 1.3, y destacando el valor de D, = 1.7 en la zona de
Albordn. Esto supone que para la mayorfa de las zonas estudiadas, la distribucién de
la ocurrencia espacial de los epicentros no llega a llenar la superficie, encontrandose
distribuida con un patrén aleatorio estructurado formando agrupaciones de eventos.

Estas agrupaciones tienden a desaparecer en la zona de Albordn ya que los epi-
centros se distribuyen mds uniformemente sobre el drea considerada. Por el con-
trario ocusre en las zonas centro y norte de Argelia, en las que los epicentros se
concentran més formando cimulos de eventos. La notable diferencia que hay entre
los valores calculados de Dy, D, y D, permiten afirmar que el proceso de ocurren-

cia sismica es un fenémeno multiplicativo, lo que se traduce en una multifracta-
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lidad en la distribucién, tanto sin ponderar como ponderada, de los sucesivos
momentos de la medida de soporte geométrico (probabilidad de ocurrencia y pro-
babilidad de longicud de ruptura superficial). Sefialar que el hecho de considerar
la ponderacién de la longitud de fractura (+L) produce una disminucién en los valo-
res de la dimensién correspondiente.

Por tltimo, los resultados se resumen en la tabla 7.10. Los exponentes ajus-
tados sobre Jas funciones de distribucién complementarias acumuladas de las lon-
gitudes de fractura, asociadas por el modelo WC a cada sismo registrado en la base
de datos. Dichos valores del exponente obtenido, supuesto el comportamiento de
dicha ley del tipo hiperbélico, se compara con el pardmetro a que tedricamente
corresponderia, y el b asociado a las magnitudes registradas en la misma zona y
que figuran en la base de] IGN.

En las siguientes figuras se presentan las posibles relaciones graficas que pue-
den encontrarse entre el grado de sismicidad, valorado por b, y el resto de para-
metros que han sido calibrados para cada modelo de irregularidad fractal (D, D,,
D,, D¢ y D). Pudiera hacerse ignalmente este estudio sobre el valor de a ya que
ambos b y a se encuentran ligados linealmente (figura 7.44) sobre una recta, es
decir b o< 1.49a. Las conclusiones que se obtuviesen serian las mismas, tanto sobre
la distribucién de magnitudes (ley de Gutenberg-Richter) como sobre la distri-
bucién de tamafios de rotura (modelo WC aplicado).

Sobre los diferentes valores obtenidos para D, en cada zona, caracterizada por su
grado de sismicidad b, puede encontrarse, aunque no de forma neta, una tendencia en

los valores crecientes de la sismicidad hacia valores mayores de la dimensién de recu-

Fignra 7.43.

Grdfico donde se
presenta la rela-
cidn entre los dife-
rentes valores de

D obtenidos para

cada Zona
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Fignra 7.44.
Grdfico donde se
presenta la vela-

cidn entre el valor
de la sismicidad b
y el a calibrado
sobre las funciones
de distribucion
complementarias
acumiladas de
las longitndes de
ruptuva en siper-
[Jicie gue se han
asociado a cada
sismo segdin el
modelo de WC.
Cada punto en el
grdfico representa
el resultado de
una zona
indicada
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brimiento. Esa correlacién positiva desaparece en los casos mds extremos de las zonas
tratadas, como son Argelia y el centro peninsular, como se aprecia en la figura 7.45.

Sobre el comportamiento del valor de D (figura 7.46) hay que destacar que
para todos los casos se han encontrado dos pendientes claras, cuyos limites de ajus-
te son en general igual para todos, situdandose alrededor de los 10 km, y con unos
valores mds o menos semejantes en cada caso, superiores a 1.2, La distincién mds
acusada se encuentra en los valores calibrados sobre las pendientes para distancias
superiores a los 10 km, encontrdndose valores inferiores a la unidad.

Esto significa que sobre las diferentes nubes de epicentros en cada zona pue-
den encontrarse dos distribuciones de distancias epicentrales, la primera que corres-
ponderia con las distancias de los epicentros que forman la agrupacién (para
distancias inferiores a 10 km) y la segunda distribucién, desacoplada de la prime-
ra, de las distancias entre grupos de epicentros (superiores a los 10 km).

Destacar el caso de Argelia, que como se seflald en la interpretacién de Dy, los
valores de Dy son muy préximos a 2, con los que la distribucién de las agrupa-
ciones de epicentros es casi homogénea sobre todo el drea.

Anidlogamente se comportan los valores obtenidos para la dimensién de agre-
gacién Dy, donde destaca como mayor de todos el de Argelia, como se ha comen-
tado, debido a lo homogeneidad en la distribucién de epicentros. El resto de los
valores siguen una tendencia, aunque no clara, de aumentar a medida que aumen-
ta el indice de la sismicidad b, con un valor minimo en Golfo de Céddiz (figura
7.47).

Las correlaciones que pueden encontrarse sobre las dimensiones de orden supe-
rior D, y D, en funcién del pardimetro b no son especialmente simples. En ambos

casos hay algiin drea que destaca sobre las demds en su comportamiento.
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Figira 7.45. Grdfico
donde se presenta la rela-
cibn entre el valor de la
sismicidad by el D, cali-
brad sobre la irvegulari-
dad de ocurrencia del
tervemoto. Cada punto en
el grdfico vepresenta el
resultado de una zona
indicada

Figura 7.46. Grdfico
dondle se presenta la vela-
cién entve el valor de la
sismicidad b y el D,
calibrado sobre la distri-
bucion de distancias entre
tervenoros o correlacion
espacial. Cada punto en
el grdfico vepresenta el
resultado de una zona
indicada, ntilizando o
pava D¢, y O para D,

Figura 7.47. Grdfico
donde se presenta la rela-
cidn entve el valor de la
sismicidad by el D,
calibrado sobre la irvegu-
lavidad de informaciin
del conjunto de terremno-
t0s. Cada punto en o
grédfico representa of
vesiltado de una zona
indicada
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Figura 7.48.
Grdfico donde se
presenta la vela-

cién entre el valor
de la sismicidad b
y el D, calibrado
sobre la irvegula-
vidad de informa-
cidn del tervemoto.
Dicha informacion
se determina a
partir de la proba-
bilidad de ocu-
rvencia con o (-L)
0 la probabilidad
de ruptura superfi-
cial con O (+L)
segiin el criterio de
Shannon. Cada
prmto en el grdfico
representa el vesiil-
tado de una zona
indicada
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Para la dimensién D, esta drea es Galicia, si se considera la probabilidad de
ocurrencia, y se incorpora el drea de la Cadena Ibérica si se considera la probabili-
dad de ruptura superficial. Para el resto, si se excluyen unos u otros en cada con-
sideracién, adn asi, no puede afirmarse que haya una tendencia en los valores de
D, vs. b como se aprecia en la figura 7.48.

Esta se hace mds clara si se considera el comportamiento de la dimensién de
segundo orden D,, con las mismas consideraciones que las realizadas para D,. El
comportamiento creciente en D, para valores crecientes de b, puede verse en la figu-
ra 7.49, aunque dicha tendencia desaparece si se analiza con detalle el caso en el
que se considera como probabilidad la de fracturacién, es decir, tomando los epi-
centros no todos con la misma importancia sino son mas importantes aquellos que
producen una ruptura superficial mayor (discribucién epicentral ponderada).

Finalmente, como puede verse en la figura 7.50, valores superiores de D, y D,
dan lugar a valores superiores en Dy, a excepcion del drea de Galicia, que sale fuera
de esta tendencia por sus reducidos valores de las dimensiones de informacién y

de correlacién, primer y segundo orden respectivamente.
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Fignra 7.49.
Grdlfico donde se
presenta la rela-
cion entre ef valor
de la sismicidad b
y el D, calibrado
sobre la irregula-
vidad de correla-
cibn de la medida
asociada a cada
tervemoto. Dicho
momento de segin-
do orden se deter-
mina a partir de
la probabilidad
de ocurvencia con
o (-L)ola pro-
babilidad de rup-
trra superficial
con © (+L) segrin
el criterio de
Renyi. Cada
punto en el grdfico
representa el vesul-
tado de una zona
indicada

Figura 7.50.
Grdfico donde se
presenta la rela-
cidn entve el valor
de la dimension
DyylaD,yD,
calibradas sobre
la irregularidad
de informacidén y
correlacion asocia-
da a cada terre-
moto, a partir de
la probabilidad
de ocurrencia o la
probabilidad de
ruptura superfi-
cial como en las
figuras 7LT y
8LT. Cada punto
en el grdfico
representa el
resultado de ma
2014
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Andlisis del patron de la fracturacion

VIIl. 1. CONSTRUCCION Y ANALISIS DEL MAPA DE FALLAS DE SEGUNDO ORDEN

En este apartado se aborda el andlisis de la red de fracturacién de segundo orden
de la Peninsula Ibérica. Se ha obtenido a partir de la superposicién de la cartografia
geoldgica (figura 8.1) y de la interpretacion estructural del modelo digital de eleva-
ciones (MDE) descrito en el capitulo 6 e iluminado desde distintas orientaciones. En
primer lugar, se ha realizado un andlisis cldsico (lineal) de las principales caracteris-
ticas (orientaciones y longitudes) de los segmentos que componen dichas fracturas.
Posteriormente se ha realizado un mapa de densidad de fracturacién de segundo orden.
Este mapa permite describir de un modo mds realista, algunos rasgos tecténicos del
patrén de fracturacion presente en la Peninsula Ibérica. Estos rasgos son de gran uti-
lidad para la mejor localizacién de la nucleacién de los esfuerzos activos y para la deter-

minacién de la peligrosidad sismica, de un modo mas realista.

Figura 8.1,
44 Mapa de fallas
b de segundo orden
con la vosas de
direcciones e bisto-
grama de longitu-
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Figura 8.2.
Distribucion
espacial de las
cuatro familias de
Jallas de segundo
ovden en las prin-
ctpales regiones
tectonicas de la
Peninsula lbérica
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En un segundo paso, para un andlisis tecténico mds detallado, se ha dividido
la Peninsula Ibérica en una serie de zonas homogéneas (ver epigrafe 4.2.2), cuyos
limites se basan en la integracién de todos los datos recogidos en el proyecto. A

estas zonas se les ha aplicado el mismo tipo de andlisis que para el mapa total.

racteristicas de las fallas de segunio orden a escala Peninsulai

El patrén de deformacién fragil de la Peninsula Ibérica muestra unas pautas
muy constantes de orientaciones de fallas (figura 8.2), aunque localmente aparez-
can con sentidos de movimiento contrapuestos o predominen unas sobre otras. En
general se reconocen tres direcciones principales (N-S, NO-SE y NE-SO) y una
menor (E-O). Las fallas NO-SE, N-S y NE-SO resultan especialmente ubicuas, pre-
sentando un gran recorrido con longitudes de traza ocasionalmente superiores a
varios centenares de km. En cualquier caso, las que presentan una mayor longitud
son las NE-SO, sobre todo en el Macizo Ibérico. Sus movimientos predominantes
son en direccién, e inverso (sobre todo en las NE-SO del Sistema Central y en las
mds segmentadas de las Cordilleras Béticas).

