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1. INTRODUCCION

1. PLANTEAMIENTO DEL TRABAJO Y OBJETIVOS

1.1. La necesidad del estudio de la tectdnica activa

La tectdnica activa fue definida por Wallace (1986) como “los movimientos tectonicos que se
espera que ocurran dentro de un futuro préximo y que tienen riesgo de incidencia sobre la socie-
dad”. El objeto de estudio fundamental de la tectdnica activa son las fallas. El estudio de las fallas ac-
tivas y su caracterizacion se hacen necesarios de cara a evaluar la peligrosidad sismica de una regién.
El estudio geoldgico de las mismas cada vez es mas tenido en cuenta para la elaboracién de los ma-
pas de peligrosidad sismica y de las normativas de proteccion civil, o en materias como la edificacion

o la implantacidn de instalaciones estratégicas o peligrosas.

Esta tesis se centra en la caracterizacidn de |a falla de Concud como falla activa y de su poten-
cial sismogénico, a fin de que en un futuro pueda ser tenida en cuenta en las evaluaciones de riesgo
sismico. Aunque los catalogos sismicos no recogen una actividad significativa atribuible a esta falla,
ni en época histdrica ni instrumental, las evidencias geoldgicas de su actividad durante el Cuaterna-
rio obligan a prestarle atencién. De hecho, en estos ultimos afios se estdn dando los primeros pasos
para que la evaluacién del riesgo sismico en Europa (y en particular en Espafa) considere de manera

explicita la informacidn geoldgica sobre fuentes sismicas.

La regién en la que se encuentra la falla de Concud es la Cordillera Ibérica, cadena montaio-
sa intraplaca situada en el NE de la Peninsula Ibérica, en el antepais de los Pirineos y la Cordillera Bé-
tica. Esta falla conforma el limite NE del sector mas meridional de |la fosa del Jiloca, una de las

principales cuencas extensionales de |la Cordillera Ibérica central.

El hecho de que la zona de estudio se encuentre en una regién intraplaca determina el estilo
de su actividad sismica potencial. La gran importancia del estudio de las fallas activas en las regiones
intraplaca estriba en el hecho de que el tamafio de los terremotos potenciales de estas zonas es gran-
de, aunque la frecuencia sea pequefia (Slemmons y dePolo, 1986). Es importante distinguir entre la
sismicidad existente en las zonas situadas en limites de placa, con tasas de movimiento altas (milime-
tros o centimetros al afio) y periodos de recurrencia cortos (decenas o cientos de afios), y la existen-
te en regiones intraplaca, con tasas de movimiento bajas (décimas o centésimas de milimetro al afio)
y periodos de recurrencia largos (de miles a millones de afios) (Meghraoui y Crone, 2001; Cloetingh
et al., 2003). Tradicionalmente, las estimaciones de peligrosidad sismica en regiones intraplaca se
realizaban aplicando analisis probabilisticos basados en los registros de sismicidad histéricos e instru-
mentales. El registro histérico, en general, no abarca mas alld de unos pocos cientos de afios, aunque
en algunos paises europeos y en China puede llegarse hasta los 2000-3000 afios. Ademas de que la
informacion disponible no siempre es fiable, el tiempo documentado histéricamente es insignifican-
te a escala geoldgica para caracterizar los procesos tecténicos responsables de los grandes terremo-
tos (Cloetingh et al., 2003). Esto, sumado a sus largos periodos de recurrencia, especialmente en las
regiones intraplaca, hace estrictamente necesario el estudio del registro geolégico para poder carac-

terizar el potencial sismogénico de las fallas. Buen ejemplo de esto son los terremotos destructivos



gue han afectado en las ultimas décadas a algunas regiones consideradas anteriormente inactivas o
relativamente estables (magnitud M = 6,3 en Ungava, Canadd, en 1989; M = 6,4 en Killari, India, en
1993; M = 6,7 en Tennant Creek, Australia, en 1988). Estos terremotos resultaron sorprendentes de-
bido a que no se habian reconocido fallas activas en esas zonas, y los estudios de zonacidn sismica se
habian realizado teniendo en cuenta Unicamente catdlogos sismicos e instrumentales (Johnston,
1996). Sin embargo, todos ellos pudieron relacionarse a posteriori con la reactivacion de fallas anti-
guas conocidas (Crone et al., 1992). En resumen, en las zonas intraplaca es especialmente importan-
te identificar y caracterizar de forma correcta las fallas activas y, ademas, es especialmente necesario

hacerlo partiendo del registro geoldgico de su actividad.

El concepto de falla activa no tiene una definicidon unificada. El criterio mas ampliamente
aceptado por los gedlogos en la actualidad es considerar como falla activa aquella que ha producido
eventos sismicos bajo el régimen de esfuerzos tectonico actual, y que potencialmente puede volver
a hacerlo. El Western States Seismic Policy Council (WSSPC) considera, desde 1997, que se puede di-
ferenciar entre fallas activas durante el Holoceno, fallas activas durante el Cuaternario superior (ulti-

mos 130000 afios), y fallas activas durante todo el Cuaternario (Machette, 2000).

Otro concepto, que en alguna medida puede considerarse sindnimo de falla activa, es el de
falla capaz. Existen distintas definiciones propuestas por diversas agencias gubernamentales de Esta-
dos Unidos, y todas ellas presentan dos requisitos. El primero es la probabilidad de futuros desplaza-
mientos de la falla en el contexto tectdnico vigente, y el segundo se refiere a la edad del
desplazamiento mas reciente. En esta ultima difieren dichas definiciones: en los ultimos 10000 afios,
en los ultimos 35000 afios, en los Ultimos 150000 afios, dos veces en los Ultimos 500000 afios... Estas
consideraciones legales son necesarias para aplicar las normativas en materia de edificacién, instala-
cion de industrias dedicadas a actividades peligrosas, etc., pero no hay que perder de vista la reali-

dad geoldgica de cada zona en particular (Yeats et al., 1997; Machette, 2000).

Uno de los campos de estudio preferentes en relacién con las fallas activas es la paleosismo-
logia, cuyo objetivo es caracterizar los terremotos individuales identificados en el registro geolégico.
Esta disciplina aporta a los estudios de peligrosidad sismica parametros clave como la magnitud de
los terremotos que es capaz de producir una falla, los periodos de recurrencia promedio entre los

grandes terremotos, o el tiempo transcurrido desde que tuvo lugar el dltimo de ellos.

El estudio de fallas activas y la paleosismologia tienen un fuerte caracter interdisciplinar. El
registro geoldgico es investigado aplicando metodologias propias de |la geologia estructural, apoya-
das por la estratigrafia y la sedimentologia, |la edafologia y las técnicas de datacién en materiales re-
cientes. Asimismo, puesto que la identificacién de las fallas activas en regiones de baja actividad
sismica depende mucho de su expresion superficial (influenciada por la proximidad en el tiempo de
la dltima ruptura y por la tasa de desplazamiento de la falla), se hace necesaria la aplicacion de méto-

dos de analisis geomorfoldgico.



1. INTRODUCCION

1.2. Metodologia interdisciplinar

Los estudios de tectdnica activa requieren la aplicacion de diferentes metodologias que se in-

terrelacionan entre si, y abarcan escalas de trabajo muy diversas.

Asi, es necesario comenzar con una cartografia geoldgica detallada de la zona de estudio, si-
guiendo con un andlisis estructural para caracterizar la geometria, cinemdtica y dindmica de las fa-
llas. El estudio estructural permite ademds el calculo de tasas medias de desplazamiento, para lo
cual es necesario disponer de buenos marcadores estratigraficos o geomorfoldgicos conveniente-

mente datados.

La geomorfologia es también una herramienta fundamental en los estudios de tecténica acti-
va, y no solo por la informacién que dan los elementos geomorfolégicos desplazados. Mediante el
analisis de las formas del relieve generadas como consecuencia del movimiento de una falla, se pue-
de hacer una primera evaluacidn de su actividad. El grado de conservacion de estas formas es un in-
dicador del tiempo transcurrido desde el Ultimo movimiento de la falla, especialmente util en el caso
de climas dridos o semiaridos, donde las formas tienen mayor durabilidad. De hecho, existen clasifi-
caciones de la actividad de las fallas en estos ambientes climaticos, basadas en la aplicacion de los
llamados indices geomoérficos y en el andlisis de otras formas del relieve, que permiten ademas esti-

mar sus tasas de movimiento.

La disciplina que mayor informacidn aporta acerca del potencial sismogénico de una falla es
sin duda la paleosismologia. Esta estudia las evidencias que los grandes terremotos han dejado en el
registro geoldgico, tanto primarias (generadas por el propio deslizamiento de la falla) como secunda-
rias (generadas como consecuencia de la vibracién sismica). El objetivo principal es identificar los
eventos y datarlos individualmente, y asi estimar su magnitud, los desplazamientos cosismicos aso-
ciados, el tiempo entre los eventos para hacer un cdlculo de la recurrencia, y conocer el tiempo
transcurrido desde el Ultimo gran terremoto. Para ello se realiza un estudio estructural, estratigrafico

y sedimentolégico muy detallado del registro geoldgico.

Estas tres disciplinas principales se ven con frecuencia apoyadas por métodos geofisicos. En
nuestro caso, se ha utilizado la prospeccion geofisica (georradar —GPR-, prospeccidn electromagnéti-
ca -EM- y eléctrica) como método indirecto para la deteccidén de estructuras en el subsuelo, tanto pa-
ra corroborar la presencia de fallas como para localizar éstas con exactitud y seleccionar asi los

lugares idéneos para los estudios paleosismoldgicos.

Tres de las secciones principales en los que se estructura esta tesis estan dedicados a abor-
dar el estudio de la falla de Concud desde cada una de las disciplinas sefialadas: geologia estructural,
morfotectdnica y paleosismologia. Aunque todas ellas se interrelacionan, cada una persigue un obje-
tivo con entidad propia y tiene una metodologia concreta. Es por ello que, en vez de presentar toda
la metodologia utilizada en un Unico capitulo general, se ha optado por incluir un capitulo metodold-

gico al comienzo de cada uno de los tres bloques tematicos.



1.3. Objetivos
Los objetivos de este trabajo son los siguientes:

1. Completar el conocimiento general de la tectdnica reciente en la Cordillera Ibérica turolen-

se, en particular en la zona de confluencia de las fosas nedgeno-cuaternarias de Teruel y Jiloca.

2. Caracterizar la geometria y cinematica de la falla activa de Concud: realizar una cartografia
de detalle, reconstruir la estructura e historia de la falla, determinar su posible segmentacién, medir

sus desplazamientos, datar sus episodios de actividad y calcular sus tasas de movimiento.

3. Contribuir al conocimiento de la cronologia absoluta del Cuaternario de la zona de Teruel,

mediante nuevas dataciones realizadas por luminiscencia dpticamente estimulada (OSL).

4. Completar la informacién sobre fallas a escala de afloramiento, que permita profundizar

en los detalles de la distribucién de esfuerzos en el entorno de la falla.

5. Caracterizar cualitativa y cuantitativamente los rasgos morfolégicos del frente montafioso
generado por la falla de Concud y de su piedemonte. Esto permitird una evaluacién independiente
de su grado de actividad, que podra ser contrastada con los resultados obtenidos a partir de los da-

tos geoldgicos.

6. Caracterizar la falla de Concud desde el punto de vista sismogénico, estimando a partir de
modelos de correlacién empirica las posibles magnitudes, saltos cosismicos y periodos de recurren-

cia de los sismos asociados a ella.

7. ldentificar y datar con precision paleoterremotos asociados a la falla, mediante la realiza-
cion de trincheras de investigacién en los casos mas favorables, y atendiendo especialmente al

calculo de los saltos y periodos de recurrencia y a la identificacion del Gltimo evento.
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2. ANTECEDENTES

La Cordillera Ibérica es una region intraplaca con sismicidad modesta, aunque presenta una
actividad tectdnica reciente muy significativa. Numerosos autores han estudiado la Cordillera Ibérica
central desde el punto de vista neotectdnico, habiéndose alcanzado un conocimiento importante en
ese campo. En las fosas de Teruel, en concreto, Moissenet (1980), Capote et al. (1981) y Pefia et al.
(1981) ya mencionan la existencia de sintomas de actividad tectdnica local dentro del Cuaternario.
Posteriormente, Moissenet, (1983), Simén (1982, 1983, 1989), Simdn y Soriano (1993), Cortés
(1999), Simodn et al. (2005) y Gutiérrez et al. (2008, 2009) identifican y caracterizan las principales fa-
llas activas durante el Plioceno superior-Cuaternario, interpretando en algunos casos su desplaza-
miento y su evolucion. Simoén (1982, 1983, 1989), Cortés (1999), Cortés y Simon (1997), Cortés et al.
(2000) y Arlegui et al. (2004, 2005, 2006) reconstruyen el campo de esfuerzos extensional bajo el
gue se han movido dichas fallas. Alfaro et al. (1987) realizan un ensayo de zonaciéon sismotectdnica
para la Cordillera Ibérica, sugiriendo relaciones entre algunas de las fallas recientes y la sismicidad

historica e instrumental.

Muchos de los trabajos regionales hacen referencia a rasgos geomorfoldgicos que se conside-
ran indicadores de actividad reciente de las fallas del entorno de las fosas nedgenas de Teruel. Entre
ellos se encuentran, por ejemplo, desnivelaciones de superficies de erosidn y de superficies de apla-
namiento por disolucién, o anomalias altitudinales en glacis y terrazas fluviales (Moissenet, 1980;
Pefia et al., 1981; Gutiérrez et al., 1984, Pefia et al., 1987; Gracia et al., 1988; Simén y Soriano, 1993).
Estos y otros trabajos contienen propuestas, en ocasiones controvertidas, acerca de la evolucion del
relieve y su relacién con la tectdnica (Pefia et al., 1984; Lozano, 1988; Gracia, 1990; Rubio y Simodn,
2007; Rubio et al., 2007; Simdn, 2007; Gracia et al., 2008).

La Cordillera Ibérica centro-oriental es una zona especialmente apta para el estudio de la in-
teraccidn entre los procesos tecténicos y la evolucién del relieve, gracias sobre todo al desarrollo de
extensas superficies de erosidn. Estas se escalonan evidenciando sucesivos estadios de denudacién
como respuesta a movimientos tectdnicos verticales y, por otro lado, sirven como marcadores para
identificar basculamientos y desplazamientos por la accion de fallas recientes (Simén, 1982, 1983;
Pefia et al., 1984; Lozano, 1988; Gracia, 1990).

El conocimiento que se tiene hoy en dia de la neotectdnica regional estd relativamente avan-
zado en algunos aspectos, mientras que en otros queda mucho trabajo por hacer. Asi, la cartografia
general de las fallas recientes y su interpretacién en términos de campos de esfuerzos y marco tecto-
nico son en general aceptables. Lo mismo sucede con los aspectos geomorfolégicos y sedimentoldgi-
cos de los depdsitos susceptibles de registrar los movimientos de las fallas. Sin embargo, el control
cronolégico preciso de la evolucion de las fallas activas es un trabajo que se encuentra aun en pleno

desarrollo.

Las dataciones absolutas de depdsitos cuaternarios no son muy abundantes en la regién; mu-

chas de las edades asignadas son estimativas y se basan en criterios de correlacion geomorfologica, y



hasta hace poco tiempo no habia apenas dataciones paleontoldgicas y radiométricas (Moissenet,
1985; Santonja et al., 1994; Gutiérrez et al., 2005; Arlegui et al., 2006). No obstante, en los ultimos
afos el estudio de las fallas cuaternarias de la Cordillera Ibérica central ha progresado y se han reali-
zado los primeros estudios paleosismicos detallados, localizando y caracterizando terremotos indivi-
duales asociados a las fallas analizadas. Ello ha obligado a datar profusamente muchos de los
depdsitos involucrados, lo que ha permitido iniciar el encaje cronolégico del Cuaternario de la zona
(Gutiérrez et al., 2008, 2009; Lafuente et al., 2007, 2008a, 2008b, 2010).

En el ambito del estudio de fallas activas y paleosismicidad, Simén et al. (2005) realizan una
caracterizacion preliminar de la falla de Concud basada en la informacién neotecténica disponible
hasta el momento y en una primera datacidn absoluta de depdsitos afectados del Pleistoceno medio
(Arlegui et al., 2004). Gutiérrez et al. (2008) han estudiado asimismo la falla de Concud y, con mayor
o menor profundidad, otras fallas cuaternarias de la region, haciendo una revision de las evidencias
geomorfoldgicas y estratigraficas de actividad reciente y estimando sus tasas de movimiento. Gutié-
rrez et al. (2009) presentan un estudio paleosismoldgico detallado de la falla de Munébrega, situada

en una pequefia semifosa adosada a la depresion de Calatayud, en la Cordillera Ibérica central.

En cuanto a los estudios acerca de las estructuras de deformacidon en sedimentos blandos
atribuibles a terremotos (sismitas), éstos son todavia muy locales e incompletos. Las Unicas referen-
cias hasta la fecha en depdsitos recientes de la Cordillera Ibérica centro-oriental son las de Lafuente
et al. (2007, 2008b). Como se desarrollara en el capitulo 17, en estos trabajos se describen e interpre-
tan sismitas encontradas en las inmediaciones de la falla de Concud. Ademas, Lafuente et al. (2008b)
estudian este tipo de estructuras observadas en depdsitos fluvio-edlicos del Plioceno superior en el
sector norte de la fosa de Teruel, muy préximos a la localidad de Escorihuela. Las estructuras obser-
vadas son intrusiones de arena y estructuras almohadilladas, desarrolladas en niveles arenosos de
grano fino y afectando, a su vez, a niveles de limo. En ocasiones estas estructuras tienen cierta direc-
cionalidad, compatible con la falla normal de la Sierra del Pobo (de la que distan 2 km), por lo que su

origen mas probable se ha atribuido al movimiento de la misma.



1. INTRODUCCION

3. SITUACION Y MARCO GEOLOGICO

3.1. Evolucion tectdnica extensional de la Cordillera Ibérica centro-oriental

La Cordillera Ibérica se situa en el NE de la Peninsula Ibérica, y es una cadena montafnosa de
direccién NW-SE con una longitud de casi 400 km que va desde la Sierra de la Demanda hasta el Me-
diterrdneo. Se trata de una estructura alpina que constituye una cadena de antepais de los Pirineos y

la Cordillera Bética.

El levantamiento de la cadena tuvo lugar durante la Orogenia Alpina, produciéndose la inver-
sién tectdnica de la cuenca mesozoica preexistente (el llamado Rift Ibérico o Aulacégeno Ibérico, Al-
varo et al., 1979). A partir del Eoceno se produjo la convergencia oblicua entre Africa y Eurasia,
formdndose asi el orégeno pirenaico por el choque entre las placas Ibérica y Euroasidtica. Esta com-
presion se transmitio a la region del Rift Ibérico, con la reactivacidn de las fallas transcurrentes y la in-
version de las fallas extensionales preexistentes. Posteriormente, la apertura del Surco de Valencia
produjo una extensién en la Cordillera Ibérica que se superpuso a las estructuras compresivas a par-
tir del Mioceno (Alvaro et al., 1979; Simdn, 1982, 1986). Simultdneamente, el levantamiento de la
Cordillera Bética por la compresién entre Africa y la placa Ibérica actué también sobre la Cordillera
Ibérica, generando familias de pliegues y cabalgamientos que se superponen localmente a las estruc-
turas ‘pirenaicas’ previas (Simdn, 1982, 2004), aunque no modifican de forma sustancial el ‘grano’ de

la cordillera (De Vicente et al., 2004).

Durante la extensidon nedgeno-cuaternaria (consecuencia del proceso de rifting que abri6 el
Surco de Valencia) aparecié una importante red de fallas extensionales, con direcciones dominantes
NNE-SSW y NW-SE, herencia, muchas de ellas, de estructuras compresivas y transpresivas paledge-
nas que sufrieron inversidén negativa. De acuerdo con la interpretacion de Roca y Guimera (1992), ba-
sada en andlisis geométricos de las estructuras de superficie y en perfiles sismicos, las principales
fallas tendrian una geometria general listrica, con un despegue comdun situado en niveles medios de
la corteza, a 13-15 km de profundidad. El funcionamiento de estas fallas durante el Neégeno y el Cua-
ternario conlleva un estiramiento cortical muy notable en la zona del Surco de Valencia, que Roca y
Guimera (1992) evaltian en 36 km (factor B = 1,2) en un corte perpendicular a las estructuras princi-
pales a la altura de Teruel-Castelldn. Este estiramiento es maximo en la parte central del Surco de Va-
lencia, donde el espesor de la corteza queda reducido a unos 14 km. Toda esta deformacién
extensional se propaga hacia el interior de la Peninsula, afectando notablemente al sector mas orien-
tal de la Cordillera Ibérica y generando las cuencas nedgeno-cuaternarias que hoy aparecen en ella:

Calatayud, Teruel, Jiloca, Sarrién y Maestrazgo oriental (Fig. 3.1).

Este proceso extensional tuvo tres etapas diferenciadas. La primera de ellas, en el Mioceno
inferior, es la responsable de la formacidn del sistema de fosas del Maestrazgo oriental (Simon, 1982;
Anadon y Moissenet, 1996), con direccion NNE-SSW. Esta primera etapa de rift se interrumpio en el
Mioceno medio (Alvarez y Meléndez, 1994). La segunda etapa tiene lugar en el Mioceno superior, y

en ella se desarrolla y comienza a rellenarse la cuenca de Teruel (Simon, 1983; Simon y Paricio, 1988;



Garcés et al., 1997; Alcala et al., 2000; Alonso y Calvo, 2000), una gran semifosa de direccion NNE-
SSW con su borde oriental activo. La Cuenca de Calatayud (de orientacion NW-SE), probablemente
originada en el transito Oligoceno-Mioceno en un contexto compresivo, sufre también una reactiva-
cion extensional a partir del Mioceno superior (Simén, 1983; Gracia et al., 1989). En estas dos eta-
pas, en las que la direccion de extension maxima es WNW-ESE (perpendicular al rift del Surco de
Valencia), la deformacién se acomoda principalmente por fallas NNE-SSW. La ultima etapa se da en el
Plioceno superior-Cuaternario, y en ella se produce el hundimiento generalizado del graben del
Jiloca (Simdn, 1989), lo que supone una notable propagacion tierra adentro de la extension. El régi-
men de esfuerzos durante esta tercera etapa es una extension radial o multidireccional (Simodn,
1982, 1989), si bien tiende a predominar una direccion de maxima extension proxima a ENE-WSW
(Arlegui et al., 2005). Esta extension es la que controla probablemente la orientacion de la fosa del
Jiloca, que aunque limitada por fallas NW-SE dispuestas en relevo, tiene una direccién promedio
NNW-SSE. El mismo régimen tectdnico se mantiene durante todo el Cuaternario, produciéndose la

reactivacion de fallas normales en casi todos los bordes de las fosas nedgenas.

Fig. 3.1. (a) Mapa geoldgico esquematico de las cuencas terciarias de la Peninsula Ibérica (Vera, 2004). (b) Detalle de la
fracturacion extensional nedgeno-cuaternaria de la Cordillera Ibérica centro-oriental; modificada de Capote et al. (2002),
basada en Simdn (1982, 1989).

El campo extensional nedgeno-cuaternario continda activo en la actualidad, segin los tenso-
res de esfuerzos inferidos a partir de mecanismos focales de sismos (Herraiz et al., 2000) asociados a
fallas normales y alineaciones epicentrales NW-SE, que indican una extension NE-SW similar a la de-

tectada durante el Plioceno superior-Cuaternario en la fosa del Jiloca (Arlegui et al., 2005).

El area donde se localiza la falla de Concud es la zona de unién de las fosas del Jiloca y de Te-
ruel. La fosa de Teruel es un semigraben controlado, en su limite oriental, por grandes fallas de direc-

cion N-S localizadas en los frentes de la Sierra del Pobo y del macizo de Javalambre. Por lo que
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1. INTRODUCCION

respecta a la fosa del Jiloca, ésta también presenta una estructura claramente asimétrica orientada
NNW-SSE. Su limite occidental presenta una suave caida desde la Serrania de Albarracin, articulada
con algunos escalones de falla de salto modesto, mientras que su borde oriental esta determinado
esencialmente por tres fallas normales principales en relevo diestro de direccion NW-SE, con saltos

hectométricos: fallas de Calamocha, Sierra Palomera y Concud (Simén, 1983, 1989).

En la fosa del Jiloca, aunque el registro sedimentario sugiere que ya en el Mioceno superior o
Plioceno inferior existia una pequefia cubeta en su sector central (Rubio y Simdn, 2007), coetédnea y
probablemente conectada a la cuenca de Teruel, la estructuracién final se produjo durante el Plioce-
no superior y Cuaternario. Durante este tiempo ha sido rellenada en toda su extension por depdsitos
aluviales y localmente palustres, manteniéndose en su centro un area endorreica hasta tiempos
histéricos (Rubio, 2004).

La falla de Concud, estructura en la que esta centrado el presente trabajo, constituye el limi-
te NE del sector mas meridional de la fosa del Jiloca (Fig. 3.2). Se trata de una falla normal con un re-
gistro de actividad reciente continuo y bien documentado, que ha sido activa durante el Plioceno
superior-Cuaternario (Simdn y Soriano, 1993; Simédn et al., 2005; Arlegui et al., 2006; Lafuente et al.,
2007, 2010).

Fig. 3.2. Mapa geologico
esquematico de las fosas del Jiloca y
de Teruel. En rojo se encuentran
resaltadas las fallas en relevo que
constituyen el borde oriental: fallas
de Calamocha, Sierra Palomera y
Concud (recuadrada). Mapa
modificado de Rubio y Simén (2007).
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3.2. El Nedgeno y Cuaternario de las fosas de Teruel

La falla normal de Concud es posterior a la formacion y relleno de la semifosa de Teruel, con-
trolada por fallas N-S a NNE-SSW. El relleno generalizado de la fosa de Teruel se produce a partir del
inicio del Mioceno superior (Simén, 1983; Simdn y Paricio, 1988; Alcala et al., 2000; Alonso y Calvo,
2000), aunque en su sector meridional (Libros-Ademuz) existe sedimentacién ya durante el Mioceno
inferior. El relleno de la fosa queda cortado por la falla de Concud, interrumpido y expuesto a la ero-
sién en su bloque levantado a partir de mediados del Plioceno, mientras la sedimentacidén se mantie-
ne sin interrupcién en el bloque hundido durante el Plioceno superior y Pleistoceno (Moissenet,

1982; Simodn, 1983).

En el bloque levantado de la falla de Concud afloran unidades mesozoicas y la serie nedgena,
aluvial y lacustre, que rellena la fosa de Teruel. Para el estudio de la actividad reciente de la falla de
Concud interesa conocer con especial detalle los materiales mas recientes, ya que son éstos los que

pueden reflejar los Ultimos movimientos de la misma.

El Nedgeno de la fosa de Teruel ha sido descrito e interpretado por distintos autores, aten-
diendo a diferentes criterios. Estos materiales nedgenos se encuentran datados por su abundante
contenido en macro y micromamiferos (Adrover, 1986; Alcala, 1994; Alcald et al., 2000). Los materia-
les nedgenos fueron estudiados por Weerd (1976) en el sector septentrional de la fosa de Teruel,
donde se dispone de un mejor control cronoestratigrafico (Alcala et al., 2000). Asi, Weerd (1976) dis-
tinguid cuatro formaciones que representan la sedimentacién en la cuenca endorreica del Mioceno
superior y Plioceno inferior (Fig. 3.3a): Fm. Peral (depdsitos clasticos rojos; Vallesiense), Fm. Alfam-
bra (carbonatos lacustres; Turoliense-Rusciniense), Fm. Tortajada (unidad yesifera a la que agradan
los carbonatos de la formacién Alfambra en lo que se considera el depocentro de la cuenca; Turolien-
se-éRusciniense?) y Fm. Escorihuela (lutitas rojas con algunos carbonatos; Rusciniense-Villafranquien-
se). Godoy et al. (1983) y Hernandez et al. (1983) dividen la serie nedgena en varias unidades
informales superpuestas, atendiendo a la alternancia de facies detriticas rojas y carbonatadas blan-
cas o grises que domina en la zona de Teruel: Rojo 1-Unidad Detritica Inferior (UDI), Calizas interme-
dias, Paramo 1, Rojo 2 y Paramo 2. Asimismo, existen varios cuerpos yesiferos que suelen constituir
un paso lateral de las unidades carbonatadas. Posteriormente, Alonso-Zarza y Calvo (2000) han dividi-
do el registro nedgeno de este sector en cuatro unidades genéticas con valor cronoestratigrafico: Uni-
dad | (Vallesiense inferior a superior), Unidad Il (Vallesiense superior-Turoliense medio), Unidad |l

(Turoliense medio y superior) y Unidad IV (Rusciniense-Villafranquiense).

A pesar de existir una definicion de formaciones (Weerd, 1976) y otra de unidades genéticas
con valor cronoestratigrafico (Alonso-Zarza y Calvo, 2000), no nos ha sido posible encontrar una co-
rrelacion clara entre unas y otras (la Unica cartografia disponible de las mismas no tiene el detalle su-
ficiente; Weerd, 1976). Existen, por tanto, dificultades objetivas para utilizarlas como unidades
cartogrdéficas. Es por ello que nos hemos decantado por adoptar la nomenclatura de las unidades in-
formales utilizadas en la cartografia MAGNA de la zona de estudio (Godoy et al., 1983a,b; Hernandez
et al., 1983), que resulta practica dados los frecuentes y rapidos cambios de facies existentes entre

las alternancias detriticas y carbonatadas presentes en la cuenca de Teruel.
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Los materiales nedgenos pretectdnicos respecto a la falla de Concud definidos por Godoy et
al. (1983) y Hernandez et al. (1983) son los siguientes (Fig. 3.3a,b,c):

- Rojo 1 (Vallesiense): Arcillas rojas con intercalaciones locales de arenas y paleocanales con-
glomeraticos. Se trata de facies de abanicos aluviales dirigidos hacia el interior de la cuenca, corres-
pondiendo los afloramientos de la zona de estudio a facies medias-distales. Ocasionalmente
aparecen pequefios afloramientos de yesos intercalados en la serie detritica, interpretados como se-
dimentos de playa relacionados con una interrupcion local de los aportes o localizados en interlébu-

los de abanicos.

- Calizas intermedias (Vallesiense): Calizas y calizas arcillosas con intercalaciones de arcillas y
margas lignitiferas, con abundantes fragmentos de gasterdépodos, vegetales y micromamiferos. Inter-
pretadas como zonas lacustres o encharcadas efimeras. Esta unidad aparece sélo en algunas zonas,

intercalada entre las arcillas del Rojo 1, y en ocasiones pasando lateralmente a yesos.

- Paramo 1 (Turoliense): Calizas blancas estratificadas, con niveles intercalados margosos o ar-
cillosos, blancos y grisdceos, en ocasiones lignitiferos. Contiene abundantes restos de gasterépodos y
vegetales, y una gran riqueza en yacimientos de vertebrados fésiles. Son frecuentes las estructuras
de escape de fluidos debidas a carga. Se trata de sedimentos palustres y/o lacustres que representan

la transicion desde las facies distales de abanicos aluviales.

- Unidades de yesos (Turoliense-Rusciniense): Niveles de yesos sacaroideos blanquecinos con
intercalaciones carbonatadas y arcillosas al norte de Teruel (yesos de Tortajada), y yesos masivos se-
parados por niveles arcillosos y limoliticos al sur (yesos de los Aljezares). Tal como se describird mas
adelante, ambos litosomas yesiferos presentan paso lateral al conjunto del Paramo 1, Rojo 2 y Para-

mo 2. Interpretados como sedimentos depositados en ambientes de playa.

- Rojo 2 (Turoliense-Rusciniense): Areniscas, limolitas y arcillas rojas, con intercalaciones es-
poradicas de paleocanales conglomeraticos. Unidad depositada en momentos en los que predomi-
nan los aportes detriticos a la cuenca, y por tanto se interrumpe la sedimentacion carbonatada

lacustre.

- Paramo 2 (Rusciniense): Unidad esencialmente carbonatada compuesta por calizas y calizas
arcillosas, con intercalaciones de arcillas y margas negras y grises. De forma esporadica aparece
algun paleocanal conglomeratico. Aparecen con frecuencia niveles con restos vegetales, gasterdpo-
dos, ostrdcodos y caraceas. Ademas, en esta unidad hay abundantes yacimientos de mamiferos. Su
ambiente de sedimentacién son areas de encharcamiento generalizado, contiguas a las zonas dista-
les de abanicos aluviales, con aparicion de ambientes palustres y lacustres y un desarrollo notable de

vida animal y vegetal.

La actividad de la falla de Concud a partir de mediados del Plioceno separa dos dominios de
la cuenca nedgena de Teruel con evolucion sedimentaria distinta, en sus blogues levantado y hundi-
do, respectivamente. En el bloque levantado, la sedimentacién lacustre-palustre del Paramo 2 queda
interrumpida al final del Rusciniense, cuando se depositan los carbonatos que culminan la platafor-

ma de Celadas y que constituyen el Ultimo nivel pretectdnico en relacién con el periodo de actividad
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1. INTRODUCCION

reciente de la falla. La edad de este nivel la proporcionan los yacimientos de Celadas, situados en la
biozona MN 15b (Godoy et al., 1983), lo que supone datarlo en 3,6 Ma, al final del Rusciniense
(Opdyke et al., 1997; Alcala et al., 2000).

En el bloque hundido, una pequefia cubeta residual mantiene sedimentacién palustre duran-
te el inicio del Villafranquiense, al igual que ocurre mas al norte, al pie de las fallas de la Sierra del Po-
bo (zona de Orrios-Escorihuela; Moissenet, 1983). Como veremos en el capitulo 6, en las
proximidades de Teruel ésta llega a perdurar hasta el Pleistoceno inferior. Alternando con los ultimos
niveles de carbonatos lacustres-palustres, y ganando presencia hacia arriba, aparecen depdsitos
detriticos asociados a los sistemas aluviales y fluviales que se organizan a mediados del Plioceno co-
mo consecuencia de la reactivacion de fallas y de cambios climaticos (Moissenet, 1982; Gutiérrez et

al., 1996). Estan formados basicamente por dos unidades (Fig. 3.3a,b,d):

- Rojo 3 (Godoy et al., 1983a; Rusciniense-Villafranquiense): paleocanales conglomeraticos,
areniscas, limolitas y arcillas rojas. Se trata de facies de zonas medias de abanicos aluviales, con apor-
tes perpendiculares al eje de la cuenca. Localmente, en la zona de Concud, estd compuesta por are-
nas amarillentas y arcillas arenosas con algln nivel conglomerdtico, y tres niveles de margas y calizas
blancas con restos vegetales y gasterépodos que corresponderian a pequefias zonas palustres (Fig.
3.3d). En el area de Escorihuela las lutitas pasan lateralmente a una potente unidad de arenas amari-
llas de origen edlico, que alternan con limos vy, a techo, con gravas finas, y que subyacen a un ultimo
nivel carbonatado palustre. Carrillo y Gisbert (1979) atribuyen el origen de esta unidad a un sistema
de tipo wadi en un entorno desértico o sub-desértico, con facies de canales fluviales discontinuos y
facies edlicas con predominio de limos interdunares. Rodriguez-Lopez et al. (2011) estudian en deta-
lle la interaccién entre los campos de dunas, acumuladas por vientos procedentes del oeste, y los sis-
temas de abanicos aluviales procedentes de la Sierra del Pobo, al este. Los autores muestran
evidencias de que la acumulacién y conservacion de las dunas estuvo controlada por la actividad sin-
sedimentaria de la falla de El Pobo, que alimenté los abanicos aluviales. Los campos de dunas in-
vadian periédicamente el sistema aluvial y, a su vez, descargas puntuales de agua muy energéticas
generaban canales en forma de V incididos en las arenas edlicas. Estos procesos de interaccién entre
el viento y el agua reflejan la variabilidad climatica que existid durante el Plioceno en el este de Ia

Peninsula Ibérica.

- Gravas en cuerpos canaliformes, con niveles arenosos y limosos ocasionales y encostramien-
tos carbonatados locales. El conjunto se interpreta como sedimentos de tipo braided depositado en
facies medias y distales de sistemas aluviales. Esta unidad litolégica estd modelada con morfologia
de glacis, correlacionable con la superficie de glacis de Perales de Alfambra presente en el extremo
norte de la cuenca, atribuida tradicionalmente al Villafranquiense (Gutiérrez y Pefia, 1976; Godoy et
al., 1983a)

A partir del nivel de glacis villafranquiense se ha producido el encajamiento de los rios Gua-
dalaviar y Alfambra y el desarrollo, basicamente, de tres terrazas fluviales pleistocenas (las dos prime-
ras, correlativas de sendos niveles de glacis) y una terraza subactual (Gutiérrez y Pefia, 1976; Pefia,
1981):
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- La Terraza Superior esta formada predominantemente por gravas con cementacion modera-
da. Su edad esta sin precisar. Esta terraza aparece en general reducida a retazos aislados, que en el
blogue levantado de la falla se sitlan a alturas de 80-90 m sobre el cauce del rio Alfambra. El retazo
que se encuentra en las inmediaciones de Concud se superpone al glacis villafranquiense en lugar de
encajarse. Esto indica que durante el Pleistoceno, como consecuencia de la actividad de la falla de
Concud, se produjo en esta zona una subsidencia tectdnica capaz de compensar el encajamiento re-

gional de la red fluvial.

- La Terraza Media esta representada por un nivel bastante continuo de arenas y gravas ce-
mentadas, que en ocasiones presenta tobas a techo. Existen varias dataciones independientes de la
misma. Asi, Moissenet (1985), a partir de fauna de microvertebrados, la atribuye al Riss. En el yaci-
miento de Cuesta de la Bajada, en las proximidades de Teruel, se han encontrado mamiferos e indus-
tria litica atribuidos al Pleistoceno medio avanzado; esta edad ha sido corroborada por una datacion
absoluta mediante termoluminiscencia, que arroja una edad de 138 + 10 ka (Santonja et al., 1994).
Asimismo, han sido datadas por U/Th las tobas que coronan la terraza en su parte mas meridional,
en la margen derecha del rio Alfambra, obteniéndose una edad comprendida entre 169 + 10y 116 *
4 ka (Arlegui et al., 2004). En las mismas tobas existen publicadas otras dos dataciones por U/Th: 250
+32/-25 y 213 +33/-26 ka (Gutiérrez et al., 2008). A pesar de que estas dataciones han sido realiza-
das mas recientemente, no las hemos considerado mas fiables que las primeras por dos motivos: (i)
Las dataciones de Gutiérrez et al. (2008) han sido obtenidas en dos fracciones de la misma muestra,
a pesar de lo cual proporcionan una diferencia de edad considerable (37 ka); en cambio, las datacio-
nes de Arlegui et al. (2004), aun cuando muestran una diferencia de edad mayor (55 ka), correspon-
den a dos muestras situadas cerca del muro y del techo, respectivamente, de la secuencia de tobas,
separadas por un espesor de alrededor de 2 m. Existe otra datacidon de un retazo atribuible a esta
misma terraza en la margen izquierda del rio Alfambra, obtenida mediante luminiscencia épticamen-
te estimulada (OSL), que da una edad de 90,5 + 5,3 ka (Lafuente, 2007; Lafuente et al., 2008b). Consi-
derando esta diferencia de edades, no deberiamos descartar que la terraza se encontrara
desdoblada, como ya sugiere Moissenet (1993). La superficie de la Terraza Media se situa a alturas
de 45-65 m sobre los cauces de los rios Alfambra y Turia, y presenta una distribucidn altitudinal irre-
gular que solamente puede ser explicada por la actividad tectdnica cuaternaria (Simén y Soriano,
1993).

- La Terraza Inferior estd compuesta por arenas y gravas, similares a las de la Terraza Media,
aungue algo menos cementadas. Moissenet (1985) la atribuye al Riss reciente (Pleistoceno medio)
por contener restos de Mammuthus trogontherii. Sin embargo, los datos publicados no contienen un
control la posicion estratigrafica de los fdsiles encontrados que permita asegurar que pertenecen
realmente a la Terraza Inferior. Este nivel de terraza se encuentra asimismo desdoblado en el entorno
de Teruel, segln ya reconocen Sanchez Fabre (1989) y Moissenet (1993). El nivel mas representativo
se encuentra a 20-30 m de altura sobre los cauces fluviales, mientras que el nivel desdoblado apare-
ce a 15-20 m. Este nivel bajo cuenta con varias dataciones absolutas recientes mediante luminiscen-
cia optica (OSL), que lo situarian a finales del Pleistoceno superior, con edades de 15 + 9 ka
(Gutiérrez et al., 2005), 14,9 + 1,0y 15,6 + 1,3 ka (Lafuente, 2007; Lafuente et al., 2008b) y 14,1 + 0,9
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ka (ver Anexo 1). Un retazo atribuido por nosotros al nivel alto, situado en la margen derecha del ba-
rranco del Rio Seco o rambla de Valdecebro, tiene una edad OSL un poco mds antigua, 22,0 + 1,6 ka
BP (Anexo I).

- La Terraza Subactual, compuesta por gravas, arenas y limos poco o nada cementados, se
situa a alturas de 3-5 m. En el tramo final del Alfambra ha sido datada por nosotros en 3,4 + 0,7 ka

(Anexo I).

El piedemonte del frente montafioso generado por la falla de Concud estd constituido por
abanicos aluviales de corto recorrido (1-2 km), formados por gravas de cantos subangulosos y abun-
dante matriz limosa, con cambios laterales de facies frecuentes y bruscos y un grado de cementacion
moderado a bajo. Godoy et al. (1983) los atribuyen a un Pleistoceno indiferenciado. El tramo mas al-
to de la secuencia de abanicos, que aflora en la trinchera del antiguo ferrocarril minero de Ojos Ne-
gros a su paso por la zona de Los Bafios (3 km al N de Teruel), cuenta con tres dataciones absolutas
(OSL). Estas arrojan edades de 64,2 + 4,4 ka, 62,4 + 6,6 ka (Gutiérrez et al., 2005) y 63,7 + 4,0 ka (La-
fuente et al., 2010). Otras edades obtenidas en puntos donde los dpices de los abanicos se encuen-
tran cortados por la falla son 27,4 + 2,3 ka (barranco del Puente) y 22,3 + 2,1 ka (pequefia cantera de
caliza al pie del cerro de Paracuellos) (ver Anexo | y Figs. 5.12 y 5.15 del capitulo 5). También han sido
datados otros depésitos aluviales durante el estudio de dos trincheras abiertas en la parte central de
la falla (ver capitulo 19); las edades OSL obtenidas se encuentran entre 77,3 + 4,3 kay 19,6 + 1,3 ka
BP.

El modelado actual de estos abanicos es una superficie de glacis, que tiene asociada una cu-
bierta aluvial de poco espesor (1-2 m) formada por gravas medias angulosas con matriz limosa. Los
abanicos pasan lateralmente a los depdsitos de la Terraza Inferior del sistema Alfambra-Guadalaviar,
cuya superficie enlaza asimismo con la del glacis. Localmente, en el bloque hundido de la falla, estos
depdsitos de abanico se encuentran superpuestos a la Terraza Media del Alfambra, en vez de encaja-

dos en ella.

