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The Island of Mallorca in Geologic context of Occidental Mediterranean Sea
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RESUMEN:

Mallorca es la mayor de las islas Baleares, las cuales constituyen la parte emergida del Promontorio
Balear, que se extiende desde el Cabo de la Nao (SE de la peninsula Ibérica) hasta la cuenca Liguro-
Provenzal, en direccion NE a lo largo de 440 km. El Promontorio Balear corresponde a la prolongacion
hacia el NE de la Cordillera Bética y estd limitado por tres cuencas: la Catalano-Balear al NO, la Norte-
Africana al S y la cuenca Liguro-Provenzal al NE. El Mediterrdneo occidental estd constituido por un
conjunto de cuencas, algunas con fondo ocednico, separadas por islas y rodeadas por cadenas de plega-
miento. Es una zona muy compleja en la estructuracion de la cual han intervenido procesos extensionales
y compresivos. Para entender la interaccion de estos procesos se necesita un conocimiento detallado de
la geologia de la zona y, por tanto, las islas son puntos claves. Por tanto, la determinacion de la estructu-
ra de la isla de Mallorca y de su evolucion a lo largo del tiempo, asi como la del resto de las islas, es im-
portante para la comprension de la evolucion geodindmica del Mediterrdneo occidental.

ABSTRACT:

Mallorca it is the greater than the Balearic Islands, those which constitute the emerged part of the
Promontory to Shoot, that is extended from the End of the Nao (IS of the Iberian peninsula) until the ba-
sin Liguro-Provenzal, in address NE throughout 440 km. The Promontory to Shoot corresponds to the
prolongation toward the NE of the Andalusian mountain chain and it is limited by three basins: the Cata-
lano - to Shoot to the NOT, the North - African to the S and the basin Liguro-Provenzal to the NE. The
western Mediterranean is constituted by a set of basins, some with oceanic fund, separated by islands and
surrounded by chains. It is a very complex zone in the the one which setup have intervened various exten-
sive and compressive processes. To understand the interaction of these processes is needed a detailed
knowledge of the geology of the zone and, by so much, the islands are key issues. For so much, the deter-
mination of the structure of the island of Mallorca and of their evolution to what is long of the time, as
well as that of rest of the islands, it is important for the comprehension of the geologycal evolution of the
western Mediterranean.

Palabras clave: Historia Geoldgica, Mediterraneo occidental, Islas Baleres, Mallorca.
Keywords: Geological History, Occidental Mediterreneam Sea, Balearics Island, Majorca.

LA ISLA DE MALLORCA

La estructura de la isla de Mallorca es el pro-
ducto de una evolucién compleja que abarca tres
grandes etapas: una primera etapa mesozoica, pre-
via a la colision, basicamente extensiva, la colision
oligo-miocena y finalmente la extensién nedgena y
reciente. Cada una de estas etapas, en funcion de su
duracidn, intensidad y edad, ha dejado una huella
en la actual estructura de Mallorca. Por tanto resulta
de primera necesidad el cuantificar, en la medida
que sea posible, las velocidades de deformacién,
tanto de los procesos compresionales como de los
extensionales.

La isla de Mallorca estd constituida por un con-
junto de horsts y grabens, dispuestos alternativa-
mente y que se corresponden respectivamente con
las sierras y los llanos de la morfologia actual de la
isla. Asi de SE a NO se diferencian claramente las
Sierras de Levante, la cuenca de Campos, las Sie-
rras Centrales, las cuencas de Palma, Inca y Sa Po-
bla y la Serra de Tramuntana (Fig. 1). Esta estructu-
racion global en horsts y grabens viene dada por la
presencia de grandes fallas normales, con desplaza-
mientos incluso kilométricos, de edad Mioceno su-
perior y orientadas preferentemente NE-SO. Las fa-
llas normales son listricas, es decir, se
horizontalizan en profundidad.

(*) Dept. Ciéncies de la Terra. Univ. llles Balears.Crta Valldemossa, km 7,5. Palma de Mallorca.
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Figura 1. Mapa geologico simplificado de la isla de Mallorca

LAS CUENCAS

Las cuencas estdn rellenas de materiales del
Mioceno medio-superior y del Pliocuaternario. El
espesor del relleno varia de unas cuencas a otras:
desde los 300 m de la cuenca de Campos (Fuster,
1973) hasta los mds de 1000 de la cubeta de Inca
(Benedicto, 1991). La geometria interna general de
los sedimentos sincronicos con las fallas normales
es de abanico abierto hacia las fallas y es observa-
ble en los perfiles de sismica de reflexién de
G.E.S.A. de la cuenca de Inca.

La cuenca de Inca es, de entre las cuencas, la
mejor estudiada debido a las campaiflas de sismica
de reflexion llevadas a cabo por G.E.S.A. en el cen-
tro de la isla. Las lineas sismicas muestran como el
substrato de la cuenca buza hacia el SE debido a la
presencia en esa misma direccion de la falla en tije-
ras de Sencelles. Igualmente se interpreta que los
cabalgamientos presentes en las sierras tienen con-
tinuidad en el substrato de las cuencas.

Tanto el mapa de isobatas de materiales post-
burdigalienses de Fuster (1973) como los cortes ge-
olégicos de Pomar et al. (1983), realizados a partir
de la informacién de numerosos sondeos para la
captacién de aguas, apuntan a que en las cuencas
de Palma y Sa Pobla el substrato debe buzar hacia
el NO, debido a la mayor proximidad entre isobatas
en el margen NO de las cuencas. Los datos de cam-
po también apuntan en la misma direccién: asi en el
margen SE de la cuenca de Sa Pobla se observa un
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buzamiento general de unos 15 grados de los sedi-
mentos del Mioceno superior, los cuales muestran
numerosas fallas normales sinsedimentarias y en el
margen NO de la cuenca de Palma, desde Marivent
hasta Portals Vells, el buzamiento general de las
sucesiones sedimentarias del Mioceno superior es
también hacia el NO.