Las més préximas a la fachada mediterrdnea tienen cardcter predominantemente
de tipo normal. Son también caracteristicas, aunque menos frecuentes, las E-O.

Estas fallas, con la excepcién del cabalgamiento cantdbrico S, aparecen muy seg-
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mentadas por las anteriores y muestran, por tanto, unas longitudes de trazas meno-
res y un movimiento inverso predominante. Lo mismo cabe decir para las NE-SO
de las Cordilleras Béticas.

En el sector entre Almerfa y Granada, aparecen en esta cadena importantes
alineaciones E-O que se pierden hacia occidente. Cabe pués, concluir una prime-
ra caracteristica del patrén de fracturacién ibérico: los contactos cabalgantes apa-
recen mas segmentados que los desgarres, con unas direcciones predominantes E-O
y NE-SO. En cuanto a las fallas en direccién, cabe sefialar los resultados obteni-
dos para la moda NO-SE, paralela al campo de esfuerzos activo (ver capitulo 3) es
la mds abundante en las Cordilleras Béticas y en la Cadena Ibérica y es importan-
te en la esquina NE de la Peninsula. En el Macizo [bérico muestran unas trazas
menotes que las NE-SO, si bien estdn distribuidas de una manera bastante uni-
forme (figura 8.2 y 8.3).

La moda N-S tiene una gran presencia en la fachada O, también en Pirineos
y, en menor medida, en la Cordillera Cantdbrica, el Sistema Central y las Béticas.

En cuanto a las longitudes de las fallas, se han analizado los segmentos recti-
lineos, lo que supone infraescimar las longitudes totales de las fallas, sacrificando
este valor frente a la orientacién. El nmero total de segmentos cartografiados es
de 22.345. Las longitudes de las trazas rectilineas de las fallas cartografiadas osci-
lan entre 1 y 50 km, si bien las mds abundantes corresponden a longitudes entre
2y 6km (50 % del total).

Galicia
. Cantalyica

Pirineos

Iberica

S0 Iberia

Figura 8.3. Rosa
de divecciones de
las fracturas de
segundo ovden
ponderando las
longitndes a lo
largo de las prin-
cipales vegiones
tectdnicas de la
Peninsula 1bérica
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Mapa de densidad de fracturacion. Para la construccién del mapa de densidad de
fracturacién (figura 8.4) se procedi6 a realizar un conteo del ntimero de fallas (fre-
cuencia) incluidas por unidad de superficie (celda). Dado que el tamafio del mapa
digitalizado tiene una escala 1:1.000.000, y tras probar con diferentes tamafios de
celdas, se seleccioné una de 10x10 km, que resulta adecuada para los tamafios de
fallas cartografiadas. Posteriormente, se interpol6 la frecuencia a una malla con el
mismo tamafio que la distancia entre celdas. Finalmente, se ha representado esta
malla, resaltdndola con un sombreado artificial segtin N315°E (perpendicular al
campo de esfuerzos activo). De este modo, las unidades del mapa son nimero de
fallas por celda (ndmero de fallas/100 km?), lo que viene a representar un valor de
la penetracién de la deformacion frdgil en la corteza de la Peninsula Ibérica.

Descripcion del mapa de densidad de fracturacion. Pricticamente toda la Peninsula
Ibérica presenta unos valores de densidad superiores a 5 fallas/100 km? (a esca-
la 1:1.000.000, 1 falla / 20 km?). Las excepciones aparecen en el extremo N de
la Cuenca del Duero y en pequefios sectores de las cuencas del Tajo, Guadalquivir
y Ebro. Por lo que respecta a los valores de mayor densidad de fracturacién (> 1
fallas / 5 km?), éstos se encuentran situados en el centro y norte de Portugal, al
O de la cuenca del Duero, las Béticas externas, el Sector Oriental del Sistema
Central, y algunos pequefios sectores de las Cordillera Ibérica, Pirineos y Cordillera

Cantdbrica. Cabe destacar que estos maximos van asociados a la superposicién
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de dos o mds de las familias mds abundantes descritas en el apartado anterior
(N-S, NO-SE y NE-SO).

En general, la fracturacién es mds intensa en las cadenas que en las cuencas
cenozoicas, y se aprecia como alguna de las fallas de mayor recorrido, suponen tam-
bién fuertes contrastes en los valores de densidad.

Por otra parte, el mapa refleja muy bien el patrén de deformacién flexural a
gran escala en el Antepafs Ibérico, que queda puesto de manifiesto como una serie
de mdximos de densidad de direccién ESE-ONO que estdn limitados por fallas inver-

sas de primer orden.

Criterios de representacidn. Para realizar el mapa de fallas de primer orden se han
seleccionado un niimero de criterios no muy elevado por dos motivos: el primero
es no hacer un mapa excesivamente complejo, y el segundo, que los criterios fue-
ran Gtiles para andlisis posteriores, sobre todo en relacién al anélisis de peligrosi-

dad sismica. Los criterios finalmente elegidos son los siguientes.

e Criterio topografico: Se han marcado en color negro todas aquellas fallas
de primer orden que tienen escalones topogrificos relevantes y/o clara
influencia en la topograffa a escala 1:1.000.000, a partir de los andlisis rea-
lizados en el capitulo 6.4

¢ Criterio geofisico: Se han cartografiado en azul aquellas fallas que presen-
tan anomalfas geofisicas (gravimétricas y/o magnéticas) relevantes a esca-
la 1:1000.000 asociadas a su traza, a partir de los andlisis geofisicos descritos
en el capitulo 5.

e Criterio de actividad tecténica reciente: Se han cartografiado con un gro-
sor duplicado aquellas fallas que tienen actividad sismica o paleosismica
demostrada (capitulos 6.6 y 7) o evidencias de actividad reciente a partir
de datos tectonosedimentarios, de asimetria de cuencas y/o de huellas de

fisién en apatitos (capitulos 6.1y 6.2).

En el caso de que se combinen mds de uno de estos caracteres, se aumen-
tard el grosor para la actividad reciente manteniendo el color, o bien se asigna-
rd un color rojo cuando coincidan los criterios topograficos y geofisicos.
Finalmente, aquellas fracturas o tramos de fracturas que a escala 1:1000.000 a
los que no se les haya atribuido ninguno de los anteriores criterios se les ha car-
tografiado en gris.

En el mapa de fallas de primer orden, se han considerado como activas, las fallas

que:
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a) presentan alineaciones epicentrales en los mapas de sismicidad
instrumental

b) presentan evidencias paleosismicas durante el Cuaternario

¢) aparecen relacionadas con vulcanismo cuaternario

d) afectan a la red fluvial

Dado que en la Peninsula, la principal reestructuracion hasta la situacién tec-
ténica actual ocurrié hace 9 ma, y que el Gltimo pulso importante parece haber
comenzado en el Plioceno (5 ma), hemos incluido también como activas las fallas

que:

e) estdn relacionadas con rupturas sedimentarias pliocenas

f) afectan a materiales del Mioceno superior

g) muestran evidencias de actividad Plio-Cuaternaria en los andlisis de hue-
llas de fisién en apatitos

h) estdn relacionadas con vulcanismo plioceno

Esta ampliacién queda justificada por la siuacién tecténica que implica una
deformacén difusa (muy distribuida) y lenta. En este contexto, la idea de que la
falta de prueba no es prueba de ausencia, puede también aplicarse a la casi totali-
dad de las fallas de primer orden activas durante el Cenozoico (o al menos a las
préximas a las consideradas como activas con orientaciones y tamafios similares).
Por lo que, dadas las caracteristicas de los esfuerzos activos actuantes, la evidencia
de que las deformaciones béticas pueden reactivar estructuras pirenaicas previas
(sin cambios apreciables en el sentido del movimiento) y el tamafio de las princi-
pales fallas cenozoicas, la mayor parte de las fallas del mapa de las de Primer Orden,
pueden considerarse, a largo plazo (1 ma), como activas.

En el mapa, se han sefialado en grueso las que, al menos, tienen una eviden-
cia de movimiento en relacién a las categorias mencionadas.

Las alineaciones epicentrales mas evidentes aparecen en las Cordilleras Béticas,
delimitando distintos enjambres que suelen dibujar formas romboidales. Cabe sefia-
lar la presencia de una zona de sombra sismica a lo largo de las fallas 245 y 646,
que limita la banda E-O de las béticas occidentales de otra NE-SO, de las béticas
orientales.

Andlisis de distribucion de ovientaciones de fallas de primer orden. E| patrén de fallas
de primer orden de la Peninsula Ibérica muestra unas orientaciones de fallas muy
bien definidas (figura 8.5). En general, se reconocen dos direcciones principales
(NE-SO, NO-SE) y dos menores (E-O y N-S).

Las fallas NO-SE y NE-SO resultan especialmente ubicuas, presentando un
gran recorrido, con longitudes de traza ocasionalmente superiores a varios cente-

nares de km y con movimientos predominantes en direccién, e inverso (sobre todo
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en las NE-SO). Las NE-SO son dominantes en Galicia y Portugal, las Cordilleras
Béticas el Sistema Central y las Cordilleras Costero Catalanas. Las NO-SE son més
abundantes en la Cordillera Ibérica, las Béticas y, en menor medida, en Pirineos y
el Macizo Ibérico.

Por lo que respecta a las otras dos familias, con alguna excepcién, aparecen
muy segmentadas por las anteriores y muestran, por tanto, unas longitudes de tra-
zas menores. Las de orientacién E-O son dominantes en Pirineos, Sistema Cenctral,
Cordillera Cantdbrica y Béticas, siendo el movimiento dominante en estas fallas
de tipo inverso (figura 8.1). Las fallas de orientacién N-S son las menos abundan-

tes y aparecen fundamentalmente en las proximidades del Margen Atldntico

Figura 8.5.
Distribucidn de
las cnatro modas
establecidas en las
direcciones de las
Jallas de primer
orden en la
Peninsila
Ibérica. Rosa de
direcciones de las
Jallas de primer
ovden ponderando
las longitudes
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(Galicia y Portugal) y, en menor medida, en algunos sectores dispersos del Sistema
Central y Béticas. El movimiento de estas fallas es en direccién con frecuentes com-

ponentes extensionales.

La distribucién geométrica de la fracturacién es una consecuencia directa del
estado de esfuerzos generador, de las propiedades recogidas en el material fractu-
rado y se encuentra condicionada por estructuras de fallas previas, asf como por
planos de debilidad heredados de la litologia y de la estructura de fabrica.

Los primeros trabajos sobre la naturaleza fractal de la fracturacién se centra-
ron en la falla de San Andrés el California (Avilés ez #/., 1987; Okubo y Aki, 1987).
En estos trabajos se presentan las propiedades de escalado de la irregularidad en la
traza de la fractura, calculando la dimensién fractal unidimensional en un rango
de escalas entre 0,5 y 1000 km.