3.3. Sismicidad histdrica e instrumental. Marco sismotecténico

El registro sismico histdrico e instrumental de |la Cordillera Ibérica refleja una sismicidad baja
a moderada. En su sector centro-oriental, la distribucion geografica de epicentros (Fig. 3.4) sugiere
cierto control por parte de las macroestructuras extensionales nedgeno-cuaternarias, dado que la ac-
tividad estd preferentemente concentrada en los margenes de la fosa del Jiloca, en el sector centro-
norte de la fosa de Teruel y en los macizos de Albarracin y Javalambre. Aparte del caso de la Sierra de
Albarracin, los epicentros pueden ser razonablemente asociados a fallas nedgeno-cuaternarias cono-
cidas. Sin embargo, las magnitudes e intensidades sismicas registradas indican un grado de actividad
bajo que contrasta con la relativa abundancia de indicios de tectdnica reciente. Las magnitudes medi-
das (Mb) tienen normalmente valores comprendidos entre 1,5y 3,5, con Mb maxima de 4,4 en la fo-
sa de Teruel y de 3,8 en la Sierra de Albarracin (IGN, 2010). Con anterioridad a la época instrumental,

se registraron intensidades mayores de VIl en la fosa de Teruel (afio 1656), VI-VII en la Sierra de Alba-
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rracin (1848) y IV-V en la fosa del Jiloca (1828) (Mezcua y Martinez-Solares, 1983). Aplicando la rela-
cion empirica entre Mb e | propuesta por Alfaro et al. (1987) para el registro general de la region, a
dichas intensidades podrian corresponder magnitudes estimadas de 4,8, 4,5 y 3,5-3,9, respectiva-

mente.

Fig. 3.4. Mapa de epicentros de sismos histdricos e instrumentales en el entorno de las fosas del Jiloca y Teruel. Fuentes:
Mezcua y Martinez Solares (1983); Servicio de Informacién Sismica del IGN (2010).
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Los correspondientes hipocentros de terremotos tienen generalmente profundidades asigna-
das entre 5y 15 km, y siempre menores de 25 km (IGN, 2010). Este rango de profundidades es con-
sistente con la estructura cortical de la regidén: con un espesor cortical total de alrededor de 33-34
km (Munoz et al., 2004), los focos estan estrictamente confinados en la corteza superior (alrededor
de 25 km de espesor), y mas especificamente en la capa fragil por encima del nivel basal de despe-

gue identificado por Roca y Guimera (1992) a 10-15 km de profundidad.

De acuerdo con Herraiz et al. (2000), los mecanismos focales calculados dentro de la Cordille-
ra Ibérica oriental (periodo analizado entre 1986 y 1995) son en general de falla normal (pura o con
componente direccional), y en algin caso de falla de desgarre. Estos mecanismos indican un campo

de esfuerzos actual caracterizado por un eje o, vertical, un eje o, (S;,,.,) con orientacidn NNW-SSE, y

Hmax
un eje o, orientado ENE-WSW, lo cual concuerda con el campo de esfuerzos reciente nedgeno-cua-

ternario.
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II. ESTUDIO ESTRUCTURAL

4. METODOLOGIA DEL ESTUDIO ESTRUCTURAL

4.1. Cartografia geoldgica y toma de datos estructurales basicos

Cualquier estudio estructural de una zona debe partir de una cartografia geoldgica de detalle
que permita establecer las relaciones existentes entre materiales y deformaciones, a partir de un ex-
haustivo trabajo de campo, del estudio indirecto sobre fotografias aéreas y de la elaboracién de cor-

tes geoldgicos.

En el caso del estudio de fallas, los criterios estructurales permiten, en primer lugar, caracte-
rizar su geometria (longitud, direccién, buzamiento, curvatura, ramificaciones, escalones...), a partir
de su expresion cartografica sobre el terreno y de su observacién en afloramientos que la atraviesen
y permitan observar la superficie de rotura. El tipo de movimiento que tiene (normal, inverso, de des-
garre...) podra inferirse de |la observacién de estrias e indicadores cinematicos sobre dicha superficie,
o de la reconstruccién del desplazamiento sufrido por marcadores de tipo estratigrafico u otros. El
analisis de estos indicadores, las relaciones estratigraficas existentes y las estructuras asociadas a las
fallas (por ejemplo, pliegues) pueden permitir la reconstruccion de los sucesivos episodios de movi-
miento de una falla bajo los distintos regimenes de esfuerzos que han actuado a lo largo de su histo-

ria.

No sélo hay que centrarse en el estudio y caracterizacién del plano de ruptura principal. Es
también importante detectar las posibles fallas secundarias (ramificaciones y otras fallas asociadas),
ya que pueden ofrecer informacion acerca de los eventos sismicos de los que la falla principal sea res-
ponsable (Slemmons y dePolo, 1986). Estas fallas localmente acomodan la deformacién de la falla
principal, normalmente con menores desplazamientos cuanto mas alejadas estan de la misma (Boni-
lla, 1970).

También se debe prestar atencion al aspecto de los materiales recientes cercanos a la falla
aunque no estén desplazados por ella, ya que pueden proporcionar informacidn acerca de su activi-
dad. Estos materiales pueden encontrarse brechificados, tener fisuras abiertas, encontrarse bascula-
dos o combados, o presentar efectos secundarios como deslizamientos, desplomes o estructuras de
licuefaccién que puedan relacionarse con eventos sismicos atribuibles a la falla (Slemmons y dePolo,
1986).

4.2. Segmentacion de la falla

Uno de los aspectos mas importantes para evaluar la actividad sismogénica de una falla es su
caracter segmentado o no segmentado. Su relevancia radica en el hecho de que la longitud superfi-
cial de la ruptura es el parametro mas utilizado para realizar, mediante correlaciones empiricas, la es-
timacion de la magnitud del maximo terremoto esperado y del desplazamiento cosismico asociado al
mismo (ej. Bonilla et al., 1984; dePolo y Slemmons, 1990; Wells y Coppersmith, 1994; Mohamma-
dioun y Serva, 2001; Stirling et al., 2002; Pavlides y Caputo, 2004). Cuando una falla rompe en un
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evento sismico puede no hacerlo en su totalidad, sino en segmentos definidos. Estos tienden a man-
tener su individualidad a lo largo del tiempo, aunque en ocasiones, en el caso de los terremotos mds
grandes, pueda moverse mas de un segmento a la vez. En fallas bien conocidas y de sismicidad eleva-
da, como la falla de San Andrés, se ha definido con bastante precisién una segmentacion sismica o
de rotura, demostrandose que la rotura superficial en terremotos prehistéricos e histdricos se ha li-
mitado a una porcién de falla (Schwartz y Coppersmith, 1984; Allen, 1986; Thatcher et al., 1997). Sin
embargo, para la mayoria de las fallas, con mucha menos informacidn geoldgica y sismica disponible,
no es posible demostrar que la rotura superficial en terremotos prehistdricos e histdricos se ha limi-
tado a una porcidn de falla concreta. Es por ello que se recurre a otros criterios de segmentacién ba-
sados en rasgos geoldgicos y geomorfolégicos que sugieran barreras en la propagacién de la ruptura,
como cambios de direcciéon de la traza, existencia de estructuras transversales que interrumpen o
desplazan la falla, morfologia del escarpe, topografia del bloque levantado, o geometria de los abani-
cos del bloque hundido (dePolo et al., 1989; dePolo et al., 1991; Crone and Haller, 1991; Harkins et
al., 2005).

En definitiva, se trata de contar con evidencias, directas o indirectas, de discontinuidades a lo
largo de las fallas que hayan podido actuar como barreras limitando la propagacion de la ruptura (de-

Polo et al., 1991). Las discontinuidades mds comunes se clasifican segun tres categorias:

- Discontinuidades geométricas: incluyen cambios bruscos en la direccion de la falla, fallas es-
calonadas (en échelon) y “huecos” o irregularidades en la traza. Los escalonamientos y los “huecos”
que sélo tienen unas decenas o centenas de metros no parecen poder actuar como limites de seg-
mentos sismicos, ya que son demasiado pequeiios como para esperar que continden en profundidad

hasta las zonas de nucleacién de los grandes terremotos.

- Discontinuidades estructurales: ramificaciones de la falla, interseccidon con otras estructuras
(fallas, pliegues...), incremento de la complejidad estructural y terminaciones en estructuras transver-

sales.

- Discontinuidades en el comportamiento: cambios en las tasas de desplazamiento, en los in-
tervalos intersismicos, en el sentido de desplazamiento, o en la proporcién entre el movimiento en
régimen de creep (deslizamiento continuo asismico) y en régimen de stick-slip (alternancia de perio-

dos de bloqueo y saltos bruscos cosismicos).

Son necesarias muchas evidencias para identificar una discontinuidad, y para evaluar si es
persistente en el tiempo. Una importante consideracidn es la escala de las discontinuidades, ya que
solamente aquellas estructuras de cientos de metros o kildmetros parecen ser capaces de detener la
propagacion de la ruptura producida en un terremoto. El tipo de falla es también un factor importan-
te que debe considerarse en la evaluacion de las discontinuidades geométricas. Asi, Wheeler (1987)
apunta que las discontinuidades geométricas vistas en planta (como cambios de direccién o fallas
transversales) no pueden ser consideradas por si mismas como sintoma de segmentacion de las fa-
llas con movimiento normal, mientras que si pueden ser determinantes en el caso de fallas de desga-
rre (King, 1983; Dewey, 1987). Las discontinuidades geométricas y estructurales pueden tener valor

para conocer los limites de los segmentos sismicos o de rotura, pero no es un proceso simple. Puede
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ocurrir que una discontinuidad frene la propagacién de un terremoto de magnitud menor de 6, pero
no un terremoto de magnitud mayor, de manera que los segmentos sismicos de grandes terremotos

pueden comprender uno o mas segmentos geométricos o estructurales (dePolo et al., 1991).

4.3. Tasas de desplazamiento

Para documentar la actividad de una falla potencialmente sismogénica debemos encontrar,
en primer lugar, materiales recientes cortados por ella. Teniendo en cuenta la direccién de movimien-
to sobre el plano de falla, puede determinarse su desplazamiento total. Si conocemos la edad de los
materiales afectados, también podremos calcular |a tasa de desplazamiento media posterior a la mis-
ma (desplazamiento neto por unidad de tiempo). Cuando tan sélo se consideran las alturas de los
marcadores para el calculo, se obtendran valores de tasa de movimiento vertical; si se conoce la

estria de movimiento sobre la superficie de falla, se calculara la tasa de movimiento total.

A este respecto, hay que destacar la importancia de contar con dataciones absolutas preci-
sas de los materiales implicados. En este trabajo se realizan varias aportaciones de edades absolutas
de distintos depdsitos cuaternarios que han sido datados mediante la técnica de luminiscencia dpti-

camente estimulada (OSL), y sobre la cual se dan algunos apuntes metodoldgicos en el capitulo 15.

4.4. Prospeccion geofisica

En muchas ocasiones no se encuentran evidencias de las fallas en superficie. Puede deberse
a gque se encuentran cubiertas por materiales muy recientes, aun sin perder por ello su condicién de
fallas activas. En estos casos es importante detectar la presencia de la falla bajo los materiales que la
fosilizan, de cara a conocer la longitud total de la falla, su geometria, su posicién exacta... Algunas fa-
llas, ademas, se mueven sin llegar a propagarse hasta la superficie. Estas son las denominadas fallas
ciegas, también capaces de generar terremotos de intensidad moderada, y por tanto importantes de

localizar y caracterizar.

Para reconocer la existencia y geometria de estas fallas, si no se puede acceder a ellas direc-
tamente por medio de catas o trincheras (o, aunque se pudiera, como medio para complementar la
informacion puntual), es necesario hacer uso de métodos de prospeccion geofisica. Se utilizan distin-
tas técnicas dependiendo del objetivo, la profundidad de muestreo, el contraste y la resolucion nece-
sarias, y los elementos que existan que puedan interferir con los métodos (e.g. Demanet et al., 2001;
Gwendolyn et al., 2005; Vanneste et al., 2008; Suski et al., 2010). En el andlisis geofisico de zonas po-
co profundas, la identificacion y localizacion de fallas recientes puede relacionarse con indicadores
de cambios en los materiales, contrastes laterales entre materiales desplazados o variaciones en el
estado de los materiales (cambios de permeabilidad o circulacion prefererente de fluidos). En este
trabajo se ha utilizado como anilisis preliminar la prospeccién magnetométrica y electromagnética
(EM), y finalmente el georradar (GPR: Ground Penetrating Radar; ver Fig. 4.1). Por lo general, el obje-
tivo de la prospeccidn geofisica en el analisis de riesgo sismico suele ser el de delimitar sectores ade-

cuados para su posterior estudio mediante trincheras (e.g. Benson y Mustoe, 1995; Suzuki et al.,,

25



2000; Wise et al., 2003; Nguyen et al., 2007).

La magnetometria ha consistido en la medida de la intensidad del campo magnético vy el gra-
diente magnético vertical a lo largo de las dreas estudiadas. Se ha realizado con un magnetémetro de
efecto Overhausser (GSM-19) con GPS integrado. Las variaciones naturales del campo magnético te-
rrestre se han corregido con un magnetémetro de precesion protdonica PMG-01 que ha servido de ba-
se durante la prospeccion. Tras la correccidon diurna de las variaciones de intensidad de campo
magnético terrestre y con el valor obtenido como datum local de la zona, se ha realizado el cdlculo
de anomalias residuales. El objetivo del calculo de estas anomalias es localizar los cambios relativos
de la intensidad de campo magnético. El campo magnético residual y los datos del gradiente vertical
de campo se han utilizado para elaborar mapas de variaciones de propiedades magnéticas de las zo-
nas estudiadas. A partir de los datos de GPS, también se ha elaborado el mapa topogréfico de la zona

prospectada.

Fig. 4.1. Prospeccidon con magnetémetro de efecto Overhausser (GSM-19) en la llanura de inundacion del rio Alfambra
(izquierda) y mediante GPR en el drea de Los Bafios utilizando antena de 100 MHz (derecha).

La prospeccidn electromagnética (EM) de induccion de banda ancha se ha llevado a cabo con
un equipo multifrecuencia GEM-02. El estudio se realiza mediante perfiles a lo largo de la misma zo-
na prospectada previamente por magnetometria. Se ha realizado el andlisis con diferentes frecuen-
cias (entre 0,5 y 65 KHz). El cambio de frecuencia implica la variacion de los intervalos en la
profundidad del analisis (cuanto mas elevada es la frecuencia, menor es el intervalo de profundidad
analizado; Huang, 2005). Los datos obtenidos representan las medidas de la onda en fase y cuadratu-
ra. Estas medidas permiten el calculo de la conductividad eléctrica aparente y la susceptibilidad

magnética de los materiales del subsuelo (Huang y Won, 2000). A partir de los datos obtenidos con
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cada frecuencia, se elaboran mapas de correlacién lateral entre los puntos de medida para la conduc-

tividad aparente y la susceptibilidad.

La prospeccién por georradar (GPR) se ha llevado a cabo con tres dispositivos diferentes con
frecuencias centrales de 50, 100 y 250 MHz de RAMAC, con el objetivo de caracterizar el origen de
las anomalias y los cambios de tendencia identificados previamente en las prospecciones electro-
magnética y magnética. El método se basa en la emisidn de ondas electromagnéticas hacia el subsue-
lo, a intervalos previamente definidos, y la recepcion de las reflexiones producidas en los contactos
entre materiales con distintas constantes dieléctricas. De este modo, cuanto mayor sea la constante
dieléctrica de una interfase (y mayor el contraste de las permisividades), mas clara serd la respuesta
en los perfiles. La profundidad alcanzada en el estudio disminuye con el aumento de la frecuencia uti-
lizada, al contrario que la resolucién, que aumenta con ella. Ademas, la profundidad alcanzada de-
pende de otros muchos factores, como la variacion en la composicion de los materiales, la
porosidad, el grado de saturacidn en agua, el tipo y cantidad de sales disueltas, el tamafio de grano...
Para la correcta identificacién de las discontinuidades, debe existir un contraste neto en la permisivi-
dad entre la superficie a detectar y el medio circundante. En cada zona de estudio se han empleado
los tres dispositivos, en todos los casos con doble recorrido, y con diferente configuracion de profun-
didad de penetracion (intervalos TWT). Los perfiles de GPR se han procesado digitalmente para incre-
mentos de sefial con la profundidad (ganancia lineal y exponencial), para filtrar las frecuencias fuera
de rango y realizar el suavizado de los perfiles (stacking/running average). A partir de los perfiles ob-
tenidos, se han realizado calculos de ajuste de hipérbolas de difraccion, para el cdlculo de la constan-
te dieléctrica y de la velocidad de propagacion de las ondas en el medio. Estos calculos han
permitido también la migracién de los perfiles de georradar para eliminar las reflexiones hiperbdlicas

y restituir los reflectores inclinados a su verdadera posicién.

Las anomalias obtenidas mediante estos métodos deben ser tratadas y analizadas. En el caso
del georradar, es necesario ademas un procesado de los datos que puede resultar muy complicado.
La interpretacidn de los datos obtenidos no siempre es evidente, por lo que es necesario que estas
técnicas sean aplicadas por personal con experiencia. En nuestro caso, todas las tareas de recogida
de datos e interpretacién se han realizado con la inestimable colaboracién de Oscar Pueyo, responsa-

ble del equipo de Geofisica del grupo Geotransfer de la Universidad de Zaragoza.

4.5. Analisis de paleoesfuerzos

Para conocer la dindmica de la falla y reconstruir el campo de esfuerzos bajo el cual se ha mo-
vido ha de realizarse un analisis de paleoesfuerzos a partir de poblaciones de fallas (orientaciones de

planos y estrias) medidas en su entorno regional.

El campo de esfuerzos reciente en la Cordillera Ibérica centro-oriental, y en particular en la
fosa del Jiloca y en el entorno de la falla de Concud, ha sido caracterizado de forma bastante comple-
ta en trabajos anteriores (Simdn, 1982, 1989; Arlegui et al., 2005, 2006). Dichos resultados han sido

completados aqui con un estudio de paleoesfuerzos especifico en la terminacidn meridional de la fa-
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lla de Concud y su zona de relevo con la falla de Teruel.

Para el analisis de poblaciones de fallas con estrias se ha seguido una secuencia de cuatro

métodos de inversion de esfuerzos:

- Método de los diedros rectos (Pegoraro, 1972; Angelier y Mechler, 1977). Es un sencillo mé-
todo geométrico que proporciona una estimacién inicial de las direcciones de esfuerzos, tras identifi-
car los diedros de compresién y extensidn de las fallas (aquéllos que contienen los ejes o, y o,

respectivamente). Para ejecutarlo se ha utilizado la aplicacidn FaultKin de Allmendinger (2006).

- Método de los triedros rectos (Lisle, 1987, 1988). El método impone dos condiciones adicio-
nales al de los diedros rectos: los ejes principales de esfuerzos compresivo y extensivo deben ser mu-
tuamente perpendiculares, y ambos deben estar contenidos en parejas opuestas de diedros
determinadas por el plano de falla y el plano de movimiento. En este caso también se ha utilizado |a

aplicacion FaultKin de Allmendinger (2006).

- Diagrama y-R (Simdn, 1986). En este método uno de los principales ejes de esfuerzos se pre-
supone que es vertical, de forma que los tensores de esfuerzos quedan representados Unicamente
por dos parametros en una aproximacion 2D: y (acimut del esfuerzo horizontal maximo, o,) y R (rela-
cion de esfuerzos en la ecuacion de Bott, 1959: R = (oz—ox)/(cy—ox)). Los pares de valores (y,R) que sa-
tisfacen una falla individual dan lugar a una curva. Los “nudos” donde las curvas se intersecan
proporcionan un espectro preliminar de todas las posibles soluciones y de su importancia relativa en

la poblacidn de fallas.

- Método de Etchecopar (Etchecopar et al., 1981; Etchecopar, 1984). Es un método numéri-
co que genera una solucidén completa (orientacién 3D de los tres ejes de esfuerzos principales y rela-
cion de esfuerzos R, = (0, — 03) / (0, — ;). Con este método es posible explorar las soluciones
sugeridas por el método de los diedros rectos y por el diagrama y-R para acotar la solucidon final.
Basdndose en la minimizacidn de los angulos entre las estrias reales y tedricas, permite la separacion
de distintos tensores de esfuerzos mediante un adecuado manejo de los porcentajes de datos some-
tidos a minimizacidn. Para su ejecucion se ha utilizado el programa Faille (Etchecopar et al., 1981),

desarrollado para Macintosh por Célérier (2011).

Para el analisis de fallas sin estrias se ha utilizado el método de inversién de esfuerzos pro-
puesto por Lisle et al. (2001), basado Unicamente en la orientacién del plano de falla y el sentido de
movimiento. El andlisis se ha realizado en una primera aproximacién mediante el programa Dip Slip
desarrollado por dichos autores, y se ha refinado posteriormente mediante el paquete informatico
FSA de Célérier (2011). Este método se basa en el hecho de que la componente de dip slip de una fa-
lla con un angulo de buzamiento Y se vincula al signo del gradiente del esfuerzo normal o/Y. Si esta
informacion esta disponible para planos de falla con orientacién diferente (bien sean de nueva forma-
cion o reactivados), puede acotarse la orientacién de los ejes principales de esfuerzos. El algoritmo
compara sistematicamente el valor de esfuerzo normal calculado para la falla observada con el cal-
culado para un plano de falla imaginario con un buzamiento ligeramente mayor. Posteriormente, un

procedimiento de grid search permite la recopilacidon de todos los tensores de esfuerzos compatibles
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con las fallas observadas y con sus respectivos sentidos de movimiento. Normalmente aparece un
elevado nimero de soluciones compatibles. Las orientaciones modales de los respectivos ejes de es-
fuerzos principales son representados en estereogramas, mientras que las relaciones de esfuerzos (R

= (cz—ox)/(oy-cx)) se representan en histogramas de frecuencia.
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5. CARTOGRAFIA Y DESCRIPCION ESTRUCTURAL DE LA FALLA DE CONCUD

La falla de Concud tiene una direccidn general NW-SE, aunque se desvia hasta hacerse casi N-
S en su sector mas meridional, aproximandose a la direccién de la falla de Teruel (Anexo Il). Su buza-
miento estda comprendido entre 65 y 70° hacia el SW. Los estereogramas de la Figura 5.1 muestran
las distintas medidas de orientacidn del plano y las estrias de falla a lo largo de su trazado. La falla de
Concud es una estructura continua de 14,2 km de longitud aflorante, aunque es posible que la longi-
tud de la ruptura superficial se prolongara en algin momento al menos 1-2 km hacia el NW, en for-

ma de otro segmento que actualmente aparece fosilizado por depdsitos plio-cuaternarios.

Fig. 5.1. Orientacion de la superficie y estrias de falla de Concud, segin medidas directas tomadas a lo largo de su traza, Se
indica la localizacion de las fotografias y cortes incluidas en este apartado.
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Como queda reflejado en la cartografia del Anexo I, desde el sector mas septentrional hasta
la parte media la falla presenta una traza principal simple que pone en contacto el Mesozoico del blo-
que levantado con el Cuaternario del bloque hundido. En su tramo central la falla se desdobla en dos
trazas, practicamente paralelas, una traza norte y una traza sur. Mientras la traza sur presenta el Cua-
ternario en el bloque superior, la traza norte pone en contacto los materiales del transito Tridsico-
Jurasico (Fm. Cortes de Tajufia, bloque levantado) con los del Triasico inferior (Facies Buntsandstein,
bloque hundido). En su mitad suroriental (al este del barranco del Hocino, préoximo a la carretera de
Concud a Celadas), la falla rompe también los materiales nedgenos que constituian el relleno de la fo-
sa de Teruel, a su vez discordantes sobre el Mesozoico. Durante un tramo (hasta el Barranco del Po-
zuelo) se mantiene la doble traza; los materiales neégenos dominan en el bloque septentrional,
aparecen de forma mds discontinua en el bloque intermedio entre ambas trazas, y afloran ocasional-
mente en el fondo de algun barranco (Bco. del Hocino) en el bloque mas meridional, cubiertos ya ex-
tensamente por el piedemonte pleistoceno. En el sector mas meridional vuelve a haber una Unica
traza visible, que pone en contacto el Nedgeno (y, ocasionalmente, el Jurasico infrayacente) con el
Cuaternario, aunque existen indicios de una segunda falla ciega bajo este ultimo. Cerca de su termi-
nacion, la estructura es una zona de falla compleja en la que la deformacién se distribuye en multi-

ples superficies de rotura.

Los cortes geoldgicos de las Figuras 5.2 y 5.3 (cortes 1y 2, respectivamente, en el Anexo Il)
muestran la estructura general de la falla de Concud, el primero de ellos atravesando la falla en una
zona donde muestra su direccion dominante (NW-SE), y el segundo realizado a través de la zona de
terminacién de la misma, donde existen varios planos de rotura de orientacion proxima a N-S. En am-
bos cortes se puede observar el Nedgeno de la fosa de Teruel cortado y desplazado por la falla con
saltos de orden hectométrico. Segln se expone en detalle en el apartado 6.2 y en el capitulo 9, res-
pectivamente, el salto vertical post-Plioceno en la transversal de Masada Cociero (Fig. 5.3) puede eva-
luarse en unos 270 m. El salto vertical minimo en la transversal de Concud-El Muletén (Fig. 5.2) seria

de 240 m, y el salto neto mas probable, de 290-300 m. En la fotografia de la Figura 5.4 puede obser-

varse una panoramica de la zona por la que discurre este segundo corte.

Fig. 5.4. Vista general de la falla de Concud. T: Tridsico inferior; J: Jurasico inferior; N: Nedgeno; Q: Cuaternario
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El tramo norte de la falla de Concud presenta, como se ha dicho, una traza principal simple.
En general, la falla en esta zona pone en contacto el Tridsico y Jurasico del bloque levantado con el
Cuaternario del bloque hundido (Fig. 5.5). No obstante, cuando nos adentramos en los escasos ba-
rrancos de entidad suficiente como para que disequen la falla y nos permitan una buena exposicién
de la misma, podemos constatar que con frecuencia la traza de la falla no es Unica. Asi queda paten-
te, por ejemplo, en el barranco de la figura 5.6, donde dos superficies de falla contiguas ponen en
contacto las brechas de la Fm. Cortes de Tajufia con las areniscas del Buntsandstein, y éstas con con-
glomerados villafranquienses. La superficie de falla dentro de la Fm. Cortes de Tajufia aparece muy
alabeada (figura 5.7) y muestra una doble estriacién: una primera con cabeceo promedio 60°S for-
mando grandes surcos y una segunda con cabeceo 80°N superpuesta a la anterior. En su extremo nor-
te la falla se desdobla, presentando direcciones practicamente N-S en la rama norte y pasando
enseguida a la direccion general NW-SE (Fig. 5.1), acomodéandose a la direccion del sinclinal que que-

da en el bloque levantado.

Fig. 5.5. Aspecto de campo de
la falla de Concud en su tramo
noroeste. Ver localizacién en
Fig. 5.1.
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Fig. 5.6. Doble traza de la falla de Concud presente en algunos puntos de su tramo noroeste. Ver localizacién en Fig. 5.1.

Fig. 5.7. Superficie de falla muy alabeada con doble estriacion en la Fm. Cortes de Tajufia. Ver localizacién en Fig. 5.1.

En el tramo central |a interpretacién estructural se complica debido al riesgo de confusién de
la traza norte de la falla con el contacto paraconforme que existe entre la Fm. Cortes de Tajufia y la
Facies Buntsandstein, con ausencia de las Facies Muschelkalk y Keuper en todo el bloque levantado
de la falla. Si bien es cierto que en la cartografia MAGNA (Godoy et al., 1983; Hernandez et al., 1983)
aparece representada la Facies Muschelkalk, estos materiales no han sido reconocidos al realizar |a
cartografia de detalle. En todo caso, otra unidad con algunos rasgos similares (Fm. Imén) aparece

localmente bajo la Fm. Cortes de Tajuia. En otros tramos, la traza norte de la falla se situa dentro de
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las areniscas y limolitas del Buntsandstein. A pesar de que falta en muchos casos el contacto litoldgi-
co que la delate, |a falla se reconoce, por ejemplo, en el Barranco de la Hoz, desdoblada en numero-
sos planos de rotura con desplazamiento sintético que cortan claramente las capas (Fig. 5.8). Puede
considerarse como falla principal aguella que pone en contacto la Fm. Cortes de Tajufia con el Bunst-
sandstein, mientras que el resto cortan las capas del Buntsandstein y separan, en alguin caso, cuerpos
de areniscas rojas o blancuzcas. Algunos de estos planos son subverticales o tienen incluso sentido
de buzamiento contrario, pudiendo interpretarse como fracturas de Riedel (R, sintéticas) asociadas a

la falla principal.

Fig. 5.8. Traza norte de la
falla de Concud en el
Barranco de la Hoz,
desdoblada en numerosos
planos de rotura. B: Fc.
Buntsandstein. CT: Fm.
Cortes de Tajuia. Ver
localizacion en Fig. 5.1.

La traza sur de la falla presenta ya el Cuaternario en el bloque hundido. Un barranco afluente
del Barranco del Monte transcurre casi en paralelo a la traza sur, cortandola en varias ocasiones. De
este modo, este barranco nos permite observar distintos aspectos de la falla: contacto mecanico de
los conglomerados basales de la Fc. Buntsandstein con el Cuaternario (Fig. 5.9a), o plano de rotura
dentro del propio Cuaternario (Fig. 5.9c). En el primer caso, los conglomerados presentan zonas de ci-
zalla sintéticas y compatibles con el movimiento normal (Fig. 5.9b), aunque hay que decir también
gue en afloramientos de este mismo barranco se han observado zonas de cizalla inversa (éstas seran
descritas e interpretadas en el apartado siguiente al abordar la cuestion de la inversién tecténica de

la falla).
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Fig. 5.9. Traza sur de la falla de Concud en su sector central, cortada en varios puntos por un barranco subparalelo a la
misma. a) Contacto entre Facies Buntsandstein y Cuaternario. Lineas rojas: falla normal actual. Azul: banda de cizalla
inversa. b) Detalle de zona de cizalla sintética a la falla principal, y compatible con su movimiento. c) Falla dentro de

Cuaternario. Ver localizacién en Fig. 5.1.

Continuando por el mismo tramo cen-
tral hacia el sureste, aun cuando se mantiene
la traza doble de la falla, vemos como la rama
norte pasa a poner en contacto distintas unida-
des nedgenas (Fig. 5.10). En algunas zonas es
posible observar en éstas una combinacion de
falla y monoclinal de acomodacién (Fig. 5.11),
indicando que el estilo de deformacién pasa la-
teralmente de una falla normal simple de alto
angulo a step-faults sintéticas y a un monocli-
nal fallado (en el sentido de Powell, 1873 y Mc-
Calpin, 2005). En otros puntos la traza norte Fig. 5.10. Traza norte de |a falla de Concud en su tramo

. ) central, poniendo en contacto distintas unidades nedgenas.
muestra en su bloque hundido directamente

Ver localizacién en Fig. 5.1.
los materiales aluviales cuaternarios, en con-
tacto mecanico con el Nedgeno o, puntualmen-
te, también con las calizas jurdsicas que yacen

bajo él en discordancia (Fig. 5.12).
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Fig. 5.11. Traza norte de la falla de Concud, donde se observa la combinacién de falla y monoclinal de acomodacion.
Ver localizacién en Fig. 5.1.

Fig. 5.12. a) Traza norte de la falla de Concud en el Barranco del Puente, poniendo en contacto Nedgeno (Rojo 2,
discordante sobre Jurdsico) con Cuaternario. b) Detalle del espejo de falla en la zona recuadrada en blanco en (a). Ver
localizacion en Fig. 5.1.
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En el sector suroriental, donde la falla vuelve a presentar una traza Unica, hay zonas del blo-
gue inferior en que afloran franjas de calizas jurasicas (e incluso areniscas del Buntsandstein) bajo los
conglomerados basales del Nedgeno, todo ello en contacto directo con el Pleistoceno del bloque su-
perior (Figs. 5.13, 5.14 y 5.15). No obstante, son por lo general las formaciones nedgenas las que apa-
recen en el bloque levantado, como muestra la Figura 5.16. En ésta vemos cdmo la falla se desdobla
de nuevo en dos superficies contiguas; la mas septentrional corta materiales detriticos vallesienses y
carbonatos turolienses, siendo fosilizada por el Pleistoceno del arranque del piedemonte; la mas me-
ridional corta ese Pleistoceno, indicando un movimiento mds reciente que la anterior. Como peculia-
ridad comun a los afloramientos mostrados en las Figuras 5.14 y 5.16, cabe sefialar como los
depdsitos detriticos del labio levantado mas préximos a la falla, sean las areniscas del Buntsandstein,
en el primer caso, o las areniscas y lutitas del Vallesiense, en el segundo, presentan un color blanque-
cino que sustituye al color rojo habitual. Cabe interpretarlo como consecuencia del lavado o reduc-
cion del hierro en la banda mas intensamente fracturada y mds permeable. El Buntsandstein
decolorado es relativamente comun en la Cordillera Ibérica, pero en el caso del Nedgeno puede con-

siderarse una situacion excepcional.

Fig. 5.13. Vista general del sector suroriental de la falla de Concud, en cuyo bloque
inferior se puede apreciar el contacto discordante del Nedgeno sobre las calizas
jurdsicas. En la parte inferior se distingue la traza de la falla en la estacién de Los

Bafios, esquematizada en la Fig. 5.17.
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Fig. 5.15. Falla de Concud en una pequefa cantera que
permite observar dos superficies de falla que ponen en
contacto respectivamente las calizas jurasicas y el Rojo 1,
y éste con el Cuaternario. La datacién en el Cuaternario
afectado por la falla estéd tomada de Gutiérrez et al.
(2008). Ver localizacién en Fig. 5.1.

Fig. 5.14. Aspecto de |a falla de Concud en su sector
suroriental, donde el Cuaternario se pone en contacto
directo con el Tridsico. Ver localizacion en Fig. 5.1.

Fig. 5.16. Aspecto de la falla de Concud en el sector suroriental, desdoblada en dos trazas menores, una de ellas
desplazando los materiales Pleistocenos. Ver localizaciéon en Fig. 5.1.
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Fig. 5.17. Corte de detalle de la falla y el monoclinal de bloque inferior en la zona de Los Bafios. M2: carbonatos del Paramo
1. Qt2: Terraza Media, Pleistoceno medio; Qa: abanicos aluviales, Pleistoceno superior. Modificada de Arlegui et al. (2004).
Ver localizacién en Fig. 5.1.

La estructura monoclinal del bloque inferior reaparece de nuevo en la zona de Los Bafios, jus-
to antes del valle del Alfambra y unos 3 km al norte de la ciudad de Teruel. La estructura esta dibuja-
da aqui por las calizas y margas turolienses (Paramo 1), puestas en contacto mecanico con depdsitos
de abanico aluvial y depdsitos de vertiente procedentes del escarpe de la falla (Fig. 5.17). La falla apa-
rece muy bien expuesta en la trinchera del antiguo ferrocarril minero de Ojos Negros-Sagunto, don-
de aflora el plano con una orientacion 170, 75° W y estrias con cabeceo 75° S. Este afloramiento, en
el que aparece un registro sedimentario cuaternario importante afectado por la falla, ha sido objeto

de un estudio paleosismoldgico de detalle, que sera expuesto en el capitulo 18.

La traza superficial de la falla se interrumpe bajo los depdsitos fluviales mas recientes del rio
Alfambra (Terraza Inferior y depdsitos holocenos). No obstante, existen indicios de caracter hidro-
geolégico de su continuidad bajo la llanura de inundacion. A través de ésta se observan una serie de
surgencias termales alineadas en direccion NNW-SSE, la mas importante de las cuales, localizada jun-
to a la traza de la falla en el talud de enlace de la Terraza Inferior con la llanura de inundacién, abaste-
cid antiguamente un balneario que da nombre al lugar (Los Banos). El agua mana a una temperatura
de entre 21 y 23°C, procedente del sistema acuifero que forman las dolomias y calizas dolomiticas de
las formaciones Cortes de Tajufia y Cuevas Labradas, y su salida a través de |a falla habria permitido

un ascenso relativamente rapido desde profundidades de unos cientos de metros (IDRENA, 1994).

Para corroborar la continuidad de la falla bajo los depdsitos aluviales del rio Alfambra se ha
realizado una campana de prospeccion geofisica, mediante las técnicas electromagnética (EM), mag-

netometria y georradar (GPR), cuyos resultados se resumen en la Figura 5.18.

Muchas de las principales variaciones de las propiedades analizadas mediante magneto-
metria y radiacién EM se correlacionan con elementos de origen antrépico identificables en superfi-
cie. En algunos casos, las intensidades de las anomalias exceden las previsibles para materiales
naturales (con anomalias residuales de campo magnético de mas de 100 nT), por lo que también se

han atribuido a elementos antrépicos. Es por esto que el dimensionamiento de la prospeccion por
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georradar se ha realizado teniendo en cuenta Unicamente los datos geoldgicos disponibles (mas fia-
bles que los datos obtenidos por magnetometria y EM): el afloramiento de la falla en ambos marge-

nes del valle del Alfambra y las alineaciones de las surgencias termales antes comentadas.

Fig. 5.18. Resumen de resultados de la prospeccion geofisica en el valle del Alfambra. (a) Localizacidn de los perfiles de
georradar (lineas amarillas) y de los resultados de conductividad aparente (EM; mapas de isolineas sombreados en azules y
rojos). Puntos rojos y naranjas: anomalias principales y secundarias observadas en los perfiles de georradar. Linea blanca
discontinua: interpretacion de la traza de la falla de Concud uniendo los puntos donde aflora a un lado y otro del valle del
Alfambra. (b) Ejemplos de perfiles de georradar en los que se pueden apreciar las anomalias de geometria hiperbdlica en
los dos primeros casos, y contactos subverticales en el tercero.

En los perfiles de georradar no se identifican variaciones geométricas o estructurales llamati-
vas. Sin embargo, con el andlisis integrado de los perfiles de georradar y los datos de prospeccion EM
y magnetometria, es posible refinar algunas de las variaciones identificadas a lo largo de los mismos.
La principal caracteristica de los perfiles de georradar es el predominio de materiales de comporta-
miento homogéneo y ausencia de reflectores no horizontales. Las Unicas variaciones significativas co-

rresponden a contactos subverticales en algunas zonas y a anomalias con geometria hiperbdlica en
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otras (ver ejemplos en la Fig. 5.18b), que pueden aparecer ligados a cambios del comportamiento de
los materiales. Los datos de magnetometria y EM asociados a estas interrupciones muestran un cam-
bio en la tendencia de la conductividad aparente de los materiales, descensos bruscos de la intensi-
dad de campo magnético o pequeiios dipolos magnéticos de tipo normal. En todos los casos
identificados, las interrupciones de la estructura del subsuelo se correlacionan con pequefios descen-
sos locales de la conductividad aparente. Los perfiles analizados en la zona meridional muestran una
variacién de tendencia, con paso de un comportamiento homogéneo al oeste a otro menos homogé-
neo al este, asociado a un incremento de la conductividad. En la zona septentrional se identifican

localmente cambios inversos de tendencia o descensos de la conductividad aparente.

Las principales anomalias en los perfiles de georradar (puntos rojos en la Fig. 5.18a) y en los
mapas de conductividad aparente muestran una alineacion principal de direccidon préxima a N-S. Esta
alineacion parece confirmar la existencia de la falla de Concud bajo el aluvial del Alfambra, y con un
trazado muy proximo al previsible teniendo en cuenta el afloramiento de la misma a ambos lados del
valle del rio y las surgencias termales. Ademds de estas anomalias, existen otras identificadas en los
perfiles de georradar (puntos naranjas en la Fig. 5.18a), que en algunos casos parecen también estar
alineadas. Estas podrian indicar bien que la superficie de falla no es tnica o que existen cambios sedi-
mentarios dentro del aluvial. Finalmente, el cambio en la conductividad aparente a lo largo de los dis-
tintos sectores podria verse influenciado por la proximidad del nivel freatico y por la variacién de
aportes de agua a lo largo del trazado de |a falla, asociada a la presencia de las mencionadas surgen-

cias.

A partir del aluvial del rio Alfambra, la falla se prolonga unos 2 km hacia el sureste. En una
parte de este tramo, cerca de su terminacion, la falla se manifiesta en forma de una banda intensa-
mente fracturada de alrededor de 500 m de longitud y una anchura mdaxima de 350 m. Esta banda
presenta dos trazas de falla principales, con direcciones NW-SE, la traza oriental, y proxima a N-S, la
traza occidental. Entre esas trazas maestras existen multitud de pequefiias fallas normales y fracturas
gue alcanzan densidades elevadas (llegando hasta 5-10 discontinuidades por metro) y que producen
desplazamientos individuales milimétricos a centimétricos (ver Anexo Il y Fig. 6.2 del siguiente capitu-
lo). Estas fracturas presentan multiples orientaciones (NNW-SSE, NNE-SSW, NW-SE y E-W), predomi-
nando aquéllas que son similares a las de las trazas principales, y buzamientos elevados. Muchas de
ellas muestran estriaciones, en algunos casos con dos familias superpuestas. La fracturacion afecta a
calizas y yesos nedgenos, asi como a depdsitos fluviales pertenecientes a las terrazas Media e Infe-
rior del Alfambra, conformando un abanico imbricado de superficies de rotura que enraizarian en el
plano principal. Estas estructuras pueden observarse en el tramo de la Via Verde (antiguo ferrocarril
minero de Ojos Negros-Sagunto) que transcurre a media ladera en la zona de Masada Cociero, en las
canteras de yeso existentes entre dicha via y el barranco del Rio Seco vy, sobre todo, en los taludes de
la interseccion de las carreteras N-420 y A-226 (afloramiento que sera explicado mas en detalle en

los capitulos 6 y 20).

Finalmente, la traza desaparece aparentemente, bien en el enclave de Tridsico superior que

aflora al noreste del barranco del Rio Seco, o bien bajo el relleno holoceno de este ultimo.
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6. LA ZONA DE RELEVO DE LAS FALLAS DE CONCUD Y TERUEL

Aun cuando el objeto principal de nuestro estudio es la falla de Concud, su proximidad con la
falla de Teruel obliga a analizar en detalle la relacidn estructural entre ambas. Una hipotética cone-
xién entre ellas implicaria un incremento del potencial sismogénico de la estructura, dado que el ma-
ximo terremoto que es capaz de generar una falla depende de su longitud, por lo que dicha hipdtesis

debe ser considerada con atencién.