LAS SIERRAS

Las sierras corresponden a los bloques levanta-
dos de las fallas normales descritas anteriormente.
De SE a NO se distinguen las Sierras de Levante,
con una orientaciéon general N-030°E, las Sierras
Centrales, orientadas N-035°E y la Serra de Tra-
muntana, la mayor de todas y orientada oblicua-
mente respecto a las demds: N-050°E.

LAS SIERRAS DE LEVANTE

La estructura de las Sierras de Levante ha sido
estudiada, bdsicamente, por tres autores: Darder
(1925), Bourrouilh (1973) y Sabat (1986), aunque
también se han de destacar también las aportacio-
nes de Fallot (1922), Hollister (1934), Colom
(1975), Alvaro et al. (1983) y Parés (1985).

La estructura fundamental de las Sierras de Le-
vante consiste en dos grandes unidades estructura-
les, la septentrional y la meridional, las cuales se
diferencian bdsicamente por la distinta orientacién
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que presentan los pliegues y los cabalgamientos.
Sabat (1986), dentro de las dos unidades define un
sistema de cabalgamientos que individualizan siete
unidades cabalgantes imbricadas, cuatro de las cua-
les pertenecen a la unidad septentrional y tres a la
meridional. El sistema de cabalgamientos presenta
el nivel de despegue en el Keuper y tiene una ver-
gencia hacia el NO. Las ldminas cabalgantes pre-
sentan generalmente una serie estratigrafica com-
puesta por los yesos, arcillas y rocas
volcanoclésticas del Keuper, las calizas y dolomias
del Lias originadas en una plataforma marina some-
ra, las margocalizas peldgicas del Dogger, Malm y
Cretécico inferior y las calcarenitas litorales del Eo-
ceno (Fig. 2). Los materiales del Mioceno inferior
(calcarenitas y turbiditas) son sincrénicos con el
emplazamiento de los cabalgamientos (Sabat, 1986;
Ramos-Guerrero et al., 1989). Las conclusiones de
Sédbat (1986) sobre la estructura de las Sierras de
Levante se sintetizan a continuacion.

La parte septentrional viene caracterizada por la
presencia de pliegues con orientacién NE-SO, ca-
balgamientos, la traza de los cuales se orienta bdsi-
camente NE-SO y NO-SE, y fallas subverticales
NO-SE. Los pliegues son debidos a la geometria es-
calonada de los cabalgamientos. Tanto los pliegues
como los cabalgamientos son compatibles con una
direccion de transporte hacia el NO, deducida a par-
tir de las direcciones estratigraficamente ascenden-
tes en las zonas de rampa. La direccién de transpor-
te estd comprendida entre N3100-315°E. El
acortamiento paralelo a la direccion de transporte
en la zona septentrional es de 24 km (55%) -Sabat,
1986; corte nimero 2.

Los pliegues y cabalgamientos de la parte meri-
dional tienen una orientacién N120°E y forman un
angulo de unos 10 grados con la direccién de trans-
porte, la cual es aproximadamente N132°E. El acor-
tamiento interno, de direccién perpendicular a la di-
reccion de transporte general, de la zona
meridional, caracterizada basicamente por pliegues
transversales (NO-SE), medido perpendicularmente
a las estructuras, es como minimo de 7 km. El des-
plazamiento a lo largo de la rampa lateral oblicua
que los ha originado ha de ser de algunas decenas
de kilometros. La aloctonfa relativa minima entre la
unidad mds septentrional y externa y la mds meri-
dional e interna de las Sierras de Levante debe de
ser de un centenar de kilémetros, aproximadamente.

Los cabalgamientos de las Serres de Llevant
son posteriores al Eoceno y anteriores al Serrava-
lliense. Algunos son anteriores al denominado Mio-
ceno basal (Oligoceno superior-Mioceno inferior) y
otros son posteriores al Mioceno turbiditico (Aqui-
taniense-Burdigaliense). La mayoria de las fallas
distensivas menores estudiadas son tardias y poste-
riores a los cabalgamientos.

LAS SIERRAS CENTRALES

Con este nombre se engloban los pequeifios relie-
ves del centro de la isla limitados por los pueblos de
Llucmajor al S, Santa Margalida al N, Petra al E y
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Sineu al O. Se caracterizan por la presencia de plie-
gues y cabalgamientos orientados bdsicamente NE-
SO, con vergencia al NO. EI nivel principal de des-
pegue de los cabalgamientos se supone que es el
Keuper, pero éste no aflora en toda la zona. Los
pliegues y cabalgamientos involucran un Lias dolo-
mitico correspondiente a facies de plataforma some-
ra, un Dogger, Malm y Cretécico calizos o margoca-
lizos, hemipeldgicos, indicadores de batimetrias
superiores a las de las Sierras de Levante (Alvaro et
al., 1984) y una serie pale6gena muy potente, supe-
rior a los 800 m (Ramos-Guerrero, 1988), formada
fundamentalmente por lutitas, calcarenitas y conglo-
merados de ambiente litoral (Fig.2).

El estilo estructural del sector central de la isla
es diferente del resto de las sierras y este hecho se
debe probablemente a que los cabalgamientos invo-
lucran una serie estratigrdfica de mayor espesor y
aparecen nuevos niveles de despegue. De hecho, el
rasgo estructural mds destacable es la frecuente dis-
posicidon de materiales paleégenos por encima de
materiales del Mioceno inferior, los cuales afloran
abundantemente. Asi, Fallot y Darder (1925) des-
criben un cabalgamiento dirigido hacia el SE (retro-
cabalgamiento) de conglomerados oligocenos sobre
turbiditas del Mioceno superior justo al E de Sineu.
Anglada (1985), Anglada y Serra-Kiel (1986) y An-
glada et al. (1986) describen en la zona de Randa
cabalgamientos dirigidos hacia el NO, con despla-
zamientos kilométricos de materiales paledgenos
encima de miocénicos y Marco (1995) cartografia
al S de Sant Joan un cabalgamiento con transporte
hacia el NO de calcarenitas paledgenas sobre turbi-
ditas del Mioceno superior.