Mediante el comportamiento fractal, estos autores dividen la falla de San
Andrés en segmentos, los cuales correlacionan con la actividad sfsmica registrada
y las tasas de deformacién acumulada. Las bandas con corta longitud de onda pre-
sentan una dimensién fractal mayor que las bandas de corta longitud de onda.
Pequefios valores de la dimensién fractal indican que la falla posee “débiles” pro-
piedades geolégicas para un rango de longitudes 0,5-1000 km (Avilés ez a/., 1987).

Estas débiles propiedades geolégicas hacen referencia a la complejidad estruc-
tural de la falla, la cual es asumida como un plano euclideo segin su direccién y
su buzamiento, rompiendo de forma homogénea al generar los sismos. Estos auto-
res obtienen la dimensién fractal mediante un compass counting sobre perfiles del
plano de la falla.

El andlisis fractal de los terremotos y las fallas, llevaron a Kagan (1992) a afir-
mar que los modelos tedricos de rotura basados en hipocentros sobre planos eucli-
deos (dimensién 2) deben de abandonarse en favor de fallas no-planares, con
superficies rugosas e irregulares, incidiendo en la imposibilidad de seleccionar seg-
mentos de fallas, con el fin de obtener algoritmos que reproduzcan y simulen el
disparo de terremotos.

El andlisis de la distribucién espacial de fracturas mediante técnicas fractales debe
realizarse dentro de un amplio rango de escalas, con el fin de verificar la invarianza
el cambio de escala del conjunto medido, ademas de cubrir efectos locales y regio-
nales con una metodologia homogénea. También es necesario que los mapas de line-
amientos presenten una distribucién de tamafios de las trazas de las fracturas con un

minimo de tres érdenes de magnitud, con el fin de mantener la mdxima resolucién



Analisis del patron de la fracturacion

gréfica de las estructuras fragiles generadas por un campo de esfuerzos, la cual se corres-
ponde con la resolucién del grado de complejidad. Ademds, la uniformidad de la lon-
gitud de los lineamientos disminuye la informacién geométrica, lo que conlleva a
una pérdida de calidad de las dimensiones fractales medidas.

En la bibliograffa puede encontrarse definido un conjunto como autosenejan-
te cuando su estructura geométrica en una escala determinada es invariante al cam-
bio de escala, independientemente del cambio realizado, por igual en las direcciones
cartesianas. Por otro lado, la autoafinidad es la propiedad segtn la cual, un con-
junto bajo una transformacién afin (traslacién y/o rotacién), sus coordenadas per-
manecen invariantes al cambio de escala con un diferente factor de escalado. Si el
conjunto que se desea medir no es autosemejante ni autoafin, no es fractal. Analizarlo
mediante técnicas fractales genera resultados erréneos.

La invarianza al cambio de escala es una propiedad que obedece igual al cam-
bio del tamafio de pixe/, aunque con ciertas consideraciones diferentes: el pixel es
una unidad superficial bdsica, mientras que la escala es un tamafio representativo.
Por este motivo, se identifica cada mapa estructural con una escala caracteristica,

comparando entre ellos los valores obtenidos de la dimensién fractal.

La evaluacién de la densidad de fracturacién es un célculo que, para la impor-
tancia que tiene, habitualmente, o se realiza con técnicas manuales poco robustas,
o se deja a cargo del software inadecuado. Estos métodos no tienen en cuenta a qué
nivel de escala la informacién disponible del medio fracturado es mdxima. Si as{
fuera, se podrian evitar redundancias o sesgos artificiales originados, bien por la
restitucién de los lineamientos, bien por la atribucién de la misma sobre una zona,
o por ambos.

Asl, se proponen dos soluciones que, atin siendo computacionalmente mds cos-
tosas que las manuales, reducen el grado de incertidumbre asociado a esta medi-
da, pardmetro caracteristico del medio fracturado. En la primera, se asigna un valor
constante al 4rea de estudio, dependiendo de las caracteristicas fractales del campo
de fracturas. Y en la segunda, se entiende que la densidad es una variable espacial
discretizada sobre el plano a cierta escala critica, que se calcula para recoger toda
la informacién posible y distribuirla en el drea.

Este hecho es muy importante, debido fundamentalmente a que no interesa-
rd perder informacién en el proceso de interpretacién y restitucién de los linea-
mientos, pero tampoco serd conveniente afladir mas informacién que la real. Como
se discutird mds adelante, la cantidad de informacién mdxima que puede aportar

un medio es la que es y vendra indicada por su entropia.
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En principio, ¢qué se entiende por densidad de fracturacién? En la bibliogra-
fia pueden encontrarse diferentes aproximaciones a esta respuesta. En algunas se
encuentra el término intensidad (Dershowitz et @/, 1998), en otras persistencia
(Dershowitz y Herda, 1992), y en otras se denomina densidad a una relacién que
no tiene nada que ver con los anteriores (Rockworks, 1999), produciendo la corres-
pondiente confusién terminolégica.

Segun la definicién fisica, la densidad es la cantidad de magnitud fisica, sea
masa, energia,... que contiene la unidad de espacio (en términos infinitesimales
p=dm/dV). Cuando se trata de campos de fracturas, o de cuerpos geométricos en
el espacio, la magnitud fisica que se asocia es proporcional a su didmetro, es decir,
a su extensién (longitud en el caso de trazas bidimensionales, o superficies en tres
dimensiones). La definicién se traduce entonces, para el plano en dos dimensio-
nes, en la longitud | toral por unidad de 4rea, A,

2

ecuacion [8.1]

A’Zl A
o en tres dimensiones, como superficie fracturada s por unidad de volumen de
roca, Asy:
S |
Ao ecuacion [8.2]
327 \V4

ambas con dimensiones de [L!]. Los sumatorios se extienden sobre todas las
i fracturas consideradas en el 4rea o en el volumen, respectivamente.

En ocasiones, la densidad se confunde con la intensidad de fracturacién. El con-
cepto de intensidad esta asociado a la cuantificacién de un flujo de cierta cantidad
que, en este caso, corresponde con el namero de fracturas. Asf las cosas, dado que
el flujo es una magnitud por unidad de superficie, la intensidad de fracturacién se
refiere al nimero de fracturas por unidad de drea o de volumen:

2L XN .
T ecuacién [8.3]

[

21 A I32——\/—

con dimensiones de [L?] y [L], respectivamente. La funcién indicadora, 1,(i)
o l,(i), es la unidad si la i-ésima fractura se encuentra en el drea o en el volumen
en estudio, y son cero en otro caso.

La persistencia de fracturacién (Dershowitz y Herda, 1992), aunque como deno-
minacién estd menos extendida, se aplica para definir el mismo concepto que la
intensidad o que la densidad de fracturacién. La densidad y la intensidad de frac-

turacién se encuentran relacionadas, a través de una proporcionalidad directa,
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exceptuando el caso particular en el que los datos estén tomados sobre una direc-
cién o transecto (cuando se trata de puntos espaciados sobre una recta), para el que

ambas coinciden:
210

10 10 L

ecnacion [8.4]

con dimensiones de [L]. En los otros dos casos (bi y tridimensional), la cons-
tante de proporcionalidad es el momento de primer orden de la funcién de distri-
bucién de tamafios de fracturas. Asi, en el caso bidimensional, al tratarse de
segmentos rectilineos, ésta corresponde con la longitud promedio de la funcién de
densidad de probabilidad de longitudes f(€):

Ay =1, [ H(Ode =1, ¢ ecnacion [8.5]

21

o2

La estimacién de la funcién de distribucién f(€) debe hacerse con cierta cau-
tela, para evitar los efectos que puede producir el hecho de que haya fracturas trun-
cadas por su restitucién o por su posicién. Para evitarlo, es recomendable un
estudio mds detallado (Visser y Chessa, 2000) de la informacién que proporcionan
esas fracturas, cuyo tamafio estd sesgado, que modifique las colas de la funcién f(€).
Para mds deralles rambién pueden consultarse Priest y Hudson (1981), Pahl (1981)
y Laslett (1982). En el caso volumétrico, la funcién de distribucién corresponde
con la de superficie de fractura f(s). Por lo tanto, la constante de proporcionalidad
entre densidad e intensidad es la superficie promedio:

S

A, =1, | st(s)ds=1,,% ecttacion [8.6]
0
En la prictica, la utilidad de las relaciones anteriormente presentadas es muy
limitada. El problema de interés se plantea en la cuantificacién de la relacién entre
" las magnitudes, cuando éstas se refieren a diferentes dimensiones, especialmente
en la densidad, que es en la que interviene la extensién de las fracturas. Para
encontrarlas es preciso acudir a aquellas que proporciona la estereologia y que se
hallan en textos de geometria estocdstica, como por ejemplo en Stoyan, Kendall y
Mecke (1987) y en Santalo (1970), o de teorfa estereoldgica en Underwood (1970).

El tipo de relaciones que se establecen son del estilo:
2432 oc C”/IZI oc C‘/IIO

donde las constantes de proporcionalidad C'y C”, que establecen la igual-
dad, tienen una dependencia no lineal con las distribuciones de tamafios de frac-
turas y de orientaciones que son desconocidas. En realidad, estas funciones de

distribucién deben ser estimadas a partir de los datos disponibles de campo, de
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tal manera que, en primer lugar, se calibra una funcién esférica para las orien-
taciones (direcciones y buzamientos) de las fracturas. Esta se usa, a posteriori,
para evaluar una funcién de discribucion test para los radios de fracruras (supues-
tas como discos tridimensionales en el espacio), teniendo en cuenta que, con
ambas, debe de verificarse la distribucién de tamafios de trazas cartografiadas
sobre el terreno.

Hasta ahora se han expuesto dos medidas cuyo soporte es el campo de frac-
turas, expresadas como puntos, trazas o superficies alabeadas, segtin sea la dimen-
si6n de muestreo (uni, bi o tridimensional, respectivamente). Sobre este soporte
espacial, es también posible definir otras medidas, que se denotardn de manera
general como W. Algunas de ellas tienen un significado fisico relacionado con
las anteriores.

Si se considera que la informacién procede de lineamientos (de igual manera
se planteardn si el origen geométrico es diferente), desde un punto de vista pro-
babilistico, puede definirse la probabilidad de fracturacion de un 4drea A, como la

probabilidad de encontrar alguna fractura en A, dentro de una regién mayor B,

seglin:
L0
oy = ecnacion [8.7]
* 20
jeB

Obviamente, si A = B, esta medida es la unidad. Si la fracturacién es unifor-
me en B, entonces [,y o< s,/sy. La razon de longitud de fracturacién en un 4rea
ACB, se calcula segun:

>

—t 5
Hacs = N ecuacion [8.8]

-

jeB

entendido como el tanto por uno de longitud de fraccuracién en A respecto a B.
Ambas medidas estdn implicitamente normalizadas. Es decir, si a partir de un con-
junto {A,} de dreas disjuntas, A_ M A, = &, tales que todas ellas consiguen recu-

brir B, U A, = B, entonces se verifica:

U, € [O,i\.]