6.1. La falla de Teruel

La falla de Teruel es una falla normal de 9 km de longitud, de direccion N-S a NNE-SSW y bu-
zamientos de entre 60 y 80° W. Las escasas estrias de deslizamiento observadas indican movimiento
normal casi puro y una direccién de transporte N 271° E (Fig. 6.1). La falla se extiende desde el norte
de la ciudad de Teruel hasta el sur de Villaspesa, bifurcdndose al sur de Teruel en dos fallas principa-
les de direcciones NNE-SSW y N-S, ademas de aparecer asociadas otras fallas de menor entidad (ver
Anexo Il). La rama N-S cambia progresivamente de direccion hacia NW-SE, terminando por desdibu-

jarse dentro de las arcillas rojas del Rojo 2 que se interdigitan con los yesos de Cubla-Villaspesa.

Fig. 6.1. Aspecto de |a falla de Teruel en la zona de El Pitraque (1 km al sur del casco urbano de Teruel), donde se bufurca en
dos trazas principales. Estereograma con orientaciones de planos y estrias medidos a lo largo de la traza de la falla, con el
calculo de la direccion media de transporte tectonico.
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El extremo septentrional de la falla de Teruel se encuentra, aparentemente, en las lomas de
Las Vifias, al norte del cementerio. Sin embargo, existen dos afloramientos alineados con su traza en
los que se registran deformaciones que podrian estar reflejando una prolongacion de la misma hacia
el norte, bien en superficie o bien como falla ciega. El primero de ellos es la gravera de Cuesta de Ia
Bajada, al NW del km 583,5 de la carretera N-420, donde la Terraza Media aparece basculada hasta
36° al ENE, sugiriendo una estructura en roll-over. El otro afloramiento se encuentra en el paraje de
Las Rambilillas, al norte del anterior y en la margen derecha del Alfambra, donde otro retazo de la Te-
rraza Media aparece desplazado por dos fallas sintéticas NNW-SSE y dividido en dos bloques bascula-
dos también en roll-over (10° E y 18° E, respectivamente). En este segundo afloramiento, la Terraza
Media aparece paraconforme sobre gravas, lutitas y carbonatos villafranquienses, lo que permite
pensar que la deformacidn, igual que en el caso de Cuesta de la Bajada, es esencialmente posterior
al Pleistoceno medio. Si las deformaciones observadas en la Terraza Media en estos afloramientos
realmente representan la propagacion de la falla de Teruel hacia el norte durante el Pleistoceno, la

longitud total se ampliaria a mas de 11 km, siendo este tramo final paralelo a la falla de Concud.

La falla de Teruel desplaza las unidades nedgenas que rellenan la cuenca, produciendo

comunmente el contacto mecanico entre las unidades Rojo 1 y Rojo 2 (dificil de reconocer, en este ca-

so, por su similitud litolégica) o entre alguna de ellas y el Pdramo 2. El bloque hundido, situado al oes-
te, presenta una estructura en roll-over (mucho mas patente que en el caso de la falla de Concud),
que queda reflejada por el buzamiento hacia el este de las calizas del Paramo 2 en la Muela de Teruel
(margen derecho del rio Turia, frente al casco urbano). Estas calizas buzan unos 2° de promedio, y
presentan un desnivel absoluto de 140 m: la base del Pdramo 2 pasa de encontrarse a 1020 m.s.n.m.
en la zona culminante de la Muela a menos de 880 m en la ribera del Turia. Dentro del bloque levan-
tado, la base del Paramo 2 se encuentra a una altitud de 1070-1100 m.s.n.m. en la plataforma de Los
Mansuetos, lo que supone un salto vertical total de 190-220 m. Considerando un buzamiento medio
de 68° y un movimiento normal puro, supone un salto neto de 205-235 m. Este desplazamiento con-
lleva una importante componente ductil en forma de bending, desarrollandose un monoclinal de aco-
modacién que sigue una direccion paralela a la falla de Teruel a lo largo de casi todo su recorrido. El
buzamiento del monoclinal alcanza los 17° al este del casco urbano de Teruel, y hasta 30° al sur, a la
altura de Villaspesa (limite sur del mapa del Anexo Il). La combinaciéon del roll-over del bloque hundi-
do y el monoclinal del bloque levantado da lugar a una cubeta sinforme de traza subparalela a la fa-
lla, identificable en el mapa de contornos estructurales de la Fig. 6.2. Para la realizacion de dicho
mapa se ha tomado como referencia la base de Pdramo 2, al encontrarse representada de manera
bastante uniforme en toda la zona, y ser ademds la mas moderna de las unidades del relleno endo-
rreico de la cuenca. De este modo, su deformacidén permite caracterizar la amplitud de los movimien-

tos verticales ocurridos durante el Plioceno superior-Cuaternario.

46



II. ESTUDIO ESTRUCTURAL

Fig. 6.2. Mapa de contornos estructurales de la base del Paramo 2 en la zona de articulacién de las fallas de Concud y
Teruel.
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6.2. La zona de relevo

La cartografia de las fallas de Concud y Teruel (ver Anexo Il y Fig. 6.3) parece indicar que sus
trazas no llegan a unirse. En el caso de que, como se ha explicado, la falla de Teruel continuara hacia
el norte, existiria una longitud de solape entre ambas fallas de mds de 2 km, pero discurriendo siem-
pre paralelas y con una separacion entre ellas de 1 a 1,5 km. Resultarian, pues, estructuras indepen-

dientes dispuestas en relevo diestro, y sin que parezca existir ninguna discontinuidad que las conecte.
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Fig. 6.3. Detalle de la cartografia geoldgica de la zona de relevo entre las fallas de Concud y Teruel.
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El blogue que queda entre ambas fallas muestra un basculamiento hacia el N o el NNW de
entre 12°y 22° (ver Fig. 6.2). El monoclinal del blogue levantado de la falla de Teruel sufre un giro en
esta zona, pasando la estratificacién de una direccién N-S a otra E-W. También las terrazas pleistoce-
nas que cubren el Nedgeno al norte de El Planizar estan afectadas por ese basculamiento, con buza-
mientos de 18° y 16° hacia el NNW en las terrazas Media e Inferior, respectivamente. Este
basculamiento de las terrazas es compatible con las evidencias que presentan ambas fallas de activi-
dad continua durante el Pleistoceno medio-superior (especialmente la de Concud, Simén, 1983;
Moissenet, 1983, 1985; Simdn y Soriano, 1993; Simdén et al., 2005; Lafuente et al., 2010). El
basculamiento descrito puede interpretarse como una rampa de acomodacion (relay ramp, en el
sentido de Larsen, 1988) a través de la cual se transfiere el desplazamiento de una falla a otra (e.g.
Childs et al., 1995; Peacock, 2002), sin que tenga por qué existir una conexion fisica entre ambas en
profundidad (soft-linked faults de Walsh y Waterson, 1991).

La estructura de acomodacidn entre las dos fallas se amplifica por la existencia de un fuerte
monoclinal en la vertiente norte de Los Mansuetos, donde las capas nedgenas buzan hacia el norte
una media de 15° y llegan localmente a sobrepasar los 45° N. Adem3s, se afiade un sistema de dos fa-
milias de fallas y fracturas, de direcciones dominantes N-S (subparalela a la falla de Teruel) y alrede-
dor de E-W, que se entrecruzan en forma de red casi ortogonal. Esta intensa deformacion parece
formar parte de una macroestructura que se prolonga hacia el este en la zona de Valdecebro (fuera
ya de la zona cartografiada en el Anexo Il), y que se manifiesta como una abrupta sinforma ENE-
WSW en materiales nedgenos, limitada al norte por una falla normal E-W que la separa del Jurasico
de la zona de Corbaldn. Esta sinforma parece haberse originado por adaptacién de la serie nedgena a
una falla transversal en el margen oriental de la fosa de Teruel, probablemente heredada de la com-
presién alpina y quizad continuacion de la propia falla inversa paledgena de Concud. Calvo et al.
(1999), sin embargo, la atribuyen a subsidencia producida por karstificacion de las evaporitas triasi-

cas subyacentes

La estructura transversal de Los Mansuetos-Valdecebro es la responsable de que la transfe-
rencia de desplazamiento entre las fallas de Concud y Teruel no sea progresiva, como corresponderia
a una zona de relevo simple. El afloramiento mas septentrional de la falla de Teruel (al pie de la lade-
ra del cementerio municipal) muestra todavia un salto estratigrafico de 30 m en la base del Paramo
2, que supondria un salto vertical de alrededor de 39 m teniendo en cuenta los buzamientos de la se-
rie y de la falla. Ademas, este salto sdlo representa una pequeia parte del desplazamiento total del
Pdramo 2, del que seria responsable en su mayoria el monoclinal asociado a la falla de Teruel, ya que
la base de dicha unidad se encuentra desnivelada unos 140 m desde la plataforma de Los Mansuetos
(1070 m) hasta el bloque hundido (930 m). Tan sdlo unos cientos de metros hacia el norte, desapare-
cen las evidencias de la falla en superficie y el monoclinal se atentda considerablemente, pasando ra-

pidamente a los buzamientos hacia el NNW propios de la zona de acomodacion (ver Anexo Il y 6.2).

El extremo sur de la falla de Concud también muestra esa variacién anémala de salto. En el
area de Masada Cociero, unos 2 km al NNE de Teruel, junto a la rotonda que enlaza la Autovia Mudé-

jar con las carreteras N-420 y A-226, el desplazamiento que tiene la falla de Concud es notablemente
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elevado. Alli la estructura es una zona de falla compleja, con varios planos escalonados que produ-
cen un salto total post-Paramo 2 de orden hectométrico. En el bloque levantado aflora la unidad ba-
sal del Nedgeno de la semifosa de Alfambra-Teruel (Rojo 1), con el nivel de Calizas Intermedias que
contiene el yacimiento de Masia del Barbo (localidad de referencia de |la biozona MN 10, Vallesiense
superior; Alcala et al., 2000). En el bloque hundido afloran lutitas y carbonatos atribuibles a la unidad
Rojo 3 (Villafranquiense), unos 30 m mas abajo que las calizas vallesienses. Estos materiales no tie-
nen equivalente en el bloque levantado, ya que en esta zona la serie sélo alcanza los yesos del limite
Turoliense-Rusciniense, por lo que no se puede hacer un calculo exacto de su desplazamiento. No
obstante, es posible una reconstruccion mas o menos fiable (ver Fig. 5.3) teniendo en cuenta los es-
pesores de las unidades nedgenas presentes en el entorno y algunos datos de sondeos localizados
en las inmediaciones (informe inédito, Ministerio de Fomento, 1999). A partir del corte realizado (ver
localizacidn en Anexo Il), puede estimarse un salto vertical post-Plioceno de unos 260 m. Este valor
es muy parecido (sélo ligeramente inferior) al salto mas probable calculado para la zona central de la
falla, lo que resulta un tanto sorprendente para una zona localizada a tan sélo 1 km del extremo SE

de la falla.

6.3. Prospeccion geofisica

A pesar de que las evidencias expuestas a partir de la cartografia de superficie sugieren que
las fallas de Concud y Teruel son dos estructuras separadas, hemos querido explorar la posibilidad de
una conexidon entre ambas a través de algun tipo de discontinuidad. La zona donde podria ocurrir es-
to se encuentra cubierta casi en su totalidad por materiales cuaternarios, bien por el relleno holoce-
no del barranco del Rio Seco (que en esta zona llega a los 200 m de anchura), bien por un nivel de
Terraza Inferior que forma el rellano de El Planizar (situado unos 30-35 m por encima del barranco,
en su margen izquierda). Por ello, hemos tratado de reconocer la estructura del subsuelo en la zona
de relevo entre ambas fallas mediante una campafia de prospeccién geofisica en El Planizar, aplican-

do las técnicas de prospeccidon magnética, electromagnética (EM) y de georradar.

La zona prospectada contiene numerosas estructuras artificiales, que han controlado parte
de las seiales obtenidas por los aparatos. En la prospeccion magnética han aparecido una serie de
anomalias, con correlacion lateral lineal en planta. Una vez excluidas aquéllas de claro origen antrépi-
co, las mas significativas tienen una orientacién N 130°-150° E (Fig. 6.4a). Estas alineaciones represen-
tan dipolos magnéticos de tipo normal, variaciones del gradiente vertical de campo magnético
(también desarrollando anomalias en dipolo magnético) y picos locales de conductividad aparente
para intervalos someros. Mediante la prospeccion por radiacion EM se han obtenido variaciones de
conductividad muy pequenas y sin alineacion. En cambio, si que aparecen variaciones de susceptibili-
dad magnética aparente alineadas NNW-SSE, de manera similar a las anomalias identificadas por
magnetometria. Estas alineaciones han servido para realizar el dimensionamiento de la posterior

prospeccion geofisica por georradar.

Los perfiles de georradar obtenidos muestran que tanto la alineacidn localizada en el sector

NE de la zona prospectada como la anomalia identificada en el sector centro-occidental se
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correlacionan en los perfiles de radar con ano-
malias de geometria hiperbdlica, variaciones
geométricas entre reflectores de tipo menor y
cambios del comportamiento electromagnéti-
co de los materiales (Fig. 6.4b). La correlacion
general entre la magnetometria y los perfiles
de georradar es buena, indicando interrupcio-
nes de la estructura de los materiales del sub-
suelo o cambios laterales netos asociados a
cambios en la intensidad de campo magnético

y conductividad aparente.

El origen de estas anomalias no es ine-
quivoco, ya que cambios similares pueden de-
berse simplemente a la adaptacién del aluvial
a geometrias previas, a contactos erosivos, o a
cambios en la composicion de los sedimentos.
Sin embargo, las caracteristicas de los cambios
identificados (cambios netos en los perfiles de
georradar y dipolos magnéticos de tipo agudo
tanto en intensidad como en gradiente magné-
tico), junto a la orientacion de las anomalias
(NW-SE a NNW-SSE) y su correlacién lineal en
planta, son coherentes con una de las direccio-
nes de fracturacién presentes en la zona de los
Mansuetos (colindante con la zona prospecta-
da), con la fracturacidén existente en el sector
sur de la falla de Concud, o con la direccién de

la falla de Teruel.
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Fig. 6.4. Resumen de resultados de |la prospeccion geofisica
en El Planizar. (a) Mapa de anomalias residuales de campo
magnético y localizacion de perfiles de georradar (lineas
amarillas). (b) Ejemplos de perfiles de georradar. M.1, M.2,
M.3: medios con diferente comportamiento
electromagnético.

6.4. Relacion estructural entre las fallas de Concud y Teruel

Los resultados obtenidos no parecen indicar que las fallas de Concud y Teruel presenten una

union fisica, corroborando que se trata de estructuras independientes. La cartografia detallada de

ambas fallas, asi como de su zona de relevo, muestra como las respectivas trazas no llegan a unirse,

encontrandose separadas una distancia en torno a 1-1,5 km. A partir de la prospeccién geofisica tam-

poco se han encontrado evidencias de conexidon entre ambas fallas. Las alineaciones de anomalias

gue podrian indicar fracturacién no parecen estar reflejando una estructura importante continua, si-

no mas bien un conjunto de estructuras menores paralelas de orientacidon general NNW-SSE



6.5. El Villafranquiense del bloque hundido en el extremo sur de la falla de Concud

Como ya se ha explicado, la falla de Concud en la zona de la Masada Cociero presenta un des-
plazamiento vertical post-Plioceno anémalamente grande (260 m) para un sector tan terminal de la
estructura. Se da la circunstancia, ademas, de que el bloque hundido de la falla en esta drea presenta
sedimentos villafranquienses palustres cuya edad alcanza hasta el transito Plioceno-Cuaternario, lo
cual probablemente esté relacionado con una subsidencia tecténica especialmente activa en esta zo-

na.

En la zona de Masada Cociero, en el inicio de la carretera A-226, afloran dos fallas que cortan
|utitas y carbonatos villafranquienses, sobre los que se apoyan dos subniveles pertenecientes a la Te-
rraza Inferior del Alfambra (Fig. 6.5). El nivel mas bajo de la terraza (T1a) se encaja unos 6 m en el
otro (T1b), y cuenta con dataciones OSL en torno a 15 ka (ya mencionadas anteriormente; Gutiérrez
et al., 2005; Lafuente, 2007; Lafuente et al., 2008). Todos estos materiales se encuentran recubiertos
por un depdsito de ladera, que ocultaba las unidades y estructuras citadas hasta la excavacién de la
zona en el afio 2004 con motivo de la construccion de la Autovia Mudéjar. Ninguna de las dos fallas
que afloran en el talud corresponde a la traza principal de la falla de Concud, aunque su proximidad
espacial y su paralelismo (las superficies medidas se orientan entre N y NNW con buzamiento fuerte

al W) indican que pertenecen a la misma zona de falla.
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Fig. 6.5. Vista general (a) y esquema geoldgico (b) del talud de inicio de la carretera A-226, junto a Masada Cociero. R3: Rojo
3 (Villafranquiense); QT1a y QT1b: subniveles de la Terraza Inferior del Alfambra; QC: depdsito coluvial; RTC: yacimiento de
mamiferos Rotonda Teruel-Centro.

52



II. ESTUDIO ESTRUCTURAL

El afloramiento de Masada Cociero pertenece al bloque hundido de la falla principal (cortado
a su vez, como se ha dicho, por las dos fallas normales que aparecen en el talud). Los materiales villa-
franquienses que aparecen en dicho afloramiento presentan unas caracteristicas singulares dentro
del contexto del Mio-Plioceno de la cuenca de Teruel. Se trata de una alternancia de arenas, lutitas y
calizas, depositadas en un medio sedimentario que puede ser interpretado como un drea marginal
de un lago carbonatado somero, cuya parte mas externa interfiere con las llanuras lutiticas de los sis-

temas aluviales que drenan el lago (Ezquerro et al., 2011).

Durante la campafia de estudio paleosismoldgico del talud de Masada Cociero (desarrollado
en el capitulo 20), M.A. Rodriguez Pascua hallé un nivel carbonatado con dientes de Equus y una con-
centracidn significativa de otros restos dseos (Fig. 6.6a). El yacimiento fue excavado por paleontdlo-
gos de la Fundacion Conjunto Paleontolégico de Teruel-Dindpolis en el afio 2007 (exp. 185/2007 de
la Direccion General de Patrimonio Cultural, Gobierno de Aragdn), centrandose en dos areas del ni-
vel carbonatado, una a cada lado de la falla mas occidental del talud E-W (Fig. 6.5), siendo estudia-

dos y clasificados los restos por M2. D. Pesquero (ANEXO l1).

Aunque la abundancia de yacimientos de macromamiferos en del Nedgeno de Teruel es de
sobra conocida, la importancia de este nuevo yacimiento radica precisamente en la edad que arroja
la asociacién de taxones en el contexto bioestratigrafico de este sector de la cuenca. Los hallazgos
mas abundantes son restos de bdvidos pertenecientes a los géneros Gazella y Gallogoral (elementos
de la denticion y nlcleos éseos de cuerno) y restos del équido Equus stenonis (denticién yugal supe-
rior completa de un unico individuo y dientes sueltos y fragmentos del esqueleto postcraneal; Fig.
6.6b). Ademas, se ha encontrado restos de rinoceronte Stephanorhinus etruscus (serie dentaria supe-
rior) y de hiena Chasmaportetes lunensis (fragmentos de dientes). La asociacion de taxones indica
qgue el yacimiento (denominado Rotonda Teruel-Centro) se sitia en la unidad MN 17 del Villafran-
quiense (Mein, 1990) siendo determinante para su asignacion la presencia de Equus stenonis. Su
edad es similar a la del yacimiento de La Puebla de Valverde (Adrover, 1975), datado por magnetoes-

tratigrafia entre 1,95-2,1 Ma por Sinusia et al. (2004).

La edad de este yacimiento retrasa el final de la existencia de la cubeta residual endorreica,
gue Moissenet (1982) situa precisamente en la zona de confluencia entre las fallas de Concud y Te-
ruel. Dicha cubeta no habria persistido hasta el Villafranquiense inferior (zona MN 16b, edad mas re-
ciente conocida hasta el momento), sino hasta el Villafranquiense superior (zona MN 17; Pleistoceno
inferior). Teniendo en cuenta que la zona se encuentra muy préxima a la unién de los rios Alfambra y
Guadalaviar-Turia, es muy improbable que la cubeta residual coexistiera con la red fluvial que cono-
cemos hoy en dia ya instalada (Ezquerro et al., 2011). Sin embargo, si era contempordnea de los siste-
mas aluviales que culminan en los glacis villafranquienses, tal como atestigua su edad andloga a la
del yacimiento de La Puebla de Valverde. En la zona de Las Ramblillas (ver situacion en Fig. 6.3) apa-
recen margas palustres similares a las de masada Cociero superpuestas a un potente nivel de gravas,
apuntando a una amplia interdigitacion de los sistemas aluvial y palustre. Por tanto, hay que pensar
que al menos una parte de estos mantos aluviales, y en particular el glacis de Gea, verterian aun, al

inicio del Pleistoceno, a la cubeta endorreica de Teruel. En definitiva, el paso al exorreismo en esta zo-
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na debid de producirse mas tarde de lo que se pensaba, y quizd haya de revisarse la idea de que la
instalacién de los mantos aluviales villafranquienses sea una evidencia de dicho exorreismo (Moisse-
net, 1982; Gutiérrez et al., 2008). En la zona de Las Ramblillas (ver situaciéon en Fig. 6.3) aparecen
margas palustres similares a las de Masada Cociero superpuestas a un potente nivel de gravas, apun-
tando a una amplia interdigitacién de los sistemas aluvial y palustre. Los glacis villafranquienses
podrian tener como nivel de base local un lago endorreico s.s. o un lago abierto en transicidn entre

las cuencas endorreicas y la red fluvial cuaternaria (Ezquerro et al., 2011).

Fig. 6.6. (a) Nivel con restos dseos perteneciente al yacimiento Rotonda Teruel-Centro. (b) Fotografia de la denticién yugal
superior de un ejemplar de Equus stenonis extraido de dicho yacimiento (cortesia de la Fundacidn Conjunto Paleontoldgico
de Teruel-Dindpolis).
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7. INTERPRETACION CINEMATICA Y EVOLUCION DE LA ESTRUCTURA

La falla normal de Concud representa probablemente la inversion tectdnica negativa de un
cabalgamiento paledgeno asociado al anticlinal NW-SE de Cella-Concud. Este pliegue atraviesa obli-
cuamente el sector sur de la fosa del lJiloca (ver Fig. 3.2), y es reconocible por el afloramiento de su
nucleo triasico tanto en ambos margenes de la fosa como en algin enclave de su interior (Venta de
Caudé; Anexo Il). Las unidades tridsicas y jurasicas que afloran en el bloque levantado de la falla, con
estratificacion subvertical y localmente invertida, constituyen el flanco NE de este anticlinal (ver Fig.
5.2). Si bien la existencia de tal cabalgamiento no estd documentada en la literatura previa, la hipote-
sis puede considerarse bastante verosimil, teniendo en cuenta que existen asimismo indicios de la
existencia de una falla normal mesozoica en la misma posicién. En la figura 7.1 se presenta un mode-
lo interpretativo de la evolucién de la falla de Concud desde la primera etapa de rifting en el Tridsico

superior hasta la situacion actual.

La ausencia de las facies Muschelkalk y Keuper en el bloque levantado (Cerro Gordo) y su pre-
sencia en el bloque hundido (zonas de Cella y Gea de Albarracin) sugieren un movimiento como falla
normal en el transito Tridsico-Jurasico, en el mismo sentido que el movimiento nedgeno-cuaternario.
La posterior erosién de las unidades superiores tridsicas en el bloque levantado habria hecho que la
Fm. Cortes de Tajufia se depositase directamente en paraconformidad sobre el Buntsandstein, fosili-
zando probablemente la falla (Fig. 7.1, vifieta 1). Situaciones de este tipo se han observado también
en otras zonas de la Cordillera Ibérica, en algunos casos asociadas a aumentos de espesor y facies
brechoides muy groseras en la Fm. Cortes de Tajuia. Todo ello ha permitido definir una etapa de rif-
ting en el transito Tridsico-Jurdsico (Aurell et al., 1992; San Romdn y Aurell, 1992; Roca et al., 1994), a

la que podria vincularse esta actividad temprana de la falla de Concud.

Durante el Paledgeno, aquella falla normal pre-jurdsica habria experimentado inversidn posi-
tiva bajo el campo compresivo dominante NE-SW (Capote et al., 2002; Liesa y Simdn, 2009), pasando
a reactivarse como falla inversa. Inicialmente habria permanecido en forma de falla ciega, inducien-
do el desarrollo del anticlinal de Cella-Concud como pliegue de propagacion, si bien lo mas probable
es que finalmente alcanzase la superficie cortando todo el anticlinal (Fig. 7.1., vifieta 2). En el mismo
contexto se desarrollarian otros grandes pliegues NW-SE que atraviesan oblicuamente la fosa del
liloca (Cortés y Casas, 2000; Rubio y Simon, 2007) (Fig. 3.2), o los que afectan al Jurasico al NE de la

falla de Concud (Anexo II).

La hipétesis evolutiva expuesta, basada inicialmente en un analisis general de la cartografia
geoldgica y de la macroestructura, asi como en observaciones realizadas en otros sectores de la Cor-
dillera Ibérica, ha podido ser corroborada por observaciones directas de campo a media y pequefia
escala. En primer lugar, en el sector central de la falla de Concud, inmediatamente al este de la carre-
tera que conduce a Celadas, se ha reconocido una klippe de escala hectométrica, con rocas tridsicas
apoyadas directamente sobre materiales juradsicos (Fms. Cortes de Tajufia y Cuevas Labradas) en el

bloque levantado de la falla (Fig. 7.2; ver localizacién en Fig. 5.1). Se ha observado una superficie
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mecdnica en las calizas de la Fm. Cuevas Labradas (bloque inferior), con orientacién local 152, 32 W
(aunque probablemente el plano principal del cabalgamiento tenga menor buzamiento); presenta
surcos, interpretables como marcas de friccidn groseras, con cabeceo 85° S, que sugieren un movi-
miento de falla inversa casi pura. Esta klippe se encuentra a su vez cortada por la falla normal recien-

te.

Fig. 7.1. Esquema de evolucién de |a falla de Concud desde la primera etapa de rifting hasta la actualidad, elaborado a
partir de comunicacidn personal de C.L. Liesa. Ver explicacidn en el texto.
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Fig. 7.2. (a) Detalle de la klippe existente en la zona central de |a falla de Concud. (b) Estereograma de las orientaciones de
las superficies mecanicas y estriaciones de movimiento inverso observadas en el bloque inferior. (c) Corte esquematico
que muestra la relacién existente entre la klippe y las fallas extensionales recientes. B: Fc. Buntsandstein; CT: Fm. Cortes de
Tajufia; CL: Fm. Cuevas Labradas; R1: Rojo 1; P1: Paramo 1; R2: Rojo 2; P2: Paramo 2; Q: Cuaternario. Ver localizacidn en la
Fig. 5.1.

Fig. 7.3. Detalle de la estructura interna de una banda de cizalla inversa, afectada posteriormente por fracturacion
extensional. El estereograma muestra el andlisis cinematico de las estructuras S-C, con el calculo de la direccion de
transporte tecténico. Ver situacion en la Fig. 5.1.
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En segundo lugar, en un barranco tributario del Barranco del Monte (el mismo en que apare-
cen los afloramientos ilustrados en la Figura 5.8) se han observado y analizado bandas de cizalla duc-
til inversa deformando las arcillas del Tridsico inferior dentro de la zona de falla (Fig. 7.3; ver
localizacidn en Fig. 5.1). La zona de cizalla tiene una anchura aproximada de 8 m, con bandas reparti-
das a lo largo de todo su espesor. Su plano tiene una direccion NW-SE y un buzamiento aproximado
de 45° S, y se encuentra cortada oblicuamente por la falla normal actual, de direccién similar y buza-
miento mayor (entre 55° Sy 75° S). El desarrollo de la zona de cizalla ductil genera una fabrica S-C,
con la formacidn en ocasiones de cuerpos sigmoidales bien delimitados. Estas estructuras de cizalla
ductil son cortadas posteriormente por microfallas de componente normal. El andlisis en proyeccion
estereogréfica de los planos S y C medidos a lo largo de la banda de cizalla indica movimiento inverso
con cierta componente dextral, con direccidon de transporte tecténico 188, 45° (movimiento del blo-
gue superior hacia N 008° E). No obstante, las estructuras contractivas ductiles podrian estar bascula-
das por la accidn de la posterior estructura extensional, de forma que las orientaciones sefaladas

podrian no corresponderse con las originales.

A partir del Plioceno medio, como consecuencia de la Ultima etapa de rifting asociada a la
apertura del Surco de Valencia (Alvaro et al., 1979; Simén, 1983; Capote et al., 2002), tiene lugar la
inversion negativa que da lugar a la falla extensional actual (Fig. 7.1, vifietas 3 y 4). Esto ocurre tras
un periodo de arrasamiento generalizado del relieve bajo la Superficie de Erosion Fundamental y de
relleno simultdneo de la cuenca nedgena de Teruel (Simdn, 1982, 1983). Ya hemos explicado cémo la
falla normal de Concud corta dicho relleno, interrumpe la sedimentacién en el bloque levantado y |a
mantiene en el hundido durante buena parte del Plioceno superior y Pleistoceno. La subsidencia es-
pecialmente importante cerca del extremo meridional, poco antes del relevo con la falla de Teruel,

mantiene incluso un depocentro palustre hasta el transito Plioceno-Pleistoceno.

La cinematica de la falla de Concud correspondiente al movimiento extensional reciente est3,
l6gicamente, mucho mejor definida que la de las etapas anteriores. Como puede observarse en los
estereogramas de las Figuras 5.1. y 7.4, los buzamientos observados en la superficie principal de falla
oscilan entre 46 y 85° SW, con valores mas frecuentes de 65-70° SW. En los casos en que se han ob-
servado estrias, éstas indican un movimiento normal casi puro, con angulos de cabeceo habituales
entre 82° NW y 75° SE. El cabeceo de las estrias en el sector suroriental, donde la falla pasa a tener
una direccion casi N-S, es de 75° S. Como muestra el estereograma derecho de la figura 7.4, los movi-
mientos dominantes o mas representativos en el tramo principal NW-SE y en el tramo N-S, respecti-
vamente, son practicamente paralelos entre si. Ello evidencia su compatibilidad cinemdtica y sugiere

que el movimiento del extremo SE, con mayor componente direccional, podria ser un movimiento

conducido supeditado al movimiento normal puro de la falla. El andlisis conjunto de las medidas de
planos con estrias tomadas a lo largo de la falla de Concud permite realizar el calculo de su direccién

general de transporte tecténico: 220, 59°.
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Fig. 7.4. Estereograma izquierdo: orientaciones de planos y estrias medidos a lo largo de la traza de la falla, con el célculo de
la direccién media de transporte tectdnico. Estereograma derecho: orientaciones del plano y de la direccién de movimiento
promedio de la falla de Concud en su tramo central (A) y en el extremo sur (Los Bafios, B).
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8. ¢SEGMENTACION DE LA FALLA?

A lo largo de su traza, la falla de Concud presenta variaciones y anomalias que han sido des-
critas en el capitulo 5 y que podrian entrafiar una segmentacién geométrica o estructural de la mis-
ma. Dada la relevancia de este aspecto de cara a su caracterizacién sismogénica, es necesario un
analisis especifico (contando asimismo con la perspectiva cinematica, ya abordada) para evaluar si

tal segmentacién geométrica o estructural puede suponer, a su vez, una segmentacién sismica.

Desde el punto de vista geométrico, hay un claro cambio de direccion de la falla en su parte
meridional, pasando de NW-SE a casi N-S (Fig. 8.1). Esta variacién, que supera los 50° en acimut, pue-
de considerarse un elemento claro de segmentacidn geométrica. Sin embargo, en el caso de fallas
normales, cambios de direccidn como éste no son efectivos para actuar como barreras en la propaga-
cion de los terremotos (Wheeler, 1987; dePolo et al., 1991). La propia coherencia cinemdtica entre
los dos segmentos, expresada en el perfecto paralelismo de sus respectivas direcciones de movimien-
to (Fig. 7.4), corrobora la viabilidad de un movimiento simultdneo en ambos. Por todo ello, interpre-
tamos que el cambio de direccidon no supone para la falla de Concud una causa de segmentacion

sismica.

Fig. 8.1. Indicios de segmentacién geométrica y
estructural de la falla de Concud. (1) Posible
discontinuidad geométrica entre segmentos de distinta
direccién. (2) Pequefia falla transversal.
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En cuanto a las discontinuidades estructurales, en el sector central (Barranco de la Hoz) hay
una pequefia falla NE-SW que corta perpendicularmente a la principal (Fig. 8.1). Comparando la mor-
fologia del escarpe a un lado y a otro, observamos que al NW se encuentran facetas triangulares muy
desarrolladas que, en cambio, no existen al SE. De acuerdo con los criterios que manejaremos en el
capitulo 12, dedicado al analisis morfotectdnico del escarpe de falla, este hecho podria sugerir que la
falla transversal sirve de limite entre segmentos con distinta tasa de movimiento. Sin embargo, esta
sospecha debe ser ponderada teniendo en cuenta el cambio litoldgico que se produce entre ambos
dominios (calizas jurdsicas en contacto con Cuaternario, al NW, y con areniscas del Buntsandstein, al
SE), que obliga a valorar con cautela la diferencia morfoldgica. El papel que si parece jugar la estruc-
tura transversal analizada es la transferencia del movimiento desde la traza norte a la traza sur. Esto
explicaria el hecho de que al SE es la traza sur la que parece acomodar un desplazamiento mayor,
mientras que al NW practicamente sélo se reconoce la traza norte. A pesar de la posibilidad de que
haya existido segmentacion para sismos de magnitud pequeina, no parece probable que esta estruc-
tura transversal suponga un impedimento para la propagacién de los terremotos mds grandes, ya
que la traza principal (traza norte) no se interrumpe al llegar a ella (Wheeler, 1989). En todo caso,
puesto que con toda probabilidad ambas trazas corresponden a superficies de falla que se unen en
profundidad en una sola, el hecho de que haya podido transferirse el movimiento de una u otra es

irrelevante para el comportamiento sismico de la falla en su conjunto.

Asi, consideramos que la leve segmentacién geométrica y estructural que presenta la falla de
Concud no se traduce en segmentacién sismica, de manera que los terremotos mas grandes se aso-

ciarian a la ruptura de toda la falla.

Debemos tener en cuenta ademas los resultados del estudio estructural y geofisico en la zo-
na entre las fallas de Concud y Teruel, de los que concluimos que ambas se relacionan a través de
una zona de relevo. En principio, parece poco probable que un relevo de estas dimensiones (1 a 1,5
km de anchura) permita la propagacién de un terremoto a lo largo de las dos fallas. Gutiérrez et al.
(2008) si que consideran las dos fallas como un Unico sistema que romperia conjuntamente en un te-
rremoto importante. Con los datos de que disponemos, nuestra interpretacién es que la zona de rele-
vo entre ambas fallas constituye una barrera estructural y sismica, a la que habria que sumar la
presencia de la gran estructura transversal de los Mansuetos-Valdecebro (ver Anexo Il y Figs. 6.1y
6.2), que probablemente interrumpirian la propagacion de la ruptura. Por ultimo, atendiendo a la ci-
nematica de ambas fallas, sus respectivas direcciones de transporte son significativamente diferentes
(220° en la falla de Concud frente a 271° en la falla de Teruel), lo cual indica que su movimiento dificil-
mente podria haberse producido a la vez. Todo ello nos conduce a evaluar el potencial sismico de la
falla de Concud de forma independiente. No obstante, no queremos descartar por completo la posi-
bilidad de que las dos fallas llegaran a romper de forma conjunta durante los terremotos mdas gran-
des, hipotesis que podra contrastarse en un futuro cuando se aborde el estudio paleosismoldgico de

la falla de Teruel.
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9. EVALUACION DE DESPLAZAMIENTOS Y TASAS DE MOVIMIENTO

El estudio estructural de la falla y la datacién de los depdsitos afectados por la misma nos
permiten calcular el desplazamiento absoluto (total y parcial, para distintos lapsos temporales) y las
tasas de desplazamiento correspondientes. Para realizar una primera aproximacion de las tasas de
movimiento de la falla, se han hecho los célculos a partir de los saltos observados en tres niveles de
edad conocida, para tres lapsos temporales cada vez mas acotados: para el total de la actividad de Ia

falla (post-Rusciniense), a partir del Pleistoceno medio, y para un periodo intra-Pleistoceno superior.

Para evaluar el salto total de la falla se ha considerado el desplazamiento del ultimo nivel pre-
tectdnico, las calizas ruscinienses del Paramo 2. El techo de esta unidad, como se ha dicho anterior-
mente, tiene asignada una edad de 3,6 Ma (finales del Rusciniense, biozona MN 15b; Godoy et al.,
1983a; Opdyke et al., 1997; Alcala et al., 2000). En un trabajo anterior (Lafuente et al., 2010) realiza-
mos un calculo basado en la diferencia de cotas del Pdramo 2 en el sector suroriental de la falla. En
el blogue levantado, su techo conforma la mesa estructural de los Altos de Celadas, a una altitud de
1180-1200 m.s.n.m. En el bloque hundido, el mismo nivel estratigrafico aparece en algunos aflora-
mientos cercanos a la falla (proximidades de la localidad de Concud) a 920-940 m.s.n.m., bajo los
depdsitos clasticos rojos del Plioceno superior y Pleistoceno de la fosa del Jiloca. En ambos casos la
serie esta subhorizontal. Esto supone un salto vertical minimo de 240 m. Teniendo en cuenta un bu-
zamiento promedio de la falla de 70° y una direccién de movimiento normal casi pura, resulta un sal-
to neto de 255 m. A partir de este dato y de la edad del nivel (3,6 Ma BP) se calculd una tasa de

desplazamiento de 0,07 mm/a (Lafuente et al., 2010).

Este cdlculo ha sido afinado en el presente trabajo a partir de una reconstruccion macroes-
tructural mas completa. En primer lugar, hemos utilizado la herramienta geométrica que constituye
el mapa de contornos estructurales de un marcador pretecténico adecuado para evaluar el salto de
forma continua a lo largo de la falla e identificar asi su valor maximo. De la misma manera que en el
capitulo 6 presentamos un mapa de contornos de |la base de la unidad Pdramo 2 para la zona de rele-
vo de las fallas de Concud y Teruel (ver Fig. 6.2), hemos elaborado un mapa similar para todo el en-
torno de la falla de Concud (Fig. 9.1). En este caso, el marcador utilizado ha sido el techo del Paramo
2 (ultimo marcador sedimentario pretectdnico) y su superficie geomorfoldgica correlativa: la Superfi-
cie de Erosion Fundamental de la Cordillera Ibérica, que modela el Jurasico del Cerro Gordo. La utili-
zacién de este marcador ha permitido contar con mds puntos de control de los que hubiera
proporcionado sélo una superficie estratigrafica. El mapa muestra como la elevacion del bloque infe-
rior va aumentando hacia una alineacion norteada que se extiende a la altura del Cerro Gordo. Por
otro lado, la subsidencia del bloque superior aumenta hasta un maximo en la zona de Los Bafios, ya
identificada en el mapa de la Fig. 6.2. De la combinacion de una figura y otra se deriva un patrén de
variacion espacial del salto de la falla, que queda reflejado en la curva distancia-salto vertical de la Fi-
gura 9.2. En ella se aprecian sucesivamente, de NW a SE: (i) un aumento paulatino de salto a partir
del extremo noroeste; (ii) un maximo relativo coincidente con la maxima elevacién del bloque infe-

rior; (iii) cierta estabilizacion del salto en el tramo central de la falla; (iv) un maximo absoluto coinci-
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dente con la maxima subsidencia del bloque superior, y (v) un descenso brusco del salto cerca del ex-

tremo sureste, ya advertido y discutido ampliamente en el capitulo 6.

Fig. 9.1. Mapa de contornos estructurales del techo del Paramo 2 y su superficie geomorfoldgica correlativa (Superficie de
Erosion Fundamental) para el entorno de la falla de Concud.

Fig. 9.2. Curva distancia-salto vertical de la falla de Concud elaborada a partir del mapa de contornos estructurales de la
Fig. 9.1.

64



II. ESTUDIO ESTRUCTURAL

El corte geoldgico de la Figura 5.2, reproducido esquematicamente en la Figura 9.3a, atravie-
sa la falla precisamente por el punto de maximo salto vertical y nos sirve, por tanto, para hacer una
valoracién adecuada también del salto neto maximo. En esta transversal puede interpretarse que la
base del Paramo 2 es desplazada a lo largo de la falla entre 250 y 360 m, seguln la reconstruccién que
se haga en profundidad de la superficie utilizada como marcador (dependiendo, fundamentalmente,
del salto que se atribuya a una posible prolongacién de las fallas de Las Ramblillas, y de la amplitud
gue se asigne al roll-over y al monoclinal de adaptacidn). Dentro de este rango, consideramos como
mas probable un valor comprendido entre 290 y 300 m. En cualquier caso, dado el paralelismo que
practicamente existe entre la direccién del corte y la direccidn de transporte promedio de la falla (N
213° E frente a N 220° E), ese valor puede considerarse como desplazamiento neto. Con estos datos,
la tasa de desplazamiento promedio para el total del periodo de actividad extensional reciente de la
falla estaria comprendida entre 0,07 y 0,10 mm/a, considerando como mas probable un valor de
0,08 mm/a.

En la zona de los Bafios, ya mencionada en el capitulo 5 (Fig. 9.3b; ver también Fig. 5.17),
puede realizarse una aproximacion a las tasas de movimiento post-Pleistoceno medio e intra-Pleisto-
ceno superior. En el bloque levantado aparecen, discordantes sobre las calizas turolienses, los mate-
riales de la Terraza Media del rio Alfambra. La secuencia sedimentaria de esta ultima incluye un
tramo inferior de gravas cementadas, arenas y limos (4-12 m de espesor total) y otro superior de to-
bas (2-15 m) (Fig. 9.4). Esta misma secuencia de gravas-tobas, aunque con espesor mas reducido, se
observa en el bloque hundido, bajo los depdsitos de abanico aluvial del Pleistoceno superior. La simi-
litud litologica es muy acusada: (i) ambos niveles conglomeraticos estdn conformados por cantos de
muy variada litologia, con un predominio de los cantos carbonatados (procedentes de unidades jura-
sicas y, en menor medida, nedgenas) sobre los siliceos; (ii) el tamafio de los cantos se encuentra en
ambos casos entre menos de 1 mm y hasta 10-15 cm, con un predominio de los cantos de 1-3 cm ;
(iii) los cantos son siempre subredondeados (excepto en el caso de los cantos miocenos, que son su-
bangulosos) y con esfericidad baja a media; (iv) la matriz arenosa de la grava es muy similar, y en los
dos blogues aparecen granos de turmalina dentro de la misma; (v) las gravas estan muy cementadas,
aunque es cierto que lo estdn mas en el bloque hundido, presentando varias etapas de precipitacion
de cemento carbonatado tapizando poros y granos. Esta fuerte cementacién es debida muy proba-
blemente al ascenso de fluidos a través de la falla, a la que se asocian surgencias termales (ya hemos
indicado que el topdnimo Los Bafios alude a la existencia de un antiguo balneario). Por lo que respec-
ta a la toba, tanto en el bloque levantado como en el hundido aparecen facies de construccién in situ
y de reelaboracion. El hecho de que el espesor sea menor en el bloque hundido no invalida su corre-
lacién, pudiendo explicarse de dos formas: (i) por variacion original del espesor de la toba, ya que en
el bloque levantado va de hecho disminuyendo hacia el sur, pasando de 15 a 2 m a lo largo del aflora-
miento (Fig. 9.4); (ii) por erosidn posterior, ya que la parte alta de la toba en el bloque hundido tiene
sintomas de haber sido removilizada y erosionada (como veremos mas adelante, esto es coherente

con un periodo de encajamiento de la red fluvial en el transito Pleistoceno medio-superior).
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Fig. 9.3. Cortes de la falla de Concud que han permitido el calculo de las tasas de desplazamiento para diferentes lapsos
temporales recientes. (a) Desplazamiento de depdsitos lacustres del Plioceno medio (Ultimo nivel pretectdnico). (b)
Desplazamiento de la Terraza Media, de edad Pleistoceno medio, en la localidad de Los Bafios. (c) Desplazamiento de un
glacis del Pleistoceno superior en la localidad de El Hocino. Tr: Tridsico. J: Jurasico. N: Nedgeno. Q: Cuaternario. * Edades
consideradas menos fiables.