La estructura bdsica consiste en la coexistencia
de cabalgamientos dirigidos hacia el NO (Puig de
Bonany, Montesion, Maria de la Salut, E de Randa)
que afectan a la casi totalidad de la serie mesozoica
y de retrocabalgamientos (E de Sineu y Monasterio
de Cura) con el despegue a un nivel estratigrafico
superior (la base del Paledgeno). Este tipo de estruc-
tura se refleja en la vergencia NO de los pliegues
que afectan al Mesozoico y la vergencia tanto NO
como SE de los pliegues que afectan al Paledgeno.
En definitiva, la diferencia en el estilo estructural es
clara respecto al de las Sierras de Levante ya que en
éstas la estructura bésica que se repite es el pliegue
de inflexién de falla vergente al NO, mientras que
en las Sierras Centrales la estructura en cufia es la
mds frecuente, con cabalgamientos profundos ver-
gentes al NO relacionados con cabalgamientos mds
superficiales vergentes tanto al SE como al NO.

La edad de la deformacién compresiva en las
Sierras Centrales se sitia entre el Chattiense (Oli-
goceno superior) y el Langhiense (Mioceno medio).
Escandell y Colom (1962) y Anglada (1985) entre
otros, describen pliegues vergentes al NO fosiliza-
dos por las calcarenitas de la Fm. Sant Elm que en
Randa son de edad Oligoceno superior-Aquitanien-
se (Anglada y Serra-Kiel, 1986). Por otro lado las
turbiditas miocenas en este sector son basicamente
del Burdigaliense y se encuentran claramente en el
bloque inferior de numerosos cabalgamientos.
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Figura 2. Columnas estratigrdficas representativas de las principales unidades tectonicas de Mallorca
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LA SERRA DE TRAMUNTANA

La Serra de Tramuntana, especialmente los sec-
tores central y septentrional, corresponde a un siste-
ma imbricado de cabalgamientos dirigido hacia el
NO. El nivel de despegue regional es el Keuper,
aunque tanto el Paleozoico (del cual existe un solo
afloramiento), como el Buntsandstein y el Muschel-
kalk se encuentran esporddicamente cortados por
superficies de cabalgamiento. En el sector meridio-
nal la estructura geoldgica estd formada por dos
grandes unidades (unidades I y II de Fallot, 1922)
con un desplazamiento minimo, hacia el NO, de la
unidad superior sobre la inferior de 10 km, deduci-
do a partir de la existencia de la ventana tecténica
de Puigpunyent.

Las ldminas cabalgantes presentan una serie
mds potente hacia el SE. Asi, las mds noroccidenta-
les unicamente engloban las dolomias del Rhetien-
se, las calizas del Lias y las calcarenitas y turbiditas
del Mioceno inferior. En cambio las 1dminas cabal-
gantes adyacentes a las cubetas centrales presentan,
ademds de los materiales anteriores, las margocali-
zas del Dogger, Malm y Cretdcico (en facies de pla-
taforma), las calizas y lignitos eocenos (de origen
lacustre) y los conglomerados litorales oligocéni-
cos. Se deduce por tanto un basculamiento general
hacia el SE, anterior al Mioceno inferior, ya puesto
de manifiesto por Sabat et al., 1990.

Los cabalgamientos mds jovenes de la Serra de
Tramuntana son de edad Langhiense (Ramos-Gue-
rrero et al., 1989), aunque el acortamiento pudo ha-
ber empezado durante el Oligoceno (Fallot, 1922;
Pomar et al.,1983; Alvaro y del Olmo, 1984). El
acortamiento minimo calculado en la Serra de Tra-
muntana es del orden del 56%, segtin Alvaro y del
Olmo (1984) y Alvaro (1987).

EL PROMONTORIO BALEAR Y LA
CUENCA CATALANO-BALEAR

Mallorca se une con la Cordillera Bética orien-
tal mediante el Promontorio Balear, el cual esta li-
mitado septentrionalmente por la falla direccional
dextra que posibilité el giro antihorario de las islas
de Cérecega y Cerdeiia (Fig.3), producido durante el
Oligoceno superior-Mioceno inferior (30-23 Ma)
(Rehault, 1981; Burrus, 1984 y Le Pichon, 1984)
con formacién de corteza ocednica en el Mar Ligu-
ro-Provenzal (Burrus et al., 1987 y Kooi et al.,
1991).

Aun existiendo grandes diferencias, tanto desde
el punto de vista estratigrafico como estructural,
las islas Baleares presentan una situacién equiva-
lente a las de Corcega y Cerdefia: estas dos islas
también se encuentran localizadas entre tres cuen-
cas: la Liguro-Provenzal al O, la Tirreniana al E y
la Norte-Africana al S.

Hacia el SE, el Promontorio Balear esta limita-
do por grandes fallas normales que pueden presen-
tar un desplazamiento de mds de 4 km, como por
ejemplo la falla Emile Baudot (Ryan, 1969 y
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Mauffret, 1976) situada unos 15 km al SE de Ma-
llorca. El movimiento extensivo de estas fallas ha
sido activo desde el Mioceno superior o Plioceno y
perdura hasta la actualidad (Weiler y Stanley,
1973) y ha dado lugar a la formacién de la cuenca
Norte-Africana (equivalente a la cuenca de Albo-
ran mas la cuenca Algeriana). La falta de sondeos
que atraviesen todo el relleno de esta cuenca difi-
culta la determinacién del momento exacto en que
se formé. De todas formas, la presencia del Burdi-
galiense superior en la base de algunos sondeos si-
tuados al N de Algeria (Burollet et al., 1978) y al S
de la costa andaluza (Comas y Jurado, 1990) sugie-
re que el desarrollo de la cuenca podria haber em-
pezado, en las partes mds internas, en el Mioceno
inferior. Los estudios de geofisica, especialmente
los de sismica de refraccion y reflexion (Dillon et
al., 1980 y Medialdea et al., 1986) indican que se
trata de un drea con un bajo espesor de la corteza (|,
continental ?; algunos autores -Hinz, 1972- han su-
gerido la existencia de corteza ocednica) y, en par-
te, estructurada en un complejo sistema de horsts y
grabens orientados preferentemente ENE-OSO y
ONO-ESE.