Z'U'Akcﬁ =1
k

Para los calculos que se realizan en la practica se adopta como medida que carac-

ecuacion [8.9]

teriza el medio fracturado la densidad de fracturacion, por las aplicaciones que puede
tener a posteriori hacia la modelacién y simulacién del campo de fracturas en tres

dimensiones.
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La evaluacién regional de la densidad de fracturas en un medio geolégico se
realiza cuando se intenta cuantificar el grado de fracturacién sobre un drea en toda
su extension. La caracterizacién cuantitativa a este nivel de escala es muy simple
y se realiza normalmente a través de las relaciones que especifican A, Ay, 0 Ay,
dependiendo de la dimensién de procedencia de los datos.

Esta estimacion, aunque vilida para una primera aproximacion, puede ser defi-
ciente si no retne una serie de requisitos. Entre éstos cabe mencionar el hecho de
que para un tamaflo concreto del drea, las posibilidades de identificacion de los
lineamientos y su ulterior restitucién, decrecen con el ramafio de los mismos. De
igual forma, aquellos lineamientos que se encuentran truncados en su longicud por
el limitado tamafio de la ventana de observacién, o drea de estudio, introducen un
sesgo en la aproximacién de la densidad. Finalmente, hay que mencionar el hecho
de que las trazas se encuentren quebradas por tramos, lo que reduciria la longitud
en el denominador; o, por el contrario, se aumentaria si éstas se considerasen line-
as tortuosas (cuando se evalta A,,, por ejemplo).

Entonces, ;cémo aprovechar la informacién disponible para cada una de las
escalas de fracturacion, de tal forma que en su conjunto sea representativa de toda
el drea?, ;cudl es esta informacién?, y ;como cuantificarla? La respuesta la proporciona
la teorfa geométrica de la medida, o mds cominmente conocida como geometria
fractal. Si se estudia el comportamiento invariante al cambio de escala del medio
fracturado, es decir, se evalda a qué dimension el campo de fracturas puede medir-
se, y se utiliza esta medida para estimar la densidad de fracturacién, el resultado
proporcionado asegura que la densidad tiene en cuenta la informacién del medio
a todas las escalas comprendidas entre aquellas que verifican el comportamiento
fractal del campo de fracturas.

La medida que se utiliza para cuantificar el tamafio del campo de fracturas, es
la medida de Hausdorff (Falconer, 1990), que se define, para un conjunto

Fc IR" (que pudiera ser el campo de fracturas), como el limite:
ut = lgl_r)rg H_ (F) ecracion [8.10]
si este [imite existe para un t particular; y siendo:
H: (F)= inf{Zanlr ;{Ui} esun O - recubrimiento de F} ectacion [8.11]
para un d-recubrimiento contable (o finito) de conjuntos {U;}, cuyo didmetro

es |U;| £ 9, del conjunto F. El valor de t, para el cual este Iimite existe y es finito,

se denomina dimensién de Hausdorff, mds conocida como dimensién fractal D,
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de F. Esta es la dimensién para la cual el conjunto F es mesurable. Ahora bien,
¢como medir computacionalmente F? Uno de los métodos comtnmente propues-
tos se denomina conteo de celdas o box-counting, que consiste en calcular el limice
anterior, utilizando un recubrimiento de conjuntos U, formado por celdas de tama-
fio € (de lado o de diagonal) decreciente (para que €—0). Transformando la expre-
sién de este limite, para este tipo de recubrimiento, la medida D dimensional de

Hausdorff de F se aproxima por:

pt = EL%H? (F) = Um(N(S)SD) ecracion [8.12]

=0

tomando logaritmos en ambos lados de la igualdad:
log = ljiTgl:logN(S)-l' Dloge} ecuacion [8.13]

y evaluando que su comportamiento es invariante al cambio de escala a partir

de la calidad de la regresién lineal de log N(€) vs. log €, puede aproximarse:

D= lim— @N@ ecuacion [8.14]

-0 loge

En el ajuste resultante, la ordenada en el origen, para € = 1, permite deter-

minar la medida D dimensional de Hausdorff de F como:

‘uD,H =N(1)

Se define entonces la densidad fractal de fracturacién como:

D,H DH ‘uD,H
. AP H o ARH =B ectacion [8.15]
21 A 32

m_ M
20% = -

L
para datos procedentes de muestreo uni, bi y tridimensional respectivamente.

La comparacién de las medidas obtenidas regionalmente, a partir de las ecua-
ciones A,,, A3, 0 A, con las anteriores, respectivamente, proporciona informacién
sobre la calidad de los datos analizados, en cuanto a la integridad de la restitucién
a una escala particular, Tomando este criterio, cuando A < APY significa que la
calidad de la restitucién es pobre, lo que conlleva a que falten fracturas que pudie-
ran encontrarse a la escala de muestreo, y que por lo tanto ésta esté incompleta.
Por el contrario, si A > AP, entonces se han cartografiado més fracturas de las que
un modelo de tipo fractal puede admitir o bien que el nivel de detalle recogido en

la cartografia sea excesivo para la escala de trabajo.

2%
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En otras situaciones, habitualmente relacionadas con la modelacién del medio
fracturado para su posterior simulacién estocastica, o por el simple hecho de reali-
zar un estudio sobre la variabilidad espacial de la densidad de fracturacién, es nece-
sario que ésta se determine como una funcidn estocastica de la posicién A(x). Como
en la préctica resulta imposible definir su valor para las infinitas posiciones x del
espacio, ya sea porque los datos no se detectan a todas las escalas o porque su cédlcu-
lo sobre todos los puntos es computacionalmente inalcanzable, debe procederse a la
discretizacion espacial de esta funcién. De esta manera, los puntos discretos x; sobre
los que se realiza el cdlculo se encuentran agrupados en elementos o celdas cuadra-
das de lado €, con un valor asociado A(x;) = A;, promedio del que poseen los puntos
recogidos en su interior. La asignacién del correspondiente valor de la densidad de
fracturacién sobre cada celda se calcula a partir de A,,, para un drea A de €? unida-
des A;, 0 Ay, para un volumen o longitud de €’ o €, respectivamente.

La necesidad de aplicar una discretizacién supone que debe conocerse a qué
escala € se discretiza el espacio, lo cual no suele ser simple a priori. Si la escala adop-
tada es demasiado pequefia, aparecen notables diferencias entre celdas contiguas
con los consiguientes huecos en la distribucién espacial de A, pérdida de regula-
ridad y de precisién. La evaluacién a una escala muy pequefia necesita una buena
calidad de restitucién en los lineamientos, lo que es muy complejo, especialmen-
te si no se dispone de una metodologia y un sistema que lo automatice (Koike,
Nagano y Kawaba, 1998), y si el 4rea de estudio es muy amplia. Por el contrario,
si la escala es demasiado grande, la informacién se promedia sobre grandes zonas,
haciendo dificil el estudio de la irregularidad, al perderse mucha informacién del
detalle recogido durante el muestreo.

Encontrar la escala apropiada de discretizacién, implica adoptar una solucién
de compromiso para el tamafio de las celdas, de tal forma que, siendo un tamafio
grande no promedie excesivamente, manteniendo el grado de irregularidad espa-
cial; y siendo un tamafio pequefio, que no exija una calidad de muestreo, un coste
computacional dificilmente alcanzable con los recursos disponibles y una irregu-
laridad impropia de la densidad.

En la prictica, la estimacién de esta escala suele hacerse manualmente, pon-
derando los pros y los contras de tomar una escala mayor o menor, comparandose
el error cometido en los andlisis de variabilidad para una serie de escalas entre las
cuales se encuentra la considerada como 6ptima. Existe una relaciéon empirica
entre ésta y un percentil de la funcién de distribucién de distancias entre linea-
mientos (Casas ¢ a/., 2000), considerada como la distancia entre los centros de las
fracturas. Como puede entenderse, esta forma de proceder resulta poco robusta y

laboriosa, notablemente por su empirismo.
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La metodologia alternativa que aqui se propone, y que permite superar los incon-
venientes de la aproximacién manual de la escala, se basa en la basqueda semi-
automdtica de ésta para la que se encuentra el maximo de la entropfa asociada a la
distribucién de densidad de fracturacién. Si se conoce esta distribucién de forma
continua, designada por f(z) (funcién de densidad de probabilidad de la configu-

raciones z del sistema), la entropia de informacién del sistema es:
H =~z log )z ecuacion [8.16]

Cuando la distribucién de configuraciones es discreta, como el nimero de con-

figuraciones posibles es finito, la integral se transforma en un sumatorio:

nc

H=-)p logp, ecnacion [8.17]
i=1
para un sistema con nc configuraciones, de probabilidad p;, no nula, cada una.
Si se considera que el ndmero de configuraciones posibles depende de la esca-
la € en la que se muestrean, entonces la distribucién de probabilidad cambiard para

cada escala. De esta forma, la entropia se hace también dependiente de la escala:

nc

H(e)= —ZPi(e)logpi(e) ecrnacion [8.18]

Por ejemplo, supéngase una configuracién en la que las medidas sean equi-
valentes (eventos equiprobables), entonces la entropia es la méxima que puede alcan-
zarse: H, . (€), dependiendo ésta del tipo de sistema que se trate y de la medida de
probabilidad aplicada. Se define la entropia de configuracién o relativa (Shanon,
1948) como el tanto por uno que posee la entropia de un sistema frente a la maxi-

ma que puede tener:
H*(e)=H(e)/H__(e) ecracion [8.19]

La funcién H*(€) posee un maximo en una escala €%, denominada escala de
entropia 6ptima. Dicha escala es aquella para la cual los datos proporcionan la mayor
cantidad de informacién y, por lo tanto, a la que deben ser analizados. De esta mane-
ra, la busqueda de esta escala se traduce en encontrar ésta para la que el sistema se
aproxima mds a uno con distribucién uniforme.

Cuando el sistema se encuentra formado por un conjunto geométrico de ele-
mentos (fracturas), las probabilidades de las configuraciones del sistema que corres-
ponden con la medida €, g, para un caso bidimensional, donde A es la i-ésima celda

de discretizacién y B el drea donde estdn recogidas las fracturas. Es decir, si

Pt .
Hi = fu’AicB'

H* (g) = —Z#}’(e)logui"(e) ecuacion [8.20]
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para todas las i celdas, de tamafio €, resultantes de discretizar B. El suma-
torio se efectiia sobre las nc celdas que contienen medida no nula, u # 0 (por
convenio, las celdas de medida nula proporcionan una entropia nula). Establecida
la entropfa que se calcula para cada escala, por hacer comparables los resultados
entre diferentes dreas, se determina la entropia de configuracion o relativa para la

medida adoptada:

He*(e)=H"(e)/H" (g) ecrtacion [8.21]

max

siendo, para la medida adoptada:
H" (&)= lognc ecnacion [8.22]

Para calcular la escala de mdxima informacién €%, se hace un estudio del com-
portamiento coéncavo que tiene la entropfa de configuracién HP'(€) en un interva-
lo de escalas €* € [€,,,, €,..] € [0,+c0]. En la prictica, la cota superior de este
intervalo corresponde con la longitud del menor lado que limita el drea de estu-

dio, para la que:

H" *(e)=0 ecuacion [8.23]

La cota inferior puede tomarse, como se comenté anteriormente, en relacién
con el ramafio de la minima fractura, o de la minima distancia entre éstas. Una vez

la entropia relativa alcance el maximo, la escala correspondiente se asigna a £*:

=H"*(g*) ecnacion [8.24]

max

H” *(¢)

En este estudio, el comportamiento de HP"(€) muestra una fuerte dependen-
cia con el nimero de datos, esto es, con el ndmero de elementos en los que se dis-
cretiza el drea de estudio (Goltz, 1997), mientras que €% es mucho mds robustra,
influenciada por los posibles efectos de lacunaridad en la medida. Gracias a la pre-
cisién con la que esta escala puede obtenerse, incluso pequeias diferencias en los
mdximos pueden considerarse como muy significativas en las caracteristicas de los
datos de partida, aunque éstos sean muy parecidos.