La correlacidon de ambas secuencias fluviales ha sido realizada o asumida implicitamente por
numerosos autores (Godoy et al., 1983; Moissenet, 1985; Simdn y Soriano, 1993; Simén et al., 2005),
y lleva a interpretar un desplazamiento de la Terraza Media de orden decamétrico. El salto vertical
minimo del contacto gravas-tobas ha sido medido por nosotros mediante un altimetro de precision,
comparando la altura del marcador en el bloque levantado en su punto mas préximo a la traza de la
falla (958 m de altitud) y la altura en el bloque hundido junto a la falla (922 m). El resultado es un sal-
to vertical de 36 m; teniendo en cuenta el buzamiento de la falla en este punto y el cabeceo de las
estrias, se obtiene un salto neto de 39 m (Figs. 9.3b, 9.4). Las tobas de la Terraza Media estdn data-
das por U/Th, presentando una edad comprendida entre 169 + 10 y 116 * 4 ka BP (Arlegui et al.,
2004). Con estos datos, se obtiene una tasa de desplazamiento post-Pleistoceno medio de 0,23-0,33

mm/a. (Simdn et al., 2005). Este rango de tasas deberia ampliarse si se consideran asimismo dos da-
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taciones mas antiguas que Gutiérrez et al. (2008) obtienen para las tobas que coronan la terraza (250
+32/-25 ka y 213 +33/-26 ka, respectivamente). Esto nos llevaria a una tasa de movimiento post-Pleis-

toceno medio dentro del rango de 0,16-0,33 mm/a.

Fig. 9.4. Corte general del afloramiento de Los Bafios, en el que se reconstruye el desplazamiento que afecta a la Terraza
Media del rio Alfambra. El marcador utilizado es el contacto entre el cuerpo inferior detritico y el superior tobéaceo.

La estimacién de tasas de movimiento intra- y post-Pleistoceno superior se ha realizado por
dos vias: (i) a partir de las dataciones disponibles en los materiales aluviales adosados al plano de fa-
lla en el propio corte de Los Bafios, y (ii) a partir del desplazamiento de la superficie de glacis que mo-
dela el piedemonte en la zona de El Hocino (ver situacidon en Anexo Il). Ambos son lugares en los que
se han llevado a cabo sendos estudios paleosismoldgicos que se expondran en detalle mas adelante,
y a partir de los cuales podran precisarse mejor las variaciones temporales de la tasa de movimiento.
No obstante, creemos conveniente incluir aqui una aproximacion preliminar, con un nivel de detalle

analogo al de los célculos anteriores, para completar este cuadro general cinematico de la falla.

Por lo que respecta al Pleistoceno superior de Los Bafios, Gutiérrez et al. (2005) han realiza-
do dos dataciones en la parte media-baja de los depdsitos, obteniendo edades de 64 + 4y 62 + 6 ka
BP. En el techo de la secuencia existe otra datacién por OSL (Lafuente et al., 2010) que arroja una
edad de 32 + 2 ka BP. Entre el mds bajo de los depdsitos datados y el nivel de techo hay un espesor
de sedimentos aproximado de 7 m, y un lapso temporal de 32 + 6 ka. Teniendo en cuenta que el
depdsito de esta secuencia debid de ser coetdneo del movimiento de la falla, y suponiendo una tasa
de depdsito similar a la velocidad de subsidencia tectdnica, puede estimarse una tasa de desplaza-
miento neto de 0,23 mm/a para ese lapso temporal del Pleistoceno superior (el calculo toma en

cuenta el buzamiento de la falla en este punto y el cabeceo del vector de transporte).

En la zona de El Hocino la superficie de glacis mas reciente es desplazada aparentemente por
la traza sur de la falla, dando lugar a un escaldn cuyo origen tecténico ha quedado demostrado por el
estudio de trincheras (capitulo 19). La edad del glacis se ha aproximado mediante la datacion de su
parte superior en las inmediaciones del Barranco del Monte, obteniendo una edad de 48,9 + 4,4 ka
(Anexo I). El salto vertical ha sido valorado a partir de perfiles topograficos de detalle (ver Fig. 20.1),

obteniendo valores de entre 5y 6,3 m. A partir de estos datos puede hacerse una primera estima-
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cion de la tasa de movimiento de la falla en esta zona: 0,10-0,13 mm/a. No obstante, creemos mas
fiable el calculo realizado a partir de la informacidén que proporciona una de las trincheras. La unidad
sedimentaria que muy probablemente representa la cubierta de glacis ha quedado bien preservada
en el bloque hundido, disponiéndose su techo en continuidad geométrica con la superficie de glacis
en dicho bloque. Esta unidad tiene en seccidn el aspecto propio de un nivel “pre-rift”, afectado por
un pliegue de roll-over y subyaciendo a un secuencia “sin-rift” de geometria acufiada (Fig. 9.3c; ver
capitulo 19). Utilizando su techo como marcador morfosedimentario se infiere un salto vertical de
5,5 m; considerando el buzamiento del plano de falla (70° SW) y el cabeceo de las estrias de friccion
dominantes (75° S), obtenemos un desplazamiento neto de 6,1 m. La edad de dicho marcador queda
acotada entre 77,3 + 4,3y 74,2 + 8,2 ka (Anexo |), probablemente mas cerca de esta ultima (ver capi-

tulo 19). Todo ello proporciona una tasa de movimiento media de 0,08 mm/a.

Tabla 9.1. Tasas de desplazamiento calculadas en la falla de Concud. Los valores resaltados en negrita para el movimiento
total post-Rusciniense son, dentro del rango calculado, los considerados como mas probables.

La Tabla 9.1. recoge todos los valores resefiados de tasas de desplazamiento. En ella puede
observarse como las tasas obtenidas no son uniformes ni temporal ni espacialmente. Las dos calcula-
das dentro del lapso Pleistoceno Medio-actual en la zona de Los Baios (orden de magnitud tempo-
ral: 104-10° afios) son similares entre si. En cambio, la tasa media para el periodo total de actividad
extensional reciente (orden de magnitud: 106 afios) es significativamente mas baja. Ello puede inter-
pretarse como resultado de un régimen de movimiento variable, que en algunas épocas concretas, y
en particular en el Pleistoceno medio-superior, habria sufrido un cierto incremento de velocidad. Por
otro lado, no en todos los tramos de la falla se registran las mismas tasas para este lapso de tiempo.
Las estimadas en el glacis de El Hocino estan claramente por debajo del rango de valores obtenido

en Los Bafos, y se acercan a la tasa media global desde el Rusciniense. Cabrian al menos dos hipdte-
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sis para explicarlo: 12) que la velocidad de desplazamiento en la falla de Concud en su extremo SE (ex-
presada en los resultados de Los Bafios) haya sido mayor que en su zona central, lo que apuntaria a
una conexion cinemadtica con la falla de Teruel que, en principio, habia sido descartada tras realizar el
analisis de la zona de relevo expuesto en el capitulo 6; 22) que la tasa obtenida en el glacis de El Hoci-
no represente solo el desplazamiento en la traza sur de la falla, a la que habria que sumar el hipotéti-
co movimiento en la traza norte para obtener la tasa neta global. Los resultados comparativos del
estudio paleosismoldgico en una y otra zona deberian servir para evaluar cudl de las dos hipétesis re-

sulta mas verosimil.
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10. INTERPRETACION DINAMICA DE LAS ESTRUCTURAS. ANALISIS DE
PALEOESFUERZOS

Para estudiar el comportamiento dindmico de la falla de Concud se ha realizado un andlisis
de paleoesfuerzos en su terminacion meridional, a fin de complementar los estudios ya existentes
(Simdn y Soriano, 1993; Simdn, 1989; Cortés, 1999; Arlegui et al., 2005, 2006). Inicialmente se plan-
ted el estudio de paleoesfuerzos de la terminacidon sur de la falla de Concud con la hipétesis de una
posible articulacidon de la misma con la falla de Teruel, ya que en esta zona la primera pasa a tener
una direccién aproximada N-S, muy similar a la direccion general de la segunda. Sin embargo, como
ya se ha explicado en el apartado 6 de esta seccidn, no parece probable que exista union fisica entre
las fallas, por lo que el estudio de paleoesfuerzos nos ha servido para comprender mejor cémo ha

quedado registrado el campo regional de esfuerzos en la zona de relevo entre ambas.
10.1. Sintesis de estudios previos de paleoesfuerzos

El campo de esfuerzos bajo el que se produce el movimiento de la falla de Concud durante el
Plioceno superior y Cuaternario (que como se ha dicho antes permanece vigente en la actualidad
segln indican los mecanismos focales de sismos) es un campo de extension radial o multidireccional
(o, vertical y 0, = 05) con trayectorias primarias de o, ENE-WSW (Simén, 1989; Arlegui et al., 2005,
2006). Esta situacion es consecuencia de la superposicion de dos sistemas de esfuerzos (Simadn,
1989): (a) la tensidn relacionada con el rifting del margen mediterraneo, que hacia el interior de la
Cordillera Ibérica es marcadamente isétropa en la horizontal, y (b) la compresién intraplaca, de direc-
cion preferente NNW-SSE, que se manifiesta ocasionalmente mediante estados de esfuerzos locales
de desgarre (o, horizontal y o, vertical) y, en todo caso, determina la direccién preferente del esfuer-

zo horizontal maximo S (Herraiz et al., 2000).

Hmax

Este campo extensional se instald en la Cordillera Ibérica durante la primera mitad del Mioce-
no, en transito progresivo y no lineal desde un campo compresivo tardi-orogénico en el que la direc-
ciéon dominante de o, oscilaba entre NNW-SSE (compresién Guadarrama) y NNE-SSW (compresion
Pirenaica) (Simdn, 1986; Liesa, 2000; Liesa y Simon, 2009). El rift del Surco de Valencia indujo una di-
reccién de extensién neta WNW-ESE durante el Mioceno superior, mientras que el campo evoluciona
a la extension radial o multidireccional, con o, tendente a WSW-ENE, en el Plioceno superior-Cuater-
nario (Simdn, 1982, 1989). Cuando se toman por separado los tensores de esfuerzos interpretados a
partir de fallas medidas en materiales anteriores y posteriores al Plioceno superior, respectivamente,
se comprueba que la direccion de extension ESE predomina en los primeros (Fig. 10.1) y la direccién
ENE, con valores de R, muy bajos, en los segundos (Fig. 10.2) (Simén, 1989; Cortés, 1999; Arlegui et
al., 2005). No obstante, hay claras evidencias de que la extension ENE alterna o coexiste con la exten-
sién ESE durante todo el Nedgeno y el Cuaternario en el NE de la Peninsula Ibérica (Cortés, 1999;

Cortés et al., 2000).
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Fig. 10.1. Mapa geoldgico de las fosas de Teruel y Jiloca y resultados de inversion de esfuerzos en depdsitos del Mioceno-
Plioceno inferior. Estereogramas: planos de fallas. Flechas: direcciones del ejes o,. Modificada de Arlegui et al. (2005),
modificada, a su vez, de Cortés (1999).
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Fig. 10.2. Mapa geoldgico de las fosas de Teruel y Jiloca y resultados de inversion de esfuerzos en depdsitos del Plioceno
superior-Pleistoceno. Estereogramas: planos de fallas. Flechas: direcciones locales del eje o,. Modificada de Arlegui et al.
(2005).
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El campo de esfuerzos extensional plio-cuaternario se ve localmente perturbado por efecto
de la falla de Concud y por otras fallas vecinas en la fosa de Teruel (Arlegui et al., 2005, 2006). Asi, las
trayectorias preferentes de s, sufren frecuentes desviaciones en las proximidades de las fallas y tien-
den a ponerse tanto paralelas como perpendiculares a ellas, y 0, y o, tienden a intercambiarse
(Simén, 1989; Cortés, 1999; Arlegui et al., 2004). Las direcciones de extension NNE-SSW que apare-
cen a lo largo de la fosa de Teruel en la Figura 10.1 y las direcciones de extensién registradas en las
estaciones 6, 11, 14, 16, 17 y 20 de la Figura 10.2 constituyen ejemplos de tales heterogeneidades.
Estos fendmenos son explicables mediante modelos tedricos de perturbacién de esfuerzos propues-
tos por diversos autores para el régimen de extensién multidireccional (e.g. Simén et al., 1988; Kat-
tenhorn et al., 2000).

Un caso particular de perturbacion del campo de esfuerzos ha sido documentado en Los
Bafios, en el mismo corte que ha sido objeto de un estudio estructural y paleosismico detallado en
este trabajo (ver capitulos 5, 9 y 18). Varias muestras de fallas, tomadas tanto en las calizas del Para-
mo 1 del bloque inferior como en el Cuaternario del bloque superior, fueron analizadas por Arlegui
et al. (2006) mediante el método Dip Slip de Lisle et al. (2001). La abundancia de fallas y la densidad
del muetreo permitieron a estos autores reconstruir variaciones de detalle en la distribucion espacial

de esfuerzos (Fig. 10.3). En los resultados destacan dos aspectos principales:

(1) La inclinacién de los ejes o, es variable de unos puntos a otros. Unos son paralelos a la es-
tratificacion basculada (puntos 10, 11, 12 en la Fig. 10.3), mientras otros son horizontales a pesar del
buzamiento appreciable de las capas (9, 13 y 14). Los primeros presumiblemente predatan el mono-
clinal de acomodacién, mientras que los que permanecen horizontals lo postdatan. Esas relaciones
temporales sugieren que la fracturacidon extensional es diacrénica a lo largo del corte, pudiendo ex-
tenderse su desarrollo a lo largo de todo el periodo de actividad extensional del Plioceno superior-
Pleistoceno: se inicid en las capas del Mioceno superior en las inmediaciones de la falla principal, pa-
ra propagarse luego, una vez desarrollado el monoclinal, a zonas mds alejadas y también a los mate-

riales cuaternarios del bloque superior.

(2) Las direcciones de o, muestran heterogenidades interpretables como perturbaciones pro-
ducidas por la falla de Concud. Dichas direcciones se desvian hasta hacerse ortogonales a la direccidn
de la falla en las estaciones 9, 10 y 11 y casi paralela en la 13. A la vez, los planos de falla menores
tienden a ser paralelos en las tres primeras y van dispersandose al alejarnos, hasta aparecer una nue-
va familia ortogonal en 13 y 14. En coherencia con estos patrones de fracturas, los ejes o, compati-
bles obtenidos mediante el método Dip Slip se muestran mas concentrados (elipsoide de extensidon
mas triaxial) en las primeras y mas dispersos (elipsoide de extensidon multidireccional) al alejarnos de
la falla. Este cambio en la forma del elipsoide de esfuerzos ha sido descrita como un aspecto adicio-

nal de perturbacién de esfuerzos en los modelos numéricos elaborados por Simén et al. (1988).
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Fig. 3. Resultados de paleoesfuerzos de la falla de Concud en el afloramiento de Los Bafios. Tomada de Arlegui et al., 2006.

10.2. Nuevas aportaciones a la reconstruccion de paleoesfuerzos

Nuestra investigacién de paleoesfuerzos en la terminacidn de la falla de Concud y su zona de
relevo con la falla de Teruel ha supuesto el muestreo y analisis de 17 nuevas poblaciones de fallas
(Fig. 10.4), y la comparacion de sus resultados con los estudios previos. Las estaciones A0O1 a AO5 y
A07-A08 se encuentran en una pequena cresta de calizas del Pdramo 1 densamente fracturadas que
bordea la Via Verde (antiguo trazado del ferrocarril minero de Ojos Negros-Sagunto). El punto AO6 se
encuentra en una antigua cantera localizada al sur de la misma Via Verde y al norte de la carretera A-
226, en la unidad de Calizas Intermedias que aparece localmente dentro del Rojo 1; Fig. 10.5). Las es-
taciones A09 y A10 se situan en el afloramiento de calizas del Paramo 2 que existe entre la Rambla
del Rio Seco y El Planizar, en la zona de relevo entre las fallas de Concud y Teruel (Fig. 10.6a). Las esta-
ciones A1l a A16 se encuentran en calizas de las unidades Pdramo 1 y Paramo 2 de la zona de Los
Mansuetos (Fig. 10.6b), siendo A11 y A15 las mds proximas a la falla de Teruel. También se halla pro-

xima a esta falla la estacion T-1, situada junto a la Avenida de Sagunto de Teruel.
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Fig. 10.4. Localizacidn de las estaciones estudiadas y resultados de paleoesfuerzos en la zona de relevo de las fallas de
Concud y Teruel. Estereogramas: planos y estrias de falla. Flechas superpuestas al mapa: direcciones locales de los ejes o;.
La leyenda del mapa se corresponde con la del Anexo I
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Fig. 10.5. Afloramiento al que corresponde la estacion A06 de paleoesfuerzos. Yesos y calizas lacustres (unidad de Calizas
Intermedias) intensamente fracturados, expuestos en una antigua cantera.

Fig. 10.6. (a) Afloramiento al que corresponde la estacién A10 de paleoesfuerzos. Calizas lacustres del Paramo 2. (b) Detalle
de fallas conjugadas en la estacién A15, situada en las inmediaciones del depésito de aguas del norte de Teruel (calizas del
Paramo 2).
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Las nuevas estaciones incluyen 364 fallas de pequefa escala con desplazamientos centimétri-
cos. Las direcciones medidas muestran bastante variabilidad, con predominio de las direcciones en
torno a N-S, en un rango entre 130 y 040 (Fig. 10.7). Un maximo secundario aparece asimismo en tor-
no a 060. Algunos afloramientos (A01, A05, A07, A09, A11, A16) incluyen fallas de al menos dos fami-
lias con direcciones perpendiculares entre ellas, aunque en general es identificable una familia
dominante. También hay poblaciones de fallas (A02, AO6, A13, A15) compuestas por dos familias de
direcciones oblicuas. Las demds estaciones presentan una Unica familia de fallas. Estas fallas presen-
tan buzamientos en su mayoria superiores a 45° y cabeceos de estrias elevados, con aproximadamen-
te la mitad de ellos por encima de 80° (Fig. 10.7). Algunas superficies de falla tienen dos estrias
diferentes, siendo tipico que una de ellas tenga un elevado cabeceo (préoximo a 90°) y la otra un cabe-
ceo menor. El sentido de movimiento ha sido determinado por la observacién directa de marcadores
estratigraficos o por la presencia de indicadores cinematicos, siendo siempre de componente nor-

mal.

Fig. 10.7. Histogramas de frecuencia de las direcciones y buzamientos de las fallas medidas, y de
los cabeceos de sus estrias.
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Los nuevos resultados de paleoesfuerzos se encuentran resumidos en la Tabla 10.1 y en la Fi-
gura 10.4, y detallados en el Anexo IV. La calidad de los resultados se ha valorado mediante el test de
significancia para los tensores desviatorios de esfuerzos desarrollado por Orife y Lisle (2006). Como
muestra la Figura 10.8, practicamente todas las estaciones han superado el test (probabilidad menor
del 5% de que la coherencia de resultados sea producto del azar). Excepto una, todas presentan una
desviacion media entre estrias tedricas y reales igual o inferior a 10°. Las estaciones 2, 4 y 12 serian

las menos fiables, con tensores que explican menos de 10 fallas.

Estacion  Litologia Unidad N de fallas L @y Re

Total  Explicadas

AD1 Caliza Pirama 1 15 1" 319, 64 056, 02 0.32
ADd Caliza Pararma 1 4 7 054, 61 170, 14 08
AD3 Caliza Pararma 1 16 12 wertical 008, 00 0,00
AD4 Caliza Parama 1 11 9 198, 79 093, 03 0.05
ADS Caliza Parama 1 18 18 305-321, 062-072, 0.35-
75-84 10-18 0.65
A06 Calizay Calizas 47 y| 176,72 352,18 0.00
YEL0 Intermedias 13 311,66 064, 10 0.02
ADT Caliza Parama 1 24 20 179, 88 279, 04 0,03
AQE Caliza Parama 1 25 20 094, 85 216, 04 0.03
ADA Caliza Péramao 2 22 20 264, 83 1238 05 0,049
A0 Caliza Paramo 2 27 22 1649, 84 278, 02 0,08
Al Caliza y Paramo 2 21 10 321,82 110, 06 0.07
marga
A12 E::]“ ¥ Pdramo 1 13 9 262, 62 133,18 0,01
A13 Caliza Piramo 2 2 15 223,79 318,01 0.16
Ald Caliza Piramo 1 28 19 190, 83 306, 03 0.05
A15 ::lg"'” Paramo 2 26 25 271,87 034,02 0.03
Calizay
A6 marga Paramo 2 32 24 037,89 229,01 0.03
T Arenisca Rojo 1 g 8 178-188, 0B8-104, 0.10-
72-80 00-04 012

Tabla 10.1. Resultados del analisis de paleoesfuerzos. Estaciones A05 y T1: fallas sin estrias, analizadas con el programa de

inversion de esfuerzos Dip Slip de Lisle et al. (2001) y refinado con el paquete informatico FSA de Célérier (2011). El resto,

analizadas con los métodos de diedros rectos (Angelier y Mechler, 1977), triedros rectos (Lisle, 1987, 1988), diagrama y-R
(Simdn, 1986) y Etchecopar et al. (1982). Re = (0,—05) / ( 6, — 03).
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Fig, 10.8. Aplicacion del test de significancia (Orife y
Lisle, 2006) a las estaciones analizadas. Las curvas
muestran los porcentajes de muestras aleatorias de
determinado tamafio que dan soluciones con
desviaciones medias entre estrias reales y tedricas
inferiores a un valor dado. La curva del 5% constituye el
limite para los tensores solucién estadisticamente
significativos.

10.3. Comparacion y sintesis de resultados

La Figura 10.9 ofrece una imagen general del campo de paleoesfuerzos en el entorno de las
fallas de Concud y Teruel. En ella se incluyen los resultados previamente publicados por Simdn
(1989) y Arlegui et al. (2006) junto a los nuevos obtenidos en el presente estudio. Se representan asi-

mismo los estereogramas de fallas que no se encontraban recogidos ya en las Figuras 10.1y 10.2.

Los nuevos resultados obtenidos son coherentes con el modelo de campo de esfuerzos re-
construido en trabajos previos (Figs. 10.1 y 10.2). El régimen de esfuerzos registrado en las nuevas
poblaciones de fallas queda corroborado como una tensién multidireccional (o, casi vertical, o, = o),
como muestran los valores de la relacién de esfuerzos. Todos los tensores desviatorios obtenidos, ex-
cepto uno, presentan valores bajos de R, = (0, — 03) / (0, — 03), en la mayoria de los casos inferiores a
0,1 (ver Tabla 10.1). A fin de tratar de confirmar cual o cudles son las direcciones primarias o remotas
de los esfuerzos regionales o, y o, (aquéllas que se obtendrian “filtrando” las perturbaciones loca-
les), hemos realizado una sintesis de los resultados de trabajos previos (Simdén, 1989; Cortés, 1999;
Arlegui et al., 2005, 2006) y de los obtenidos en las nuevas estaciones. Para ello hemos analizado la
distribucién de frecuencias de direcciones de o, asi como los azimuts de éstos frente a R, (Fig.
10.10). En el histograma de frecuencias puede observarse que hay dos direcciones dominantes de o,.
El maximo absoluto corresponde a una direccién de extension ENE, como ya habian concluido estu-
dios anteriores (Simdn, 1989; Arlegui et al., 2005, 2006). Esta direccidon es ademas la registrada en
muchas estaciones alejadas de la influencia de fallas mayores, por lo que puede considerarse repre-
sentativa del campo remoto no perturbado. En segundo lugar aparece un importante pico en la direc-
cion ESE. Ya hemos indicado que hay evidencias de que se trata de un sistema de esfuerzos que
alterna o coexiste con la extensién ENE durante todo el Nedgeno y el Cuaternario en el NE de la
Peninsula Ibérica, pudiendo considerarse como un fendmeno de particion de esfuerzos entre dos sis-

temas primarios superpuestos (Siman et al., 2008), distintos aunque no muy dispares entre si.
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Fig. 10.9. Mapa geoldgico de la zona de estudio con los resultados totales de inversion de esfuerzos. Estereogramas: planos
de fallas. Flechas: direcciones locales del eje o,. Flechas granates: estaciones analizadas por otros autores (Arlegui et al.,
2006; Simdn, 1989 -estacidn 27-). Flechas azules: nuevas estaciones analizadas en este trabajo.

Una vez seleccionadas las direcciones de o, que entendemos representan el campo remoto
(ENE y ESE), es necesario analizar el significado del resto de las direcciones de extension obtenidas
en las nuevas estaciones. En el histograma de la Fig. 10.10 aparece un pico alrededor de la direccién
130y, aunque algo dispersa, otra direccién en torno a N-S. Analizando en qué estaciones aparece re-
gistrada esta ultima (ver Figs. 10.7 y 10.9), vemos que muchas de ellas estan proximas a fallas de esa
direccién, apuntando una reorientacién del eje de o, segiin una pauta de perturbacién muy comun
en los campos de extension multidireccional (Simén et al., 1988, Simdén, 1989; Caputo, 1995;

Kattenhorn et al., 2000). En cuanto a la direccidon 130, ésta aparece casi exclusivamente dentro de la
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zona de relevo entre las fallas de Concud y Teruel (Fig. 10.7), lo que sugiere que corresponde tam-
bién a un caso de desviacién de esfuerzos. Podria tratarse de una reorientacion parcial de las trayec-
torias de g, sin llegar a hacerse paralelas a las fallas, o bien de una desviacién asociada al monoclinal
de acomodacion que caracteriza esa zona de relevo, ya que o, tiende a hacerse perpendicular a su
eje. En ambos casos, la perturbacion provocada por macroestructuras cercanas hace que la direccion
ENE o ESE del campo de esfuerzos remoto se vea obliterada por heterogeneidades locales, de mane-

ra similar a lo ya mencionado para el conjunto de la regién.

Drreocidn die

Fig. 10.10. Histograma de frecuencias de las direcciones de o, y grafico de dispersién
de las mismas frente a R,. Se incluyen las soluciones de paleoesfuerzos obtenidas en
este trabajo junto con las tomadas de autores previos (Simén, 1989; Cortés, 1999;
Arlegui et al., 2005, 2006).
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Con este analisis se explican las direcciones de extension en el conjunto de estaciones, pu-
diendo discernirse, en practicamente todos ellas, qué tensores locales de esfuerzos representan el
campo regional remoto y cuales son perturbaciones locales. Hay que precisar que en una misma es-
tacion pueden quedar reflejados estados de esfuerzos pertenecientes a ambas categorias. Asi, en Ia
estacion A06 aparecen dos soluciones, cada una de las cuales explica una familia de estrias distinta
en aquellos planos con doble estriacién. Una de las soluciones refleja el campo regional ENE, mien-
tras que la otra muestra un eje o, practicamente paralelo a la direccién de la falla principal en ese

punto.

Cabe destacar que en algunas estaciones en las que se obtienen direcciones de extension
ENE o ESE (representativas del campo regional), estos tensores son ortogonales a fallas muy proxi-
mas. Esto ocurre, por ejemplo, en las estaciones A04, AO5 y A06 (ver Fig. 10.4). En estos casos, si
bien es muy probable que las muestras de fallas pequenas reflejen simplemente el campo remoto,
también podria ocurrir que haya existido una reorientacion de o, hasta ponerse perpendicular a las

macroestructuras.

Tras este anadlisis de paleoesfuerzos, podemos concluir que en el entorno de las fosas del
Jiloca y de Teruel los tensores que mejor representan los sistemas de esfuerzos primarios o remotos

son:
(a) o, vertical; 0,=0,: 158; 05: 068; R = 20, R, = (0, — 03) / (0, — 03) = 0,05.
(b) o, vertical; o, = 0,:158; 0,:068; R =4, Re = 0,25.
(c) o, vertical; 0, = o,:006; 0;: 096; R = 20, Re = 0,05.

Todas las demas soluciones obtenidas estan reflejando perturbaciones locales del campo regional.
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Il ESTUDIO MIORFOTECTONICO

11. METODOLOGIA DEL ESTUDIO MORFOTECTONICO

El nivel de actividad de las fallas recientes puede ser evaluado observando y analizando su ex-
presién geomorfoldgica. Esta via de investigacion es particularmente (til en el caso de fallas intrapla-
ca, en las cuales las tasas de actividad son por lo general varios 6rdenes de magnitud inferiores a
aquéllas de las regiones interplaca, y las evidencias geoldgicas a menudo son escasas o dificiles de
obtener. En lineas generales, los criterios geomorfoldgicos pueden ser aplicados para identificar es-
tructuras activas, asi como para realizar una aproximacién cuantitativa de su velocidad de desplaza-
miento, basandose en la nocién general de que las tasas y los patrones de los procesos superficiales
gue producen y modifican las formas del paisaje reflejan las tasas y patrones de la deformacién (Ke-
ller, 1986; Burbank y Anderson, 2001).

La subdisciplina de la geomorfologia que estudia las formas del relieve que aparecen como
resultado de los procesos tectdnicos es la morfotecténica o geomorfologia tecténica. La superficie
terrestre refleja la dinamica de la corteza y el manto, expresandola en forma de fallas, plegamiento,
levantamiento, subsidencia, vulcanismo... Pero al mismo tiempo que la tecténica modifica la superfi-
cie terrestre, la erosion y la sedimentacion van degradando estas nuevas formas generadas. Confor-
me avanza la degradacion, ésta va ocultando las formas debidas a la accién de la tectdnica. El nivel
de degradaciéon de las formas puede servir para determinar su edad relativa, teniendo siempre en
cuenta la resistencia a la erosién que pueden mostrar los diferentes materiales que conforman los

modelados tectdnicos.

Para realizar la evaluacién de la actividad de las fallas basada en el grado de conservacién de
las morfologias tectdnicas resultantes es necesario considerar las condiciones climaticas y la eficien-
cia erosiva de los procesos superficiales terrestres en la zona, ya que el grado de expresion geomor-
foldgica de las fallas no tiene por qué ser una funcion directa del grado de actividad o de las tasas de
deslizamiento asociadas a las mismas (McCalpin, 2009). De este modo, en regiones climaticas hume-
das, la eficiencia erosiva de los procesos superficiales es muy elevada, por lo que las formas tecténi-
cas seran rapidamente arrasadas y su grado de conservacidn serd bajo. En estas zonas, el estudio de
las formas puede dar poca informacion acerca de la actividad tectdnica, o en todo caso ésta podria
ser infravalorada. En cambio, en regiones climdticas aridas o semidridas los rasgos estructurales, tan-

to los heredados como los activos, tienden a manifestarse con mayor claridad.

El salto acumulado por las fallas activas y los efectos secundarios de los terremotos en el re-
lieve generan un registro geomorfolégico que contiene informacion valiosa. Tanto los desniveles y es-
carpes producidos por las fallas como otros efectos superficiales de los terremotos (fracturacion,
licuefaccién, deslizamientos, subsidencia...) generan una topografia local especifica. Slemmons y de-
Polo (1986) sugieren que en cada region las estructuras capaces de generar terremotos de una mag-
nitud determinada conforman paisajes caracteristicos, especialmente en los casos en los que la

deformacidn tecténica domina sobre los procesos de erosidon/sedimentacioén (Fig. 11.1).
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Fig. 11.1. Diagrama que relaciona la magnitud de los terremotos y su frecuencia con las evidencias geomarficas de fallas
activas en zonas donde las tasas de actividad tectdnica son mayores que las de erosion. Tomado de Slemmons y dePolo
(1986).

El estudio de las formas y depdsitos producidos o modificados por los procesos tectdnicos
puede dar informacién muy relevante acerca de la actividad de las estructuras (e.g. Wallace, 1977,
1978; Ollier, 1981; Keller y Rockwell, 1984; Keller, 1986; Mayer, 1986; Yeats et al., 1997). Segun el ti-
po de falla de que se trate, se desarrollan una serie de elementos morfotecténicos caracteristicos.
Asi, en las fallas transcurrentes son muy tipicos los valles lineales, los cursos fluviales desviados o des-
plazados, las crestas de obturacidn (shutter ridges), las charcas de subsidencia (sag ponds)... Las fa-
llas inversas generan frentes montafiosos propensos a los movimientos en masa debido al escarpe
extraplomado que tiende a generar el bloque ascendente. En las fallas normales los escarpes tienen
rasgos muy distintivos, como las facetas triangulares, y en ocasiones presentan depresiones longitu-

dinales adosadas a la falla principal.

En las regiones continentales, las formas que mejor revelan la actividad tecténica reciente
son los frentes montaiiosos generados como consecuencia del movimiento de fallas con componen-
te de dip-slip. Ademas, las redes de drenaje transversales a dichos frentes son también muy sensibles
a los movimientos tectdnicos, especialmente los barrancos cortos, a los que cuesta recuperar sus per-
files longitudinales y transversales después de movimientos verticales (Merrits y Vincent, 1989). En
el analisis morfotectdnico de las areas falladas es muy (til la aplicacidon de indices geomorficos es-
pecificos (Hack, 1997; Bull y McFadden, 1977), que permiten realizar una valoracién objetiva de la
‘sefial tectdnica’ en las formas del relieve. Los valores de estos indices, junto con otros rasgos cualita-
tivos de las formas del relieve asociadas, permiten una aproximacioén al grado de actividad de las fa-
llas, utilizando clasificaciones como las propuestas por McCalpin (1996) y Silva et al. (2003) para

regiones semiaridas.
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También es util la evaluacion del desplazamiento de elementos geomorfolédgicos (especial-
mente en los casos en los que se reconozcan saltos multiples) como cursos fluviales, terrazas fluvia-
les, terrazas marinas o morrenas glaciares, ya que pueden dar informacién acerca de las tasas de

movimiento, de la magnitud de los eventos o de los periodos de recurrencia (Keller, 1986).

En este trabajo, el analisis geomorfoldgico se orienta a la caracterizacion del grado de activi-
dad de la falla de Concud, comparandolo con los resultados aportados por el estudio estructural. Asi-
mismo, trataremos de buscar las posibles variaciones de actividad a lo largo de la misma, asi como
comparar la actividad entre las dos trazas en las que se desdobla la falla en su tramo central. Como
se ha indicado anteriormente, las tasas de los procesos geomorfoldgicos son muy dependientes del
clima. La zona de estudio presenta un clima semiarido, y son los procesos fluviales los principales res-
ponsables de la degradacién de las formas generadas por procesos tecténicos. Por consiguiente,

nuestra atencion se centrara en aspectos de geomorfologia fluvial y de laderas.

11.1 Caracteristicas y elementos morfolégicos de los frentes montafiosos generados por

fallas

Las formas mds caracteristicas desarrolladas en zonas activas de climas semiaridos son los
frentes montafiosos generados por fallas (fault-generated mountain fronts). Estas formas debidas a
la actividad tectdnica perduran durante largos periodos de tiempo, y registran la historia erosiva y de-
posicional ligada a la falla que limita el frente. Es por ello que el andlisis geomorfoldgico de los fren-
tes montafiosos, de su red de drenaje y de los sistemas de abanicos aluviales generados a partir de

ellos puede ofrecer valiosa informacion acerca de la historia tecténica de la falla (Silva et al., 2003).

a) Cuencas de drenaje vy facetas triangulares

La morfologia de los frentes montafiosos y su patron de evolucién dependen mucho de la an-
chura de la cadena montafiosa, que determina la longitud y la forma de las cuencas de drenaje: cuan-
to mas ancha sea la cadena, las cuencas serdn mas grandes y mayor serd el espaciado entre los
puntos de desagiie de las mismas. Por lo general, en un bloque levantado limitado por una falla, las
cuencas de drenaje suelen estar regularmente espaciadas, y tienen tamafios y formas similares. Son
caracteristicos los contornos en forma de “copa de vino” (wine shaped) debido a que en su cabecera
son anchas y se estrechan al cruzar el frente activo. Cuanto mas circulares son las cuencas, menor ca-
pacidad tienen para rellenar el espacio entre ellas, y el espacio entre sus puntos de desagiie serd ma-
yor. En cambio, las cuencas alargadas se encuentran menos espaciadas (Mayer, 1986; Fig. 11.2). El
espaciado de las cuencas puede ser medido como la relacidn entre la longitud media de las cuencas
(distancia media entre la divisoria de drenaje principal y el frente montafioso) y el espaciado medio

de sus desembocaduras a lo largo del frente montafioso (Wallace, 1978).

En los frentes montafiosos generados por fallas, la diseccidn de la red de drenaje transversal
al frente montafioso y la degradacién del escarpe por procesos de vertiente pueden dar lugar a la
creacion de facetas triangulares (Fig. 11.2). Estas pueden presentar una orientacién y posicién proxi-

mas a las del propio plano de falla erosionado, indicando que el frente montafioso no ha retrocedido
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apreciablemente respecto a la falla que lo origind (Mayer, 1986); sin embargo, lo habitual es que
muestren algun grado de retroceso y pérdida de pendiente. La pendiente y el perfil del escarpe y de
las facetas son fuertemente dependientes de la tasa de levantamiento del frente y de la naturaleza
de los materiales cortados por la falla. Los escarpes rocosos son degradados hasta formar facetas
triangulares que pueden mantener pendientes elevadas durante largos intervalos de tiempo. Los es-
carpes generados en materiales aluviales se degradan rapidamente hasta alcanzar pendientes de
unos 30°, que después se desgastan gradualmente adquiriendo pendientes menores. Una vez que las
facetas alcanzan su angulo de reposo, su altura vendra determinada por la altura del escarpe degra-
dado, mientras que su anchura dependerd de la forma y espaciado de las cuencas de drenaje. De es-
te modo, se desarrollardn facetas mds anchas en el caso de cuencas circulares, y mas estrechas en el

caso de cuencas alargadas (Fig. 11.2; Wallace, 1978; Mayer, 1986).

Fig. 11.2. Relacién entre la forma
de la cuenca de drenaje y la
morfologia del frente montafioso.
Segun Mayer (1986).

Los escarpes generados a consecuencia del movimiento de una falla estan caracterizados por
una cara libre de pendiente normalmente mayor de 40° y, por debajo de ella, una vertiente de derru-
bios cuya pendiente depende en gran parte del dngulo de reposo de los materiales que la conforman
(Mayer, 1986). La pendiente general de los escarpes de falla puede variar rapidamente por procesos
gravitacionales. Asi, conforme va degraddndose el escarpe por erosién y sedimentacién, las facetas
van desapareciendo, la pendiente media se suaviza y los apices de los abanicos aluviales se adentran

en el escarpe (Fig. 11.3).

La morfologia resultante del frente montafioso es distinta si la falla que lo ha generado se
mueve de forma rapida o lenta (Burbank y Anderson, 2001). Asi, fallas con tasas de movimiento altas
estdn caracterizadas por un frente montafioso linear, facetas triangulares bien desarrolladas, abani-
cos aluviales pequefos y depocentro o sistema fluvial axial préximo. En cambio, deformaciones mas
lentas dan lugar a abanicos aluviales grandes de bajo gradiente, facetas pequefias, cabeceras de aba-

nicos encajadas, y depocentro o sistema fluvial axial mds alejado.
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Fig. 11.3. Degradacion de un escarpe de falla como consecuencia de la diseccion fluvial
y los procesos de vertiente. Tomada de Hills (1972).

b) Abanicos aluviales

Los abanicos aluviales son el ultimo elemento de un sistema de erosidn-sedimentacion en el
cual los sedimentos erosionados en un area fuente son transportados por el agua hasta cruzar el
frente montanoso y desembocar en la zona baja. En ese momento disminuye la capacidad de arras-
tre de sedimentos por el agua, y estos se depositan formando conos o abanicos aluviales (Bull,
1997).

La morfologia de los abanicos aluviales puede ser utilizada como un indicador de tecténica
activa, ya que refleja las variaciones cualitativas y cuantitativas de los procesos tectdnicos. Asi, basan-
donos en el andlisis de Bull (1997) y Keller y Rockwell (1984), y adaptandolo al contexto climatico me-
diterrdneo, podemos distinguir tres supuestos (Fig. 11.4): (i) cuando la tasa de levantamiento del
frente montafoso (VL) es mayor que la suma de la velocidad de incisidn regional de la red de drenaje
(V1) y la tasa de depdsito en el abanico (VD), habra sedimentacién activa del abanico concentrada al
pie del escarpe de falla; (ii) si la tasa de levantamiento es menor que la suma VI + VD, siendo la veloci-
dad de incision menor que la de depdsito, el apice del abanico se adentra en el frente montafnoso,
conforme el curso fluvial va ajustando su pendiente hacia el perfil de equilibrio; (iii) si la tasa de le-
vantamiento es menor que la suma VI + VD, pero la incisién regional domina, el canal que alimenta el

abanico se incidird en el mismo vy, si existe depdsito, éste se producira lejos del frente montafioso.
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Fig. 11.4. Tres modelos de relacidn entre abanicos aluviales y escarpes tectdnicos, en funcidn de la relacidn entre las tasas
de levantamiento del frente montafioso (V,), de incisién regional de |a red de drenaje (V,) y de depésito del abanico (V;).

c) Red de drenaje

Una red de drenaje normal es una red jerarquizada dendritica con los afluentes mds cortos y
de mayor pendiente que el cauce principal. En una regién con tectdnica activa de componente verti-
cal, en la que la velocidad de deformacién sea mayor que la de erosidn, pueden producirse ano-
malias como la desviacién o la captura de cursos fluviales, la presencia de valles decapitados o lagos

de embalsamiento (Ollier, 1981).

Ademas de estos grandes cambios que pueden producirse en el trazado de la red, la tectdni-
ca provoca anomalias que afectan a los perfiles (tanto longitudinal como transversal) de los cursos
qgue atraviesan los frentes montafiosos generados por fallas. Estas anomalias se analizan aplicando

determinados indices geomorficos, como se explica a continuacion.