Hacia el NO, el Promontorio Balear limita con
la cuenca Catalano-Balear, la cual, de acuerdo con
los estudios de sismica de refraccién (Gobert et al.,
1972; Hinz, 1972; Banda et al., 1980; Torné et al.,
1992; Dafiobeitia et al., 1992) y con los datos gravi-
métricos (Morelli et al., 1975; Haxby, 1983; Torner,
1988), corresponde a un drea con una corteza conti-
nental adelgazada y un manto superior caracterizado
por las bajas velocidades de las ondas sismicas que
lo atraviesan (7,7 km/s). Los datos geofisicos antes
comentados hacen suponer un espesor de la corteza
inferior a los 15 km justo en el eje de la cuenca,
mientras que en el Promontorio Balear el espesor de
la corteza oscila entre los 20 y los 25 km.

Fontboté et al. (1990) y Roca (1992) distinguen
dos dominios dentro de la cuenca Catalano-Balear:
el dominio Cataldn-Valenciano, caracterizado por
una tecténica extensiva que persiste durante todo el
Nedgeno, y el dominio Bético-Balear, que cabalga
el anterior y corresponde a la prolongacién hacia el
NE de las partes externas de la zona oriental de la
Cordillera Bética y que solamente estd afectada por
tectonica extensiva durante el Mioceno superior. El
limite entre los dos dominios es el cabalgamiento
frontal bético, el cual se localiza aproximadamente
en el eje de la cuenca.

En la estructuracion nedgena de la cuenca Cata-
lano-Balear se diferencian dos etapas: una primera,
Oligoceno superior-Mioceno medio, en la cual tiene
lugar el emplazamiento de los cabalgamientos del
dominio Bético-Balear y se forma el sistema de
horsts y grabens del dominio Cataldn-Valenciano;
y una segunda etapa, de edad Mioceno medio-Cua-
ternario, en la cual se atenua la actividad tectdnica
extensiva del dominio Catalan-Valenciano, al mis-
mo tiempo que colapsa extensivamente el edificio
Bético-Balear.
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Figura 3. Mapa tectonico del Mediterrdneo occidental

MENORCA

La estructura geoldgica de la isla de Menorca es

conocida a partir de los trabajos de Fallot (1923,
1948) y principalmente de Bourrouilh (1983). El in-
terés de la geologia de la isla proviene de las dife-
rencias estratigrdficas que mantiene con respecto a
Mallorca e Ibiza. Efectivamente, la mayor parte de
los afloramientos del sector septentrional de la isla
corresponden a materiales del Paleozoico (practica-
mente inexistentes en Mallorca e inexistentes en
Ibiza), desde el limite Sildrico-Devonico hasta el
Pérmico. El Tridsico es de tipo germdnico como en
Mallorca, pero el Jurdsico y el Cretdcico presentan
facies mucho mads litorales que en Mallorca. Todos
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estos materiales, juntamente con los oligocénicos,
estan involucrados en el sistema de cabalgamientos.

A pesar de las diferencias de tipo estratigréfico,
Roca (1992) constata que existe una buena correla-
cién entre la estructuracién nedgena de la isla de
Menorca y la de Mallorca, y que, por tanto, las hip6-
tesis que sugieren que Menorca también pertenece al
edificio bético (Fallot, 1948; Bourrouilh, 1970) son
mds congruentes que las que postulan que la isla co-
rresponde a un fragmento del antepais bético o de la
placa ibérica desplazado hacia el SE durante la aper-
tura de las cuencas Ligur-Provenzal y Catalano-Ba-
lear (Fourcade et al., 1977). Estas dltimas hipdtesis
utilizaban como argumentos bdsicos la ausencia de
materiales paleozoicos en Mallorca (finalmente en-
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contrados, Rodriguez-Perea y Ramos-Guerrero,
1984) y las diferencias en la estratigrafia del Meso-
zoico. La correlacién estructural entre las dos islas
se manifiesta en los siguientes puntos: 1) dos fases
tecténicas que se suceden en el tiempo: la primera,
compresiva, de edad comprendida entre el Oligoce-
no superior y el Langhiense; y la segunda, extensi-
va, post-Serravalliense; 2) una estructura compresi-
va caracterizada por la presencia de pliegues y
cabalgamientos que se orientan preferentemente
ENE-OSO y de fallas direccionales NO-SE a ONO-
ESE, sincrénicas con el emplazamiento de las 1ami-
nas cabalgantes; 3) una direccion de transporte de
las diferentes ldminas hacia el NO o ONO, y unos
mismos niveles de despegue principales, localizados
en el zécalo hercinico (en Mallorca tnicamente es
una suposicién) y en el Keuper; 4) rotaciones dex-
tras sincrénicas, tanto en la etapa de estructuracion
compresiva como en la extensiva de las dos islas
(Freeman et al., 1988, 1989; Parés et al., 1992), las
cuales son incongruentes con los modelos que pos-
tulan el desplazamiento hacia el SE de Menorca a lo
largo de fallas dextras NO-SE.

EL OROGENO RIFENO-BETICO-BALEAR

La isla de Mallorca, al igual que el resto de
las Baleares, forma parte del segmento més noro-
riental del orégeno que incluye el Rif, las Béticas
y las Baleares. Se entiende el orégeno Rifefio-
Bético-Balear (RBB) como el conjunto de estruc-
turas que afloran en las islas Baleares, la Cordi-
llera Bética, Rif y Bokoyas, incluyendo también
la parte submarina del Promontorio Balear, del
Mar de Alboran, parte de la cuenca Algeriana y
parte de la cuenca Catalano-Balear (Fig. 4). Este
orégeno se ha formado como respuesta al movi-
miento convergente entre, al menos, dos placas:
la africana y la ibérica (Durand-Delga, 1980;
Dercourt et al., 1986 y Ziegler, 1988, entre
otros). Entre estas dos placas se encontraria la
microplaca, bloque o dominio de Albordn (An-
drieux at al., 1971, Leblanc y Olivier, 1984 y Ba-
lanyd y Garcia-Duefias, 1987 y 1988, respectiva-
mente) al cual todos los autores coinciden en
darle un sentido de movimiento hacia el oeste du-
rante la colisién, con la formacion del cabalga-
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Figura 4. Movimiento de los principales puntos calientes del Atldntico oriental, entre los 80 y los 20 M.a.(Ela-
borado por el autor a partir de distintas fuentes de informacion).
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miento cortical de Gibraltar que es la megaes-
tructura mas occidental de las cadenas alpinas pe-
rimediterrdneas.