Como, en principio, se ha sugerido que la caracterizacién del medio fractura-
do es mds apropiada con la densidad de fracturacién que con otras medidas, enton-
ces spor qué se calcula la entropia mediante la medida (132) en (145), en vez de
usar A,? Asf las cosas, si se designa a la entropia resultante de utilizar la densidad

de fracturacién como:

ne

H*(g)= —Z/li (e)logA (&) ecuacion [8.25]

Al tomar esta medida, el valor maximo alcanzable por la entropia, para cada

escala, es:
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H* (¢)= —A, log 4, ecuacion [8.26]

max

con la que se calculard la correspondiente entropia de configuracién para la den-

sidad de fracturacioén:

H**(e)=H*(e)/H* (&) ecnacion [8.27]

para estimar la correspondiente escala de mdxima infomacién €*.

Esta entropia estd directamente relacionada con H(€) a través de un coeficiente
que la multiplica y una constante adicional, donde aparece A, = Eﬂi /e o den-
sidad especifica, que dependen de la escala €. Con lo que el cilculo de la posicién
del maximo con HY€) o con HA(g) es equivalente.

Calculada la escala 6ptima a la cual se discretiza el espacio, se determina para
cada celda i el valor que le corresponde de densidad de fracturacién, verificindo-

se la relacion:

e A

A = ecuacion [8.28]
nn—1 Ln

entre las densidades regional constante y local variable, para un estudio n dimen-

sional, sobre un dominio de lado L.

Siguiendo con las bases computacionales comentadas en el capitulo 7 para ser
aplicadas sobre la base de datos epicentrales, en un conjunto autosemejante se apli-
can las técnicas de conteo de celdas bidimensional para estimar su dimensién fractal.
Se obtienen asi una serie de dimensiones fractales en funcién de la ponderacién
(medida de sorporte geométrico) que se signe a cada celda, aunque ahora la geo-
metria de los elementos del conjunto poseen una dimensién topolégica superior.
Esto es, cuando en el capitulo 7 se analizaban los epicentros, geométricamente cada
terremoto se consideraba como un fenémeno puntual en la superficie y a la escala
del drea de cada zona, en este capitulo las fallas y/o fracturas son tratadas como ele-
mentos lineales en superficie, es decir, unidimensionales. Se trabajard con medi-
das asociadas a la longitud de traza de falla (probabilidad y/o densidad de
fracturacién), presentadas anteriormente en el epigrafe 8.1.

Mediante técnicas de andlisis poblacional de fallas, es posible estimar el fac-
tor de forma y la orientacién del tensor de esfuerzos (Angelier, 1979; Etchecopar
etal., 1981; Reches, 1987; De Vicente, 1988; Mufioz-Martin, 1997). Por otro lado
y tal y como se va a presentar en este capitulo, la distribucién geométrica de la
fracturacién configura un fractal espacial cuyas dimensiénes fractales se pueden esti-
mar mediante un recubrimiento de celdas regulares (box-counting). Los valores de

las dimensiénes fractales constituyen Ja dimensién de recubrimiento y sus gene-
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ralizaciones y expresa, para una distribuciéon bidimensional, el grado de recubri-
miento de una superficie plana por trazas de falla. Valores cercanos a 2 indican una
elevada complejidad en la distribucién espacial de fallas, mientras que valores cet-
canos a | indican estructuras préximas a una linea.

Sobre los lineamientos obtenidos a partir de los modelos numéricos de eleva-
ciones de la P, y descritos y zonificados (segtn la tabla 8.1) por el equipo de la
UCM en este proyecto (figura 8.6), se determina la dimensién fractal mediante un
recubrimiento de mallas regulares (boxcounting) (Velde et al., 1990; Harris et al.,
1991; Turcotte, 1992; Gillespie ez al., 1993; Walsh y Watterson, 1993; Paredes,
1995; Castaing et a/., 1992; Cello, 1997; Turcotte, 1997). Se practicard como cri-
terio de andlisis predominante el escudio del comportamiento fractal sobre los bari-
centros de las fracturas, tratados éstos de la misma forma como fueron tratados los

epicentros en el capitulo 7 (figura 8.6 y tabla 8.1).

— : o - Fignra 8.6.

' Mapa de morfoli-
neamientos en A 'y
de sus baricentros
en B, delineados
por ¢l equipo de la
UCM y zonifica-
do segiin las dreas

de la tabla 8.1
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Tabla 8.1.
Coordenadas
UTM de las

dreas considera-
das como de inte-
765 para el estudio
de la irvegitlari-
dad sobre cada,
con el color asig-
nado en la fignra
7.21. Se consice-
va ¢l criterio para
1 representacion
de A esqutina
inferior izquierda
y B esquina supe-
rior derecha
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Zona A (UTH) B (UTM)

Galicia (-69289,4594504) (395459,4919099) o
Pirineos (430493,4500282) o (llSSTWAQOleZ) o )
Po_rtugal (-162710,4148673) (264399,4665394) o )
Centro o (178330,4237009) - (598697,4653935;

Ibéri;a (480107, 4334431) (911751,4622048) -
‘GOIfO de Cédiz (-53310,4114170) (1893(7,4320870) ) o
Alborén (180543,3781793) (542397 ,4143206)

7 (466778,4010210) _(789384,4336058)_

Béticas Orientales

De forma andloga a como se procedié en el estudio y caracterizacién fractal de
la sismicidad, este andlisis consiste en recubrir el 4rea fracturada mediante un malla-
do regular y contar el nimero de celdas que, por /o menos, contiene una fractura o
parte de ella. Se varia el tamafio de la celda disminuyendo el valor de paso de malla
a partir de un criterio diddico y se repite el proceso sucesivamente. Finalmente, se
representa en un diagrama bilogaritmico el valor del nimero de celdas que con-
tienen falla, N(€), frente al paso de la malla (€).

Si la curva se ajusta a una recta, segin el modelo:

N(g)oc g™ ecuacion [8.29]

el valor de la pendiente constituye su dimensién fractal (D,). Este conteo bidi-
mensional se define como una medida binaria sobre la estructura de la ved de fracturas
a diferentes escalas. La computacién del andlisis de box-counting se realiza mediante
la aplicacién del c6digo DFP (Paredes, 2002).

La superposicién del mallado sobre el conjunto de lineamientos se realiza
dentro de los limites de comportamiento autosemejante de cada mapa de line-
amientos. La escala o /7mite inferior del tamafio de la celda (inner-cutoff) es el tama-
fio de la linea mds pequefla que hay en el mapa. Por debajo de este valor,
disminuye la resolucién de la informacién aumentando la relacién ruido/sefial
(Pérez Lépez, 1999).

La escala o /imite superior (outer-cutoff) corresponde a la celda mayor que no tiene
lineamiento completo o parte de él. Recubriendo una superficie de dos dimensio-
nes mediante celdas regulares para medir una distribucién espacial de lineamien-
tos y caracterizar su irregularidad, un tamafio de celda mayor que el hueco més
grande del mapa, provocard que todas las celdas tengan siempre un lineamiento.

Por encima de este valor, la relacién N(€) frente a € se ajusta a una recta con una
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pendiente igual a 2, valor de la dimensién del plano que contiene al conjunto de
lineamientos. Los valotes por debajo del inner-cutoff se ajustan a 1, valor de la dimen-
sién topolégica de la propiedad que se representa (Iineas sobre un mapa). Por tanto,
la dimensidn fractal que se obtiene con la técnica de conteo binario de celdas 2-D
(box-counting) es un nimero acotado entre los valores 1y 2.

Los resultados de log IN(€) »s. log €, que se presentan a continuacién (figura
8.7), han sido obtenidos a partir de la base de datos vectoriales de las trazas sobre
toda la Peninsula Ibérica, teniendo en cuenta que la base de datos sismica cubria
parte del norte de Argelia, en las ulteriores comparaciones esta drea no se tendra
en cuenta. En todos los gréficos (figuras 8.7, 8.8 y 8.9), la escala utilizada estd medi-
da en unidades del S.I. (metros).

En el andlisis que se presenta a continuacién (figuras 8.9ay 8.9b) se aplica el
mismo procedimiento sobre cada una de las zonas marcadas en la tabla 1. Cada
una de las curvas, en las que se representa por puntos los valores de N(€), para cada
una de las escalas consideradas, corresponde con el drea segtin su color. Dado que
dichas dreas poseen una superficie cubierta muy parecida, el conjunto de resulta-
dos se agrupa en una acumulacién de curvas, aunque lo importante es que muchas
de ellas poseen las mismas pendientes. Como se presenté en la tabla 1, estas dreas
son Galicia, Centro, Ibérica, G. Cédiz, Albordn y Béricas Orientales con un valor
promedio de 1.6 aproximadamente. El resto, destaca por su elevado valor (Portugal)
de casi 1.7.