11.2. indices geomorficos

Parte del andlisis morfotectdnico llevado a cabo para estimar el grado de actividad de la falla
de Concud estd basado en el célculo de tres indices geomoérficos cldsicos. Los indices geomarficos
son una herramienta util para los estudios de tectdnica activa, ya que pueden dar informacién preci-
sa y objetiva acerca de los procesos tectdnicos recientes que se han dado en una zona. Los indices
mas frecuentemente utilizados (y que han sido aplicados en nuestro caso) estan basados en las ano-
malias tectdnicas que presenta la red fluvial (indice de gradiente fluvial, SL; indice de anchura de fon-
do de valle, V) y en la degradacién del frente montafioso (indice de sinuosidad del frente
montafioso, S,¢). Los dos primeros son especialmente sensibles a la actividad tectdnica reciente en el
caso de los barrancos de corto recorrido, cuya capacidad para recuperar el equilibrio en sus perfiles
longitudinales y transversales después de movimientos verticales del terreno es menor que la de los
cursos mas largos. Las mediciones cuantitativas necesarias para su cdlculo se realizan con relativa ra-
pidez y sencillez sobre mapas topograficos, fotografias aéreas o modelos digitales del terreno. La utili-
dad de estos indices ha sido comprobada en diversas dreas tecténicamente activas como el SW de
Estados Unidos (Bull y McFadden, 1977; Rockwell et al., 1984; Keller, 1986), la costa pacifica de Costa
Rica (Wells et al., 1988) y la costa mediterranea de Espafia (Silva, 1994; Silva et al., 1992, 2003; Masa-
na, 1994; Perea, 2006).
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a) Indice de gradiente fluvial (SL)

Fue propuesto por Hack (1973) para detectar las anomalias tectdnicas en el perfil longitudi-

nal de los cursos fluviales. Se define, para un determinado tramo de una corriente fluvial, mediante

SIL = {ﬂJL (I1.1)
AL

la relacion:

donde AH/AL es el gradiente local del tramo del curso fluvial estudiado (siendo AH el desnivel verti-
cal existente en el tramo y AL la longitud horizontal del tramo), y L la longitud total horizontal del cur-

so fluvial desde su cabecera hasta el centro del tramo estudiado (Fig. 11.5).

Cabecara

L-antro Bl trema Fig. 11.5. Parametros del perfil

—i longitudinal de un curso fluvial
que se utilizan para calcular el
indice SL. Segun Hack (1973).

Cuando un curso fluvial ha llegado a su perfil de equilibrio, el indice tiende a ser constante,
ya que el aumento de caudal aguas abajo es compensado por la disminucion de pendiente, mante-
niéndose asi una capacidad de transporte constante y un régimen de erosion-transporte-sedimenta-
cion estacionario. Si encontramos diferencias importantes en el indice a lo largo de un curso fluvial,
es probable que indique que el curso aun no ha alcanzado su perfil de equilibrio debido a movimien-

tos tectonicos verticales recientes.

Este indice es muy sensible a los cambios de pendiente, por lo que es una herramienta Util
para evaluar deformaciones tectdnicas con una componente de deformacion vertical significativa.
Sin embargo, también es sensible a la litologia (resistencia a la erosion de los materiales a lo largo del
perfil longitudinal, que redundarad en un aumento de la pendiente del talweg) y a los cambios hi-
droldgico-climaticos. Valores andmalamente elevados del indice SL se relacionan tanto con litologias
especialmente resistentes como con falta de ajuste del perfil del canal por actividad tectdnica recien-
te o por cambios climaticos (Keller y Rockwell, 1984). Si pueden ser descartados los factores litologi-
co y climético (especialmente en tramos de valles con litologias de resistencia uniforme a lo largo del
perfil y condiciones climaticas constantes), valores andmalamente elevados del indice SL indicaran

con mucha probabilidad un levantamiento tecténico reciente (Keller, 1986; Yeats et al., 1997).
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En nuestro caso se han seleccionado diecisiete barrancos transversales al frente montafioso
suficientemente largos como para proporcionar resultados representativos del indice SL. Las medi-

das han sido tomadas a intervalos de altitud regulares (cada 5 m) en el fondo de los valles.

b) Indice de relacién anchura/altura del valle (V,)

Fue propuesto por Bull y McFadden (1977), y esta definido para una seccion dada del valle

como:

(I11.11)

siendo Vfw la anchura del fondo de valle, Eld y Erd las elevaciones de las divisorias izquierda y dere-
cha respectivamente, y Esc la elevacién del fondo del valle, medidos todos ellos a lo largo de un per-

fil perpendicular a la corriente (Fig. 11.6).

- E|.|j Erwm
= = EB-G Fig. 11.6. Parametros del perfil
"l.l"I:“,|I transversal que se utilizan para
calcular el indice V.

La anchura del fondo del valle cerca del frente montafioso es un indicador de la efectividad
del encajamiento del curso fluvial. Los barrancos se encajan como consecuencia del descenso relati-
vo de su nivel de base, lo cual puede estar causado por movimientos tecténicos verticales. Conforme
la pendiente del barranco se va ajustando al nuevo nivel de base mas bajo, el encajamiento comien-
za a perder importancia en beneficio de la erosion lateral, produciéndose el ensanchamiento del cau-
ce (Mayer, 1986).

La comparacién de los valores del indice V; medidos en valles emergentes de diferentes fren-
tes montafnosos, o de diferentes partes del mismo frente montafioso, proporciona indicios de qué
cursos estdn encajandose activamente como respuesta a una tectdnica activa y cudles estan erosio-
nando lateralmente debido a una relativa estabilidad del frente montafnoso. Los primeros presen-
tardn secciones en V y valores bajos de V,, mientras que los segundos seran barrancos anchos en
forma de U con valores elevados de V; (Keller, 1986). Para poder ponderar de forma adecuada este in-
dice, las medidas deben normalizarse, tomandose a una distancia pequefia y fija aguas arriba del es-
carpe. Bull y McFadden (1977) probaron este indice en frentes montafiosos en la falla de Garlock
(California), encontrando indices comprendidos entre 0,05 y 4,7. Los valores mas bajos se obtuvieron

en los valles que atraviesan segmentos de la falla tecténicamente activos.
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Para nuestro estudio, la relacién V; se ha calculado en los mismos barrancos transversales al
frente montanoso que en el caso del indice SL. Las medidas han sido tomadas en dos perfiles trans-
versales a dichos barrancos, a distancias de 250 y 500 m aguas arriba de la traza de la falla, respecti-
vamente. La razén para ello estriba en que las clasificaciones aplicadas en nuestro estudio (McCalpin,
1996; Silva et al., 2003) tienen en cuenta los valores del indice V; a dichas distancias. Dado que el mo-
delo digital del terreno (MDT) utilizado para los calculos morfométricos tiene una anchura de pixel
de 5 m, se ha tomado ese valor como un minimo para cada anchura de valle (V;,). Esto evita la subes-

timacion de esta anchura, lo que podria dar lugar a una exageracion artificial de la relacién V..

c) Indice de sinuosidad del frente montafioso (S.;)

Fue propuesto por Bull y McFadden (1977) y queda definido como:

(I11.111)

mf

S = Ln[f
Lm

donde L es la longitud total del frente montafioso, o de un segmento dado, en su contacto con la

base del piedemonte o el abanico aluvial, y L, la longitud global de dicho frente o segmento, usual-

mente medida en linea recta (Fig. 11.7).

Fig. 11.7. Parametros del frente
montafioso que se utilizan para
calcular el indice S .

El levantamiento de un bloque a lo largo de una falla produce inicialmente un frente mon-
tafoso relativamente recto. Conforme el frente montanoso es erosionado y disecado por la esco-
rrentia y las corrientes de drenaje principales, éste se retrae y se hace mas sinuoso. El indice S,
refleja un balance entre la tendencia de los arroyos a incidirse en el bloque levantado, produciendo
un frente montafioso irregular, y la tectdnica activa con componente vertical, que tiende a generar
frentes montafiosos rectilineos. Asi, los frentes montafiosos asociados a levantamiento tectdnico acti-
vo son relativamente rectos (indice de sinuosidad cercano a 1). Cuando la tasa de levantamiento se
reduce o cesa, los procesos de erosidon comienzan a predominar, produciéndose entrantes o embay-
ments que hacen el frente montafioso cada vez mas sinuoso (valores de S, cercanos o superiores a
2; Burbank y Anderson, 2001; Keller, 1986; Yeats et al., 1997). Bull y McFadden (1977) utilizaron origi-

nalmente este indice para evaluar la actividad de la falla de Garlock (California), obteniendo indices
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bajos (préximos a 1) en la parte norte de la falla (tectébnicamente activa) e indices elevados en la par-

te sur (relativamente estable).

Hay factores hidrograficos que influyen en la sinuosidad del frente montafioso, y que deben
ser tenidos en cuenta antes de evaluar el significado tectdnico de los valores obtenidos. Uno de ellos
es el espaciado de la red de drenaje. Cuanto mas pequefio sea el espaciado, mayor sera la sinuosidad
del frente. El indice S, también se ve afectado por la anchura de la cadena montafiosa. Generalmen-
te, las cadenas estrechas no desarrollan la sinuosidad tan rapido como las cadenas anchas, ya que el
menor tamano de las cuencas hidrograficas hace que la potencialidad erosiva de los cursos fluviales

sea menor (Mayer, 1986).

El calculo de este indice presenta un problema practico: la longitud de una linea sinuosa es
un parametro fractal, y por tanto depende de |a escala a la que se mida. Los autores del indice indi-
can que pueden existir variaciones en las mediciones del indice del 20-30% dependiendo de |a escala
de trabajo. Silva et al. (2003) proponen una escala de trabajo 1:50.000. En nuestro estudio, dada la
moderada longitud de la falla, se ha utilizado una escala de trabajo 1:12.500, siendo conscientes de
gue este mayor detalle puede llevar a sobredimensionar la longitud aparente del frente sinuoso. Ello
conlleva que el valor obtenido para el indice S, sea mas “conservador”. Las mediciones de los para-
metros que definen el indice se han realizado con un curvimetro digital sobre ortofotos a la escala in-

dicada, y cada uno de los valores adoptados es un promedio de 5 medidas.

Otro elemento de incertidumbre en el calculo del indice S proviene del concepto de longi-
tud global del frente (L,,) montafioso enunciado por Bull y McFadden (1977) como denominador de
la fraccién. Este parametro ha sido considerado bien como la longitud de la linea recta que une sus
extremos (Keller y Rockwell, 1984; Keller, 1986; Silva et al., 2003), bien como la longitud de la envol-
vente suavemente curvada que lo representa grosso modo (Yeats et al., 1997; también implicito en
los mapas de Bull y McFadden, 1977). La primera opcion no parece la mas adecuada en el caso de es-
carpes de falla con fuertes cambios de direccién. El sesgo que producen tales cambios, al igual que el
gue pueden ocasionar contrastes en la litologia o en el patrén de drenaje, pueden prevenirse divi-
diendo la longitud total del frente montaifioso en segmentos de acuerdo con dichas heterogeneida-
des (Wells et al., 1988; Burbank y Anderson, 2001). En nuestro caso hemos adoptado este criterio,
calculando y comparando los valores de S, tanto para el total del frente como para dos segmentos li-
tolégicamente diferenciados en los que se sospecha un grado distinto de erosionabilidad de los mate-

riales.

11.3 Evaluacioén de la actividad de las fallas mediante el analisis morfotectonico

Como ya ha sido puesto de manifiesto, el nivel de la actividad en fallas recientes puede ser
estimado observando y analizando su expresién morfoldgica. Asi, podemos identificar estructuras ac-
tivas y hacer una aproximacion cuantitativa de su velocidad de desplazamiento (Keller, 1986; Bur-
bank y Anderson, 2001).
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Distintos autores han utilizado los indices geomorficos V;y S, para clasificar la actividad de

las fallas. Ademds de estos indices, las clasificaciones utilizan otros rasgos cualitativos del frente mon-

tafioso:

- Forma de los perfiles transversales de los barrancos: perfiles con forma de U indican menor

actividad que perfiles con forma de V.

- Formas del piedemonte: desarrollo de abanicos aluviales y su tamafio; conexién de los cana-

les de abanico con los sistemas fluviales axiales; incision de los canales.
- Desarrollo y conservacion de formas tectdnicas del relieve, como facetas triangulares.

Introduciendo los valores de los indices geomorficos en las clasificaciones propuestas por Mc-
Calpin (1996; adaptada a partir de Bull y McFadden, 1977) y Silva et al. (2003) (Tablas 11.1y 11.2), y
teniendo en cuenta los demas criterios geomorfoldgicos, podemos evaluar el nivel de actividad de la
falla. Ademas, dichas clasificaciones asignan rangos de tasas de movimiento caracteristicos a cada

clase, lo que permite una estimacidn de la tasa de movimiento que corresponderia a la falla estudia-
da.

de
el
(m'ka)
5.0
g
15
15
NG IS L.
. Hetrseeso die la
Piedemonte 0,9-39 4
5, Inactivg . nhecera de 2640 b4 5
7. LNV dizsecado cibecera del " (media: 7.4 0,80

piedemonte

Tabla 11.1. Clasificacién de la actividad tectdnica relativa de los frentes montafiosos generados por fallas normales. Segun
McCalpin (1996; adaptada de Bull y McFadden, 1977). indice de anchura de fondo de valle calculado 0,5 km aguas arriba
de la unidon montafia-piedemonte. Tasas de levantamiento validas sélo para climas semiaridos.
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Tabla 11.1. Principales caracteristicas geomdrficas de los frentes montafiosos segtin su grado de actividad tecténica. indice
de anchura de fondo de valle medido a 250 m aguas arriba del escarpe. Modificada de Silva et al. (2003).
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11.4. Modelo digital de elevaciones (MDE)

Para la evaluacién de los rasgos morfotectdnicos, y especialmente para la aplicacién de los in-
dices geomorficos, se ha utilizado el modelo digital de elevaciones (MDE) de la zona de estudio. Di-
cho modelo fue elaborado por Teresa Lamelas, del Departamento de Geografia de la Universidad de
Zaragoza, a partir de archivos CAD (dgn) e imagenes georreferenciadas (tfw) del Servicio de Informa-
cion Territorial de Aragén (SITAR). El MDE se ha elaborado importando y tratando la informacion de
dichos archivos en ArcGis 9.2. (ESRI, 2005). Para ello es necesario revisar las curvas de nivel y las co-
tas para descartar valores andmalos. Posteriormente se realiza un campo de trabajo triangular (TIN;
funcionalidad Create Tin from feature en la barra de herramientas 3D analyst), a partir del cual se ge-
nera la superficie raster (herramienta de geoprocesamiento Tin to Raster). Esta tiene un tamafo de
pixel de 5x5 m y en ella pueden realizarse ya las mediciones necesarias para obtener los indices. Gra-
cias al MDE se ha podido analizar la geomorfologia tectdnica asociada a la falla de Concud de una for-

ma precisa, global y homogénea.
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12. DESCRIPCION GEOMORFOLOGICA

12.1. Marco geomorfologico regional: el problema de las superficies de erosién y las diver-

sas hipotesis mofogenéticas

La fosa del Jiloca es una depresién tectdnica asimétrica desarrollada fundamentalmente en
el Plioceno superior-Cuaternario. La fosa se extiende aproximadamente entre Calamocha y Teruel, y
gueda enmarcada principalmente por Sierra Menera y Sierra de Albarracin, al W, y por las platafor-
mas del Campo de Romanos, Sierra Palomera, Cerro Gordo y Altos de Celadas, al E. La asimetria de la
fosa viene marcada por un margen oeste en suave graderio y un margen oriental conformado por las

fallas en relevo de Calamocha, Sierra Palomera y Concud.

El fondo de la fosa se encuentra relleno de materiales del Plioceno superior y Cuaternario, ge-
neralmente modelados en glacis. No obstante, al pie de las tres grandes fallas que conforman su bor-
de oriental se reconoce con claridad la morfologia de los abanicos aluviales que constituyen el
grueso del piedemonte, alguno de los cuales sigue activo en la actualidad (Pefia et al., 1984; Rubio y
Simaén, 2007). La incisién de la red fluvial es muy pequefia, y sélo se observa al norte de Monreal del
Campo y al sur de Caudé (con algunas terrazas fluviales escalonadas ligadas al Jiloca y al Guadalaviar,
respectivamente). Todo el sector central se mantuvo como un drea endorreica con ambientes palus-

tres hasta su drenaje artificial en época histérica (entre la Edad Media y el siglo XVIII; Rubio, 2004).

El modelado de los relieves que enmarcan las depresiones del Jiloca y de Teruel muestra ex-
tensas superficies de erosién. Aparte de una llamada Superficie Intramiocena, que corona algunos re-
lieves de las sierras y forma la discordancia basal del Nedgeno en el interior de la cuenca de Teruel, la
mayor parte del relieve estd dominado por una extensa superficie regional. Las interpretaciones cl3si-
cas atribuyen ésta bien a un Unico nivel (Superficie de Erosion Fundamental de la Cordillera Ibérica) o
a dos niveles separados por un encajamiento de orden decamétrico: S2 (Superficie de Erosion Funda-
mental), de edad fini-nedgena y amplio desarrollo regional, y S3 (Superficie de Borde de Cuencas),
restringida a los margenes de la depresion (Simén, 1983, 1989; Pefia et al., 1984; Gracia et al., 1988;
Gracia, 1990; Gutiérrez y Gracia, 1997).

Sin embargo, existen otras interpretaciones acerca de dichas superficies, que a su vez dan lu-
gar a modelos bien distintos sobre los mecanismos que originaron la depresion morfolégica del Jiloca
y sobre su edad. Asi, Cortés y Casas (2000) y Casas y Cortés (2002) asighan un origen compresivo al
relieve norte de la Sierra de Albarracin y a su unién con las fosas del Jiloca y del Alfambra. Segun es-
tos autores, existirian siete niveles escalonados de aplanamiento erosivo, practicamente sin defor-
mar, sin que hubiesen sido desplazados posteriormente por estructuras extensionales. Cortés y
Casas (2000) y Casas y Cortés (2002) no consideran que las depresiones del Jiloca y del Alfambra ten-
gan origen extensional, sino que serian sdlo cubetas residuales localizadas en areas sinclinales y here-
dadas de las cuencas paledgenas. Su topografia no seria consecuencia de la subsidencia tectodnica,
sino del rebaje erosivo producido por los sucesivos episodios de encajamiento subsecuentes al levan-

tamiento orogénico.
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Algunos de los niveles de erosidn que se extienden en el margen oeste de la depresion del
Jiloca, y que Casas y Cortés (2002) consideran pedillanuras del Oligoceno superior-Mioceno inferior,
son, a su vez, interpretados por Gracia et al. (2003) como superficies de aplanamiento karstico del
Plioceno superior-Pleistoceno. Gracia et al. (2003) asignan a la depresidén un origen mixto: karstico y
tectodnico, y consideran que el escaso espesor de sedimentos del relleno de la fosa del Jiloca esta indi-
cando que la subsidencia tecténica ha sido pequefia. Asi, sostienen que la depresion del Jiloca es un
polje, controlado estructuralmente en su inicio, pero rebajado luego esencialmente (unos 300 m) por

procesos de disolucién.

Por su parte, Rubio y Simén (2007), Rubio et al. (2007) y Simén et al. (2010) discuten en pro-
fundidad estas hipdtesis alternativas y las contrastan con las evidencias geoldgicas, geomorfoldgicas
e hidroldgicas a favor del modelo clasico de cuenca extensional. En particular, a partir de la abundan-
te informacién de sondeos disponible, consideran que la geometria, espesor, distribucidn de facies y
edad de los sedimentos que rellenan la cuenca son consistentes con el desarrollo tectdnico de la fosa
dentro del marco de evolucion extensional nedgeno-cuaternaria del este de la Peninsula Ibérica. Por
el contrario, segln estos autores, dichas caracteristicas son dificilmente compatibles con las hipote-
sis de rebaje erosivo como mecanismo principal para explicar |la depresién topografica del Jiloca. Ad-
miten que pudo haber una contribucién parcial del aplanamiento por disolucién en el margen oeste
en un estadio temprano, pero el desnivel de relieve (particularmente el de su margen oriental con

respecto a Sierra Palomera) esencialmente refleja un escaldn tecténico de origen extensional.

Dependiendo la hipétesis considerada sobre la edad y altitud original de esas superficies de
erosidén, las concepciones sobre el origen del relieve actual de la Cordillera Ibérica centro-oriental
varian (Simén, 2007). La concepcién ‘clasica’ considera implicitamente que la Superficie de Erosion
Fundamental se formd a una altitud moderada y conectada probablemente con el Mediterraneo co-
mo nivel de base. En consecuencia, la altitud y la morfoestructura actuales de los grandes macizos
‘domaticos’ de Gudar y Javalabre se habria adquirido por elevacidn reciente en el contexto de la
tectdnica extensional nedgeno-cuaternaria (Simdén, 1982, 1989; Pefia et al., 1984). Segun otras inter-
pretaciones, la topografia del macizo de Gudar seria mas antigua. Pailhé (1984) identifica los aplana-
mientos del macizo de Gudar por encima de 1700 m como formas residuales anteriores a la
Superficie de Erosion Fundamental, lo que obligaria a rebajar las estimaciones del levantamiento plio-
cuaternario. Guimera y Gonzalez (1998) atribuyen la superficie culminante en el norte del macizo
(Muela Monchén, 1750 m) al Oligoceno superior, y consideran que fue levantada por efecto de un ca-
balgamiento de zdcalo. Segun Gonzédlez y Guimera (1998), en ese momento la Cordillera Ibérica cen-
tro-oriental (Albarracin-Gudar-Javalambre) habria constituido un macizo Unico a 2000 m de altitud,
que seria “la expresion topogrdfica del engrosamiento cortical producido por la compresion alpina”;
las estructuras extensionales tardias tendrian, todas ellas, el caracter de “estructuras negativas” (de-
presiones) hundidas a partir de la superficie culminante de ese macizo. Esta hipdtesis no se opone
completamente al modelo clasico de deformaciones extensionales fini-nedgenas posteriores a la Su-
perficie de Erosion Fundamental, ya que ambas atribuyen a dichas deformaciones una parte impor-
tante de los desniveles topograficos actuales (hasta cerca de un millar de metros entre el centro de

Gudar o Javalambre y el fondo de las depresiones de Teruel y Sarridn) (Simén, 2007).
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12.2 Rasgos geomorofologicos del drea de Teruel —Concud

La depresidn del Jiloca termina en los alrededores de Teruel, donde confluye con la del Alfam-
bra-Turia y es drenada por el rio Guadalaviar y el arroyo de Concud (Fig. 12.1). La superficie general
de su fondo corresponde a un extenso glacis villafranquiense procedente de la Sierra de Albarracin
(glacis de Gea), sobre el cual llegan a superponerse, en la zona de Concud, los depdsitos de la Terraza
Superior pleistocena del sistema Alfambra-Guadalaviar (Simén, 1983). A diferencia del resto de la de-
presion, esa superficie de fondo se encuentra incidida por el encajamiento de la red fluvial, forman-
dose los niveles de terraza que ya hemos descrito en el capitulo 3 (Pefia, 1981; Godoy et al., 1983;
Hernandez et al., 1983; Sanchez Fabre, 1989; Moissenet, 1993):

- Terraza Superior, a 80-90 m de altura sobre los cauces fluviales. Sus depdsitos aparecen su-
perpuestos a los del glacis villafranquiense de Gea al oeste de Teruel, y ambas superficies enrasan al
sur de Concud. Sin embargo, al este de Teruel se encuentra encajada en el glacis villafranquiense de

Valdecebro (Godoy et al., 1983; Sanchez Fabre, 1989). Su edad exacta no es conocida.

- Terraza Media, a 45-60 m, de la que localmente se desdobla un nivel algo mas bajo, a 40-45

m (Moissenet, 1993). Su edad es Pleistoceno medio.

- Terraza Inferior, a 20-30 m, que en las proximidades de Teruel se desdobla asimismo en otro

nivel a 15-20 m (Moissenet, 1993). Su edad es Pleistoceno superior.

- Terraza Subactual, a 3-5 m, que en el Alfambra ha sido datada por nosotros en 3,4 + 0,7 ka

(ver Anexo I).

El dltimo elemento morfoldgico relevante del fondo de la depresion del Jiloca, en este extre-
mo meridional, es el conjunto de abanicos aluviales modelados en glacis que forman el piedemonte
de la falla de Concud, y que seran descritos con mas detalle en el apartado siguiente. Su superficie

tiende a enlazar con la Terraza fluvial Inferior.

El escalon morfoldgico generado por la falla de Concud separa el fondo de la depresién, con
todo el conjunto de formas descrito, de la plataforma estructural que constituye los Altos de Celadas.
Esta se encuentra modelada en los materiales neégenos pertenecientes al dominio de la cuenca de
Teruel, que quedaron elevados relativamente al iniciarse el movimiento reciente de la falla. La culmi-
nacion de la plataforma estructural, a unos 1200 m de altitud, coincide con el nivel de colmatacién
de dicho sector de la cuenca en el Plioceno medio (recordemos que en bloque hundido de la falla la
sedimentacién se mantendra sin interrupcion hasta el Cuaternario). La plataforma de Celadas consti-
tuye un relieve compacto en el entorno de dicha localidad, para ir disecandose progresivamente ha-
cia el este conforme progresa el encajamiento de los afluentes del Alfambra; en las cercanias de éste

llegan a quedar aisladas pequefias muelas, como El Muletdn.

Al norte de Caudé, el relieve que limita la depresidn del Jiloca estd labrado en materiales me-
sozoicos, esencialmente en areniscas del Tridsico inferior y calizas y dolomias jurasicas. Estos forman
parte del flanco vertical o invertido del anticlinal de Cella-Concud, y debieron de constituir en el Neo-
geno un paleorrelieve aislado o un promontorio en el margen de la cuenca lacustre de Teruel. Su zo-

na culminante (Cerro Gordo, 1222 m) conserva un amplio retazo de la Superficie de Erosion
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Fundamental, que al norte enrasa sin solucién de continuidad con el nivel de colmatacién del Rusci-
niense (techo del Paramo 2). Este tipo de relacién, observada también en otros margenes de las

cuencas nedgenas de la region, ha constituido una de las evidencias fundamentales para atribuir a Ia

Superficie de Erosion Fundamental una edad final de elaboracién del Plioceno medio (Simdn, 1982;
Pefia et al., 1984).
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Fig. 12.1. Mapa geomorfolégico de |a falla de Concud y sus alrededores. Tomada de Hernandez et al. (1983) y Godoy et al.
(1983) y modificada a partir de Pefia (1983) y Sanchez Fabre (1989).

13.3 La expresidon morfoldgica de la falla de Concud

El frente montafioso que separa el Cerro Gordo y los Altos de Celadas (altitudes entre 1100 y
1200 m) de los Ilanos de Caudé y Concud (entre 950 y 1000 m) constituye la principal expresion de la
falla de Concud en el paisaje. Se trata de un escalén de relieve moderado, de entre 60 y 120 m de al-
tura y 12,3 km de longitud (el segmento mas suroriental de la falla, a partir de su interseccion con la
llanura de inundacion del Alfambra, no muestra escarpe), conformado por materiales mesozoicos y

miocenos.

El frente montafioso es disecado por barrancos transversales, en general de corto recorrido,
entre algunos de los cuales quedan preservadas facetas triangulares. Estas facetas muestran un ma-
yor grado de conservacion en la zona central de la falla, especialmente en las calizas jurasicas, aun-
gue en ningln caso son muy extensas (Fig. 12.2). Tienen diferencias de altura entre su base y su

culminacién de entre 60 y 100 m, y pendientes bastante estables en torno a 22,5°-23°, lo que supone
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una disminucidn significativa respecto a la inclinacidn original del escarpe de falla. Un perfil topografi-
co de detalle realizado a lo largo de una de estas facetas (Fig. 12.2b) muestra una forma convexo-cén-
cava con una pendiente maxima de 25° a media ladera. Este perfil parece corresponder a una ladera
esencialmente modelada por arroyada, que ha evolucionado a una forma relativamente estable de
acuerdo con un mecanismo dominante de pérdida de inclinacion (Wallace, 1977; Petersen, 1985; Ma-
yer, 1986). Dicho mecanismo se ha visto favorecido probablemente por el hecho de que la divisoria
de drenaje esta relativamente lejos de la cabecera del escarpe (Mayer, 1986). El retroceso del escar-
pe ha contribuido en general de forma minima al resultado morfolégico final. Solamente es significa-
tivo en el sector NW, donde las areniscas relativamente blandas del Tridsico superior afloran en el

bloque levantado. En ese caso, la distancia horizontal maxima medida entre la traza de la falla y el

pie del escarpe es de unos 20 m.

Dlelarscnd sty i1 B chir 1 pstihas (]

s

Fig. 12.2 (a) Ortofoto del frente montafioso de la falla de Concud y el piedemonte asociado al mismo (tomadas del Servicio
de Informacidn Territorial de Aragon; SITAR, 2011). (b) Perfil topografico de una de las facetas triangulares (ver localizacion
en a). (c) Facetas triangulares conservadas en calizas mesozoicas.

El aspecto de las facetas triangulares cambia a un lado y a otro de la pequefia falla transver-
sal que corta la falla de Concud a la altura del Barranco de la Hoz (descrita en el capitulo 8 a propési-

to de la posible segmentacién estructural). Al W de esta estructura las facetas se encuentran mucho
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mejor conservadas y son de mayor tamafio que las que aparecen al E (Fig. 12.3). Esto lleva a pensar
que la mayoria o una gran parte desplazamiento total ha podido ser transferido, a través de la falla

transversal, a la traza sur, que ya aparece de forma bastante continua a partir de este punto.

Fig. 12.3. Vista en planta de las facetas triangulares del escarpe de falla. Puede observarse como su grado de conservacién
y su tamafio es menor al E de la pequefia falla transversal del Barranco de la Hoz.

A lo largo del frente montafioso, pueden distinguirse diversas categorias de barrancos trans-

versales (Fig. 12.4):

|. Barrancos mayores, de escala plurikilométrica, cuyas cuencas de drenaje se adentran clara-
mente en los afloramientos nedgenos de los Altos de Celadas, exhibiendo un patron dendritico
(cuencas numeradas como 7, 8, 9, 15 y 17 en la Fig. 12.4a). Estos barrancos se encuentran conecta-
dos con la red fluvial regional a través del colector axial principal, el arroyo de Concud (con la excep-

cion del barranco 17).

[I. Barrancos medianos, de escala kilométrica, cuyas cuencas de drenaje se adentran parcial-
mente en el bloque levantado. La mayor parte de ellos drenan las rocas jurasicas plegadas en el sec-
tor occidental (nimeros 12, 13, 14 y 16), mientras que otros muestran entradas limitadas en las
plataformas nedgenas en el sector oriental (nimeros 6 y 6’). Generalmente, estos barrancos no se
encuentran conectados con la red fluvial exterior, excepto en el caso del barranco 14, que es un tribu-
tario del barranco 15. El canal 12 (Bco. de la Hoz en la Fig. 12.4) representa un caso particular: se en-
cuentra interrumpido en la cabecera del pedimento, en una zona de relevo de falla con patrén de
drenaje confuso, mientras que un barranco distinto (a pesar de que tiene el mismo topdnimo) arran-

ca cerca de él y finalmente se une al colector exterior principal.

[Il. Barrancos cortos, de escala hectométrica, cuyas cabeceras se encuentran cerca de la par-

te alta del frente montafioso (nimeros 1, 2, 3, 4, 5, 5, 10, 10’, 11, 12’, 12"’ y 13’). Unicamente los ba-
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rrancos 10 y 11 contintan hasta la red fluvial exterior. Los demas desaparecen bruscamente cuando
alcanzan el bloque hundido, o pasan a ser cursos superficiales que se desvanecen a una pequefa dis-

tancia dentro del glacis.

IV. Barrancos menores, de escala hectométrica, con cuencas confinadas dentro de las facetas
triangulares o dentro del escarpe de falla (no numerados en la Fig. 12.4). Todos ellos desaparecen sis-

tematicamente al alcanzar la cabecera del glacis.

il

+ Fallla

anguila
! T

Fig. 12.4. (a) Modelo digital de elevaciones (MDE) del area estudiada, mostrando la red fluvial y las cuencas de drenaje. (b)
Mapa geomorfoldgico de detalle de un sector del frente montafioso y su piedemonte.
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Esta diversidad de cursos fluviales implica ademas una diversidad en el tamafio y la forma de
las cuencas de drenaje, lo cual refleja distintas etapas de desarrollo de la red fluvial como respuesta
tanto a la disposicidn estructural heredada como a la actividad de la falla. La mayoria de las cuencas
desarrolladas en las unidades nedgenas (sector oriental) son simétricas, en forma de copa de vino
(wine-glass), una morfologia caracteristica de los patrones fluviales inducidos por fallas de compo-
nente vertical (Mayer, 1986). Entre ellas hay algunas de contorno mds circular (3, 6, 8’) y otras alarga-
das (2, 5, 7, 8, 9). Su tamano (esencialmente, su longitud) disminuye sistematicamente hacia el este,
conforme se acercan al valle del rio Alfambra, lo cual sugiere que el potencial erosivo del mismo en
los materiales blandos nedgenos ha inhibido el crecimiento en cabecera de las pequefias cuencas de
drenaje transversales al escarpe de falla. Entre las cuencas desarrolladas en rocas jurasicas del sector
occidental, sélo presentan regularidad de tamafio y forma un ndmero de cuencas circulares de ba-
rrancos pertenecientes a la categoria Ill (12, 12”, 13), que delimitan facetas triangulares. Las cuencas
de las categorias | y Il son de tamafio heterogéneo (dependiendo de que las cabeceras se adentren o
no en las unidades nedgenas de los Altos de Celadas) y fuertemente asimétricas (controladas por la

direccion estructural heredada WNW-ESE).

El espaciado entre los colectores de drenaje muestra ciertas pautas, a pesar de las diferentes
escalas y formas de las cuencas. En el sector oeste, con un sustrato litoldgica- y estructuralmente ho-
mogéneo, los canales de las categorias lll y IV se encuentran regularmente espaciados. En el sector
este se observa un incremento progresivo del espaciado hacia el oeste, paralelo al incremento pro-

gresivo de la longitud de los barrancos y del area de las cuencas de drenaje (1 a 9 en la Fig. 12.4a).

Se ha realizado un sencillo analisis de la relacién entre la longitud de las cuencas de drenaje
(distancia media entre la traza de la falla y la divisoria de drenaje, medida en direccion perpendicular
al frente montafnoso) y el espaciado medio de los colectores a lo largo de la traza de la falla, tal como
proponen Wallace (1978), Hovius (1996), Talling et al. (1997) y Walcott y Summerfield (2009). Esta re-
lacion ha sido calculada por separado para los barrancos de cada categoria. El espaciado medio se ha
calculado a partir de las distancias entre los colectores correspondientes a las cuencas de drenaje ve-
cinas pertenecientes a la misma categoria, siguiendo el protocolo formulado por Walcott y Summer-
field (2009). Los resultados se muestran en la Tabla 12.1, con valores de las relaciones
longitud-espaciado entre 1,23 y 2,40. En nuestra opinién, la comparacién con valores publicados por
otros autores debe realizarse Unicamente para los barrancos de categoria Ill, que se corresponden
aproximadamente con el tipo i de Talling et al. (1997) (cuencas que alcanzan la cresta del bloque de
falla) y con el tipo 1 de Walcott y Summerfield (2009). Por tanto, consideraremos en nuestro caso
una ratio de 1,97. Este valor se aproxima mucho a 2,0, relacion longitud/espaciado que diversos auto-
res han encontrado asociada tipicamente a frentes montafiosos activos en diversos contextos tectoni-
cos y a diversas escalas. En particular, es similar a los valores calculados por Hovius (1996) para
varios frentes de cabalgamiento de todo el mundo excepto del Himalaya (1,91-2,23), y por Walcott y
Summerfield (2009) para el margen pasivo del SE de Africa (1,89). Nuestro resultado se halla asimis-
mo dentro del rango publicado por Talling et al. (1997) para frentes de falla extensionales del SW de
estados Unidos (1,41-4,06, media: 2,5), si bien en este caso tanto la media como la desviacion de los

valores son mayores.
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_ ) Distancia media entre la | Espaciado medio Relaciaon de
Categoria de traza de la falla v la de las espaciado
barrancos divisoria de drenaje desembocaduras LJE
(L., en kmj (E, km}
I 2,64 1,37 1,93
| |36 111 1,23
i 0,71 0,36 1,97
[y 0,24 111 2.440

Tabla 12.1. Relacién entre longitud de las cuencas de drenaje y espaciado medio de las desembocaduras a
lo largo de la traza de la falla, calculadas por separado para las cuatro categorias de barrancos definidas.

En el piedemonte del frente montafioso puede distinguirse un elevado nimero de pequefios
abanicos aluviales (entre 0,1 y 2 km de longitud) desarrollados a partir del escarpe de falla (Fig.
12.4b). Estos presentan pendientes entre moderadas y altas (hasta 7-8° en los apices), que en cual-
quier caso contrastan claramente con el dngulo de la pendiente media de las facetas (Fig. 12.2c). En
general, los abanicos aluviales mas largos y mads antiguos se relacionan con barrancos de las cate-
gorias | y I, y se encuentran posteriormente incididos por ellos (en algunos casos Gnicamente en la
zona apical). En cambio, los barrancos cortos de las categorias Il y IV, profundamente incididos en el
bloque inferior y que se pierden bruscamente al llegar a los depdsitos cuaternarios del bloque supe-
rior (Fig. 12.5), producen abanicos aluviales mas pequefios (tipicamente, de 300-500 m de longitud
para los de categoria Ill, y 100-150 m para aquellos de categoria V) (Fig. 12.4b). Esto sugiere, de una
manera general, que la tasas de subsidencia del bloque hundido ha sido inferior a la tasa de encaja-
miento de los barrancos largos, pero mayor que la de los barrancos menores. Los apices de los abani-
cos aluviales no llegan a adentrarse en el bloque levantado de la falla, sino que se encuentran

cortados en la traza, lo que constituye una evidencia mas de tectdnica activa (Bull, 1977).

La falla parece haber ejercido duran-
te el Pleistoceno un control tecténico en el
encajamiento de niveles de glacis y terrazas.
Asi, en las inmediaciones de Concud la Terra-
za Superior queda superpuesta al glacis villa-
franquiense en lugar de encajarse en el
mismo, lo cual indica que hubo una subsiden-
cia tecténica suficiente para compensar el en-
cajamiento fluvial cuaternario (Simén, 1983;
Simén y Soriano, 1993). Por otra parte, los
tres niveles de terraza (Superior, Media e Infe-

Fig. 12.5. Ejemplo de barranco que se pierde al llegar al rior) aparecen ocasionalmente basculados y

depdsito de abanico del blogue hundido. a altitudes andmalas, ademds de fracturados
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(Pefia, 1983; Simdn, 1983; Moissenet, 1985). El caso mas patente es el de la Terraza Media del rio Al-
fambra, que en el sector de Los Bafios se encuentra cortada y desplazada 39 m por la falla de Concud
(Simén et al., 2005). En el bloque levantado dicha terraza queda colgada a 60-65 m sobre el cauce, al-
tura ligeramente superior a la que es habitual en la zona, mientras que en el bloque hundido sus ma-
teriales se hallan a alturas de entre 10 y 25 m sobre el Alfambra, generalmente enterrados bajo los

depdsitos de abanico aluvial del Pleistoceno superior.
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13. ANALISIS MORFOMETRICO DEL ESCARPE DE FALLA

El andlisis de las anomalias en los perfiles longitudinales y transversales de los cursos fluvia-
les en relacidn con la falla de Concud se ha realizado a partir del calculo de los indices de gradiente
fluvial (SL) y de anchura de fondo de valle (V;) en 17 barrancos transversales el frente montafioso
(Fig. 13.1).

Fig. 13.1. Barrancos en los que se han calculado los indices SLy V.

Los resultados del cdlculo del indice SL aparecen reflejados en la Figura 13.2 (en el Anexo IV
se recogen los datos brutos en los que se basan). Para cada barranco analizado se representan los va-
lores obtenidos en puntos discretos (cada 5 m de variacién altitudinal) a lo largo de su trazado, inte-
grados en una curva distancia-indice SL, que muestra significativas variaciones. Cada curva muestra
uno o varios maximos relativos que sobresalen de forma patente sobre la tendencia basal (represen-
tada, ésta, por la linea recta superpuesta a cada curva de la Fig. 13.2). Varias de esas anomalias
(circulos abiertos) se encuentran claramente ligadas a cambios litoldgicos (normalmente a la presen-
cia de calizas y dolomias jurasicas resistentes). Otras (triangulos negros) no pueden ser explicadas
por la litologia, ni por la confluencia de un tributario de especial importancia, y ademas aparecen sis-

tematicamente a una pequefia distancia aguas arriba de la traza de la falla (linea vertical de puntos
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Ravanco 10

s A4l

L]

Fig. 13.2. Curvas de variacién del indice SL a lo largo de los barrancos analizados. Lineas discontinuas rojas: tendencia basal
de las curvas SL. Lineas discontinuas verticales: posicién de |a traza de la falla. Circulos abiertos: anomalias SL debidas a
litologia. Tridngulos negros: anomalias SL interpretadas como resultado de levantamiento tectoénico.
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13.3. Perfiles longitudinales de los barrancos analizados. Lineas discontinuas verticales: posicién de la traza de la falla.
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en la Fig. 13.2). Todo esto sugiere claramente que el desplazamiento tecténico vertical de la falla es
el responsable del fuerte incremento de gradiente de los barrancos vy, por tanto, de los indices SL an6-

malamente elevados.

Sélo algunos casos se alejan de esta tendencia general, la mayoria de ellos asociados a ba-
rrancos dentro de la zona donde se ha cartografiado una doble traza de la falla. Para empezar, en el
barranco 6 no aparece un maximo de SL cerca de ninguna de las dos trazas de falla; los dos maximos
localizados aguas arriba estan relacionados con unidades jurasicas duras. Los barrancos 7, 9 y 10
muestran picos de SL asociados a la traza norte de la falla, pero no a la traza sur; esto parece indicar
una tasa de desplazamiento/encajamiento inferior en el bloque hundido de la falla sur. En cambio, y
contrastando con lo anterior, en los barrancos 5 y 13 aparece un segundo mdximo aguas abajo de la
traza norte dentro del bloque hundido, lo que sugiere que la falla sur podria haberse propagado por
debajo de ellos a pesar de la ausencia de evidencias geoldgicas superficiales. En el barranco 8, aun-

que es evidente un segundo pico de SL, no coincide con la supuesta traza sur de la falla.

En general, el levantamiento tectdnico parece haber perturbado el gradiente de los arroyos
pequefios (barrancos cortos con cuencas de drenaje pequefias; en particular, barrancos 2 a 5) mucho
mas que el de aquéllos mas grandes (barrancos 7 a 15 y 17). Este patrdn encaja con la observaciéon
hecha por Merrits y Vincent (1989) relativa a la diferente respuesta de las corrientes de 1°, 2° y 3¢ or-
den al levantamiento tectdnico. Los arroyos largos son capaces de mantener sus perfiles longitudina-
les de manera mas eficiente, mientras los arroyos pequefos no se inciden a la misma velocidad a la

que el nivel de base local esta siendo tecténicamente hundido (Burbank y Anderson, 2001).