Dentro del ordgeno Rifefio-Bético-Balear se di-
ferencian diversos dominios corticales (Garcia-
Duefias y Balanyd, 1986; Balanyd y Garcia-Duefias,
1986):

Dominio Sudibérico: Incluiria las Islas Baleares
(no citadas por los autores), el Subbético, el Prebé-
tico y la Depresion del Guadalquivir. Representa el
paleomargen meridional de la placa ibérica durante
el Mesozoico y buena parte del Cenozoico. El ini-
cio de la estructuracion de la cobertera del Dominio
Sudibérico se sitlia en el Aquitaniense (Comas y
Garcia-Dueiias, 1988), aunque los primeros sedi-
mentos alimentados a partir de unidades de las Zo-
nas Internas son de edad Burdigaliense superior
(Comas, 1978).

Dominio Magrebi: Incluye el Rif (excepto el Rif
interno). Equivalente al anterior, pero representando
el paleomargen norteafricano. Este dominio muestra
una evolucidn distinta a la del paleomargen sudibé-
rico, debido a la dindmica propia de las placas afri-
cana y europea (o ibérica, segtin el momento).

Dominio de Albordn: Incluye Bokoyas, los
mantos de zécalo Nevado-Fildbrides, Alpujarrides-
Sébtides y Maldguides-Gomadrides y los complejos
imbricados de la Dorsal (Bética, Rifefia y Kabilica)
y Predorsal. Representan el antiguo bloque de Al-
boran y estdn constituidos principalmente por mate-
riales paleozoicos y tridsicos metamorfizados en el
ciclo alpino. Casi la totalidad de los autores sitian
los complejos del dominio de Albordn de las Béti-
cas y del Rif en una posicién mucho mds oriental
durante el Mesozoico y Paleégeno (250 km, como
minimo segin Balanyd, 1991, entre 250 y 300 se-
gin De Smet, 1984) de la que ocupa actualmente.
En esta subdivision se admite que los complejos de
la Dorsal y Predorsal representan zonas subsidentes
entre las partes emergidas de este dominio y el do-
minio del Surco de Flyschs.

Dominio del Surco de Flyschs: Unicamente se
conoce una parte de su cobertera despegada: el
Flysch del Campo de Gibraltar. Representan me-
dios de sedimentaciéon muy profundos sobre una
porcién de corteza continental adelgazada o parcial-
mente ocednica (Biju-Duval et al., 1977; Bourgois,
1980, entre otros). Las unidades de este dominio,
sin su basamento, cabalgan la cobertera del Domi-
nio Sudibérico y a su vez estdn cabalgadas por el
Dominio de Alborén.

El contacto limite del Dominio de Alboran tiene
caracter de sutura en la Cordillera Bética (Balanya
y Garcia-Dueiias, 1987 y 1988). La superposicion
de este dominio sobre los tres restantes se efectia
mediante un cabalgamiento de escala cortical, el
cual provocé la obliteracién progresiva del Surco
de Flyschs durante el Mioceno inferior.

En definitiva, la estructura del Dominio de Al-
bordn consta de diversos mantos de edad probable-
mente Paledgena (Saenz de Galdeano, 1990). El ca-
racter contractivo del contacto entre mantos ha sido
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obliterado por deformaciones extensionales mioce-
nas posteriores. Garcia-Duefias y Balanyd (1991),
Garcia-Duefias et al. (1992) y Crespo-Blanc et al.
(1994) describen sistemas extensionales afectando
el Dominio de Alboran de las Béticas: extensién N-
S durante el Aquitaniense, E-O durante el Burdiga-
liense superior, N-S durante el Langhiense y SO-
NE durante el Serravalliense. Progresivamente los
nuevos sistemas extensionales cortan los antiguos.
Por tanto, el lugar donde se produce la extension no
es fijo sino que al restituir los diferentes episodios
extensionales, el primer lugar de extension estaba
situado unos 250-300 km mds al O del punto actual,
es decir, en la “proto” Cuenca Algeriana. Todos es-
tos episodios extensionales producen un gran adel-
gazamiento de la corteza en los alrededores del Mar
de Alboran, aunque la cantidad de extension no es
bien conocida. Se ha de tener en cuenta ademads
que, para mayor complicacién, durante el Mioceno
superior (desde el Tortoniense al Plioceno) la Cor-
dillera Bética ha sufrido compresion N-S, la cual es
la responsable del plegamiento de los complejos
sistemas extensionales del Mioceno inferior y me-
dio y del desarrollo de sistemas de fallas direccio-
nales conjugadas en las Béticas orientales (De La-
rouziere et al., 1988; Meghraoui et al., 1996).

A pesar de la complicada historia orogénica al-
pina del Dominio de Alboran, se ha decir que existe
consenso en cuanto al hecho de que, durante el Pa-
ledgeno, sus complejos constituyentes (en Béticas y
Rif) quedaban situados respecto a Iberia y Africa en
posiciones mucho mds orientales de las que ocupan
actualmente. De Smet (1984), Sanz de Galdeano
(1983) y Balanya (1991), coinciden en que el des-
plazamiento relativo hacia el O del Dominio de Al-
boréan respecto de la cobertera del Dominio Sudibé-
rico, durante el Mioceno inferior, ha sido entre 250
y 300 km.