10.000
e
[ ]
o
® \.\ ™
Ay
i * - \.\...
1.000 - - Waee
8 g
=4 e 8
& .
3
o
g
‘e 100
I}
(5]
0
o
o
[
[&] !
. Alboran
10 @ Béticas Or.
. Céadiz
® centro
© Galicia
Ibérica
@ Fidineos
. Portugal
1
1.000 10.000 100.000
Escala & (m)

Fignra 8.7.
Resultados obten:-
dos para el cardi-
nal de un E-recu-
brimiento no
disjunto con el
campo de fractu-
ras en Juncion de
la escala € (en
metros), y la
regresion lineal
ajustada (escala
bilogaritmica
decimal) para
cada subzona
(tabla 8.1)

263



PROYECTO PRIOR. DETERMINACION DE FALLAS DE PRIMER ORDEN MEDIANTE EL ANALISIS INTEGRADO DE DATOS GEOLOGICOS

Figura 8.8. 11 Oz e g ottty
Resvitados obteni- ‘
dos para el cardi-

1x104
nal de un E-vecri-
N =z
brimiento no @
disjunto con el 2 1xio
. [0
campo de baricen- £
o
tros de todas las S .
9] 1x1 g
Jracturas en fun- g ,
ci6n de la escala € 8 )

(en metros), ¥ la 1x10!
regresion lineal
ajustada (escala

. L. 0
bilogaritmica A0t ] el
detiilzﬂ/) 1x103 1x10% 1x10° 1x108
Escala € (m)
. 5
Fignra 8.9. x10 T
Resultados obteni-
dos para el cardi-
1x10*
nal de un E-recn-
brimiento no z = .
.. g ]
disjunto con el 5§ o g
campo de baricen- = o =
tros en funcién de g =
la escala € (en g 1x10F 4
metros) para cada bl
subzona (tabla ©
8.1), y la regre- 10" —
sidn lineal ajus- ”
. . . ' Galicia: 1.62
fﬂ[l]d (ejf([/ﬂ &2(0— = . - B Pirineos: 1.66
garitmica 1x10 i It @ ® O veicatse
dg[jﬂgﬂ[) 1x10° 1x107 1x10° 1x108 Centro: 1.63
I, ' Cadiz: 1.84
Escala € (m) ® & " Betor: 1.61
1x10° — - — === @ f © Alboran: 1.6
! . . . Porlugal: 1.69
= 3 Global: 1.66
1x10%
z
e
= |
% Ax10° .
8
8 - \
o
Q
(&)
@ 1x102 -
[
s :
;\\ 4
1X10" :
|
15100 ——— —
1x10% 1x101 1x10° 1x108
Escala € {m)

264



Analisis del patron de la fracturacién

Para todos ellos, el valor del rango de escalas para el cual el ajuste es estadis-
ticamente representativo se encuentra en el orden de 200 km hasta los 10 kil6-
metros. Para escalas inferiores se aprecia significativamente una tendencia hacia

valores nulos de D, habida cuenta de tratarse de un recubrimiento de puntos.

La evaluacién de la funcién de correlacion C(r) sobre un conjunto de puntos
(o en este caso de baricentros de las fracturas) de coordenadas x se realiza median-

te la aproximacién:

Nep Nep
Clr)= <Nep(Nep - 1))—l iie(r -—lxi - xil) ecuacion (8.30]
=1 j=1
jl
siendo 6() la funcién de Heaviside y Nep el nimero de puntos (baricentros) del
conjunto sobre el que se evaltia la funcién C(r). Si el comportamiento de esta fun-
cién C(r) varfa en funcién de la distancia entre los puntos que forman el conjun-

to sujeto de andlisis segtin una ley hiperbélica de exponente constante:
D,. .
Clr) oc ™ ecuarcion [8.31]

entonces, puede asumirse que el comportamiento en IR? de la cotrelacién entre los
baricentros analizados es invariante al cambio de escala. Ademds, suele tomarse el expo-
nente de la ley hiperbélica calibrada como una aproximacién a la dimensién de corre-
lacién De.. Los resultados de log C(r) vs. log r, que se presentan a continuacién, han
sido obtenidos a partir de la base de datos vectorial de las fracturas de la figura 8.6,
teniendo en cuenta que para cada fractura se ha obtenido su baricentro. De los resul-
tados obtenidos graficamente puede verse tanto en la figura 8.10a como en la B que

no se presentan dos pendientes como para los epicentros.

El comportamiento de agregados de particulas que siguen una estructura frac-
tal define una variacién en la masa M(r) del agregado que se encuentra dentro de

un 4rea de radio r que varfa hiperbélicamente con el radio r segin:

M(r) oc ¥ ecriacion [8.32]

Para la calibracién de dicha ley a través de la dimensién de masa o agregacién
D, es preciso estudiar cémo se comporta el nimero de puntos que quedan dentro
de un circulo en funcién del radio. Este nimero de puntos se asocia con la masa
del agregado M(r) o con su densidad €(r), estableciéndose que, para un agregado

contenido en un espacio euclideo IR™

plg) oc g ecracion [8.33]
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Los resultados de log M(r) »s. log r, que se presentan a continuacién (figura

8.11), han sido obtenidos a partir de la base de datos vectorial de fracturas sobre

toda el 4rea de la Peninsula Ibérica. Como se aprecia en la figura 8.11, en todos

los casos, el comportamiento de la funcién de masa de agregacién es muy seme-

jante. Los valores concretos de la dimensién correspondiente se han presentado en

la tabla 8.2 encontrandose todos ellos muy préximos a 2, en el intervalo de 1.7 a

1.9, lo cual permite aseverar que en la mayoria de los casos la distribucién de agre-

gacién global se encuentra muy cercana de corresponder a un agregado uniforme

sobre el plano.

266



10000

1000 ~

M(R)

100 -

1

10000

000

1000 -

100

M(R)

1000

Andlisis del patron de la fracturacidn

Fignya 8.11.
Resultados obteni-
dos para la fun-
cidn de masa en
Juncidn de la dis-
. tancia v (en
metros), y la
regresion lineal
ajustada (escala
- bilogaritmica
decimal). Los
cddigos de color
son los utilizados
en la tabla 8.1

10000 100000 1000000

Radius (m)

Tabla 8.2.
Wi Resultados numé-
ricos de los valores
calibrados para
las pendientes de
los diferentes
modelos de com-
portaniento frac-
tal para la fun-
cidn de
distribuciin de
magnitudes (b),
la distribucion de
las fractiras
(Dy) y la distri-
bucidn de baricen-

10000 100000 1000000

Radius (m)

ZDNA b
1.32

Galicia

1.46

1.50

Pirineos

Portugal

Centro 1.69

|bérica

Golfo de Cadiz

129
123

Alboran 1.40

Béticas Orientales

1.40

D,

1.80
1.79

DBD

1.62

1.66

1.86
1.79

1.83

161

1.80
1.86

1.69
1.63
1.62

1.64

1.60
1.6l

D

2.1

2.1
2
2.0
2.0

18

Dy

D]-L I:]]+L

1.62
1.58

I:]Z+l
1.56

1.57

1.13

_DH tros (vesto) sin

ponderar con la
longitud de la
Jractura (<L) y
ponderado (+L),
para cada zona.
Se han marcado
los valores extre-
mos en negrita
(mdximo) y cnrsi-
va (minimo) para
cada pardmetro

1.55
—1.51
1.62
161 - 1.66
5 1.57
0.89
1.63‘
164

1.77

1.60

1453

1.66

1.63
160
151
1.56

1.54

1.63
1.80

1.64

1.85

1.67

1.64
1.60

0.90

1.58

1.66

1.56

148

1.56

1.54

1.76

2.0
2.1 1.89

1.77

267



PROYECTO PRIOR. DETERMINACION DE FALLAS DE PRIMER ORDEN MEDIANTE EL ANALISIS INTEGRADO DE DATOS GEOLOGICOS

268

En el conteo realizado anteriormente, denotado por binario por sus dos valo-
res posibles (0 si no hay epicentro en la celda y 1 si al menos hay un epicentro),
no se tiene en cuenta la importancia de una celda frente a las demds si ésta tiene
en su interior mds fracturas que otra. Es decir, se trata de un conteo en el que no
se pondera el peso relativo de cada celda frente al proceso espacial que esta anali-
zdndose, y dado que, como habitualmente ocurre en la naturaleza, las fracturas no
se encontrardn uniformemente repartidas en el espacio es necesario asignar a cada
celda una importancia un peso que permita tener en cuanta la cuantificacién de la
fracturacién en su interior. La asignacion de un peso a cada celda puede realizarse
teniendo en cuenta la probabilidad de fracturacién en el drea y posicién que ocupa
la celda, en funcién del ndmero de baricentros de las fracturas que hay en su inte-
riot, supuesto el proceso de ocurrencia idénticamente distribuido e independien-

te (hipétesis 1id). De esta forma a cada celda se asigna una probabilidad p; dada
por:
Nep

.G
g ) ecuacion [8.34]

P; Nep

siendo 1)) la funcién indicadora de valor unidad si el epicentro j se encuentra den-
tro de la celda i, y cero en otro caso. Segtin esta ponderacién en cada celda es posi-
ble calcular D, a partir de la definicién de informacién de Shannon, para la que la
informacién se evalGa exclusivamente sobre aquellas celdas que aportan algo de
informacién. De esta forma, si se estudia la variacién de la informacién I(€) en fun-

cién de la escala, con la escala mediante el limite:

N(e)
_Z p;log p, ecracion [8.35]

D, =lim ———

=0 log€
es posible obtener la dimensién de informacién. Mediante este andlisis puede des-
cubrirse el comportamiento singular de la distribucién de puntos sobre el plano,
siempre y cuando éste no se encuentre homogéneamente repartido. Las diferen-
cias entre el patrén homogéneo y el que posee una aleatoriedad estructurada se cons-
tatan cuando existe una diferencia entre el valor de Dy y de D,.

Sobre el andlisis por zonas (figura 8.12) es importante remarcar la singulari-
dad del 4rea de Golfo de Céddiz, cuyos niveles de informacién son inferiores al resto
de las zonas analizadas. Esto, que provoca que posea un valor de dimensién de infor-
macién inferior al resto, puede estar originado porque toda la informacién se

encuentra concentrada alrededor de un drea interna. Como puede entenderse, este
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hecho no se pone de manifiesto en la caracterizacién de la irregularidad de ocu-
rrencia en el que todas las celdas son equiprobables.

Como se ha indicado, para el estudio del comportamiento fractal de las distri-
buciones en superficie de los puntos baricentros la realizacién del célculo de la dimen-
sion de capacidad D, mediante una técnica de tipo conteo binario, en este valor no
influye para nada el peso de la celda y por lo tanto aquella informacién que cada epi-
centro pueda aportar a éstas. Si ademds se considera que el punto, no sélo por su ocu-
rrencia en una determinada drea, se encontrase marcado con un peso, debido por ejemplo
a su magnitud, o bien longitud de fracturacién como es el caso aquf tratado, la infor-

macién que aporta se ve modificado por esta etiqueta asociada a cada punto.

Fignra 8.12.
Resultados obteni-
dos para la fun-
cion de masa en
Juncidn de infor-
macién de
Shannon en fun-
cibn de la escala €
(en metros), y la
regresion lineal
ajustada (escala
bilogaritmica
decimal). Base de
datos vectorial de
baricentros para
Cada zona
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La asignacién de un peso a cada celda puede realizarse teniendo en cuenta la
probabilidad de ocurrencia de fracturacién en el drea y posicidon que posea la celda,
en funcién del nimero de baricentros que hay en su interior, supuesto el proceso
de ocurrencia idénticamente distribuido e independiente (hipétesis iid), y afiadiendo
la importancia o ponderando el hecho de que la fractura sea de mayor o menor lon-
gitud, es decir produzca una ruptura por un terremoto mayor 0 menof que orras

de alrededor. De esta forma si a cada celda se asigna una probabilidad p; dada por:

Nep

2 wil0)

ecracion [8.36]

bi = Nep
siendo 1,(j) la funcién indicadora de valor unidad si el baricentro j se encuentra
dentro de la celda i, y cero en otro caso y el peso w; el que evalta la importancia
de la fractura j en la celda i-ésima, en funcién de la longitud de ruptura a partir
del modelo Wells y Coppersmith. Segtin esta ponderacién en cada celda es posi-
ble calcular D, a partir de la definicién de informacién de Shannon, para la que la

informacién se evalta exclusivamente sobre aquellas celdas que aportan algo de

informacién:
N(e)
p; log p;’ y
D i zl ecracion [8.37]
 =lim —
£-0 — Og £

Los resultados de log I(€) »s. log €, que se presentan a continuacién, han sido
obtenidos a partir de la base de datos vectorial de fracturas (figura 8.6) segiin los
criterios expuestos en PRIOR por el equipo de la UCM, y de la subdivision en
zonas de especial interés segin la tabla 8.1, tras aplicar a la magnitud de cada epi-
centro el modelo Wells y Coppersmith descrito. El hecho de asignar a cada celda
una ponderacion a la probabilidad de ocurrencia supone una modificacién en la
medida de soporte geométrico que a la vista de los resultados acentda el compor-
tamiento singular del proceso espacial de fracturacién.