La tendencia basal de las curvas SL (lineas rectas superpuestas en la Fig. 13.2) también mere-
ce un andlisis comparativo. Dentro del bloque levantado, los valores del indice SL normalmente
muestran un incremento relativamente constante al avanzar aguas abajo, alcanzando valores entre
40 y 80 en las inmediaciones de la traza de falla, a distancias de 400 a 1500 m desde la divisoria de
drenaje. Esta tendencia puede ser interpretada como una adaptacion incompleta del arroyo al perfil
de equilibrio debido a una tasa relativamente elevada de actividad tectdnica (Merrits y Vincent,
1989; Burbank y Anderson, 2001).

La mayoria de los perfiles longitudinales de los barrancos muestran un escalén ligeramente
retrasado respecto a la traza de la falla (Fig. 13.3). Este escaldn es mads evidente en los que se encuen-
tran desde la parte central del frente hasta el limite oriental (atravesando unidades terciarias), y mas
patente en relacion con la traza norte de la falla que en la traza sur. En los demads barrancos el es-
calén es menos patente, llegando incluso a ser inapreciable en los barrancos 12, 13 y 16. Los perfiles
6 y 7 también presentan otro escaldn aguas arriba de la traza de la falla, si bien en este caso tiene
una causa litoldgica: los barrancos atraviesan un paleorrelieve de calizas jurasicas, mas dificiles de

erosionar que las margocalizas nedgenas.

En cuanto al indice V,, los resultados obtenidos se recogen en la Tabla 13.1. En el Anexo V se
encuentran los datos numéricos de partida, y en la Figura 13.4, los correspondientes perfiles trans-

versales de los barrancos a las distancias establecidas de 250 y 500 m aguas arriba del escarpe.
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Tabla 13.1. indice de relacién anchura/altura del valle (V;) a 250 m y 500 m aguas arriba del escarpe de falla.

Los barrancos analizados muestran secciones transversales caracterizadas por una forma en
V suave. Los valores de V; obtenidos estan en un rango entre 0,11 y 0,88 (media: 0,30) en el caso de
los calculados a una distancia de 250 m aguas arriba del escarpe, y entre 0,06 y 0,40 (media: 0,22) a
una distancia de 500 m. Como norma general, en el area de estudio, este indice esta claramente con-
dicionado por la litologia que atraviesan los arroyos. En general, los valores son mas pequefios en la
zona en la que el escarpe esta elaborado en rocas jurdsicas resistentes (sector noroeste), y los valo-

res mas bajos corresponden a las rocas nedgenas del sector sureste, mas faciles de erosionar.

A la vista del distinto comportamiento de estos dos sectores ante la erosidon, motivado por la
diferente litologia del escarpe y evidenciado por los valores del indice V;, hemos creido conveniente
tratarlos también por separado en el cdlculo del indice de sinuosidad del frente montaiioso (S,).
Asimismo hemos tenido en cuenta que, coincidiendo aproximadamente con ese cambio litoldgico, se
produce una transferencia del escarpe morfoldgico principal entre la traza sur y la traza norte de la
falla (Fig. 13.5). El indice S global para todo el frente montafioso es 1,24, un valor significativamen-
te bajo que constituye un sintoma de actividad. Los valores obtenidos por separado son de 1,32 para
el segmento SE (escarpe elaborado en depdsitos cldsticos y carbonatos miocenos), y de 1,17 para el
segmento NW (escarpe en calizas jurasicas). El valor mds bajo obtenido en este Ultimo es coherente
con la menor erosionabilidad que cabe atribuir a las calizas y dolomias jurasicas. Descartamos que el

contraste de valores tenga que ver con diferencias en el grado de actividad de ambos tramos vy, por
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tanto, con una hipotética segmentacion sismica de la falla. Debemos aclarar que estos valores resul-
tan del procedimiento de cdlculo “conservador” que usa como denominador la longitud del frente
montafioso medida en linea recta (L, = L, en la Tabla 13.2), tal como requiere la clasificacién de Silva
et al. (2003). Si usasemos la longitud de la envolvente curva (L., = L, en la Tabla 13.2), los valores re-
sultantes de S, serian 1,18 para el frente completo, y 1,26 y 1,08 para ambos segmentos por separa-

do.

Fig. 13.5. Elementos para el cdlculo del indice S ;. Segmento A-B: frente en calizas jurasicas. Segmento C-D: frente en
materiales tridsicos y nedgenos, menos resistentes.

I.-f:ungiiul:l de la Longitud Longitud de la ] _
|”;¢-': de base medida en envolvente St = St =
el fremte limea recta suave curvada
_ EUH d Liwr f Ly | I
iy E TR R { L) (km} (L.} (km) = '
(| Ligr} (km)
Frente
moniafose 14,5 11,7 12,3 1.24 .18
completo {A-1¥)
mento MW
Seg 5.4 4.6 5.0 1,17 108
(A-B)
Segmento SE
Q1 6.5 1.2 132 .26
(B}

Tabla 13.2. indice S Y Valores utilizados para su calculo. Los resultados en negrita han sido calculados utilizando el
pardmetro L, usado mas cominmente. Ver Fig. 13.5.
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14. RECAPITULACION Y DISCUSION. CLASIFICACION DE LA ACTIVIDAD DE LA
FALLA DE CONCUD A PARTIR DEL ANALISIS MORFOTECTONICO

Los valores de los indices geomdrficos V; y S, ¢ han sido introducidos en las clasificaciones pro-
puestas por McCalpin (1996) y Silva et al. (2003) para realizar la caracterizacién de la actividad de la
falla. Ademads se han tenido en cuenta los siguientes rasgos cualitativos del frente montafioso y su

piedemonte, que también son consideradas en dichas clasificaciones:

(i) Forma de los perfiles transversales de los valles: valles en forma de U indican menor activi-
dad que aquellos con forma de V. En nuestro caso, los valles tienen forma de V suave, indicando una

tectdnica activa.

(ii) Formas del piedemonte: el desarrollo de los sistemas de abanicos aluviales y su tamario;
conexion de los canales del abanico a los sistemas fluviales axiales; incision de los canales. Los abani-
cos aluviales desarrollados a partir del frente montafioso son en su mayoria cortos. A lo largo del
frente montafoso, sélo los barrancos principales (aquéllos que tienen una cuenca de drenaje amplia-
mente desarrollada en el bloque levantado) se inciden en los abanicos aluviales y conectan con el sis-
tema axial (Arroyo de Concud). Los barrancos cortos, en vez de encontrarse incididos, se separan en
multiples canales superficiales y desaparecen en cuanto alcanzan los dpices de los abanicos, por lo

que no estan conectados con el sistema fluvial axial.

(iii) Desarrollo y conservacién de formas de modelado tectdnico. A lo largo del sector central

del frente montafoso, existen facetas triangulares bien conservadas, tipicas de una tectdnica activa.

Combinando los parametros cuantitativos (indices) y cualitativos descritos hasta aqui, e intro-
duciéndolos en las clasificaciones propuestas como queda reflejado en la tabla 14.1, podemos carac-
terizar la actividad de la falla. De acuerdo con McCalpin (1996), la falla de Concud pertenece a la
clase 2 (falla “rapida”), aunque algunos rasgos se encuentran también en el rango de la clase 3 (falla
“lenta”). Segun la clasificacion de Silva et al. (2003), la falla muestra los rasgos de la clase 1 (“tectoni-

ca activa”) y, en menor medida, de la clase 2 (“tectonica moderada”).

Estas clasificaciones asocian empiricamente a cada grado de actividad un rango de tasas de
desplazamiento caracteristico. A la falla de Concud, de acuerdo con sus rasgos gemorficos, le corres-
ponderia una tasa comprendida entre 0,05 mm/a y 0,5 mm/a segun la clasificaciéon propuesta por
McCalpin (1996). De acuerdo con las estimaciones de Silva et al. (2003), la tasa de desplazamiento
de la falla deberia ser mayor de 0,03, y podria exceder los 0,08 mm/a. Estas estimaciones son consis-
tentes con las tasas de deslizamiento inferidas a partir de los criterios estructurales (entre 0,07 y 0,33
mm/afio). De este modo, la caracterizacion previa de la actividad de la falla basada en los datos
geoldgicos se ve corroborada por el andlisis morfotectdnico cualitativo y cuantitativo de su frente

montafoso y piedemonte.
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El resto de rasgos y pardmetros geomorfoldgicos manejados, aun cuando no son considera-
dos en las clasificaciones de actividad aplicadas, son también indicadores de un dinamismo morfogé-
nico. El indice de gradiente fluvial (SL) no se introduce en las clasificaciones, probablemente debido a
gue sus valores absolutos dependen de la longitud de cada barranco, y por tanto no puede conside-
rarse un rango para cada clase de actividad de fallas. No obstante, los valores anémalamente altos
hallados cerca (aguas arriba) de la traza de la falla de Concud corroboran la presencia de una eleva-
cion tectodnica significativa. La forma en “copa de vino” de las cuencas fluviales que atraviesan el fren-
te montanoso en materiales nedgenos es también caracteristica de los patrones fluviales inducidos
por fallas de componente vertical (Mayer, 1986). También lo es el espaciado regular de sus canales
colectores, especialmente de aquéllos que tienen su cabecera en la cresta del escarpe de falla. La re-
lacién promedio longitud-espaciado obtenida para estos (1,97) se encuentra dentro del rango consi-
derado por Talling et al. (1997) como tipico de frentes montafiosos generados por fallas

extensionales activas.

Por otra parte, los valores de los indices geomorficos y de las tasas de desplazamiento inferi-
das de las clasificaciones aplicadas son comparables con los descritos en otras regiones activas de
dentro y fuera de la Peninsula Ibérica, tanto en marcos tectdnicos extensionales como compresivos.
Los valores del indice de sinuosidad S, en el escarpe de la falla de Concud (Ss=1,17-1,32; S, ;= 1,24
para el escarpe completo) son similares a las calculadas por Perea (2006) para veinte frentes mon-
tanosos del sistema de fosas del Maestrat, en el extremo oriental de la Cordillera Ibérica (ver situa-
cién en Fig. 3.1) (S, = 1,04-1,60; media = 1,27). También se aproximan a los obtenidos en fallas
activas estudiadas en las Cordilleras Béticas, como las fallas de Carboneras, Lorca-Alhama o Baza, en

las cuales S, oscila normalmente entre 1,05y 1,4 (Silva et al., 2003; Garcia-Tortosa et al., 2008).

Los valores del indice V; computados en nuestra zona de estudio a distancias de 250 m de la
traza de falla (V¢ = 0,11-0,88; media = 0,30) no difieren mucho de los obtenidos en las mismas condi-
ciones en el Maestrat (V; = 0,12-1,5; media = 0,68; Perea, 2006) o en las Béticas: falla de Baza (V; =
0,28-0,86; Garcia-Tortosa et al., 2008); fallas de Carboneras y de Lorca-Alhama (V; = 0,38 + 0,18, 0,47
+ 0,38, 0,59 + 0,56 y 0,58 + 0,48, respectivamente, en cuatro frentes montaiosos distintos; Silva et
al., 2003).

Las pendientes de las facetas triangulares presentes en el escarpe de Concud (de alrededor
de 23°), se encuentran dentro del rango, aunque por encima de la media, de las medidas por Perea
(2006) en las fosas de El Camp (Catalanides) y del Maestrat. Este autor demuestra la correlacién posi-
tiva entre la pendiente media de las facetas y la diferencia absoluta de alturas entre el pie y el apice,
especialmente en el caso de facetas modeladas en calizas y dolomias (misma litologia que en el sec-
tor NW de la falla de Concud). Si seleccionamos las facetas descritas por Perea (2006) con alturas si-
milares a las de Concud (60-100 m), la mayoria de ellas muestran angulos de pendiente
comprendidas entre 13° y 22° (excepcionalmente por encima de 28°; media = 19°). En cualquier ca-
so, todos estos angulos son inferiores a los descritos por Wallace (1978) en el Basin and Range (25°-

35°), region que presenta un nivel superior de actividad tectdnica.
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Ya nos hemos referido anteriormente a la similitud entre la relacién de espaciado de los co-
lectores de drenaje en el frente montafioso de Concud (1,97) y los valores publicados por Hovius
(1996), Talling et al. (1997) y Walcott y Summerfield (2009) para distintas regiones del mundo. Den-
tro de la Peninsula Ibérica, nuestro valor es comparable, aunque algo inferior, a los calculados por Pe-
rea (2006) en los frentes montafiosos del Maestrat (1,39-3,85; media = 2,22) y El Camp (1,89-2,38).
Nuestra ratio es inferior también a la obtenida por Ferrer et al. (1999) en la falla de Amer (Pirineos
orientales), que estd en el rango entre 2,33 y 3,85. En términos generales, esto sugiere que el patrén
de drenaje en el frente montafioso de Concud no ha tenido un control tan fuerte por parte del levan-

tamiento tectdnico como otros frentes activos similares descritos en la literatura.

Los patrones observados en la variacién del indice SL también se ajustan a los descritos en
barrancos que atraviesan otras fallas activas del este de la Peninsula Ibérica. Su similitud es tanto cua-
litativa como cuantitativa. Primero, un incremento continuo aguas abajo de los valores “basales” de
SL ya fue descrito por Salvador y Simén (1990) en barrancos que atraviesan las fallas plio-pleistoce-
nas de la fosa de Alcald de Xivert (Maestrat, Cordillera Ibérica oriental), asi como por Garcia-Tortosa
et al. (2008) en la falla de Baza (Cordillera Bética). Esta tendencia sugiere una adaptacion general in-
completa de los canales al perfil de equilibrio debido a movimientos verticales (Merrits y Vincent,
1989; Burbank y Anderson, 2001), lo que refuerza el significado tecténico atribuido a los destacados
maximos locales encontrados en las curvas SL. Segundo, los valores absolutos “basales” de SL alcan-
zados cerca de la falla de Concud, a distancias de 400 a 1500 m de la divisoria de drenaje (SL = 40 a
80), se aproximan a los descritos para otras estructuras en las mismas posiciones: SL = 40-100 en la
fosa de Alcala de Xivert (Salvador y Simdén, 1990); SL = 30-70, como promedio, en la falla de Baza
(Garcia-Tortosa et al., 2008). Finalmente, nuestro valor “basal” de SL estabilizado en valores en torno
a 100 a largas distancias (en barrancos con longitud superior a 1500-2000 m) es andlogo a la tenden-

cia hallada por Stepancikova et al. (2008) en muchos rios de los Sudetes orientales.

En resumen, hay rasgos geomorfoldgicos del frente montafoso (indice de sinuosidad, pen-
diente de las facetas) que sugieren que la falla de Concud tiene un nivel de actividad mayor que
otras fallas estudiadas en la Cordillera Ibérica, como las que limitan las fosas del Maestrat. Ademas,
muestra en general una actividad similar a la descrita en fallas de las Cordilleras Béticas y del Pirineo:
la actividad en Concud podria ser considerada mayor, si prestamos atencion a la sinuosidad; analoga,

segun los valores del indice V,, o inferior, segun la tasa de espaciado de los colectores de drenaje.

Si representamos los valores de S, frente a V; en el diagrama propuesto por Silva et al.
(2003) podemos valorar la posicién relativa del escarpe de falla de Concud entre los frentes montafio-
sos tectdnicos del este de la Peninsula Ibérica (Fig. 14.1). Nuestros pequefios valores de S,y V; repre-
sentan una sefial morfotectdnica similar a la que producen las fallas extensionales estudiadas por
Silva et al. (2003) en las Cordilleras Béticas y area de Valencia, cuya relaciéon S, -V, dibuja la linea de
tendencia representada en la figura 14.1 (curva (1a) de la Fig. 6 de Silva et al., 2003). La posicién de
nuestros indices geomoarficos en ese diagrama: (i) demuestra que la falla de Concud se ajusta a dicha
tendencia vy (ii) corrobora que queda dentro de la Clase 1. Ademas de esto, el frente montafioso de

Concud muestra valores SV, similares a los de la vecina regién del Maestrat, aunque sugiriendo en
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general un nivel de actividad superior al de estos ultimos. Algunos frentes del Maestrat que tienen

valores andmalamente bajos de S ., independientemente de sus valores de V; (Atzeneta, Tirig, La Sal-

mf?

zedella, Les Coves de Vinroma, Val d’Angel), pueden explicarse probablemente por erosién diferen-

cial del relleno plio-pleistoceno, que produce un escarpe de linea de falla.

3,0 S—

. Fig. 14.1. Representacién de los valores
2.0 — de S,y V; mostrando la posicién relativa

de la falla de Concud respecto a los
frentes montafiosos generados por fallas
extensionales del este de la Peninsula
Ibérica. Clases 1, 2, 3: activa, moderada
e inactiva, respectivamente. La curva
representa la tendencia (linea de
e regresion) observada por Silva et al.
(2003) para las fallas normales del SE de

la peninsula.

Q Falla de Concud O Cordilleras Béticas
® Fosas del Maestrat  ®m Area de Valencia

No podemos descartar que algunos de los indices geomdrficos del frente montafioso de Con-
cud puedan haberse visto influidos por procesos no tecténicos y condiciones particulares del relieve,
gue han dado como resultado una actividad tecténica aparente mayor que la real. Los frentes mon-
tafosos del Basin and Range, en los cuales estan basados principalmente los criterios para evaluar la
actividad de las fallas por Bull y McFadden (1977), Bull (1978) y McCalpin (1996), estdn asociados a
piedemontes con abanicos aluviales dominados por la agradacién. Este es también, en general, el ca-
so de los frentes montafiosos de las Béticas. En cambio, aunque la agradacién ha dominado el desa-
rrollo del piedemonte de Concud en el Pleistoceno superior (depdsitos aluviales datados entre 77,3 +
4,3 kay19,6 = 1,3 ka B.P.; Anexo 1), antes y después de la construccién de los abanicos han tenido lu-
gar episodios de descenso significativo del nivel de base y subsecuente incision de la red de drenaje.
Los ocurridos después no parecen haber tenido una impronta significativa, ya que la morfologia ge-
neral del piedemonte ha quedado preservada de la incisidn fluvial reciente. Sin embargo, los que ocu-
rrieron antes han contribuido probablemente a rejuvenecer el frente montafoso. Por otro lado, los
reducidos valores del indice S, podrian estar influenciados por la poca anchura del frente de Con-
cud, y por tanto por el pequeio tamafio de las cuencas de drenaje y su baja capacidad para producir
y amplificar los embayments a su pie (Mayer, 1986). Estas circunstancias deben ser tenidas en cuenta
cuando se comparan las evidencias geomorficas y geoldgicas de la actividad de la falla, y probable-
mente expliquen por qué la aplicacidn de la clasificacién de McCalpin (1996) tiende a sobreestimar la

actividad de |a falla de Concud (tasa de desplazamiento hasta 0,5 mm/a).
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15. METODOLOGIA DEL ESTUDIO PALEOSISMOLOGICO

La Paleosismologia es el estudio de terremotos prehistdricos (Solonenko, 1973; Wallace,
1981), que busca conocer su localizacion, edad y tamafio a partir de evidencias en el registro
geolégico. La paleosismologia es un complemento imprescindible del registro sismico histérico e
instrumental, ya que en la mayoria de los paises el registro histérico no se remonta mas que a unos
cientos de afos, un lapso de tiempo generalmente inferior al periodo de retorno de los grandes
terremotos. Muchas zonas de fallas activas no poseen registro histérico de grandes terremotos, y su

historia sismica solamente es accesible mediante técnicas paleosismoldgicas (McCalpin, 1996).

La Paleosismologia sdlo es capaz de estudiar terremotos que hayan producido cambios
morfoldgicos reconocibles en la superficie del terreno (terremotos morfogénicos; Caputo, 1993).
Estos cambios superficiales pueden ser deformaciones a lo largo de una falla (escarpes de falla,
terrazas basculadas...) o efectos estratigraficos o geomorfoldgicos en zonas alejadas de la misma
(deslizamientos, desprendimientos, estructuras de licuefaccidn, depdsitos de tsunami...). Todas estas
estructuras tienen como caracteristica principal que se formaron de manera “instantdnea” (desde un
punto de vista geoldgico), bien durante un terremoto o inmediatamente después. Existe la limitaciéon
de que el registro geoldgico de paleoterremotos es incompleto, bien debido a que muchos de ellos
son demasiado pequefios para producir evidencias primarias observables (las evidencias menos
ambiguas necesitan condiciones especiales que no siempre se cumplen), o bien porque muchas de
las evidencias generadas por terremotos morfogénicos son rapidamente erosionadas, modificadas o

destruidas por los procesos superficiales (McCalpin, 1996).

15.1. Evidencias paleosismicas

McCalpin y Nelson (1996) clasifican las evidencias paleosismicas segln tres niveles
jerdrquicos: génesis, localizacién y momento (Tabla 15.1). Segun su génesis, las evidencias pueden
ser primarias (producidas por la deformacién tecténica resultante del deslizamiento cosismico a lo
largo del plano de falla, incluyendo en esta categoria los pliegues relacionados con las fallas) o
secundarias (producidas por las ondas sismicas). Segun su localizacidn, se distinguen evidencias en la
traza de la falla o adyacentes a ella (on-fault), y otras localizadas fuera o lejos de la misma (off-fault).
En cuanto al momento en el que se produjeron, pueden haber sido formadas instantaneamente (en
el momento del terremoto: cosismicas) o ser el resultado de una respuesta retardada (post-sismicas,
originadas por diversos procesos geolégicos después de que la deformacién cosismica y la vibracidn
cesan). Las evidencias pueden ser clasificadas, ademas, como geomorfoldgicas (registradas en las

formas del relieve) o estratigraficas (registradas en los materiales).

Las evidencias paleosismicas primarias son, por lo general, facilmente asociables a la activi-
dad de una falla concreta, y han sido muy utilizadas en los estudios paleosismicos, especialmente
aquéllas relacionadas con la zona de ruptura. Las evidencias paleosismicas secundarias son mas difici-

les de distinguir de aquellas otras formas producidas por causas no sismicas, en especial en el caso
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de evidencias off-fault post-sismicas. Sin embargo, una vez reconocidas, son especialmente Utiles ya
que muchas de ellas requieren para formarse un umbral de magnitud menor que las evidencias
primarias, y pueden ser utilizadas mas directamente para estimar la severidad y la distribuciéon
espacial de los paleoterremotos. No obstante, presentan el importante inconveniente de que, en
muchas ocasiones, la fuente sismogénica responsable no puede ser identificada con seguridad
(McCalpin y Nelson, 1996).

15.2. Dataciones

Uno de los aspectos criticos de la paleosismologia es conocer la edad de los eventos
sismicos, asi como las tasas de movimiento de las fallas. Es por ello que las dataciones juegan en ella
un papel fundamental, especialmente a la hora de realizar evaluaciones de peligrosidad sismica
(Allen, 1986). En la actualidad existen diversas técnicas aplicables a materiales cuaternarios
(McCalpin y Nelson, 1996): técnicas isotdpicas (!4C, series del U, isotopos cosmogénicos),
radiogénicas (luminiscencia, resonancia de espin electrénico —RES-), quimicas y bioldgicas
(racemizacién de aminodcidos, liqguenometria, quimica de suelos y de barnices rocosos), métodos
geomorfolégicos (perfiles de desarrollo de suelos, modificacion progresiva de formas, posicidn
relativa de formas) y métodos de correlacidn (litoestratigrafia, bioestratigrafia, tefrocronologia,

paleomagnetismo, isdtopos estables).

De todos estos métodos, los mas Utiles son aquéllos que arrojan dataciones numeéricas
(cominmente llamadas absolutas). Las mas utilizadas son la datacién por radiocarbono (14C), por
isdtopos cosmogénicos, las series U-Th y la luminiscencia (tanto termoluminiscencia como
luminiscencia dptica). El método del radiocarbono sirve para datar materia organica de edad
comprendida entre los 300 y los 55000 afios. Los isétopos cosmogénicos se utilizan para conocer el
tiempo que una superficie lleva expuesta a la atmdsfera; es necesario medir la concentracion de los
mismos en la muestra y conocer su tasa de produccién. Los mas utilizados son el 3¢C|, 10Be y 26Al. Su
rango de aplicabilidad depende del tiempo de desintegracion del isdtopo, pero pueden aplicarse
para todo el Cuaternario. La datacion por U-Th se utiliza ampliamente en carbonatos, con la
condicion de que sean primarios y no se encuentren contaminados por aportes de material externo.
Desde la precipitacién del carbonato cdlcico, el 234U se va desintegrando a 239Th; conociendo la
relacion existente en un momento dado entre ambos isdtopos, se puede conocer el tiempo
transcurrido desde el depdsito del carbonato. El método sirve para datar materiales de edades

comprendidas entre unos pocos miles de afios hasta los 400.000 afios (Harmon et al., 1975).

La luminiscencia, un método cada vez mas utilizado en Geologia del Cuaternario, es el que se
ha empleado para la mayoria de las dataciones en este trabajo; en este caso, luminiscencia
Opticamente estimulada (optically stimulated luminiscence, OSL). A continuacién explicamos el

fundamento fisico del método.

Un sedimento enterrado recibe radiactividad natural, procedente fundamentalmente de la

desintegracion de K, U, Th, y Rb en el suelo y, en menor medida, de los rayos césmicos. Esta produce
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electrones libres en los cristales de los silicatos (especialmente cuarzo y feldespato), que se van
acumulando en los defectos de la red de dichos cristales. La cantidad de electrones libres que se
producen y acumulan es proporcional al tiempo de enterramiento del sedimento. Cuando el
sedimento recibe la luz solar o es calentado, dichos electrones son de nuevo liberados, emitiendo la

denominada luminiscencia, y “el reloj se resetea” (Aitken, 1985, 1998).

Para conocer la edad del uUltimo enterramiento del sedimento, es necesario conocer la
paleodosis de radiacion y la dosis anual para la localidad muestreada (Aitken, 1985). La paleodosis
(Gy) es la dosis natural acumulada en el material tras su enterramiento. Para conocerla, se produce
en el laboratorio la excitacion de los electrones acumulados en los defectos electrdonicos, mediante la
introduccién controlada y medida de energia en forma de luz o calor, produciéndose la consiguiente
emision de fotones (luminiscencia). Para conocer la dosis que produjo la acumulacién de electrones
en las trampas cristalinas, se trata de reproducir el proceso luminiscente en el laboratorio,
obteniéndose la dosis equivalente, que se aproxima a la paleodosis natural. La dosis anual (Gy/afio;
dosis que recibe el mineral por unidad de tiempo) depende de la concentracion en elementos
radiactivos (U, Th, K, Rb) de la matriz del sedimento (que se mide en el entorno del sedimento
muestreado para la datacidn), y de la radiacidn césmica que recibe (calculada a partir de la latitud,
altitud y profundidad del sedimento dentro de la secuencia estratigrafica). La edad absoluta se
obtiene del cociente entre la dosis equivalente y la dosis anual medida mas la dosis de radiacion
césmica. Mediante esta técnica pueden datarse sedimentos detriticos de hasta unos 700.000 afios

(Aitken, 1998).

Aunque el método de datacion por radiocarbono (34C) es muy util para determinar la edad
de materiales recientes, en nuestro caso no hemos encontrado materia organica susceptible de ser
utilizada para este fin, por lo que hemos utilizado la luminiscencia. Las dataciones OSL incluidas en
este trabajo han sido obtenidas en el Laboratorio de Datacidn y Radioquimica de la Universidad
Auténoma de Madrid por el método de las dosis aditivas. La toma de muestras se ha realizado
evitando, en la medida de lo posible, su exposicion a la luz y otras fuentes de radiacion (en la
mayoria de los casos, de noche; en algunos, todavia durante el crepusculo pero protegiendo el punto
de muestreo con una tela opaca). Para evitar posteriores exposiciones a la luz y la evaporacién del
contenido en agua de las muestras, éstas han sido tomadas con tubos de PVC o de aluminio y
cerradas herméticamente tras su recogida. El muestreo se ha realizado, siempre que ha sido posible,

en zonas donde el sedimento es mas homogéneo, evitando |la presencia abundante de cantos.

Ademas de las dataciones absolutas, se ha recurrido a la bioestratigrafia de la cuenca de
Teruel para realizar correlaciones de materiales durante la cartografia, asi como para realizar un
calculo de las tasas de movimiento de la falla desde el Plioceno. En el Nedgeno de la zona,
especialmente en los materiales miocenos, existen abundantes yacimientos de vertebrados. La
escala nedgena de mamiferos (MN) estd correlacionada con bioestratigrafia marina y con escalas
magnetoestratigraficas, lo que permite aproximar las edades absolutas de los yacimientos (Weerd,
1976; Alcald, 1994; Santonja et al., 1994; Krijgsman et al., 1996; Opdyke et al., 1997; Alca
2000).

aetal,
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15.3. Sismitas

Las evidencias paleosismicas secundarias que mas se estdn estudiando en los dltimos afios,
debido a su amplia distribucion en el registro geoldgico, son las sismitas (Seilacher, 1969) o
estructuras de deformaciéon de origen sismico en sedimentos blandos (soft-sediment deformation

structures, segun Allen, 1982).

Seilacher (1969) propuso el término “sismita” para referirse a aquellas estructuras de
deformacién en sedimentos blandos producidas como consecuencia de un terremoto. Aunque otros
autores han propuesto la utilizacidon del término sismita de manera mas amplia para referirse a todas
las estructuras generadas por un terremoto (ej. Vittori et al., 1991), aqui se utiliza el término en su
sentido original, referido Unicamente a estructuras de deformacion producidas por las ondas

sismicas en sedimentos no consolidados.

El principal problema que se encuentra a la hora de interpretar las sismitas es que la mayoria
de las estructuras de deformacién en sedimentos blandos pueden ser debidas a procesos distintos
de la vibracion sismica. Asi, este tipo de estructuras puede generarse por consolidacion
(compactacién de un sedimento a consecuencia de la carga litostatica mediante la expulsién de los
fluidos intersticiales); por efecto ciclico de ondas de tormenta, capaces de producir la licuefaccién de
un determinado espesor de sedimentos bajo la interfaz agua-sedimento por la diferencia de presién
gue existe entre la cresta y la base de la ola; fuertes variaciones del nivel freatico; filtraciones hacia
arriba en ambientes intermareales (flujos verticales de agua durante la marea alta); fugas de aire u
otros gases del sedimento en ambientes intermareales; deformaciones ductiles y plasticas en
sedimentos glaciares; bioturbacién (raices, organismos perforantes, icnitas), o procesos quimicos

como la transformacién de yeso a anhidrita en ambientes de playa lake y de sabkha (Moretti, 1996).

Sims (1975) propone que puede atribuirse un origen sismico a las estructuras de
deformaciéon en sedimentos blandos que cumplan los siguientes requisitos: (1) las estructuras
afloran en zonas tecténicamente activas, (2) los sedimentos involucrados presentan un elevado
potencial de licuefaccién, (3) las estructuras son similares a aquéllas obtenidas experimentalmente
en laboratorio, (4) pueden observarse también estructuras de menor escala que sugieren
licuefaccién, (5) las estructuras de deformacidén estan restringidas a intervalos estratigraficos bien
definidos, (6) tales intervalos estratigraficos pueden ser correlacionables en un adrea extensa, y (7) es
posible excluir la influencia de la bioturbacidn, pendientes inestables u otros procesos de

deformacidn distintos de la vibracién sismica.

El fendmeno responsable de la formacién de sismitas es la licuefaccion, que es la
transformacién in situ de un material granular desde un estado sélido hasta un estado en que se
comporta como un liquido. Debido a un aumento de la presidn del agua intersticial (Youd, 1973), se
produce la pérdida total o parcial de la resistencia a la cizalla del sedimento granular no cohesivo
(Fig. 15.1), de manera que el sedimento pasa a comportarse como un liquido viscoso. La
deformacién del sedimento requiere la aplicacién de fuerzas motrices (driving force systems; Owen,
1987): gradientes de densidad invertidos, carga diferencial, componente gravitacional debida a una

pendiente deposicional, o cizalla horizontal (producida, por ejemplo, por la vibracién sismica).

131



Experimentalmente ha quedado demostrado que si esas fuerzas motrices no existen, la deformacién
no es apreciable (Owen, 1996; Moretti et al., 1999). La mas comun de estas fuerzas motrices es el
gradiente de densidad invertido, donde una unidad mas densa se apoya sobre otra menos densa,
generando una inestabilidad gravitacional (Alfaro et al., 2000). Los fendmenos de licuefaccion

pueden haber sido favorecidos por una o mas fuerzas motrices.

Fig. 15.1. Esquema sintético
evolutivo de los fendmenos
de licuefacciony
fluidificacion, responsables
de la génesis de sismitas.
Tomado de Rodriguez-
Pascua, 2005; modificada de
Owen (1987), Amick et al.
(1990) y Obermeier (1994).

Se habla de fluidificacién cuando existe una fase fluida con un movimiento de ascenso
relativo con respecto al resto del sedimento, y el flujo de agua ejerce suficiente presion y arrastre
para suspender momentdneamente granos de sedimento. Cuando un fluido es inyectado
verticalmente a presidén a través de una capa de sedimento poco cohesivo, la capa se expande
rapidamente, la porosidad se incrementa y el sedimento pasa de estar granosostenido a estar
soportado por el fluido. Este flujo resultante generalmente destruye la estratificacion y las
estructuras sedimentarias originales, produciendo deformaciones como estructuras en plato, diques,
volcanes de arena y estratificacién convolucionada (Allen, 1982; Amick et al., 1990; Obermeier et al.,
1990).

En la Figura 15.1 se esquematiza el proceso de licuefaccién sismica. Se presenta un material
H, licuefactable (sedimento detritico no consolidado y saturado en agua) y, sobre él, un material H,
no licuefactable (por lo general impermeable). Durante el terremoto se produce una aceleracién
horizontal (a) y se desarrolla un esfuerzo de cizalla (t) en el material licuefactable. Cuando se
resedimentan los clastos de H,, se produce una reduccién de su porosidad y una evacuacién del
excedente de agua a una interfase acuosa confinada entre H, y el material impermeable H,. La
presion de fluidos aumenta y puede superar la presion confinante. En ese momento el material H, se

ve licuefactado y transportado en suspensién por el agua hasta niveles superiores donde la presion
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es menor (Amick et al.,, 1990). El ascenso del agua arrastra las particulas, produciéndose la

fluidificacidon del sedimento.

El fendmeno de licuefaccion pueden tener lugar como consecuencia de terremotos de
magnitud mayor o igual a 5 (Atkinson, 1984; Audemard y de Santis, 1991), aunque lo mas frecuente
es que el limite inferior se sitle en magnitudes de 5,5 a 6 (Ambraseys, 1988). Ensayos de laboratorio
han mostrado que durante estos eventos la aceleracion maxima del suelo a veces supera los 0,2g, la
frecuencia caracteristica esta en el rango de 0,1 a 10 Hz, la velocidad horizontal maxima del suelo

puede ser mayor de 0,1 m/sy la duracion del terremoto es de entre 10y 100 s (Allen, 1982).
Los factores mas importantes que controlan el desarrollo de sismitas son (Obermeier, 1996):

- Tamafio de grano. Normalmente las estructuras de licuefaccion se forman en arenas y
arenas limosas. También pueden llegar a formarse en gravas, pero para ello son necesarios
terremotos de al menos magnitud 7 o 7,5 (Valera et al., 1994; Rodriguez-Pascua et al., 2004). En
limos especialmente sueltos pueden llegar a formarse volcanes de arena (Youd et al., 1989), pero
pequefias cantidades de arcilla en su composicion disminuyen enormemente la capacidad de los
sedimentos de licuefactarse y fluir. De hecho, no suelen darse fendmenos de licuefaccion en

sedimentos con mas del 15% de contenido en arcillas (Seed et al., 1983).

- Densidad relativa (vinculada directamente al grado de compactacién). La densidad relativa
de los materiales no cohesivos influye enormemente en su capacidad de licuefaccion. Asi, materiales

con densidad relativa baja o moderada son mas susceptibles.

- Profundidad y espesor de las capas. Generalmente, la licuefaccion tiene lugar a pocos
metros (hasta 10) de la superficie, aunque la hay documentada desde unos pocos dm de
profundidad (Sims, 1973; Audemard y de Santis, 1991) hasta mas de 20 m (Seed, 1979). Las capas
afectadas varian normalmente entre 0,3 y 1 m de espesor, pero Tuttle y Seeber (1991) describen una

capa de arenas de 8-10 cm licuefactada formando un dique de mas de 2,5 m de altura.

- Origen de los sedimentos. Los materiales con mayor probabilidad de licuefaccion son
sedimentos de grano fino depositados a tasas altas, como los de ambientes lacustres y fluviales, y

ocasionalmente los marinos y costeros (Rodriguez-Pascua, 1998).

- Topografia. Los efectos de la vibracion sismica son amplificados cerca de los relieves

abruptos.

- Profundidad desde el nivel fredtico. La probabilidad de que se produzca la licuefaccion
disminuye mucho a partir de los 3 m por debajo del nivel freatico, hasta llegar a hacerse nula a mas
de 10 m.

- Historia sismica. La historia sismica del sedimento puede influir en su capacidad para
licuefactarse de nuevo, ya que se densifica tras la licuefaccion y se hace menos susceptible en
episodios posteriores. También es frecuente, por ejemplo, que se reutilicen los diques generados en

sacudidas sismicas anteriores (Kuribayashi y Tatsuoka, 1975; Obermeier et al., 1990).

Alguno de los factores antes mencionados dependen, a su vez, de la edad de los materiales
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en el momento del terremoto. Debido a la compactacion antes mencionada, los sedimentos
susceptibles de licuefactarse en la actualidad son en su mayoria holocenos (Youd y Perkins, 1978).
Sin embargo, hay citas de sedimentos licuefactados en terremotos histéricos de hasta 240.000 afios
de edad (Obermeier et al., 1990), por lo que hay que considerar que la datacién que se realice de los

sedimentos afectados por paleolicuefaccién no siempre se correspondera con la edad de la sismita.

Entre los numerosos tipos de estructuras de licuefaccidon sismica descritas en la literatura
(Lowe y LoPicolo, 1974; Lowe, 1975; Allen, 1982; Cheel y Rust, 1986; Amick et al., 1990; Cojan y
Thiry, 1992; Guiraud y Plaziat, 1993; Obermeier et al., 1993; Obermeier, 1994; Landuzzi et al., 1995;
Marco y Agnon, 1995; Rodriguez-Pascua, 1998; Rodriguez-Pascua et al., 2000), las mas comunes son

las siguientes (ver Figs. 15.2 y 15.3):
- Crateres de arena por explosion
- Inyecciones en fildn y volcanes de arena
- Estratificacion y laminacién convoluta
- Estructuras en platos y pilares
- Niveles de mezcla
- Estructuras de carga en sistemas de gradiente de densidad inverso.

Estas ultimas estructuras son las que mas nos interesan, dado que las sismitas encontradas
en las inmediaciones de la falla de Concud pertenecen a este tipo. Su origen esta en la concurrencia
de dos fuerzas motrices: por un lado, la vibracién sismica; por otro, la inestabilidad gravitacional que
supone la superposicion de una unidad sedimentaria de mayor densidad sobre otra menos densa
(ambas no consolidadas; Allen, 1982). La primera licuefacta el sedimento, mientras la segunda
produce el movimiento vertical y la intrusién del material infrayacente, menos denso, en el
suprayacente. Estas estructuras pueden ser clasificadas en funcién de su morfologia (Fig. 15.3; Alfaro
et al., 1997, 2000). En nuestro caso particular, las estructuras que se han registrado son las
denominadas estructuras de escape en llama (flame structure) y en champifion (mushroom-like
structure). Mohindra y Bagati (1996) describen estructuras en llama en sedimentos fluvio-lacustres
del Pleistoceno superior-Holoceno, y estiman magnitudes para su formacién préximas a 6. Rodriguez-
Pascua et al. (2000) estiman magnitudes minimas de 5 para que se desarrollen en sedimentos

lacustres.

Las estructuras de deformacién en sedimentos blandos producidas por licuefaccién sismica
constituyen una evidencia de paleoterremotos. Algunos autores realizan estimaciones de los rangos
de magnitud necesarios para la formacidon de determinadas estructuras, en cada contexto geoldgico
concreto, de cara a su utilizacién en la evaluacion de la peligrosidad sismica. Las sismitas posibilitan,

ademas, una aproximacién independiente a la edad de los terremotos.

Ademas de todo ello, el tamano y la distribucion espacial de las estructuras de licuefaccion
pueden utilizarse para localizar el drea fuente del paleoterremoto, en casos en que ésta no se

conozca por la informacién geoldgica. Asi, se supone que la distribucién regional de estructuras de
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una misma edad representa el drea donde el movimiento del terreno causado por un paleosismo
podria sentirse, y que las estructuras mas grandes definen el drea epicentral del mismo. No obstante,
se ha observado que en ocasiones la distribucién de las sismitas puede ser irregular y no
necesariamente concentrada en el area epicentral. Tales irregularidades pueden estar inducidas por
caracteristicas del sismo o del terreno por el que se propaga, las cuales por lo general se desconocen
para un paleoterremoto (Tuttle, 2001). De cualquier manera, si que se considera aceptado que a
partir de una cierta distancia respecto al epicentro ya no se generan sismitas. Como ejemplo, segin
la recopilacién de Galli y Meloni (1993), el 90% de las estructuras de licuefaccién sismica descritas en
Italia se encuentran dentro de una distancia de 40 km del epicentro del evento sismico; el 10%
restante corresponden a terremotos de intensidad muy elevada y en ningln caso se encuentran a

distancias mayores de 100 km respecto a la fuente sismica.

Fig. 15.2. (a) Fases de
desarrollo de los crateres de
arena por explosion. (b)
Inyecciones en filén y volcanes
de arena desarrollados a favor
de discontinuidades previas. (c)
Desarrollo de estratificacion
convoluta, estructuras en plato
y estructuras almohadilladas
en sedimentos glaciares.
Tomadas de Rodriguez-Pascua
(1998), modificadas a su vez de
Gelinas (1986), Audemard y De
Santis (1991) y Cheel y Rust
(1986).

135



Fig. 15.3. Esquema de clasificacion de las
estructuras de deformacién por carga.
También se incluyen las estructuras de escape
de fluidos asociadas a las de carga. Tomada
de Alfaro et al., 2000.

Todos estos objetivos son por lo general dificiles de alcanzar en su totalidad. Para realizar
una estimacién tanto de la edad como del area fuente o la magnitud de un paleoterremoto, es
necesario documentar muchas estructuras de licuefaccion a lo largo de una region, y acotar sus

edades lo maximo posible (Tuttle, 2001).