El contacto entre el Dominio de Alborédn y el
Dominio Sudibérico, en las Béticas, es motivo de
polémica. Muchos autores (Paquet, 1974; Hermes,
1978; Durand-Delga, 1980; Sanz de Galdeano,
1983; Leblanc y Olivier, 1984, entre otros) creen
que el contacto, alineado ENE-OSO, ha funciona-
do esencialmente como una falla direccional dex-
tra. De Smet (1984) considera que las Zonas Inter-
nas y las Externas tuvieron una convergencia
oblicua y que los movimientos posteriores se aco-
modaron, dentro de las Zonas Externas, mediante
fallas direccionales. Banks y Warburton (1991), en
las Béticas Orientales, interpretan el contacto co-
mo un retrocabalgamiento. En las Béticas Centra-
les (Sierra Arana), Garcia-Duefias y Navarro-Vila
(1976) muestran como el Dominio de Alboran ca-
balga el Dominio Sudibérico y que el contacto ha
sido modificado posteriormente por retrocabalga-
mientos (dirigidos hacia el SE). En la parte mds
occidental de las Béticas, Balanyd y Garcia-Due-
flas (1987) interpretan que el contacto fue inicial-
mente un cabalgamiento del Dominio de Albordn
sobre el Subbético y que ha sido reactivado poste-
riormente como una falla normal de bajo dngulo.
Recientemente, Lonergam et al. (1994) aportan
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datos cartograficos y cinemdticos para afirmar
que, en las Béticas Orientales, el contacto entre el
Dominio Sudibérico y el Dominio de Alborin es
un cabalgamiento dirigido hacia el S-SE, oblicuo a
su alineacién regional y que no hay evidencias de
movimientos direccionales a lo largo del contacto.
El cabalgamiento ocurri6 entre el Mioceno inferior
y el medio. Esta edad coincide con la de algunos
autores, Martin-Algarra et al. (1988) y Sanz de
Galdeano (1990), que consideran que el contacto
ya estaba suturado en el Langhiense.

El inicio de la progresién hacia el O del Domi-
nio de Albordn hubo de suceder a principios del
Nedgeno y vendria sefialado por la estructuracion
del abanico imbricado frontal de las unidades de la
Dorsal en la zona del cabalgamiento cortical de Gi-
braltar (Balanyd y Garcia-Dueiias, 1988). El movi-
miento hacia el O se supone que ha de ser debido
al desarrollo de los sistemas extensionales, los cua-
les han permitido desplazamientos de mds de 100
km hacia el OSO o SO de las unidades involucradas
(Garcia-Dueiias et al., 1992). El acortamiento de las
unidades del Dominio Sudibérico prosigue en el
tiempo mads alld del momento en que finaliza la es-
tructuracién del Dominio de Albordn. La compre-
sién del Dominio Sudibérico se produjo a partir del
Aquitaniense superior (Comas y Garcia-Dueiias,
1988) hasta el Tortoniense (Estévez at al., 1982,
1984) e incluso hasta la actualidad (Santanach et
al., 1980; Estévez y Sanz de Galdeano, 1983).

LAS KABILIAS Y LOS MAGREBIDES

Dentro del sistema de cabalgamientos del norte
de Africa, con un sentido de transporte tectonico
hacia el sur, las Kabilias comprenden los macizos
internos formados por basamento, los cuales mues-
tran una historia geoldgica mas compleja y de ma-
yor duracién que los dominios externos de la cordi-
llera (equivalente a los Magrébides). La secuencia
de eventos tectdnicos anteriores al Mioceno medio
que tuvo lugar en las Kabilias, nos ensefia la parte
preservada de la historia geoldgica de la ancestral
cuenca Algeriana.

Las Kabilias se caracterizan por una deforma-
cién compresiva continua, mediante cabalgamien-
tos con sentido de transporte tecténico hacia el sur,
desde el Eoceno medio (40 Ma, aproximadamente)
hasta el Oligoceno superior (25 Ma, aproximada-
mente) -Caby et al., 1996-. A partir de los 25 Ma se
inicia una rdpida fase tectdnica extensiva en las par-
tes mds internas y septentrionales de las Kabilias,
provocando la exhumacién del relieve creado (Saa-
dallah et al. 1996). Por el contrario, entre los 23 y
los 19 Ma (Oligoceno superior-Mioceno inferior)
las zonas mds externas se caracterizan por la depo-
sicién del flysch numidico, seguido del emplaza-
miento de las nappes de flysch y de los olistostro-
mas (Caby et al., 1996). Nuevos periodos de
extension vienen marcados por las edades de enfria-
miento (entre 18 y 16 M.a., Moni€ et al.,1996) y
por la apertura de profundas cuencas intramontafio-
sas (entre 16 'y 10 M.a., Caby et al., 1996).
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La informacion disponible determina que la co-
lisién en las Kabilias se produjo alrededor de los 18
M.a. (Tricart et al. 1994), aunque Dewey et al.
(1989) consideran que la deformacién fue continua
a través del tiempo y que el emplazamiento de la
unidad sobre el margen continental africano ocurrié
durante el Tortoniense, alrededor de los 8 M.a.

El margen africano se caracteriza también por la
presencia de series volcdnicas inicialmente calco-
alcalinas, después toleiticas y finalmente alcalinas,
entre los 15 y los 5 M.a. (Monié et al. 1996 and
Caby et al., 1996).

LOS APENINOS

El sistema de los Apeninos esta formado por un
conjunto de cabalgamientos dispuestos en forma de
arco, de tal manera que siguiendo longitudinalmen-
te la peninsula italiana y la isla de Sicilia se conec-
tan los Alpes con los Magrébides. Los Apeninos, a
grandes rasgos, estdn estructurados en un sistema
de cabalgamientos dirigidos hacia el E (zonas sep-
tentrionales) y S (zonas meridionales) que se desa-
rrollan en una potente cobertera meso-cenozoica.
Estos cabalgamientos presentan saltos mayores y
un nivel de despegue mds profundo en las zonas pe-
ri-tirrenaicas (Lavecchia, 1988), de tal modo que en
estos sectores, localmente, afloran unidades que in-
corporan el zdcalo paleozoico.

Los movimientos compresivos en los Apeninos
septentrionales (Martins y Pavani, 1967; Carmigna-
ni et al., 1978) empezaron durante el Oligoceno in-
ferior, mientras que en los Apeninos meridionales,
Calabria y Sicilia la compresién no empez6 hasta el
Mioceno basal (Catalano y D’Argenio, 1978, entre
otros). Posteriormente, hasta el Plioceno, la defor-
macién se fue desplazando hacia las zonas més ex-
ternas del sistema (hacia el E, generalmente).