Los valores obtenidos (figura 8.13) para las dimensiones D, son, en todos los
casos, inferiores a las obtenidas sin la ponderacidn, resultando ahora el comporta-
miento de Golfo de Cadiz con un valor notablemente inferior al del resto de zonas.
Sefialar que el mayor valor obtenido corresponde con la zona del Golfo de Cédiz
que lo denota como una zona de notables caracteristicas de heterogeneidad.

La definicién de la dimensién de informacién o dimensién de primer orden
puede ser generalizada para cualquier momento q de orden superior a 2, segtn la
teorfa de la informacién de Renyi. Por ejemplo, para q = 2, es posible calcular el
valor de la dimensién de correlaciéon D, segiin los momentos de segundo orden de

la medida de probabilidad definida para ponderar cada celda:
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N(e)
2
~log Z p: ecuacion [8.38]
D,=lim——*
£-0 log £

Mucho mds notable es la singularidad del drea de Galicia que, en el estudio
de los momentos de segundo orden, destaca sobre todas las demds con una dimen-
sién realmente inferior al resto, cuya discribucién parece mantenerse en conjunto

muy parecida entre si (figura 8.14).
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Figura 8.13.
Resltados obreni-
dos para la fun-
cidn de distribi-
cion de
informacion de
Shannon en fun-
cidn de la escala €
(en metros), y la
rvegresion lineal
ajustada (escala
bilogaritmica
decimal), aplica-
do el modelo de
Wells y
Coppersmith en
las fracturas. Los
codigos de color
son los utilizados
en la tabla 8.1
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Figura 8.14.
Resultados obreni-
dos para la fun-
cibn de corvelacion
por momentos de
segnndo ovden, en
Jfuncion de la
escala € (en
metros), y la
regresion lineal
ajustada (escala
bilogaritmica
decimal). Base de
datos sismicos de
baricentros para
cada zona [iltra-
da. Los cidigos de
color som los utili-
zados en la

tabla 8.1
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O bien, la dimensién de correlacion D, segtin los momentos de orden dos de

la medida de probabilidad definida para ponderar cada celda:

ecracion [8.39]

Segtin Hirata (1989), aunque la autosemejanza geométrica (en la discribucién
espacial) de los conjuntos de fallas para un rango de escalas estd basado tanto en

observaciones geolégicas como en consideraciones topolégicas, la autosemejanza
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de la distribucién en zamaito de estas fracturas viene desde la ley de Gutenberg y
Richter. Hirata (1989) parte tanto del modelo de barreras como del modelo de aspe-
rezas (Lay y Kanamori, 1981) pero no de una estructura fractal previa de la dis-
tribucién espacial de las fallas. Segin el modelo propuesto por Hirata (1989), el
pardmetro b de la ley de Gutenberg y Richter se correlaciona directamente con la
dimensién de correlacién D, para cada regién en particular, siendo una relacién
que es funcién del tiempo.

Lasingularidad de los momentos de segundo orden se pone atin mds de mani-
fiesto cuando se utiliza la medida ponderada con la longitud de ruptura. Se encuen-
tra ahora un comportamiento parecido en las dimensiones D, para las zonas de
Pirineos, Ibérica, y Galicia, con un valor cercano a 1.56, por un lado, y por otro
en las zonas de Portugal, Centro y Béticas Orientales, Albordn por otro, préximo
a 1.66. Los valores extremos se localizan sobre la zona de Golfo de Cédiz (proxi-

mo a 0.9) y el mdximo para Portugal con 1.77 (figura 8.15).
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Figura 8.15.
Resultados obteni-
dos para la fun-
cibdn de correlacion
por momentos de
segrindo orden, en
Juncidn de la
escala € (en
metros), y la
regresidn lineal
ajustada (escala
bilogaritmica
decimal). Base de
datos de baricen-
tros ponderados
para cada zona
filtrada aplicado
el modelo Wells y
Coppersmith. Los
cddigos de color
son los ntilizados
en la tabla 8.1
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luacion del analisis de la fracturacion y la sisn

En este tltimo epigrafe se recogen, de manera sintetizada, los resultados obte-
nidos tras las regresiones hiperbélicas efectuadas para estimar los valores de D,,,
D¢, Dy para el conjunto de datos de fracturacion, entendida como segmentos rec-
tilineos y representada por los baricentros de cada fractura, sobre el drea de la Peninsula
Ibérica y en cada una de las zonas que se han definido con un criterio tecténico.
Sobre la tabla 8.2 se plasman los valores numéricos que, con una precisién de una
centésima, se han obtenido para cada uno de los tipos de caracterizacién fractal
propuestos.

Asimismo, se ha incluido la columna de valores del pardametro de sismicidad
b que se obtuvo en la caracterizacién paramétrica de cada zona, andlisis efectuado
en el capitulo VIIL

En lo que respecta a la caracterizacion del patrén de fraccuracién mediance los
segmentos vectoriales, los valores de D, calculados son relativamente elevados res-
pecto a los valores que, habitualmente, llegan a obtenerse en otros contextos tec-
tonicos (del orden de 1.75) y son semejantes para Galicia, Pirineos, Centro, Cadena
Ibérica y Albordn, con un valor promedio de 1.8. El valor mds bajo aparece en el
Golfo de Céddiz, con un D, préximo a 1.6. Destacan los valores de D en la zona
de Portugal y Béticas Orientales, con 1.86. Esto supone que, para la mayoria de
las zonas estudiadas, la distribucion espacial de la fracturacién no llega a rellenar
toda la superficie, encontrandose distribuida con un patrén aleatorio estructura-
do, formando agrupaciones de eventos (grumos), aunque si bien, es en las dos zonas
donde el valor es tan alto, donde la fracturacién es mucho mds densa.

Como puede apreciarse en el grafico (figura 8.15), donde se han recogido los
datos de la tabla 8.2 anterior, los valores obtenidos verifican Dy>D,>D, para cada
una de las zonas, teniendo en cuanta las medidas sin ponderar. No es posible
encontrar una relacién clara encre comportamientos, si bien es de destacar que, en
la mayorfa de los pardametros, los valores méaximos los posee la zona de Portugal
(fachada atldntica), a excepcién del médximo valor de b, si bien tiene el siguiente
valor més pequefio después del méximo (b = 1.50); y lo mismo para el valor de la
dimensién de agregacion (D,, = 1.80). De manera semejante se comporta la zona
de Golfo de Céddiz, cuyos pardmetros son los més bajos, a excepcién del valor de la
dimensiéon de masa para la que tiene el segundo valor més bajo.

De esta forma, es posible avanzar un criterio de reconocimiento de compor-
tamientos interrelacionados que, de forma cualitativa, permite determinar la rela-
cién sismicidad — fracturacién en zonas con caracteristicas tecténicas comunes en
la Peninsula Ibérica. Hay que recordar que, como se present6 en el capitulo 7, la
mayoria de las leyes sismicas hiperbdlicas son de cardcter local y se encuentran some-

tidas a las condiciones 77 situ del medio fisico. Aunque no es posible establecer una
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relacién explicita entre el pardmetro de sismicidad y las caracteristicas fractales de
los baricentros de las fracturas, puede decirse que valores elevados de b estdn liga-
dos con valores elevados de las dimensiones fractales de los baricentros y recipro-
camente y a la inversa, valores bajos de b se encuentran ligados con valores bajos
de dichas dimensiones fractales.

Asf pues, aunque no se presentan las posibles relaciones grdficas de correla-
cién que pueden encontrarse entre el grado de sismicidad, valorado por b, y el resto
de pardmetros que han sido calibrados para cada modelo de itregularidad fractal
(Dy, D), D,, D y Dy, habida cuenta de la gran variabilidad detectada, atin y a
pesar de las tendencias descubiertas, estas relaciones pueden constatarse en el gra-
fico superior de la figura 8.15. Se ha trazado el valor de b, para cada zona, como
la tendenciaa la dependencia y correlacién positiva que se encuentra entre las dife-
rentes dimensiones fractales y éste, a excepcidn del caso de la zona Centro donde

hay una correlacién negativa.
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Figura 8.17.
Diagrama en el
qiee se vepresentan
los valores de b
calenlados bien
sobre la ley de
Gutenberg y
Richter, bien sobre
la Ley de Aki,
para las diferen-
tes zonas defini-
das sobre la
Peninsula Ibérica

Fignra 8.18.
Diagrama en el
qre se vepresentan
los diferentes
valores de la
dimension de
recubrimiento
para cada zona
en cuanto a la
geometria del con-
Junto utilizado
para su calculo
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El estudio de la aplicacién de la Ley de Aki para la determinacién, bien del
parametro de la sismicidad a partir de los valores de la dimensién fractal del
patrén de la fracturacién para cada zona, bien de la dimensién fractal de la frac-
turacién responsable de la actividad sismica de pardmetro b, y que se muestra
en la figura 8.18, tiene diferentes consecuencias. En primer lugar, si se com-
paran los valores de los pardmetros de la sismicidad b real procedente de la cali-
bracién de la Ley de Gutenberg y Richter, para la base sismica de cada zona,
con el valor de b calculado mediante la Ley de Aki, tomando la dimensién frac-
tal de recubrimiento del patrén de fracturacidn, los resultados son totalmente
dispares. Este hecho puede deberse a que, en la definicién de la Ley de Aki, el
valor de la dimensién que entra en la ecuacién se corresponde con el de la dis-
tribucién tridimensional de las fracturas, la cual se desconoce, o bien puede ser
debido a que el valor utilizado de ¢ = 1.5 no sea el apropiado por sus caracte-
risticas locales.

Un comportamiento andlogo se encuentra si se comparan los valores resultantes
de obtener la dimensién del campo de fracturas, responsable de la actividad sis-
mica marcada por el pardmetro b para cada zona, con la dimension de recubrimiento
que posee segun las fracturas delineadas obtenida a partir de la Ley de Aki, o con
las dimensiones fractales de sus baricentros o de los epicentros donde se localizan

los terremotos que se comportan segiin el b utilizado (figura 8.18).