15.4. Estudio de trincheras y criterios de interpretacion de paleoeventos

El andlisis de evidencias paleosismicas on fault sélo puede realizarse sobre afloramientos frescos y
limpios de la zona de falla. Aunque a veces existen cortes naturales o antrdpicos que permiten
estudiarla en buenas condiciones, generalmente es necesaria la excavacién de trincheras ad hoc.
Para elegir la ubicacién de éstas hay que partir de un andlisis neotectdnico previo, seleccionando una
traza de falla con signos de actividad reciente, en lugares donde estén involucrados depdsitos
cuaternarios (cuanto mas modernos, mejor). Antes de realizar la apertura de la trinchera, hay que
tener en cuenta el tipo y la secuencia de materiales que podemos encontrar, ya que de ello
dependerd que podamos distinguir unos niveles de otros, que se encuentre registrado el maximo

numero de terremotos (para ello es importante que haya una secuencia sedimentaria lo mas
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continua posible y que no hayan existido procesos erosivos importantes), y que exista material
susceptible de ser datado. También hay que considerar los aspectos técnicos y logisticos: ausencia de

agua freatica, vias de acceso para la maquinaria, permisos administrativos...

En los estudios preliminares de una campafia de trincheras resultan Utiles los métodos
geofisicos, que complementan las observaciones directas a la hora de elegir su emplazamiento. En
este trabajo, para el caso de las dos trincheras excavadas en El Hocino, se ha realizado una
prospeccidon previa mediante magnetometria, electromagnetometria y georradar, a fin de localizar
anomalias en las propiedades fisicas del terreno que puedan indicar la existencia de un cambio
geoldgico y conocer su geometria. Ademds, una vez abiertas éstas, se ha evaluado la utilidad del
georradar como metodologia de localizacion de la falla y de interpretacién de su geometria, dado
que se han podido comparar directamente los perfiles de georradar con las estructuras expuestas en
las trincheras. Este método también se ha utilizado en la trinchera de Los Bafos para tratar de
esclarecer la geometria de la falla y la presencia o ausencia de otras estructuras a mayor profundidad

de lo que la trinchera permite observar.

En cuanto a las caracteristicas técnicas de la trinchera, lo ideal es que ésta sea excavada
perpendicular a la traza de la falla y que las paredes sean verticales y lisas, a fin de que ofrezcan la
imagen mas realista de la estructura. Lo mas indicado para ello es la ejecucién mediante
retroexcavadora. El material extraido de la trinchera se acumula a los lados de la misma, siempre a
una distancia prudencial para que no haya caida del material al interior, y dejando un pasillo desde el
cual observar la trinchera. Dado que en muchas ocasiones se excavan trincheras profundas, es

indispensable asegurar las paredes mediante entibado.

Una vez abierta y entibada la trinchera, hay que limpiar las paredes para que puedan
observarse con nitidez los distintos niveles estratigraficos y sus deformaciones. En las paredes se
superpone una cuadricula ortogonal (generalmente de 1x1 m, aunque las dimensiones pueden

variar) para localizar la informacion y plasmarla con el mayor rigor posible.

Antes o después de hacer la cuadricula, se marcan los niveles estratigraficos reconocidos, las
fracturas y todas las deformaciones y estructuras que puedan tener un significado sismico. Debe
hacerse un registro fotografico de la trinchera. La cuadricula servird después para montar un
fotomosaico completo de la pared corrigiendo la deformacién de las imagenes. Después se hace el
dibujo detallado de la pared (log), que debe incluir la cuadricula y todos los elementos previamente
marcados, asi como las referencias de la cuadricula y la orientacién geografica. Hecho todo esto se

procede al muestreo para las dataciones, en las condiciones que la técnica de datacidn requiera.

Terminado todo este trabajo, habrd que proceder al relleno de la trinchera y a la

restauracion del terreno.

Durante y tras la campafia de campo se realiza el analisis de toda la informacién recogida y la
interpretacién de los paleoeventos registrados en la trinchera. A la hora de presentar los resultados,
es importante mostrar también la informacion sin interpretar (por ejemplo, las fotografias de la

trinchera sin el esquema interpretativo), para permitir futuros estudios y reinterpretaciones.
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Para el reconocimiento de paleoterremotos en una trinchera es necesario analizar las
evidencias directas de los mismos en el registro sedimentario. Las fallas normales que llegan a
romper hasta la superficie generan de manera instantanea escarpes, fisuras y basculamientos; como
respuesta retardada al salto producido por la falla, se producen distintos procesos de sedimentacién
(McCalpin, 1996). La reconstruccion de paleoterremotos se realiza normalmente mediante el andlisis
combinado de esos elementos tectdnicos y deposicionales. Pantosti et al. (1993) definieron el
concepto de horizonte de evento (event horizon), que se refiere a la superficie del terreno existente
en el momento del paleoterremoto. Estratigraficamente suele estar definido por la base del depdsito
siguiente que fosiliza la topografia pre-ruptura, sea éste un coluvidon proveniente del escarpe de falla
o cualquier otro tipo de sedimento. En caso de existir un rebaje erosivo de la superficie pre-rotura
(frecuente en el bloque levantado), el horizonte de evento seria la superficie que marca la
reanudacion de la sedimentacién. De cualquier modo, se trata del marcador cuya edad mas se

aproxima al momento del paleoterremoto.

Allen (1986) realizé una sintesis de los indicadores estratigraficos mas tipicos utilizados en la
identificacion de terremotos individuales en trincheras en contextos de strike-slip. No obstante, el
reconocimiento de algunos de estos criterios se basa en que, por lo general, las fallas de desgarre
tienen también cierta componente vertical. Por tanto, pueden ser utilizados también en el caso de
las fallas normales. Cuatro de ellos (a, d, e, f) constituyen evidencias paleosismicas primarias (on-

fault), las que aqui nos ocupan, mientras los
otros dos son evidencias secundarias
relacionadas con procesos de licuefacciéon. Los
criterios prima-rios descritos por Allen (1986)

son (ver Fig. 15.4):

a) Desplazamiento de una falla que termina
hacia arriba chocando contra una discordancia
(Fig. 15.4a).

d) Escarpe de falla degradado y fosilizado
por depdsitos discordantes (Fig. 15.4d).

e) Escarpe de falla al que se adosan
depdsitos coluviales procedentes del propio
escarpe (Fig. 15.4e; equivalente a la cuifa

coluvial descrita mas adelante).

f) Relleno fisural en la parte mas superficial

de la falla, formado por materiales

Fig. 15.4. Esquema de los criterios clasicos empleados generalmente procedentes de una unidad
para identificar paleoterremotos individuales (ver suprayacente (Fig. 15.4f).
explicacion en el texto). Tomada de Allen (1986). La linea
azul indica el horizonte de evento, segun interpretacion Las cufias coluviales son uno de los criterios

de McCalpin (1996). , .
pin ( ) mas utilizados en el caso de fallas normales

138



IV. ESTUDIO PALEOSISMOLOGICO

(McCalpin, 1996). Tras la formacion del escar-pe de falla, el material suelto expuesto en el frente cae
al pie por gravedad, y da lugar a un depdsito coluvial en forma de cufia que cubre en el bloque
hundido la superficie existente antes del movimiento de la falla. La parte de la cuila mas préxima a la
falla puede estar tanto en contacto deposicional como en contacto mecdnico con el bloque
levantado. La parte inferior de la cufia proviene directamente de la cara libre del escarpe, y estd
compuesta por blogues practicamente intactos y grandes cantos, generalmente con poca o nula
matriz. Sin embargo, es frecuente que tenga cierta estructura interna, alternando niveles
granosostenidos y niveles soportados por la matriz. Si desaparece completamente la cara libre del
escarpe, la parte superior de la cufia suele incluir material fino, bien seleccionado y estratificado
debido a la regulaciéon de la pendiente del escarpe, y separado del anterior depdsito por una

superficie neta.

Respecto a las discordancias angulares, hay muchas probabilidades de que éstas tengan su
origen en una deformacién tectdnica, y por tanto sean un horizonte de evento. En el caso de fallas
normales, las discordancias angulares aparecen tipicamente asociadas bien a un basculamiento
antitético de tipo roll-over o a un basculamiento sintético asociado a un monoclinal de acomodacidn
0 a un pliegue de arrastre. Las diferencias de buzamiento entre sucesivos niveles proporcionan una

base para la reconstruccion de eventos, independiente de otras evidencias (McCalpin, 1996).

Las fisuras suelen formarse debido a la verticalizacién que presentan las superficies de
rotura de las fallas normales en superficie, o bien a otros procesos de fracturacién secundaria. En la
mayoria de los casos muestran una apertura mdaxima en la parte alta y, por tanto, una seccidn
triangular. En poco tiempo, tales fisuras se rellenan de materiales caidos por gravedad del propio
escarpe de falla, o de depdsitos de otro origen pertenecientes a la unidad sedimentaria
suprayacente. La tipologia de fisuras puede ser muy variada, dependiendo del estilo estructural y del

modelo cinematico de |a falla.

En la Figura 15.5 se muestran distintos modelos de mecanismos de deformacion en
superficie asociada a fallas normales, algunos de los cuales constituyen escenarios cinematicos para
la apertura de una fisura en la parte superior de una falla (Lafuente et al., 2010): (a) Una unica falla
se propaga hasta la superficie con geometria planar, sin generarse una fisura. (b) Una Unica falla se
propaga hasta la superficie, pero con un incremento del buzamiento (incluso en contrapendiente)
hacia la parte superior; la causa de este cambio de buzamiento suele ser la desviacién de esfuerzos
caracteristica del extremo extensivo que se induce en el labio superior de la falla normal antes de
gue ésta alcance la superficie (e.g. Angelier, 1979); esa geometria provoca la apertura de la fisura al
moverse la falla seglin un vector deslizamiento paralelo al plano en profundidad. (b’) Una variacién
del modelo anterior resulta de la propagacion de la falla en forma de varias splay faults secundarias
(estructura en “cola de caballo”; Granier, 1985). (c) Existe una falla ciega bajo una cobertera con baja
cohesién intra-estrato: la falla tiende a propagarse en forma de zona de cizalla ductil, lo cual
previene la formacion de una fisura en la parte superior. (d) Existe una falla ciega bajo una cobertera
despegada con una elevada cohesidn intra-estrato: el plegamiento monoclinal flexural con extension

en el arco externo da lugar a una fisura en la cresta. (e) Existe una segunda falla pasiva en las
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inmediaciones; como en el modelo ¢, no hay un exceso de longitud paralelo al plegamiento, por lo
gue no aparece fisura. (f) Asumiendo la conservacion de la longitud de los estratos durante un
plegamiento flexural puro, el exceso de espacio es transferido a las inmediaciones de |a falla pasiva:
se desarrolla una fisura de seccién romboidal, cuya anchura es tanto menor cuanto mas suave es el
buzamiento; dicha anchura iguala el deslizamiento de falla neto en un modelo de pliegue en kink con
el flanco monoclinal estrictamente paralelo a la falla (f’). (g) Un mecanismo mixto puede resultar a
partir de la combinacion de una cizalla simple operando en profundidad, que pasa a plegamiento

flexural hacia la parte superior: se forma entonces una fisura en triangular, que se ensancha hacia

arriba.
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Fig. 15.5. Modelos cinematicos para la deformacion superficial asociada con fallas normales, algunos de ellos responsables
de la formacién de fisuras en la parte superior. Segun Lafuente et al. (2010).

Tras identificar y evaluar las estructuras y los contactos estratigraficos que estan registrando
paleoterremotos, y una vez elaborada la interpretacion de la trinchera, queda el trabajo de restituir
las unidades a su posicion previa a la deformacion. Es el denominado analisis retrodeformacional,
donde los cuerpos sedimentarios son restituidos a las geometrias originales invirtiendo el sentido de
desplazamiento de las fallas. Este andlisis se basa en asumir que originalmente las unidades
desplazadas tenian continuidad fisica, y que las superficies de los niveles de grano fino eran
horizontales. Para realizar la restitucion son muy dutiles las discordancias angulares. Puede ocurrir
que durante este analisis aparezcan inconsistencias y problemas que hagan necesaria la
reinterpretacién del log de la trinchera. El modelo final debe procurar que el log sea restituible sin

tener que recurrir a secuencias de eventos poco razonables.
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15.5. Estimacion de la magnitud y del salto cosismico

El objetivo principal de los estudios paleosismoldgicos es la evaluacién de la peligrosidad
sismica. En ese contexto, es esencial la caracterizacidon de las fuentes sismogénicas para estimar el
tamafio y recurrencia de los mayores terremotos que pueden generar. Para ello se emplean con
frecuencia una serie de correlaciones empiricas, propuestas por diversos autores a partir de bases de
datos de dmbito mundial que han sido progresivamente mejoradas y actualizadas. Asi, el potencial
terremoto que podria ocurrir en el futuro se evalita cominmente a partir de estimaciones de
parametros de ruptura de las fallas, como la longitud o el desplazamiento, que estdn relacionados

con la magnitud del seismo.

a) Evidencias primarias

Aunque se han utilizado diversos tipos de evidencias primarias para estimar la magnitud de
los paleoterremotos, los parametros comunmente utilizados son la longitud de la falla o del
segmento de rotura y el desplazamiento cosismico (Bonilla et al., 1984; Wells y Coppersmith, 1994;
Stirling et al., 2002; Pavlides y Caputo, 2004). Otros parametros correlacionables, como la

profundidad que alcanza la falla o el drea de ruptura, son dificiles de obtener con fiabilidad.

Las relaciones que utilizan la longitud superficial de la falla presentan dos incertidumbres: (1)
la falta de medidas de dicha longitud en las bases de datos historicos, y (2) las dificultades existentes
para medir la longitud de rupturas prehistdricas: desconocimiento del extremo de la ruptura al
hallarse cubierto o ser impreciso; dificultad en distinguir la falla principal de fallas subsidiarias;
inclusion o exclusién de irregularidades en la geometria de la falla; utilizacién de mapas de escala
inadecuada... (Bonilla et al., 1984). Las relaciones que utilizan el desplazamiento cosismico de la falla

presentan limitaciones muy similares a las de la longitud de la falla.

Para la correlacion entre la magnitud maxima esperable y el area de ruptura, ésta
usualmente se calcula a partir de la longitud de la falla y de la profundidad media del foco de los
terremotos, o del espesor de la corteza fragil. En este trabajo no se ha utilizado el drea de ruptura
para los célculos de magnitud, debido a la incertidumbre existente en el cdlculo de la profundidad
hipocentral de los terremotos y de la profundidad de la corteza fragil. Esto, sumado a las
imprecisiones que puede haber en la medida de la longitud superficial de la falla, multiplicaria la

incertidumbre.

En este trabajo se utilizan y comparan varias de estas relaciones: las desarrolladas por Wells
y Coppersmith en 1994 (muy utilizada), las establecidas por Stirling et al. (2002) a partir de una
revision de la base de datos de los anteriores autores, y las de Pavlides y Caputo (2004), elaboradas a
partir de terremotos bien estudiados en la regién del Egeo (Tabla 15.2). Estas relaciones estiman la
magnitud del maximo sismo potencial utilizando la longitud superficial de la falla o el
desplazamiento cosismico asociado a dicho sismo. Se han utilizado también las ecuaciones para
estimar el salto cosismico potencial a partir de la longitud de la falla, o bien se ha calculado a partir
de la magnitud (calculada previamente a partir de la longitud superficial de la falla). Ademas de

utilizar estas relaciones para determinar la magnitud y el salto cosismico asociado al mayor
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terremoto esperable para la falla de Concud, se ha utilizado la férmula propuesta por
Mohammadioun y Serva (2001) para contrastar la validez de los resultados obtenidos. Para ello, se
ha calculado la magnitud esperable en terremotos con caidas de esfuerzos de 30 y 100 bares (valores
tipicos de zonas interplaca e intraplaca, respectivamente, segin Kanamori y Anderson, 1975), para
comprobar si las correlaciones anteriormente aplicadas son adecuadas para una falla intraplaca

como la de Concud.

El trabajo de Wells y Coppersmith (1994) parte de una base de datos de un total de 421
terremotos histdricos de todo el mundo. Los datos incluyen focos poco profundos (con profundidad
hipocentral menor de 40 km), tanto de terremotos interplaca como intraplaca, y con magnitudes
mayores de 4,5. En esta base de datos se excluyeron los terremotos asociados con zonas de
subduccidn. Para cada terremoto de la base de datos se realizé una compilacién de pardmetros de la
fuente sismica y caracteristicas de la falla, incluyendo el momento sismico, la magnitud, el
mecanismo focal, la profundidad del foco, el tipo de deslizamiento, la longitud superficial y
subsuperficial de la ruptura, el desplazamiento superficial neto mdximo y medio, la profundidad de
la ruptura y el area de la ruptura. Del total de terremotos de la base de datos, se utilizan 244 para
desarrollar relaciones empiricas entre varios parametros de la fuente sismica, desechando aquellos
datos de peor calidad. Estos autores concluyen que en sus regresiones empiricas hay una buena
correlacion entre la magnitud y varios parametros de ruptura (longitudes de ruptura superficial y
subsuperficial, profundidad de la ruptura y drea de ruptura), con coeficientes de correlacion entre
0,84 y 0,95 y desviaciones estandar entre 0,24 y 0,41 unidades de magnitud. Las relaciones entre el
desplazamiento y la longitud de ruptura o la magnitud estan algo peor correlacionadas (con
coeficientes de correlacién entre 0,71 y 0,78). En cuanto a la subdivision de los datos de acuerdo al
marco tecténico o a la regidén geografica, los autores proponen distintos valores de las constantes
gue aparecen en las ecuaciones en funcidn del tipo de falla, aunque lo mas frecuente es que esto no

se traduzca en una diferencia importante en los resultados.

El andlisis realizado por Stirling et al. (2002) parte de su comprobacién de que las
regresiones realizadas por Wells y Coppersmith (1994) arrojan estimaciones de Mw y de
desplazamientos cosismicos superficiales significativamente mas bajas que las regresiones derivadas
de terremotos preinstrumentales, incluidos los paleoterremotos. Las regresiones desarrolladas tras
anadir nuevos datos publicados y los que en su dia excluyeron dichos autores reducen algo las
diferencias, pero no las eliminan. Stirling et al. (2002) plantean que las subestimaciones en las
medidas de la longitud superficial de la falla y las sobreestimaciones del desplazamiento cosismico
superficial que podrian darse como consecuencia de la degradacion de los escarpes de falla podrian
contribuir en alguna medida a las diferencias observadas, pero en ningln caso ser causa de errores
sistematicos en los datos utilizados en las regresiones. Teniendo en cuenta que los datos de
terremotos prehistdricos conocidos se asocian casi siempre a longitudes de ruptura mayores de 10
km y desplazamientos cosismicos importantes, los autores filtran los datos de las regresiones de
Wells y Coppersmith (1994) y realizan nuevas regresiones considerando sdélo los terremotos con
longitud superficial de ruptura mayor de 5 km y desplazamientos cosismicos netos medios a partir de

1 m. Las correlaciones obtenidas muestran una buena coherencia con las regresiones basadas
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Unicamente en datos preinstrumentales. Los resultados de Stirling et al. (2002) indican, por tanto,
que los grandes terremotos presentan distintas relaciones de pardmetros sismicos que los
terremotos pequefios. Los autores aconsejan utilizar su correlacién para realizar estimaciones a
partir de la longitud superficial de ruptura de terremotos prehistdricos, y utilizar las regresiones de
Wells y Coppersmith (1994), o las suyas de terremotos de época instrumental, en caso de utilizar
parametros sismolégicos mds modernos. Las ecuaciones de estos autores no distinguen entre los

tipos de fallas.

Pavlides y Caputo (2004) presentan nuevas ecuaciones empiricas que relacionan la magnitud
con la longitud superficial de la falla y con el maximo desplazamiento vertical asociado a partir de
datos histdricos y sismotecténicos de la regién del Egeo. Las correlaciones parten de 36 terremotos,
todos ellos asociados Unicamente a fallas normales, de magnitud, longitud de ruptura vy
desplazamiento vertical conocidos, todos ellos sucedidos en época histérica. Los autores destacan
que sélo unos pocos terremotos preinstrumentales pueden ser directamente correlacionados con
una falla en particular, y en menos casos puede saberse la longitud de la ruptura y el
desplazamiento. Es por ello que sdlo han utilizado datos de los dos ultimos siglos. Los terremotos
utilizados para las correlaciones tienen limites de magnitud entre 5,6 y 7,2. Los autores destacan que
terremotos asociados a fallas normales con magnitudes por encima de este limite superior no han
sido documentados, probablemente debido al espesor de la corteza sismogénica, al menos para esa
region. Eventos con magnitudes por debajo de 5,6, segin sus curvas de regresién, tienen
desplazamientos de 1-2 cm, por lo que las evidencias de los sismos son facilmente destruidas en

pocos dias, haciendo inviable su identificacién.

Mohammadioun y Serva (2001) proponen una relacion tedrica entre Ms y L (longitud de
ruptura) y Ao (caida de esfuerzos), utilizando un modelo de ruptura simple. Segun Aki (1966), el
momento sismico es uno de los pardmetros fundamentales que caracterizan el tamafio de un
terremoto, y para la determinacién del momento sismico es importante conocer el esfuerzo inicial y
la caida de esfuerzos producida en el terremoto. En cuanto a los valores de Ao, Kanamori y Anderson
(1975) indican que los terremotos intraplaca tienen sistematicamente caidas de esfuerzos mayores
(~ 100 bar) que los terremotos interplaca (~ 30 bar). Segin Mohammadioun y Serva (2001), las
ecuaciones propuestas por Wells y Coppersmith (1996) llevan implicita una caida de esfuerzos
constante de 30 bares para los valores de Mw elegidos por los autores en su analisis de regresion.
Utilizando la ecuacidn obtenida, y para terremotos de todo el mundo con longitudes de ruptura y Ms
conocidas (tomados de la base de datos proporcionada en el trabajo de Wells y Coppersmith de
1994), los autores calculan los valores de Ac para distintos tipos de ambientes tectdnicos, y
concluyen que la caida de esfuerzos no es constante, sino que existe una variacién en funcidn
principalmente de la profundidad de la ruptura. Los resultados tienden a indicar que los valores de
caida de esfuerzos se incrementan con la profundidad de la falla, hasta aproximadamente 15 km
(seguramente coincidiendo con el limite fragil-ductil de la corteza). Este incremento es mas notable
en el caso de fallas inversas que en fallas normales o transpresivas. Segun la ecuacion obtenida por
los autores, eventos con mayores caidas de esfuerzos tienen comparativamente superficies de

ruptura mds pequenas para una magnitud dada. Los autores destacan que dicha ecuacién podria no
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ser valida tanto para eventos extremadamente grandes como para los de magnitud inferior a 5, y
también que son necesarios datos adicionales para confirmar y refinar los resultados antes de ser

aplicados para la estimacién de la peligrosidad sismica.

Las formulas resultantes de las relaciones empiricas propuestas por todos estos autores y

que se utilizan en este trabajo vienen recogidas en la Tabla 15.2.

| Mohammadisun y Serva (SR bl

My = magniud de ondas superficiales Ms=2logL+1.33 log Ao + 1,66

L = bongitd de [a falla {superficial )
Aa = caida de esfueros

Tabla 15.2. Correlaciones empiricas entre pardmetros de la falla y pardmetros sismicos. En las ecuaciones de Wells y
Coppersmith (1994) y de Stirling et al. (2002), a y b son constantes establecidas empiricamente, y varian en funcion del
parametro que se desea calcular, del tipo de movimiento de la falla (en las primeras ecuaciones), y de si se trata de
terremotos sucedidos en la época instrumental o preinstrumental (en el caso de las segundas). Los valores de estas
constantes vienen recogidos en las tablas del Anexo VII, junto con las graficas de correlacién.

La ecuacién de Pavlides y Caputo (2004) calcula el maximo desplazamiento vertical (MVD);
para transformarlo a desplazamiento cosismico neto, se tiene en cuenta el buzamiento de la falla y
su direccién de movimiento. Ademas, dichos autores, asi como Mohammadioun y Serva (2001),
utilizan el pardmetro Ms (magnitud de ondas superficiales). La transformacién de Ms a Mw
(magnitud momento, mas empleada en la actualidad) se ha realizado utilizando la relacién de

Konstantinou et al. (2005):

Mw = 0,76 Ms + 1,53 (IV.1)

Con independencia de lo anterior, la observacion directa del registro dejado por los
paleosismos, bien en un afloramiento natural o por la apertura de una trinchera, permite realizar
una medicion in situ y aproximarse con mds certeza a los saltos cosismicos. A partir de este dato

puede realizarse también el cdlculo de la M, utilizando las correlaciones empiricas.
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b) Evidencias secundarias

Los métodos que utilizan evidencias secundarias para estimar las paleomagnitudes estan
todavia en pleno desarrollo. Se admite como premisa que la licuefaccion sismica causante de
estructuras de deformacién en sedimentos blandos (sismitas) puede producirse como consecuencia
de terremotos de magnitud mayor o igual a 5 (Atkinson, 1984; Audemard y de Santis, 1991), y con
mayor frecuencia a partir de 5,5 o 6 (Ambraseys, 1988). Autores como Obermeier et al. (1993),
Landuzzi et al. (1995), Guiraud y Plaziat (1993), Mohindra y Bagati (1996) o Cojan y Thiry (1992) han
realizado asignaciones de magnitud para distintos tipos de sismitas en casos particulares. Como
ejemplo cercano, Rodriguez-Pascua et al. (2000) presentan una interpretacidon de la magnitud de los
terremotos en funcién del tipo de sismitas reconocidas en sedimentos lacustres miocenos del
Prebético de Albacete (Fig. 15.6). Rodriguez-Pascua et al. (2004) muestran un esquema explicativo
para la gradacién de intensidades de deformacién para gravas, arenas y limos (Fig. 15.7), pero sin
asignar magnitudes concretas a cada tipo de estructura. Estas asignaciones pueden ser tomadas
como referencia, pero siempre con cautela, ya que el desarrollo de las estructuras de licuefaccién no

solo depende de la magnitud del sismo que las ha generado.

Fig. 15.6. Esquema de sintesis de las
relaciones entre sismitas en medios
lacustres (someros y profundos) y
magnitudes sismicas asociadas. Tomada de
Rodriguez-Pascua et al. (2000).
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Fig. 15.7. Modelo de gradacion de intensidades de la deformacidn para gravas, arenas y limos. Tomada de Rodriguez-Pascua
et al. (2004).

También existen multiples propuestas acerca de la estimacion de la magnitud de un
terremoto en funcién de la distancia méxima a la que aparezcan las estructuras de licuefaccidn,
siempre que se conozca el area fuente. Este tipo de relaciones se propusieron por primera vez por
Kuribayashi y Tatsuoka (1975) para terremotos de Japdn. Posteriormente la base de datos se fue
ampliando con terremotos de todo el mundo, y proponiéndose nuevas ecuaciones como las de
Ambraseys (1988) o Galli (2000), esta ultima con terremotos de ltalia. Esta aproximacién supone
considerar implicitamente que la presencia de sismitas estda en si misma asociada, no con la
superacion de un umbral de magnitud, sino de intensidad sismica; asi, cuando ésta se atenua, la

sismita deja de desarrollarse.

En los ultimos afnos se ha desarrollado una nueva escala de intensidad macrosismica que
complementa a las que ya existian (Escala de Mercalli Modificada o MM, Wood y Neumann, 1931; Es-
cala MSK, Medvedev et al., 1965; Escala Macrosismica Europea o EMS-98, Grinthal, 1998): es la esca-
la de intensidad macrosismica ESI-2007 o escala de intensidad INQUA (Michetti et al., 2007).
Mientras los grados de intensidad de las anteriores escalas se basan en cémo es percibido el terre-
moto por las personas, los efectos y dafos sobre las edificaciones y los efectos sobre el terreno y al-
gunas alteraciones del medio natural, la escala ESI-2007 establece los grados de intensidad de un
terremoto Unicamente en funcidn de los efectos que éste genera en el medio ambiente (Fig. 15.8).
La escala se ha elaborado a partir de la observacidn de los efectos de terremotos actuales en el me-
dio, y presenta la gran ventaja de que permite asignar intensidades a sismos histéricos y prehisto-
ricos en funcidon de las dimensiones tanto de evidencias primarias (rupturas de falla superficiales,
elevacidon y subsidencia tecténica, basculamientos del terreno) como de evidencias secundarias

(agrietamientos, deslizamientos, licuefaccidn, efectos hidroldgicos y sobre la vegetacién...).
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La escala ESI-2007 tiene la misma estructura bdsica que el resto de las escalas, con los
mismos doce grados de intensidad. Su uso como herramienta independiente para caracterizar
terremotos actuales sélo se recomienda cuando los efectos sobre los seres humanos y/o las
edificaciones no existan (zonas despobladas) o sufran saturacién (por encima del grado X). En el
resto de casos debe utilizarse junto a otra escala macrosismica que la complemente. No obstante,
puede ser utilizada como aproximacién de la intensidad de paleoterremotos con evidencias
primarias y secundarias claras, puesto que a partir del grado VII utiliza como criterio diagndstico el
registro geoldgico de procesos de licuefaccién y deslizamientos, y desde el grado VIII, efectos

primarios como rupturas de falla y registro geomorfoldgico permanente.

15.6. Calculo del periodo de recurrencia

El periodo de recurrencia puede ser calculado de dos formas distintas: obteniendo una
recurrencia media para un periodo de movimiento que incorpore multiples paleoterremotos vy
promedie el tiempo transcurrido entre ellos (el llamado método directo), o datando cada

paleoterremoto por separado (método geoldgico) (McCalpin, 1996).

En el método directo, el cdlculo del periodo de recurrencia medio o a largo plazo consiste en

dividir el valor del salto cosismico medio por la tasa de desplazamiento media (Wallace, 1970):

RI=D/(S-C) (IV.11)

Rl = periodo de recurrencia medio (recurrence interval).
D = salto cosismico medio (coseismic displacement).
S = tasa de desplazamiento cosismica (slip rate).

C = tasa de desplazamiento por creep (para la mayoria de las fallas este valor se considera

cero, a no ser que se haya documentado creep en épocas histdricas).

Aunque el calculo directo del periodo de recurrencia es Util como una primera aproximacion,
el mejor calculo es el geolégico, a partir de la datacién de terremotos individuales y obtencién de los
periodos intersismicos. Por lo general, los periodos de recurrencia entre terremotos son irregulares,
y el patrén de irregularidad puede ser util para entender la dindmica de las fallas individuales y su
ciclo sismico (Scholz, 1990). Lo mismo ocurre con el salto cosismico: puede calcularse un valor medio
para un largo periodo con el método directo, o puede ser obtenido de forma mas precisa a partir de
la medida del desplazamiento registrado por un marcador geolégico o geomorfolégico en cada

paleoterremoto individual.
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16. ESTIMACION DE PARAMETROS PALEOSISMICOS DE LA FALLA DE CONCUD
A PARTIR DE CORRELACION EMPIRICA

A partir de la longitud de la falla y de las tasas de desplazamiento neto calculadas anterior-
mente, es posible aplicar correlaciones empiricas para realizar una evaluacion del comportamiento

paleosismico de la falla de Concud.

Se han utilizado las correlaciones empiricas (regresiones log-lineares) inferidas por Wells y
Coppersmith (1994), Stirling et al. (2002) y Pavlides y Caputo (2004), con el objetivo de estimar Ia
magnitud momento (M,,) del méximo terremoto esperable, asi como el salto cosismico asociado al
mismo. Para ello se ha utilizado la longitud total de la traza visible de la falla (14,2 km), dado que se
ha interpretado que no existe segmentacion sismica en la misma (ninguna de las discontinuidades
gue podrian constituir hipotéticos limites de segmentos parece tener entidad suficiente para detener

la propagacion de los terremotos mas grandes).

Ademds, se ha aplicado la correlacién entre M, (magnitud de ondas superficiales) y la longi-
tud de la falla propuesta por Mohammadioun y Serva (2001), teniendo en cuenta diferentes valores
de caida de esfuerzos: 30 bares (valor promedio en terremotos corticales interplaca) y 100 bares

(mas propio de terremotos intraplaca).

A partir de las ecuaciones de Pavlides y Caputo (2004) y de Mohammadioun y Serva (2001)
se obtienen los valores respectivos de M,: 6,52, y 6,62 (100 bares) o 5,93 (30 bares). Para homogenei-
zar los valores y transformar M, a M,, se ha utilizado la relacién de Konstantinou et al. (2005), obte-
niendo valores de M, de 6,48, 6,56 y 6,04. En el caso de la primera ecuacion, lo que se obtiene es el
parametro MVD (maximo desplazamiento vertical). Para transformarlo a desplazamiento cosismico
neto se ha tenido en cuenta el buzamiento promedio de la falla de Concud (70°) y un movimiento

normal puro.

Prestando atencidn a los resultados obtenidos mediante cada correlacion (Tabla 16.1), se
puede observar cémo las magnitudes obtenidas a partir de Wells y Coppersmith (1994), Stirling et al.
(2002) y Pavlides y Caputo (2004) son relativamente similares, entre M, = 6,4 y M,, = 6,8. La magni-
tud calculada aplicando la ecuacion de Mohammadioun y Serva (2001) con una caida de esfuerzos
de 100 bares estd también muy préxima a las anteriores (M,, = 6,6), mientras que es claramente dis-
tinta utilizando una caida de esfuerzos de 30 bares (M,, = 6,0) (Tabla 16.1). Estos resultados sugieren
que los paleoterremotos en la region de estudio estan tipicamente asociados a las caidas de esfuer-
zos medias propuestas para zonas intraplaca, y que, a pesar de ello, los modelos empiricos utilizados
tradicionalmente (Wells y Coppersmith, 1994 y ecuaciones que modifican el modelo) siguen siendo

aplicables en este caso.

En cuanto a las estimaciones del desplazamiento cosismico medio asociado a terremotos de
esas magnitudes, hay que destacar las diferencias de los valores obtenidos a partir de las distintas
aproximaciones. Los desplazamientos netos obtenidos mediante las correlaciones de Wells y Cop-

persmith (1994) y Pavlides y Caputo (2004) son muy similares (0,58 y 0,44 m respectivamente), pero
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difieren notablemente de los obtenidos con la correlacidon de Stirling et al. (2002), que da un despla-
zamiento de 2,06 m. Como se discutirda mas adelante, es este ultimo valor el que se aproxima a los

mayores saltos observados en las trincheras estudiadas por nosotros.

E'u:ﬂifni:h Stirling ev af F-:?::::}F Mahammadioun
(1994) (2002 (2004)0*) v Berva (20016 * )
Magnitud —_— _— ) ) 6, 546 ( 100 bares)
momento (M) 6,38 (20,64) G 80 20, 18] .48 5,04 (30 bares)
. Wertical - . 41
Desplazamienio
costsricn {mij .
(**h 38 2 (M
Metn {44

(022 <D= 14T (0% <= 4.30)

Tabla 16.1. Magnitud momento y desplazamiento cosismico estimado para la falla de Concud a partir de las relaciones
empiricas aplicadas.
(*) Mediante estas correlaciones se calcula el valor de M,. Para transformar M, a M, se ha aplicado la relacién de
Konstantinou et al. (2005): M,, = 0,76 M, + 1,53.
(**) En todos los casos es el desplazamiento maximo, excepto en la ecuacion de Stirling et al. (2002), que se refiere al
desplazamiento medio. Los valores entre paréntesis expresan la desviacion estandar. La ecuacion de Pavlides y Caputo
(2004) se refiere al desplazamiento vertical; éste ha sido transformado en desplazamiento neto teniendo en cuenta un
buzamiento promedio de la falla de 68° y un movimiento normal puro.

Para calcular el periodo de recurrencia medio de los terremotos asociados a la falla hemos
aplicado directamente la ecuacion IV.Il explicada en el apartado 15.6. Hemos utilizado para ello los
desplazamientos cosismicos obtenidos a partir de las correlaciones empiricas y las tasas de desplaza-
miento neto calculadas en el capitulo 9. En la falla de Concud no se han detectado evidencias de mo-
vimiento lento por creep, por lo que el valor de dicho pardmetro se ha considerado cero. Los
periodos de recurrencia promedio obtenidos para cada lapso temporal se hallan recogidos en la Ta-
bla 16.2. Obviamente, ya que el cdlculo parte de los desplazamientos cosismicos calculados, se han
obtenido periodos de recurrencia muy similares para los saltos calculados con las correlaciones de
Wells y Coppersmith (1994) y Pavlides y Caputo (2004), y a su vez alejados de los calculados a partir
de Stirling et al. (2002).
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Feriodo de recurrencia medio (ka)

Pasi - Post - Intra - Pt -
Rusciniense Pleistocemn PFleistoceno Plestocenm
{falla en riiilia superior superior
Modelo de correlaciin conjunto) (Los Baibas) (Los Baios) (El Hocino)
Wells v Coppersmith L76-2.52
- .10 252 527-7.25
(19494) 322-382("%)
- 1,24 <% G
Stirling e e, { 2002) a3 ) &, 96 18,73-2575
144 -1288(*)
) 1,33-1,91
Pavlides v Caputo (2004) G 20 ] 4.00-5.5

244 -2.TE(Y)

Tabla 16.2. Periodos de recurrencia promedio calculados a partir de las tasas de desplazamiento obtenidas para distintos
lapsos temporales y en distintos puntos de la falla, y de los saltos cosismicos estimados mediante las diferentes
correlaciones empiricas. (*) Valores calculados a partir de las dataciones de Gutiérrez et al. (2008).
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17. SISMITAS

En este apartado se aportan evidencias obtenidas en campo a partir de la observacién de
una serie de estructuras de deformacidn en depdsitos no consolidados, de cara a contribuir a la valo-
racién de la actividad paleosismica de la falla de Concud. Estas estructuras han sido caracterizadas en
depdsitos de terraza fluvial del Pleistoceno medio-superior en la zona de confluencia de las fallas de
Concud y Teruel, a escasa distancia al norte de la capital, e interpretadas como producto de la licue-
faccién cosismica (sismitas: Seilacher, 1969). La presencia de sismitas en sedimentos cuaternarios,
junto con los estudios paleosismicos, evidencian una actividad sismica reciente ligada a las fallas prin-

cipales, de nivel muy superior a la reflejada en el registro sismico historico e instrumental.

17.1. Estructuras de deformaciéon en arenas y gravas fluviales del Pleistoceno medio

(Terraza Media de Los Baios)

a) Situacion y materiales

Las estructuras de deformacidn en sedimentos blandos afectan a la Terraza Media del rio Al-
fambra, concretamente al Ultimo retazo elevado que se conserva de ella en su margen derecha antes
de la confluencia con el rio Guadalaviar (afloramiento de Los Bafios, punto 1 en la Figura 17.1; coor-
denadas UTM: 30T X: 661888, Y: 4471969). Dicho retazo forma una plataforma estructural en la zona
de Los Bafos (unos 3 km al norte de Teruel), que se sitla a 60-65 m sobre el cauce del rio. Se localiza
en el bloque levantado de la falla de Concud y a escasa distancia de ésta, discordante sobre los depé-
sitos clasticos rojos del Vallesiense y las calizas y margas del Turoliense (Fig. 17.2). La edad de la terra-
za, como ya se ha indicado anteriormente (capitulo 3), es Pleistoceno medio (entre 250 +32/-25 y
116 + 4 ka; Arlegui et al., 2004; Gutiérrez et al., 2008).

Fig. 17.1. Detalle del mapa
geoldgico de la zonaen la
que se han localizado
afloramientos con sismitas.
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La serie sedimentaria de la terraza en esta zona tiene un espesor total de entre 11y 18 my

presenta dos tramos bien diferenciados (Fig. 17.2):

a) Un tramo inferior constituido por 4 a 12 m de gravas pardas oscuras, que intercalan, so-
bre todo en su parte inferior, niveles de arenas amarillentas y lutitas anaranjadas. Se trata de gravas
granosostenidas, con cantos entre angulosos y subredondeados, poligénicos y muy heterométricos
(entre 2 mm y 15 cm, predominando los cantos entre 2 y 5 cm), todo ello dentro de una matriz are-
nosa de grano grueso (en ocasiones microconglomeratica). En general las gravas se encuentran bien
cementadas. Se disponen en cuerpos de potencia decimétrica, con geometria tabular o lenticular, ba-
ses canaliformes, cicatrices internas erosivas y estratificacion cruzada en surco y planar en sets de po-
tencia decimétrica a métrica. Las arenas (de grano fino a medio) y las lutitas se disponen en niveles

lenticulares de potencia decimétrica y escasa continuidad lateral, con laminacién paralela.
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Fig. 17.2. (a) Corte geoldgico de Los Bafios (punto 1 en la Fig. 17.1), en el que se representa la arquitectura sedimentaria de
la Terraza Media del rio Alfambra sobre el Nedgeno deformado. Los circulos blancos muestran la situacion de las
estructuras de licuefaccidn observadas, y los asteriscos, las dataciones realizadas por Arlegui et al. (2006). M1: Rojo 1,
Vallesiense; M2: Paramo 1, Vallesiense superior-Turoliense; Qt2: Terraza Media, Pleistoceno Medio; Qa: depdsitos
aluviales, Pleistoceno superior. (b) Columna sedimentaria de la Terraza Media en el entorno del punto A, donde se
encuentra la estructura estudiada mas en detalle. (c) Aspecto de campo de los depdsitos de terraza (D: unidad detritica; T:
calizas tobaceas) y detalle de las tobas en corte fresco en una cantera contigua.
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b) Un tramo superior formado por calizas tobaceas de potencia comprendida entre 2 y 15
m. Estas tobas son masivas en algunos tramos y estratificadas en otros. La base de este tramo es irre-
gular, y localmente muestra interdigitaciones con el techo del tramo detritico. Contiene abundantes
moldes de vegetales, de tamafio centimétrico a métrico, e intercala algunos niveles laminados de

margas calcareas blanquecinas.

Las estructuras estudiadas en este afloramiento afectan a los niveles arenosos intercalados
en las gravas, localizdndose en tres puntos separados entre si unas decenas de metros (Fig. 17.2a).
Dos de ellas se encuentran cerca de la base de la unidad detritica, y serian practicamente sincroni-

cos, mientras que el otro se sitla en una posicion mas alta.

b) Descripcidn de las estructuras

La estructura mads evidente y representativa es la observada en el punto A de la Figura 17.2a.
Es una estructura compuesta con dos niveles deformados (de grano fino, el inferior, y grueso, el supe-
rior) separados por una capa confinante constituida por limos y un cuerpo lenticular de conglomera-
dos, todo ello deformado por la intrusién de las arenas (Fig. 17.3). Se pueden observar intrusiones
de arena de grano fino a muro de la estructura, cortando capas de limos y arenas de grano grueso, y
encajadas dentro de la capa de conglomerados. Dentro de este nivel de arenas, en areas proximas a
la intrusidn, existen zonas de colapso de las capas superiores. La segunda capa de arenas licuefacta-
das (de grano grueso) intruye en un paquete de conglomerados que sella la estructura en la parte su-

perior. La intrusion de estas arenas también genera zonas de colapso y microfallas normales en el

nivel de limos intermedio. La intrusidn presenta estructuracién planar con una direccidon aproximada
N-S.
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Fig. 17.3. Estructura de licuefaccion en la Terraza Media de Los Bafios (Pleistoceno medio; punto 1 en la Fig. 17.1, punto A

en la Fig. 17.2a): dique compuesto en el que arenas de grano fino (1) se han inyectado en limos y conglomerados, a favor

de otra intrusion (2) de arenas de grano medio en gravas; el desplazamiento de arena licuefactada hacia el dique provoca
colapsos (3). Regla de escala: 10 x 10 cm. Modificada de Lafuente et al. (2008b).
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c) Interpretacion

La estructura observada tiene su origen en la licuefaccidn de las arenas, habiendo actuado la
capa de conglomerados suprayacente como nivel confinante. La intrusidn de las arenas hacia los nive-
les superiores genera efectos de colapso en las zonas proximas a éstas, debido a la pérdida de sedi-
mento por intrusion por debajo de la capa confinante. Pueden interpretarse como procesos de
draw-in (Takahama et al., 2000), asociados a licuefaccion sismica en conglomerados y debidos a la
pérdida de material por extrusidn en la superficie de gravas licuefactadas. Las dos capas de arena se
licuefactan por el mismo mecanismo disparador, ya que presentan la misma orientacién y los mis-
mos conductos (diques) de ascenso hacia niveles superiores. La capa de limo que separa ambas tiene
en el momento de la deformacién un grado de litificacion mayor que las arenas, ya que se deforma
fragilmente, mientras que las arenas tienen un comportamiento ductil. Esto hace que la capa de li-

mos compartimente la licuefaccién generando una estructura compuesta.