Igualmente que en los sistemas Bético-balear
y en los Magrébides, sincronicamente al emplaza-
miento de las ldminas cabalgantes en las zonas
externas de los Apeninos, en las zonas internas se
desarrollaron procesos extensivos ligados, en este
caso, a la formacion de la cuenca Tirreniana (Hor-
vath y Berckhmer, 1982). El inicio de esta fractu-
racién extensiva, que se manifiesta principalmen-
te por la presencia de fallas normales listricas
inclinadas hacia el W, se ha datado como del
Mioceno superior (Elter et al., 1975), aunque hay
autores que afirman que esta ya empez6 durante
el Mioceno inferior. Al igual que en los demds
sistemas del Mediterrdneo occidental, las estruc-
turas extensivas han ido migrando hacia zonas ca-
da vez mads externas de la cordillera (Bartolini et
al., 1982).

RECAPITULACION PRELIMINAR
El episodio compresional presenta una edad si-
milar en Mallorca (desde el Chattiense hasta el

Langhiense-Serravalliense -Ramos-Guerrero et al.,
1989-), Menorca (Mioceno inferior -Bourrouilh,
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1983; Roca, 1992-) el Prebético y Subbético (Mio-
ceno inferior y medio principalmente -De Ruig,
1992-), Rif externo (Morley, 1987; Wildi, 1983),
Kabilias (aunque los hay anteriores, también se pro-
ducen cabalgamientos con vergencia S durante el
Mioceno inferior -Mahdjoub y Merle, 1990-) Tell
(Bouillin, 1984, entre otros) y Apeninos. Es decir,
el Mioceno inferior-medio corresponde al periodo
de méxima deformacién compresiva en el Medite-
rrdneo occidental.

La deformacidn, tanto en las Béticas como en
Mallorca, es continua. Asi, mientras la estructura-
cién compresiva del Dominio de Albordn se pro-
dujo principalmente entre el Oligoceno superior y
el Aquitaniense inferior (Sanz de Galdeano,
1990), la del Dominio Sudibérico se realizdé esen-
cialmente a partir de finales del Aquitaniense
(Comas y Garcia-Duefas, 1988) y finalizé en el
Tortoniense (Estevez et al., 1982, 1984; De Ruig,
1992). Los complejos sistemas extensionales del
Dominio de Albordn se desarrollaron simultanea-
mente con el frente compresional, de tal manera
que las verticales de los sucesivos frentes son al-
canzadas por la compresién un tiempo después,
aproximadamente 3 M.a. (Balanyd, 1991; Garcia-
Dueiias y Balanyd, 1992). En Mallorca, la defor-
macién compresiva es también continua y se pro-
paga en sentido SE a NO, desde el Oligoceno
superior-Mioceno inferior para las Sierras de Le-
vante, hasta el Langhiense superior-Serravalliense
para la Serra de Tramuntana. La extensién se pro-
duce a partir del Serravalliense y es posterior a la
compresion (Pomar et al., 1983; Ramos-Guerrero
et al., 1989, entre otros).

Al igual que en Mallorca y en las Béticas, tam-
bién en los Apeninos y en los Magrébides se pro-
duce una primera fase de compresion seguida de
una segunda fase de extension, aunque ambas coin-
ciden en el tiempo (durante el Mioceno medio y su-
perior principalmente) pero no en el espacio. Cuan-
do son simultdneas, la extensién se produce en las
partes internas de las cadenas mientras que la com-
presion se localiza en las partes mds externas de la
cordillera.

Considerando globalmente la Cordillera Bética y
las Baleares, los cabalgamientos son cada vez mds
jovenes en sentido oeste: Aquitano-Burdigaliense en
las Sierras de Levante de Mallorca (Sabat, 1986),
Langhiense en la Serra de Tramuntana (Ramos-Gue-
rrero et al., 1989), Serravalliense en el Prebético de
Alicante (De Ruig, 1992) y Serravalliense-Torto-
niense en los margenes de la cuenca del Guadalqui-
vir (Lajat et al., 1975; Garrido et al., 1983).

En la actual Cuenca Algeriana, desarrollada
probablemente a partir del Mioceno medio, se han
de encontrar las zonas mds internas del orégeno Ri-
fefio-Bético-Balear. Es muy probable que éstas ha-
yan sufrido una fuerte extension a juzgar por los da-
tos geofisicos (Dillon et al., 1980, entre otros) que
indican la formacién de, incluso, corteza ocednica.

El hecho de que Menorca y Mallorca presenten
una misma edad deformativa y un mismo estilo es-
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tructural pero con diferencias estratigréficas, se ha
de explicar a partir de una paleogeografia premio-
cena diferente para cada drea, pero las dos engloba-
das en el mismo orégeno.

De una manera global el Mediterrdneo occiden-
tal estd formado por un cinturén continuo de cabal-
gamientos (Béticas, Magrébides, Apeninos) con
una compleja cuenca extensional central, formada
por las cuencas Algeriana, Tirreniana y Liguro-Pro-
venzal. El cinturén de plegamiento presenta una
forma general triangular cuyos vértices correspon-
den al arco de Gibraltar, el arco de Calabria y a la
zona mds septentrional de los Apeninos. En cada
transversal del cinturén orogénico, la deformacion
contractiva es relativamente continua y se propaga
hacia las zonas mds externas de la cadena. La defor-
macidén extensional presenta el mismo sentido de
propagacion, pero se produce, en un mismo lugar,
con unos cuantos millones de afios de retraso res-
pecto la deformacién contractiva.