Figura 8.19.
Diagrama, reco-
gido de la Fignra
8.16, donde se
representan los
valores del pard-
metro de sismici-
dad by la dinen-
sidn de corvelacidn
D, de los baricen-
tros sin ponderar
con ba longitud de
Jractura (o D, )
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Revisando con detalle el grifico de la figura 8.16, la dimensién fractal que mejor
caracteriza, y que se correlaciona positivamente con el pardmetro de la sismicidad
en cada una de las dreas es la denominada dimensién de correlacién de los baricen-
tros, sin ponderar con la longitud de la fractura. Para el gréfico de la figura 8.19,
se han extraido los valores precisos que permiten confirmar este hecho, que ademds
ha sido reconocido en numerosas referencias bibliograficas, habida cuenta que éstas

lo confirman sobre la dimensién de correlacién de los campos de fracturas.



IX. Discusién y conclusiones






En la introduccién de esta publicacién ya se expone que uno de los aspectos
que influyen mds decisivamente en la seguridad nuclear de los emplazamiencos de
instalaciones nucleares y de los almacenamientos de residuos, es la caracterizacion
del movimiento del terreno por efecto sismico. En este contexto, uno de los obje-
tivos principales del Proyecto Sigma, realizado en colaboracién (CSN-Enresa-
UCM) en 1995-1997, consistié en la definicién del campo de esfuerzos tecténicos
actual en la Peninsula Ibérica.

Este fue el primer paso para llegar a una definicién mds precisa de la peligro-
sidad sfsmica fundamentada en una modelizacién sismotecténica consistente y en
su caracterizacién derivada de fuentes sismicas. Pero para caracterizar adecuada-
mente el riesgo sismico, una vez determinados los esfuerzos tecténicos activos, ha
resultado fundamental definir el medio fisico sobre el que estdn incidiendo: la cor-
teza superior y sus discontinuidades de orden mayor, ya que son éstas las que pue-
den producir terremotos importantes.

Por tanto, el siguiente paso en el conocimiento del riesgo sismico a escala regio-
nal ha estado encaminado, al igual que se hizo en la zonacién sismotecténica de
Francia, a localizar las fallas y estructuras tecténicas susceptibles de experimentar
movimientos importantes bajo el campo de esfuerzos determinado en el Proyecto
Sigma.

Con este objetivo, y para la Peninsula Ibérica, el Proyecto Prior, mediante cola-
boracién entre el CSN, Enresa, IGN y las universidades Complutense, Auténoma,
Politécnica de Madrid y la Libre de Amsterdam, ha cartografiado las fallas de pri-
mer orden favorablemente orientadas respecto al campo de esfuerzos tecténicos acti-
vos. Para ello, se ha utlizado informacién de base procedente en buena parte de
Enresa y del IGN, como los mapas de pendientes de primera derivada, base topo-
gratica GTOPO30, informacién gravimétrica, anomalias magnéticas a partir de
un vuelo de Enresa, mapa de la profundidad del Moho y analisis de los perfiles sis-
micos profundos disponibles, entre otras fuentes de informacién.

Con todo ello y como objetivo final del Proyecto Prior, se pretendieron reali-

zar dos mapas a escala 1:4.000.000, a saber:

a) Mapa de Fallas de Primer Orden de la Peninsula Ibérica (en el que se sefia-

larfan aquellas con movimientos recientes).

b) Mapa de Fallas de Segundo Orden (que reflejarfa las caracteristicas fracta-

les del proceso de fracturacién).

No obstante finalmente se decidié fusionar estos dos mapas en uno solo a esca-
la 1:2.000.000, que ha sido editado en diciembre de 2005 por el Instituto
Geogrifico Nacional (IGN), con la colaboracién del resto de organismos

participantes.
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Estos mapas van a ser una base imprescindible para la realizacién de posibles
estudios detallados que se requieran en emplazamientos concretos, redundando en
beneficio de las reevaluaciones de la seguridad de las Instalaciones Nucleares exis-
tentes y en el disefio de posibles almacenamientos temporales o definitivos de resi-
duos radiactivos y de combustible gastado procedente de centrales nucleares
espafiolas

Ademds los resultados cientificos del Proyecto Prior son de forma resumida
los siguientes:

La Peninsula Ibérica se encuentra situada en una zona de convergencia “lenta”
(de 4 a 5 mm/afio, segtin la longitud) entre dos placas mayores, Eurasia y Africa.

La sismicidad en el limite entre las placas Eurasidtica-Africana define cuatro
sectores geodindmicos diferentes, desde el punto triple de Azores hasta la Peninsula
Ibérica: una zona de divergencia ocednica en la Dorsal de Terceira, una zona trans-
formante intraocednica, una zona de convergencia ocednica y una zona de conver-
gencia continental. Las islas Azores, alineadas segin una direccién NO-SE y con
un vulcanismo activo, son la expresién superficial de la Dorsal de Terceira. Al igual
que en la Dorsal Centroatldntica, las principales estruccuras son de tipo extensio-
nal y, en este caso, acomodan una extensién hacia N42E.

Desde el extremo S de la Dorsal de Terceira hasta una longitud aproximada
de 10° O, se extiende la zona transformante intraocednica, que Se caracteriza por
la presencia de una zona de fractura sin actividad sismica instrumental, en su parte
mds occidental, la falla Gloria. M4s al E se sitia una zona ocednica con batimetria
compleja en la que la orientacién de las estructuras activas es bastante heterogé-
nea y el régimen de esfuerzos es de tipo desgarre, con una orientacién del esfuer-
zo horizontal médximo hacia N145E. Finalmente, en las proximidades del contacto
entre el margen meridional ibérico y el continente africano se localiza la zona de
convergencia continental con una distribucién difusa de los epicentros de los terre-
motos. Se mantiene una orientacién media del esfuerzo horizontal mdximo en torno
aN150E y un régimen de esfuerzos de desgarre, que hacia el N de Argelia se trans-
forma en compresién uniaxial.

Dentro de la peninsula, trabajos mds detallados indican que la mayor parte
estd sometida a una compresién NO-SE que se ha mantenido prdcticamente cons-
tante desde el Mioceno superior.

La actividad sismica en la Peninsula Ibérica, aunque evidentemente origina-
da por la convergencia de las placas Africana y Euroasidtica, no se limita al actual
contacto entre las placas mayores; los terremotos ocurren, aunque con una menor
tasa de actividad, en casi todo el entorno intraplaca del antepafs Ibérico, lo que
indica una deformacién tecténica actual muy distribuida y aporta una evidencia
adicional de la dindmica de esta zona, tal y como se manifiesta en los procesos tec-

tdnicos recientes.



Este campo de esfuerzos con deformacién distribuida ha producido deforma-
ciones de gran radio que afectan a toda la Corteza y a la Litosfera [béricas. Los mode-
los de deformacion de la litosfera son congruentes con la reactivacién alpina de la
litosfera varisca y con el desarrollo de inestabilidades compresivas. Hay que rese-
flar que, debido al bajo crecimiento y a la baja tasa de acortamiento, estas inesta-
bilidades desarrollan amplitudes relativamente grandes (1 km). Parece que el
acoplamiento/desacoplamiento entre la corteza y el manto litosférico explica las
diferentes longitudes de onda observadas en la Peninsula Ibérica. Los modelos sugie-
ren que la mds pequefia (50 km) puede ser el resultado del plegamiento de la cor-
teza superior frigil, y que la distribucién de la fracturacién estd controlada, en cierta
medida, por su potencia. Los modelos que incluyen zonas débiles en el margen meri-
dional, sugieren un acortamiento desde el sur que no es capaz de provocar defor-
maciones en toda la litosfera Ibérica. Al contrario, los modelos que suponen un
acortamiento simétrico, producen unos patrones de deformacién mds realistas, repro-
duciendo las variaciones laterales de la deformacién.

La intensidad epicentral de la distribucién espacial de terremotos del Iimite
Iberia-Africa muestra una escala de maxima informacién en la discretizacién a 22
km, mientras que la densidad energética muestra un primer méximo a 168 km.
Esto significa que los patrones de ocurrencia y liberacién de energia son diferen-
tes en la misma drea. La medida de 168 km estd fuertemente condicionada por la
distribucién espacial de los sismos de magnitud mayor que M 2 4.5 y representa
una distancia entrépica "media" en la distribucién de estos terremotos. Las aniso-
tropfas sobre la distribucién de la sismicidad detectan la superposicién de dos pro-
cesos con caracteristicas correlatorias diferentes. El primero con una direccién de
médxima correlacién a N10SE, y con una correlacién mdxima de unos 210 a 220
km El segundo con una distancia de médxima correlacién de 200 km en la direc-
ciébn N20E.

El patrén de deformacién fragil (fallas de segundo orden) de la Peninsula Ibérica
muestra unas pautas muy constantes de orientaciones de fallas, aunque localmen-
te aparezcan con sentidos de movimiento contrapuestos o predominen unas sobre
otras. En general se reconocen tres direcciones principales (N-S, NO-SE y NE-SO)
y una menor (E-O). Las fallas NO-SE, N-S y NE-SO resultan especialmente ubi-
cuas; sus movimientos predominantes son en direccién, e inverso (sobre todo en
las NE-SO del Sistema Central) y en las mds segmentadas de las Cordilleras
Béticas).

El patrén de fallas de primer orden de la Peninsula Ibérica muestra unas
orientaciones de fallas muy bien definidas. En general se reconocen dos direccio-
nes principales (NE-SO, NO-SE) y dos menores (E-O y N-S). Las fallas NO-SE y
NE-SO presentan un gran recorrido, con longitudes de traza ocasionalmente supe-

riores a varios centenares de km y con movimientos predominantes en direccién,
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e inverso (sobre todo en las NE-SO). Las NE-SO son dominantes en Galicia y Portugal,
las cordilleras Béticas, el Sistema Central y las Cordilleras Costero Catalanas. Las
NO-SE son més abundantes en la Cordillera Ibérica, las Béticas y, en menor medi-
da, en Pirineos y el Macizo Ibérico. Por lo que respecta a las otras dos familias, con
alguna excepcion, aparecen muy segmentadas por las anteriores y muestran, por
tanto, unas longitudes de trazas menores. Las de orientacién E-O son dominantes
en Pirineos, Sistema Central, Cordillera Cantdbrica y Bécicas, siendo el movimiento
dominante en estas fallas de tipo inverso. Las fallas de orientacién N-S son las menos
abundantes y aparecen fundamentalmente en las proximidades del Margen Acldntico
(Galicia y Portugal) y, en menor medida, en algunos sectores dispersos del Sistema
Central y Béticas. El movimiento de estas fallas es en direccién, con frecuentes com-
ponentes extensionales.

En el interior peninsular la actividad sismica puede considerarse como baja o
media (velocidades de movimiento bajas y retornos largos). No obstante, este tra-
bajo pone de manifiesto que los terremotos se nuclean sobre las fallas que han sido
activas durante el Cenozoico. Dado su tamafio, su potencial sismico es muy gran-

de, no pudiéndose descartar la ocurrencia de sismos de magnitudes elevadas.
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