LA FORMACION DEL MEDITERRANEO
OCCIDENTAL

Hasta la dltima década, todas las interpretacio-
nes y reconstrucciones que ha recibido el Medite-
rraneo Occidental (Durand-Delga, 1980; Dercourt
et al., 1986; Ziegler, 1988; Dewey et al., 1986, en-
tre otros) han tenido como punto comtn la conside-
racién de que todas las cadenas mediterrdneas se
habian formado a partir de la colisién N-S entre las
placas europea y africana, incluyendo también la
participacion de otras placas menores como la ibéri-
ca o la adrdtica. Recientemente, los trabajos de Do-
glioni, 1990, 1991, 1992, 1993 a y b, 1994, 1995,
aportan una visién geodindmica absolutamente
opuesta a los trabajos precedentes. La asuncién ba-
sica es que la litosfera estd despegada respecto al
manto y que este presenta un flujo hacia el este, lo
cual implica un movimiento global relativo hacia el
oeste de la litosfera.

Normalmente, la cinematica de las placas se
estudia en un marco de referencia relativo: una
placa es considerada fija y se determina el movi-
miento de las demds en relacién a la primera.
Ocasionalmente se pueden usar otros marcos de
referencia. Por ejemplo, los puntos calientes de
larga vida ( long-lived hot spots) constituyen un
buen marco de referencia si las fuentes volcénicas
se localizan a gran profundidad en el manto y son
fijas unas respecto las otras. La informacién dis-
ponible sugiere que los puntos calientes se man-
tienen fijos unos respecto a otros durante largos
periodos. Los puntos calientes son aparentemente
los efectos de alguna conveccién profunda en el
manto, aunque su origen especifico no es perfec-
tamente conocido.

El camino que trazan los principales puntos
calientes del Atldntico oriental (Islas Canarias,
Santa Helena, Tristan, Bouvet...) durante los ulti-
mos 80 M.a. (Fig.4), sugiere que el movimiento
de la placa africana, respecto la europea, es la de
una aproximacién SW-NE. Este sentido de con-
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vergencia coincide con el sentido de apertura del
Mar Rojo y del Golfo de Adén y por tanto, con el
sentido de convergencia entre la placa ardbica y la
euroasidtica. Por tanto, en esta exposicidn se in-
tentard explicar la hipdtesis (atin en desarrollo) de
la formacion del Mediterrdneo occidental a partir
de una compresion SW-NE entre las placas afri-
cana y europea.

A partir de la morfologia del cinturén orogénico
del Mediterrdneo occidental se diferencian dos sec-
tores con morfologia arqueada: 1) Baleares, Béticas
y Rif y 2) Magrébides y Apeninos. Como el 4rea
entre Melilla y Ordn es el dnico lugar continental
donde el cinturén orogénico no es continuo, se con-
sidera este sector como el limite entre los dos arcos
definidos. De entre los dos arcos, el de las Baleares,
Béticas y Rif es el que presenta un menor radio de
curvatura, es decir el que presenta un mayor apreta-
miento del arco.

Una restriccién importante es la de que la posi-
cion de Africa debe localizarse 175 km al S de su
posicién actual durante el Oligoceno superior (Bo-
caletti et al. 1977; Olivet et al., 1982). Es decir, se
supone que desde el Oligoceno superior hasta la ac-
tualidad ha habido un acortamiento de 175 km, en
sentido N-S, debido a la convergencia entre Africa
y Europa.

A grandes rasgos, la forma triangular del cintu-
ron orogénico del Mediterraneo occidental y la
compleja cuenca extensional central se produjo, si
se me permite el simil, de una manera andloga a la
apertura de un juego de naipes cuando se le compri-
me paralelamente a la orientacién de las cartas. En
la Fig. 5 se observa como a partir de una compre-
sion paralela a la orientacién de los naipes se pro-
duce una compresion radial y hacia afuera en todas
las direcciones, mientras que aparece una extension
central (aparece un “agujero” que debe ser reempla-
zado por corteza ocednica). Se observa también co-
mo el frente contraccional emigra hacia afuera y
que las verticales de los sucesivos frentes son, en

posterioridad, alcanzadas por la extensién. Esta es
la sucesion descrita en los apartados anteriores en
todas las cadenas montafiosas. Ademds, segiin el
modelo, la compresion es sincrénica con la compre-
sién.

El arco Balear-Bético-Rifefio (BBR), presenta
una singularidad: estd orientado ENE-OSO en las
Béticas y NNE-SSO en la Cuenca Catalano-Balear,
produciendose la inflexién en los alrededores de
Alicante. Es decir, el arco BBR se adapta a la mor-
fologia que tenia la placa ibérica durante el Paled-
geno. Es sugerente pensar que esta adaptacion es
debida a la indentacién de la placa ibérica al mismo
tiempo que se produce un progresivo arqueamiento
del arco BBR, a partir de la compresion NE-SO en-
tre Africa y Europa.

El arco Magrebi-Apeninico presenta una mor-
fologia regular, sin inflexiones de importancia y se
considera que se ha formado simultdneamente al
arco BBR. En este sector del cinturén mediterra-
neo se ha producido también un progresivo arque-
amiento de las cadenas, desde el Paledgeno hasta
la actualidad, debido a la convergencia Africa-Eu-
ropa.

Para que el modelo propuesto tenga validez se
ha de explicar el lineamiento previo existente
(NE-SW) paralelo a la direccién de compresion.
Hay consenso en todas las reconstrucciones paleo-
geograficas consultadas (Ziegler, 1988; Martin-
Algarra, 1987; Wildi, 1983; Dercourt et al., 1986;
Durand-Delga, 1980; Dewey et al., 1986) en situar
una zona con corteza ocednica o continental adel-
gazada, mds o menos grande segun las diferentes
hipétesis, al E de Iberia. La geometria de la zona
oceanica es variable dependiendo de los trabajos
consultados, pero existe acuerdo en que su orienta-
cion es basicamente NE-SW. Por tanto, esta zona
ocednica o continental adelagazada (con todas sus
fallas normales asociadas) podria ser la causa de la
existencia de un lineamiento NE-SW durante el
Paledgeno.

1 Y4 2

Iberia

Iberia

A .

Iberia N

250-300 km

Figura 5. La formacion del cinturon orogénico del Mediterrdneo occidental se produjo de una manera andlo-
ga a la apertura de un juego de naipes cuando se comprime paralelamente a la orientacion de las cartas.
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