La carga del conglomerado no parece una causa probable de la licuefaccién, ya que los siste-
mas de fuerzas dirigidas provocados por ella habrian deformado todo el nivel de arenas inferior, y sin
embargo sélo aparece licuefactada la parte superior del mismo. Este hecho, junto con la estructura-
cion planar de las intrusiones, subparalela a la falla de Concud en esta zona, apoya el origen sismico
de la licuefaccion. Li et al. (1996) realizan un estudio comparativo entre intrusiones de arena cuyo
mecanismo disparador fue la elevacidn brusca del nivel fredtico y otras de origen sismico. En el pri-
mer caso las licuefacciones ascienden por conductos tubulares, mientras que en el segundo caso son
intrusiones fisurales. Davenport et al. (1994) describen asimismo diques de arena asociados al terre-
moto de Roermond de 1992 (Holanda), donde se desarrollaron a favor de fisuras de extrusion en su-
perficie en forma de volcanes de arena y “erupciones fisurales”. Sukhija et al. (1999) citan diques
orientados en el arco de cabalgamientos frontal del Himalaya en la India, asociandolos al terremoto
de Assam de 1897 (M, = 8,7). En todos estos casos, la orientacién preferente de los diques estaria
controlada por el campo de esfuerzos local durante el evento sismico, tendiendo los diques a orien-

tarse segun un plano perpendicular al eje de esfuerzo minimo o, (Rodriguez-Pascua et al., 2000).

17.2. Estructuras de deformacion en arenas y gravas fluviales del Pleistoceno superior

(Terraza Media de Masada Cociero)

a) Situacion y materiales

Las estructuras aparecen en un retazo muy reducido de la terraza que se localiza a 40 m so-
bre el cauce en la margen izquierda del rio Alfambra (afloramiento Masada Cociero, punto 2 en la
Figura 17.1; coordenadas UTM: 30T X: 661863, Y: 4470538). Los sedimentos estudiados afloran tam-
bién en un talud del antiguo ferrocarril minero Ojos Negros-Sagunto (actual Via Verde), unos 2 km al
NE de Teruel. Aparecen cortados por un plano de falla principal de direccién N-S que los pone en con-
tacto con lutitas del Rojo 1y carbonatos del Paramo 1 (Fig. 17.4a), y que representa uno de los pla-

nos principales de la compleja zona de la terminacién de la falla de Concud.
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V. ESTUDIO PALEOSISMOLOGICO

La serie sedimentaria (Fig. 17.4), con un espesor visible de 7m, esta constituida por una alter-
nancia de gravas poligénicas grises, arenas, limos y arcillas rojo-anaranjadas. Dentro de la serie se re-
conocen cinco secuencias individuales con potencias que varian de 1 a 2 m, cada una de ellas
formada por un término inferior de gravas y uno superior heterolitico (arenas, limos y arcillas). Las
gravas son granosostenidas, con cantos poligénicos y heterométricos y matriz arenosa, y estan bien
cementadas. Se disponen en cuerpos de espesor decimétrico de geometria tabular y base canalifor-
me, con abundantes estratificaciones cruzadas vy cicatrices internas. Los limos y arcillas del término
superior se disponen en cuerpos tabulares de potencia decimétrica, con laminacion paralela e hila-
das de cantos en su parte inferior. Con frecuencia muestran signos evidentes de procesos edaficos,
como bioturbacion por raices y nodulizacién. Las arenas que se intercalan hacia la base de este tra-

mo superior son de grano fino y medio, y se disponen en cuerpos tabulares de potencia decimétrica.

La altura relativa de esta terraza es ligeramente inferior a la que corresponde a la terraza me-
dia en el valle del rio Alfambra. Una datacidn absoluta mediante luminiscencia dptica (OSL) arroja
una edad de 90,5 + 5,3 ka que la sitla ya en el Pleistoceno superior (Lafuente, 2007; Lafuente et al.,
2008b). Estos datos, junto con las diferencias en su arquitectura sedimentaria respecto a dicha terra-
za media en este sector, sugieren que muy probablemente se trate de un nivel desdoblado de la mis-

ma, mas reciente que el nivel dominante en todo el valle del Alfambra.
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Fig. 17.4. (a) Corte geoldgico a través del extremo sur de la falla de Concud, donde se situa el afloramiento de Masada

Cociero (punto 2 en la Fig. 17.1a). (b) Columna sedimentaria de detalle de |la Terraza Superior afectada por licuefaccion (ver
leyenda en Fig. 17.2). (c) Fotografia de conjunto del afloramiento con la localizacidn de las estructuras descritas.
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b) Descripcidn de las estructuras

Las estructuras estudiadas corresponden a intrusiones de arena que se encajan en limos y
conglomerados, pudiendo clasificarse como diques de arena (punto A en la Figura 17.4) y estructuras
en champifidn (puntos B y C en la Figura 17.4). Todas ellas se encuentran en un mismo nivel arenoso
dentro de la secuencia de la terraza, por debajo de los conglomerados que forman su techo visible.
Las estructuras son resultado de procesos de deformacién tanto ductil como fragil, aunque con pre-

dominio de la primera.

La estructura mas destacable en el punto A es un dique de arena de grano medio encajado
en paquetes suprayacentes de conglomerados y limos. Tiene mas de 60 cm de altura, y una direccidn
NW-SE (Fig. 17.5). El dique se desarrolla a favor de una falla normal, siendo la componente fragil de
la deformacion mds patente en profundidad. Entre los bloques de la falla, en la parte inferior visible,
aparecen cantos y arena arrastrados por el movimiento de la misma (Fig. 17.5b). La intrusién carece
de laminacién o anisotropia interna, mientras que en el conglomerado que aparece en contacto con

ella si existen cantos reorientados.

Fig. 17.5. (a) Intrusién de
arenas en gravas a favor
de una falla normal en el
afloramiento de masada
Cociero (Pleistoceno
superior, punto 2 en la
Fig. 18.1; punto A en Fig.
18.4c). (b) Detalle del
plano de falla con cantos
reorientados. Modificada
de Lafuente et al.
(2008b).
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Las demads intrusiones observadas en el afloramiento son de tamafio centimétrico. Los mate-
riales que intruyen son las mismas arenas de grano medio, actuando como encajante capas de limos
y arenas de grano medio a grueso. Estas estructuras se distribuyen por el afloramiento de forma ais-
lada (Fig. 17.6a, punto C en la Fig. 17.4) o agrupada (Fig. 17.6b, punto B en la Fig. 17.4). Las capas de
limos que actuan como niveles confinantes muestran un mayor grado de litificacién debido a su ce-
mentacidn por carbonato. En ocasiones, esto les confiere un comportamiento fragil, apareciendo pe-
quefias fallas normales con desplazamientos centimétricos en los flancos de las estructuras,
generadas por el desplazamiento lateral de las arenas licuefactadas hacia las zonas de intrusion. Es-
tas estructuras se encuentran confinadas entre capas no deformadas en las que se pueden observar

laminaciones, las cuales no aparecen dentro de las estructuras intrusivas.

lormeskas
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Fig. 17.6. (a) Estructuras de escape con morfologia en champifion en el afloramiento de Masada Cociero (Pleistoceno
superior, punto 2 en la Fig. 17.1 y punto B en la Fig. 17.4c). (b) Agrupacidn de estructuras en champifién en el punto C de la
Fig. 17.4c. Modificada de Lafuente et al. (2008b).

c) Interpretacién

El digue de arena, cuyo conducto alimentador es irregular (Fig. 17.5), se produjo cuando aun
no estaban litificados los conglomerados suprayacentes que actuaban como capas confinantes. El
contacto de los conglomerados con los limos y arenas infrayacentes es erosivo, sin que se observen
deformaciones por carga en esta zona. La estructura intrusiva parte de capas de arenas, y corta limos
y conglomerados. El hecho de que la laminacién de los limos no esté deformada hace pensar que la
carga generada por los conglomerados no fue la responsable directa de la deformacidn; si asi fuese,
habria afectado a todas las capas inferiores y sobre todo a la zona de contacto. La direccion del dique

y de las fallas (NW-SE) vuelve a ser en este caso subparalela, si no exactamente a la traza local de la
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falla de Concud (que en esta zona es casi N-S; Fig. 17.1), si a su direccién media, asi como a una de
las familias de fracturas que integra la banda de deformacidén distribuida en la zona de relevo de las
falla de Concud y Teruel (Fig. 10.3 del capitulo 10). Por todo ello, la hipdtesis de un origen sismico es
la mds verosimil. La direccién aproximada del eje o, inferido (NE-SW) es comun en el entorno de este

afloramiento (ver Fig. 10.9).

Las condiciones de afloramiento no permiten observar la potencia completa de algunas de
las capas inferiores, por lo que no puede determinarse si los cantos y arenas contenidos en la zona
de falla representada en la Figura 17.5b estan asociados a procesos de licuefaccion. Estos materiales
podrian haber sido transportados por cizallamiento y arrastre en la zona mecanizada, sin que sea ne-
cesario recurrir a procesos de licuefaccion para explicar su posicion andmala. Esta hipétesis se ve re-
forzada por el hecho de que en niveles inferiores el grado de litificacion habria sido mayor,
favoreciendo su comportamiento fragil e inhibiendo la posibilidad de licuefaccién. En definitiva, las
Unicas estructuras de licuefaccién demostradas en estos depdsitos del Pleistoceno superior involu-
cran materiales arenosos de grano medio, lo que implica magnitudes sismicas superiores a 5 6 5,5

(Seed, 1968; Seed e Idriss, 1971; Ambraseys, 1988; Owen, 1996).

Las estructuras de menor tamafo son estructuras en champifion (mushroom structures) co-
mo las definidas por Hempton y Dewey (1983). Los materiales que intruyen son arenas de grano me-
dio en limos laminados que actian como encajante, por lo que el gradiente de densidades es normal
y la intrusién no se podria haber generado por un simple ascenso gravitatorio de la arena. Ademas,
estas estructuras estan limitadas a muro y a techo por limos laminados no deformados, lo que permi-
te pensar en un desarrollo “instantdneo” a escala de tiempo geoldgico. Al encontrarse en el mismo
nivel estratigrafico que los diques de arena, es posible atribuir todo el conjunto a un mismo evento,

reforzando de este modo la hipétesis sismica como mecanismo disparador.

Varios autores han descrito estructuras diapiricas y en champifién similares a éstas, casi siem-
pre de reducidas dimensiones, tanto en sistemas sedimentarios lacustres como fluviales. En general,
su origen se interpreta como inequivocamente sismico. Hempton y Dewey (1983) identifican estruc-
turas en champifién en sedimentos lacustres recientes proximos a la Falla de Anatolia (SE de Tur-
quia), en una region con magnitud sismica potencial en torno a 7. Los materiales deformados son
arcillas, limos y arenas de grano fino en estratos de potencia centimétrica a decimétrica. Scott y Price
(1988) describen estas estructuras en sedimentos lacustres de la cuenca plio-cuaternaria de Burdun,
en el SW de Turquia. Interpretan su origen sismico y las relacionan con magnitudes mdximas entre 5
y 6 presentes en el registro histérico de la regidn. Alfaro et al. (1995) definen estructuras similares,
de 4 cm de potencia como maximo, en sedimentos fluviales del Cuaternario reciente de la cuenca

del Bajo Segura (Alicante), relacionandolas asimismo con terremotos de magnitudes superiores a 5.
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17.3. Discusion

Las estructuras de licuefaccion estudiadas son coherentes, en varios sentidos, con el escena-

rio geotectdnico y paleosismoldgico de la zona:

a) Se localizan a distancias pequefias de las fallas activas que controlan o estructuran las fo-
sas; las del Pleistoceno medio en Los Bafos, a 350-500 m de la falla de Concud; las del Pleistoceno su-

perior, en la terminacion de la falla de Concud, cerca de su relevo con la falla de Teruel.

b) Aparecen concentradas en niveles sedimentarios que tienen cardcter sintectdnico respec-

to a esas mismas fallas.

c) Su desarrollo requiere que se supere un umbral de magnitud sismica M, de 5-5,5 (Seed,
1968; Seed e Idris, 1971; Ambraseys, 1988; Owen, 1996). Por otro lado, el hecho de no haber obser-
vado sintomas de licuefaccién en gravas acotaria los valores de M, por debajo de 7 6 7,5 (Valera et
al., 1994; Rodriguez-Pascua et al., 2004). Esos umbrales son compatibles con la magnitud momento

estimada para la falla de Concud (M,, entre 6,4 y 6,8).

d) La geometria planar de algunos de los diques de arena, con direcciones similares a las de
las fallas principales y a las de fracturas menores en los materiales nedgeno-cuaternarios (paralelas y
perpendiculares a las fallas maestras de ambas fosas), sugiere que la licuefaccion se produce en con-

diciones tensionales coherentes con el campo regional de esfuerzos.

Hay que advertir de que el rango de magnitudes asignado debe ser tratado unicamente co-
Mo una aproximacion, ya que la generacion de las sismitas no sélo depende de la magnitud del terre-
moto, sino de otros factores como el tipo de materiales que han sido deformados, su edad, la
profundidad a la que estaban, la cercania del nivel freadtico en el momento del sismo, o |a historia sis-

mica del sedimento.

En cuanto a la edad de los terremotos que las generaron, a partir de los datos de que dispo-
nemos nuevamente podemos hacer tan sélo una aproximacion. En cuanto a las estructuras del Pleis-
toceno medio, existe una datacién de las tobas que coronan la secuencia sedimentaria de la terraza
fluvial en la que se han encontrado. Dichas tobas (datadas entre 250 +32/-25 y 116 + 4 ka; Arlegui et
al., 2004; Gutiérrez et al., 2008) se encuentran por encima de niveles no deformados que fosilizan las
estructuras, por lo que se podria interpretar que el terremoto que las generd es anterior a dicha
edad, pero sin poder acotarlo. Las estructuras del Pleistoceno superior se encuentran en otro nivel
de terraza; en este caso ha podido datarse el mismo nivel de arenas en el que aparecen las sismitas
(90,5 + 5,3 ka; Lafuente, 2007; Lafuente et al., 2008b). Para que el fendmeno de la licuefaccién de las
arenas se produjera, éstas debian tener todavia un elevado contenido en agua, lo que hace pensar
gue el terremoto tuvo lugar no mucho tiempo después del depdsito de las mismas. Sin embargo, ca-
recemos de una datacion de los materiales no deformados inmediatamente superiores, por lo que

de nuevo la edad del terremoto no queda completamente acotada.

La proximidad de las estructuras a la falla de Concud, asi como la orientacion de aquéllas que
tienen cierto caracter planar, indica que podrian haberse generado debido a un movimiento brusco

de dicha falla. No obstante, no puede descartarse que el origen de dichas estructuras esté en la falla

161



de Teruel, muy proxima también (de hecho, las estructuras halladas en depdsitos del Pleistoceno su-
perior se encuentran en la zona de relevo entre ambas fallas), y con una orientacién compatible con
las estructuras. Hemos de tener en cuenta la recopilacion de Galli y Meloni (1993), segun la cual el
90% de las sismitas de Italia se encuentran a una distancia maxima de 40 km del epicentro del terre-
moto que las generd. En nuestro caso, dentro de ese perimetro se encontrarian tanto la falla de Con-
cud como la de Teruel, e incluso la de la Sierra del Pobo, cuyo extremo sur se encuentra a unos 25
km de los afloramientos de las sismitas. El hecho de atribuirlas al movimiento de la falla de Concud
se hace por cercania, y porque parece que de las tres fallas es la que ha permanecido mas activa du-

rante todo el Cuaternario.
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18. TRINCHERA DE LOS BANOS

18.1. Introduccidn. Prospeccion geofisica preliminar

En la zona de Los Bafios, la trinchera del antiguo ferrocarril minero de Ojos Negros-Sagunto
(actual Via Verde) corta la falla de Concud, proporcionando una seccidn casi perpendicular (ver locali-
zacion en Anexo Il). Se han estudiado unos 25 m de longitud de la trinchera, con una profundidad
maxima de 11,5 m y una direccién promedio N 092° E. Nos hemos centrado en el talud septentrional
(mas completo que el talud enfrentado), que tiene una inclinacidon aproximada de 50° S. La excava-
cion para la via del ferrocarril se realizd hacia 1903, y se encuentra bien preservada, a pesar de tener

paredes bastante irregulares debido a la accién del agua y a pequefios desprendimientos.

Tras la limpieza del talud se ha superpuesto una cuadricula de 2,5 m de lado (dado el tamario
y la irregularidad de la pared) y se han tomado fotografias de detalle de toda la superficie de estudio.
Después se ha procedido al estudio detallado de cada celda de la cuadricula, marcando los niveles y
las estructuras, realizando el dibujo del registro de la trinchera y el muestreo de materiales para da-
tar por OSL, todo ello utilizando un brazo mecéanico para poder acceder a las zonas mas elevadas (ver
Fig. 18.1). Finalmente se ha elaborado el log de la trinchera proyectando la imagen en el plano verti-

cal.

Fig. 18.1. Cuadriculado y estudio de detalle en la trinchera de Los Bafios.
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La trinchera muestra como el Paramo 1 (Mioceno superior) del bloque levantado, afectado
por un pliegue de bending sintético, se pone en contacto con los depdsitos pleistocenos del bloque
hundido. El plano de falla principal tiene una direccion N 170° E y un buzamiento 75° W, mostrando
estrias con cabeceo 75° S. Este plano se ve acompafiado (especialmente en el bloque levantado) por
numerosas fallas normales menores, tanto sintéticas como antitéticas, cuyos planos son practicamen-
te paralelos en las cercanias de la falla principal y adquieren una orientacién mas variable conforme
nos alejamos del mismo. Ya indicamos en el capitulo 10 cémo este patrén puede ser interpretado co-
mo una evidencia de perturbaciones locales del campo de esfuerzos (Arlegui et al., 2006). La relacién
gue muestran las fallas menores y los ejes de esfuerzos inferidos con la estratificacién indica que las
fracturas extensionales se iniciaron en los estratos miocenos cerca de la falla principal, y posterior-
mente (después de que el plegamiento de bending tuviera lugar) se propagaron dentro de los niveles

cuaternarios.

Como se explicard en la interpretacién de eventos, se baraja la hipdtesis de la existencia de
una falla ciega sintética con la principal dentro del blogque hundido, cuya evidencia en la trinchera
seria el suave pliegue monoclinal que aparece a 10-12 m de la traza principal. Para tratar de corrobo-

rar esta hipdtesis, se ha realizado una prospeccién geofisica mediante georradar.

Se han realizado varios perfiles de georradar a lo largo de la Via Verde utilizando distintos
equipos y configuraciones (Fig. 18.2). En los perfiles obtenidos utilizando el equipo de frecuencia cen-
tral de 50 MHz (equipo no apantallado) se pueden definir dos sectores: un sector oriental homogé-
neo y un sector occidental con variaciones geométricas y de comportamiento. En esta segunda zona
se identifica una geometria general plano-cdncava delimitada por dos contactos laterales netos, lo
cual permite definir dos interrupciones superficiales que se contindan en profundidad. Las variacio-
nes de pendiente de los reflectores o las anomalias de geometria hiperbdlica se pueden correlacio-
nar con interrupciones en la estructura de los materiales. En el caso de los perfiles realizados con
equipos apantallados (100 y 250 MHz), la zonacidn que se puede establecer es muy similar, con inte-
rrupciones y cambios de pendiente de reflectores superficiales. En los perfiles realizados con el equi-
po de 100 MHz aparece en el sector central un cambio de buzamiento aparente de los reflectores,
que hacia el W pasa a una interrupcion de alto buzamiento de la estructura. En cuanto a la geo-
metria plano-cdncava que se observaba también en los otros perfiles, se ve que su limite oriental es
una adaptacidn de alto buzamiento de los materiales, mientras que el occidental es un contacto sub-
vertical que individualiza dos zonas con comportamiento diferente a una cota no superficial (mas de

2 m de profundidad).

Durante la adquisicion de datos, se han realizado marcas de posicidn al pasar junto a la falla
y junto al monoclinal que aparece a unos metros al oeste de la misma (flechas rojas y naranjas en la
Fig. 18.2b), de cara a poder contrastar los perfiles con el registro de la trinchera. Comparando los per-
files de georradar con la posicidn de la falla en la trinchera, se aprecia que el mayor contraste se co-
rrelaciona con las calizas miocenas del bloque levantado, que conforman un monoclinal hacia la falla
(buzamiento hacia el W). La falla se identifica como una interrupcién lateral neta de los reflectores y

un cambio neto de las propiedades electromagnéticas de los materiales a un lado y otro. Al oeste de
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Fig. 18.2. Resumen de resultados de la prospeccion geofisica por georradar en la Via Verde a su paso por la trinchera de Los
Bafios. (a) Localizacidn del tramo prospectado. (b) Ejemplos de perfiles de georradar realizados con los tres equipos
utilizados. Flecha roja: posisicion de la anomalia coincidente con la traza de la falla principal; flecha naranja: posicién de la
anomalia atribuible a la posible falla ciega.

165



la falla los reflectores muestran geometrias similares a las observadas en los depdsitos detriticos que
afloran en el bloque superior, con marcados cambios de buzamiento en los materiales mds superficia-
les. En su limite occidental esta estructura se interrumpe en profundidad, apareciendo una anomalia
con geometria hiperbdlica (hacia el metro 10-15 de los perfiles). Este cambio en los reflectores y las
variaciones identificadas en superficie son coherentes con una estructura de tipo fragil no aflorante,
que podria corresponder a la falla ciega cuya existencia se sospechaba al oeste de la falla principal, y

cuyo papel se discutird mas adelante.

18.2. Materiales y edades

En el bloque levantado, El Paramo 1 esta conformado por calizas margosas blancas bien es-
tratificadas, alternando con margas grises que intercalan escasos niveles ricos en materia orgdnica.
En la parte alta del talud, aproximadamente 17 m por encima de la culminacion de la trinchera, estos
carbonatos miocenos se hallan cubiertos en discordancia por la Terraza Media del rio Alfambra, cuya
sucesion sedimentaria estd formada por dos unidades distintas, ya descritas con detalle en el aparta-
do 17.1: a) arenas y conglomerados con estructuras y arquitectura fluviales, de 3-12 m de espesor; b)

toba calcarea con facies tanto masivas como estratificadas, de 2-15 m de espesor.

Dentro de la secuencia pleistocena del bloque hundido se han diferenciado un total de 17
unidades litoldgicas, coetaneas con la actividad de la falla y, algunas de ellas, genéticamente relacio-

nadas con la actividad cosismica (ver Figs. 18.3 y 18.4):

Unidad 1: Depdsitos detriticos de grano fino y conglomerados. Parte inferior: (i) arcilla masi-
va con zonacion de color no estratiforme, que incluye cantos dispersos (@ medio: 1-3 cm, maximo: 7
cm), algunos de los cuales estan orientados paralelamente a la falla; (ii) arena fina de color amarillo
anaranjado, con cantos dispersos redondeados a subredondeados (@ medio: 1-2 cm, maximo: 7cm),
con cementacion de moderada a fuerte; (iii) limo blanco amarillento, carbonatado pero no cementa-
do. Parte superior: conglomerado granosostenido compuesto por clastos heteroliticos, redondeados
a subredondeados; cementacién de moderada a fuerte, con finas drusas cristalinas de carbonato ta-
pizando la mayoria de los cantos. Esta unidad se ha interpretado como una secuencia fluvial. La data-
cion absoluta por OSL arroja una edad de 113,6 + 7,3 ka BP (Lafuente et al., 2010).

Unidad 2: Toba con abundantes restos vegetales, tanto in situ como fragmentados. Intercala
delgadas capas de margas. Los limites inferior y superior son irregulares, por lo que la unidad mues-

tra un espesor variable entre 20y 70 cm.

Las unidades 1 y 2 conforman una secuencia correlacionable con los depdsitos de la Terraza

Media presentes en el bloque levantado, tal como se ha razonado en el capitulo 9.

Unidad 3: Limo de color blanco hueso con base erosiva, que contiene finos fragmentos de to-
ba aparentemente retrabajados y procedentes de la unidad 2. Esta unidad se interpreta como un re-
golito. Tiene una edad medida por OSL de 71,7 £ 5,2 ka (Gutiérrez et al., 2008).
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Unidad 4: Cuerpo sedimentario con forma de cuia, conformado por una grava soportada por
la matriz, débilmente cementada, con clastos de subredondeados a angulares (@ méximo: 15 cm), y
una matriz arenosa a microconglomeratica. Se interpreta como un coluviéon formado esencialmente

por cantos heredados de la Terraza Media.

Unidad 5: Parte inferior: cuerpo de arena con cantos dispersos, de base erosiva. Parte supe-
rior: grava heterométrica granosoportada, moderadamente cementada, con matriz arenosa a micro-
conglomeratica; cantos redondeados a subredondeados, heteroliticos (arenisca, caliza, cuarcita), con

dos modas (@ 1-1,5 y 3-4 cm), y recubiertos por drusas de carbonato andlogas a las de la unidad 1.

Unidad 6: Arena fina de color salmdn-naranja con abundantes cantos heteroliticos entre re-
dondeados y subangulares (@ 3-4 cm, méaximo: 10 cm), algunos de ellos agrupados en dos niveles
principales y con orientacion preferente. El cuerpo sedimentario tiene base erosiva, arrasando parte
de las unidades 4 y 5. En la parte superior del depdsito existe una datacién absoluta por OSL de 64,2
+ 4,4 ka (Gutiérrez et al., 2008).

Unidad 7: Estrecha “rebanada” de material detritico pinzada entre fallas. Consiste en arcilla y
arena fina amarilla con cantos dispersos, y conglomerados con cantos entre redondeados y subre-
dondeados (@ maximo: 8 cm) empastados en una matriz arenosa de grano grueso. Se ha obtenido
una edad absoluta (OSL) de 100,1 + 5,8 ka (Lafuente et al., 2010) a partir de un nivel limoso que apa-
rece a techo de la unidad. Los materiales que conforman esta unidad parecen provenir del depdsito
fluvial de la unidad 1, el cual podria haberse visto atrapado entre las superficies de falla. La edad
OSL, aungue menor, no se encuentra muy lejos de la obtenida para la unidad 1 en la base de la trin-
chera; es posible que la edad se haya visto rejuvenecida debido a contaminacion de los materiales
durante el movimiento de la falla o a exposicion parcial en la parte inferior de la fisura rellena con la
unidad 11.

Unidad 8: Grava con clastos heteroliticos redondeados (@ medio: 2-3 cm, maximo: 8 cm) den-

tro de una matriz arenosa rica en carbonato.

Unidad 9: Grava granosostenida con matriz microconglomeratica-arenosa y cantos principal-
mente carbonatados (@ medio: 3-4 cm, maximo: 8 cm), que pasa gradualmente a arenas rosadas con
cantos y bloques dispersos (@ medio: 2-3 cm, maximo: 15 cm), cuya densidad aumenta hacia la parte
superior. Se interpreta como un depdsito coluvial. Hay disponibles dos edades absolutas por OSL:
62,4 + 6,6 ka en la parte media (Gutiérrez et al., 2008) y 63,7 + 4,0 ka en la parte superior (Lafuente
et al., 2010).

Unidad 10: Conglomerados granosostenidos con niveles arenosos intercalados. Los conglo-
merados tienen matriz arenosa a microconglomeratica y cantos heteroliticos (carbonatos, cuarcita,
arenisca), de subredondeados a angulares, algunos de ellos imbricados. Unidad interpretada como
facies de canal dentro de un abanico aluvial. Las bases erosivas de algunos canales muestran moldes

de estructuras de corriente (flutes) que indican paleocorrientes hacia el SSE.
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Unidad 11: Grava heterométrica con matriz arenosa, que engloba cantos y bloques de con-
glomerado. El bloque mas grande, localizado en la parte superior de la unidad, tiene un tamafio apro-
ximado de 2,5 m, y con toda seguridad proviene de los conglomerados de la Terraza Media del
bloque levantado. El bloque muestra en su interior una secuencia de polaridad normal con dos térmi-
nos: (i) un conglomerado inferior limitado por superficies casi planares probablemente heredadas de
fracturas; (ii) una arenisca superior con alvéolos rellenos con el material de la unidad suprayacente 9.
Todo el depdsito representa un relleno fisural. La parte inferior del depdsito ha arrojado una edad
OSL de 76,6 + 4,8 ka (Lafuente et al., 2010); sin embargo, esta edad es probablemente heredada
(aunque parcialmente rejuvenecida) de los materiales fuente del bloque levantado, por lo que no pa-

rece representar el momento real del relleno fisural.

Unidad 12: Limo arcilloso de color rosado con cantos dispersos (@ 3-9 ¢cm), con algunos can-
tos y bloques de conglomerado similares a los de la unidad 11, y nddulos ligeramente cementados.
Unidad interpretada como un relleno fisural. La parte superior del depdsito ha proporcionado una
edad OSL de 38,6 + 2,3 ka (Lafuente et al., 2010).

Unidad 13: Limo arenoso beige-amarillo, pobremente cementado, con algunos cantos disper-
sos de redondeados a subangulares (@ medio: 2-3 cm, maximo: 10 cm). Unidad interpretada como

un relleno fisural. La parte superior estd datada por OSL en 32,1 + 2,4 ka (Lafuente et al., 2010).

Unidad 14: Arena fina de color naranja con clastos dispersos, y grava soportada por la matriz
con cantos carbonatados subredondeados a subangulares (@ 2-6 cm, maximo 10 cm). La base de la

unidad es erosiva y presenta cicatrices erosivas internas. Interpretada como depdsito coluvial.

Unidad 15: Arena fina anaranjada, ligeramente cementada, y grava soportada por la matriz
con clastos subredondeados a subangulares (@ 2-4 cm, maximo: 15 cm). El depdsito presenta base

erosiva y se interpreta como un coluvion.

Unidad 16: Brecha de falla de color anaranjado compuesta por clastos heteroliticos angula-

res y matriz margosa de color gris claro.

Unidad 17: Brecha a harina de falla de color blancuzco, no cohesiva, compuesta por fragmen-
tos de carbonato procedente de los estratos del Mioceno superior del bloque levantado. En la parte
superior de la trinchera, donde la unidad tiene una anchura de 20-30 cm, son predominantes los clas-
tos angulares de caliza de escala centimétrica. La parte inferior, de sélo 3-4 cm de anchura, es una ha-

rina de falla compuesta por carbonato y particulas de arcilla de 0,1-2 mm de tamafio.

18.3. Interpretacion de eventos

Tras el analisis detallado de la composicién, textura, estructuras sedimentarias, edad y defor-
macién interna de las unidades ya descritas, asi como de su relacién con la falla principal y con super-
ficies menores de falla, se han interpretado un minimo de seis eventos simicos registrados en la
trinchera de Los Bafos (ver Tabla 18.1). Asimismo, se ha reconstruido la secuencia de los eventos de

depdsito y de movimiento de la falla mediante el analisis retrodeformacional del log de la trinchera
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(Fig. 18.5). El plano de movimiento (de orientaciéon 077, 76° S, perpendicular a la falla y paralelo al
vector deslizamiento) es lo suficientemente proximo a la pendiente de la trinchera (orientada 092,
50° S) y al plano del log de la trinchera (092, 90°) para permitir dicha reconstruccion. A continuacion
se explican los argumentos para definir los sucesivos eventos. Debido a las diferencias cinematicas
entre los eventos mas antiguos (U a W) y los mas modernos (X; a Z;), ambos grupos se tratan en

dos subsecciones diferentes.

a) Eventos antiguos (U; a W)

Evento U;. Representado por la ruptura y desplazamiento que afectan a la unidad clastica flu-
vial 1y a la unidad tobacea 2, cortadas en la parte inferior de la trinchera (celda h-1 en la Fig. 18.4;
Fig. 18.6a). Probablemente la deformacién de estos depdsitos es debida a mds de un paleoterremo-
to, pero no han podido ser diferenciados. En efecto, las mesofallas y las ondulaciones observadas en
dichos materiales podrian registrar cualquier episodio sismico dentro de la historia del desplazamien-
to de la falla comprendido entre la sedimentacién de las unidades 1y 2 y la erosion en la base de |a
unidad 3. Esto implica un largo periodo de tiempo, de unos 30-40 ka, que esta representado de ma-
nera confusa en el registro de la trinchera, pero que debe ser considerado dentro de la historia com-
pleta de actividad de la falla, como se discutirda mas adelante. En consecuencia, el evento designado
como U, debe entenderse convencionalmente como el ultimo dentro de ese periodo, postdatado
por la unidad 3 (71,7 + 5,2 ka BP) que yace discordante sobre las unidades deformadas 1y 2. No es
posible estimar el desplazamiento asociado a este evento a partir del registro geoldgico en la trinche-

ra.

Evento V,. Representado por el depdsito de la unidad 4 (celda h-ll; Fig. 18.6b), que por su
geometria, disposicidon y granulometria ha sido interpretada como una cufia coluvial acumulada co-
mo consecuencia del movimiento en la falla F2. La composicion, redondez y tamafio de los cantos in-
dican que su origen esta en la Terraza Media que corona el bloque levantado, a escasos metros de
distancia. En un pequefio volumen se ha acumulado una gran densidad de cantos de tamafo supe-
rior a 10-20 cm, que constituye una clara anomalia respecto a las unidades de su entorno, lo que su-
giere que su depdsito se produjo por gravedad y de forma rapida tras el terremoto. Este evento pudo
producirse desde inmediatamente después de 71,7 + 5,2 ka (edad del techo de la unidad 3) y hasta
mucho antes de 64,2 * 4,4 ka BP (techo de la unidad 6). Lamentablemente, la textura de la cuia colu-

vial impide su muestreo para datarla por OSL.

Una aproximacion inicial del desplazamiento producido durante el evento V se puede reali-
zar asumiendo que la altura del escarpe inicial era aproximadamente el doble del espesor maximo de
la cufa coluvial (criterio sugerido por McCalpin, 1996, p. 124). Su espesor cerca la superficie de falla
(95 cm) indicaria entonces la existencia de un escarpe de casi 2 m de altura. Sin embargo, un andlisis
mas detenido sugiere que el desplazamiento cosismico pudo ser mayor. Asi, inferimos que la unidad
6 se acumuld antes de que tuviera lugar el evento W, dado que todo su espesor esta afectado por la
falla F1 que corta la cufia coluvial. Si asumimos que la erosidon que predata la unidad 3 niveld el escar-

pe de falla inicial (como se discutird después), el espacio total de acomodacion para las unidades 4 y
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Fig. 18.5. Secuencia evolutiva de desplazamiento-sedimentacion en la trinchera de Los Bafios, basada en el andlisis retro-
deformacional del log. El bloque inferior se ha mantenido arbitrariamente fijo y sin deformar. Ver explicacién en el texto.
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6 (2,6 m en las proximidades de la falla) se debio crear en el evento V. Esto implicaria un salto neto,

teniendo en cuenta el buzamiento de la falla y el cabeceo del vector deslizamiento, cercano a 2,7 m.

Evento W;. Representado esencialmente por la ruptura y desplazamiento de la cufia coluvial
producido por la falla F1 (celda h-ll; Fig. 18.6b). Muy probablemente, también se movio la falla F3,
cortando el siguiente cuerpo sedimentario (unidad 9) y conformando el limite occidental del relleno
fisural designado como unidad 11 (la falla F3 debe por tanto predatar el evento X; que produjo la fi-
sura y que se explicard mas adelante). Las fracturas menores con buzamiento hacia el E que cortan
las unidades 5y 6 (celdas g-Il y h-1l) podrian ser debidas también a este evento, aunque no tienen un
salto apreciable. El horizonte del evento mas probable es el techo de la unidad 6, con una edad de
64,2 + 4,4 ka BP. En cualquier caso, el evento debe ser mas antiguo que la parte superior de la unidad
9 (63,7 £ 4,0 ka).

Fig. 18.6. (a) Detalle de los
materiales involucrados en
el evento (o eventos) U. (b)
Cufia coluvial formada como
respuesta sedimentaria al
evento V, cortaday
desplazada por el evento W.
(c) Fisuras abiertas en los
eventos X, Yy Z, rellenas por
. material caido del bloque
levantado.
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Como primera aproximacién, el salto minimo segun el buzamiento asociado al evento W,

podria igualar la separacion (salto aparente) medida en la falla F1 (0,7 m; celda h-I1). Sin embargo, te-

niendo en cuenta también el papel de la falla F3 y siguiendo el mismo razonamiento que en el even-

to Vg, se puede inferir que el espacio de
acomodacion para aproximadamente la mitad
del depdsito de la unidad 9 fue creado por la
combinaciéon del desplazamiento vertical de
ambas fallas. El bloque mas grande que existe
dentro de la unidad 11 muestra alvéolos en su
parte superior. Esto sugiere que, una vez caido
el bloque dentro de la fisura, su parte superior
quedd sobresaliendo por encima de la superfi-
cie de la ladera y sufrié meteorizacién antes de
ser cubierta por la parte superior de la unidad
coluvial 9. El hecho de que el mismo coluvién
aparezca a ambos lados de la “cabeza” del blo-
que y rellene los alvéolos refuerza esta hipéte-
sis. De acuerdo con esta interpretacion, el
techo de la fisura abierta, es decir, el techo del
escarpe producido por las fallas F1 y F3, estaba
aproximadamente en el punto P1 de la Figura
18.7. Ello permite estimar un desplazamiento
neto de 2,6 m para el evento W;,. Como alter-
nativa, una parte de este desplazamiento total
pudo ser acomodado durante el intervalo de
tiempo transcurrido entre los eventos V, y W,
tanto por deslizamiento asismico como por sis-
mos menores no reconocibles, como se discu-
tirda mas adelante. Con esta idea en mente, el
valor de 2,6 m calculado debe ser considerado
Unicamente como un maximo para el desliza-

miento cosismico neto.

b) Eventos mas modernos (X; a Z;)
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Fig. 18.7. Detalle del log de la trinchera donde se
muestran las separaciones utilizadas para calcular los
vectores de deslizamiento.

Posteriormente al evento W,, el estilo de la deformacién superficial cambio, de forma que

los siguientes tres paleoterremotos se asocian tanto a desplazamiento segun el plano de falla como a

apertura fisural. El registro de los tres eventos estd constituido por sendas fisuras encadenadas, relle-

nas por material caido desde el escarpe del bloque levantado (unidades 11, 12 y 13) y cubiertas por

depdsitos de ladera. Esta diferencia en el tipo de registro geoldgico de los sismos sugiere un cambio
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en el comportamiento cinematico de la falla, probablemente causado por la activacidn de una segun-
da superficie de rotura ciega en el bloque hundido, a unos 10-12 m de distancia al oeste de la falla
principal. Ya hemos discutido como la existencia de esta segunda falla puede ser inferida a partir del
suave plegamiento monoclinal sintético que deforma las unidades 4 y 5 (ver la convexidad de los con-
tactos en las celdas e-l, f-I, e-ll y f-Il de la Fig. 18.4) y a partir de la anomalia en profundidad que
muestran los perfiles de georradar. Esta hipdtesis concuerda con el estilo estructural general de |a fa-
lla de Concud, representada por la combinacion de una falla principal normal de elevado angulo con

fallas sintéticas subsidiarias y un monoclinal fallado.

Evento X;. Representado por un relleno fisural (unidad 11) que incluye cantos y bloques de
conglomerado provenientes de la Terraza Media del bloque levantado (celdas h-lll y h-1V, Fig. 18.4;
Fig. 18.6c). Es destacable la escala métrica del bloque mas grande, de seccidn casi triangular, que apa-
rece en la parte alta de la fisura y que es cubierto por el coluvidn de la unidad 9. La cara externa de la
fisura esta formada por la superficie de falla que corta la cufia coluvial (unidad 4) y que limita las uni-
dades 7 y 8, separdndolas del resto de los materiales del bloque hundido. Esta superficie fue separa-
da de la cara interna de la falla, y su buzamiento original sufrié una rotacién (en sentido antihorario,
vista desde la posicion del observador) conforme aquélla se movia. Esta relacidn evita confundir este
evento con el evento W,. La edad del paleoterremoto X; esta acotada por las mismas edades OSL
que el evento anterior (64,2 + 4,4 kay 63, 7 + 4,0 ka BP). Esto obliga a incluir en los calculos, con es-
pecial importancia en este caso, el rango de error asociado a cada datacién; de no hacerlo asi, impli-

caria que ambos eventos tuvieron lugar en menos de 1 ka.

Evento Y. Representado por un relleno fisural (unidad 12) similar al anterior, aunque de me-
nor tamafio (celdas h-V y h-VI; Fig. 18.6c). La cara externa de la fisura representa la superficie de una
falla previa (F4), a cuyo pie se habria acumulado el coluvion de la unidad 9 (celdas h-IV y h-V). La da-
tacion OSL de la parte superior de la fisura (38,6 + 2,3 ka BP) debe ser considerada como una buena

aproximacion a la edad del evento sismico.

Evento Z;. También representado por un relleno fisural (unidad 13; celdas i-V e i-VI; Fig.
18.6c), cuya matriz de color beige-anaranjado es facilmente distinguible de la unidad 12. El evento
sismico debid de suceder en un momento cercano a la edad OSL obtenida en la parte superior del re-
lleno (32,1 + 2,4 ka BP).

Inferir los desplazamientos cosismicos a partir de la geometria de las fisuras depende de la
interpretacién de su vector de apertura, y por tanto del modelo cinemdtico considerado para el con-
junto falla-monoclinal. En nuestro caso, de los modelos representados en la Figura 15.5 (Lafuente et
al., 2010), aquéllos basados en una Unica falla (b y d) deben ser descartados; nuestras fisuras no
estdn asociadas a una variacién significativa del buzamiento de la falla, y tampoco a la cresta del mo-
noclinal. También el modelo f debe ser desechado, ya que las fisuras observadas no tienen seccién
romboidal sino triangular. Asi, el modelo cinematico mas apropiado para nuestro caso es el g, ya que
es el Unico que de manera razonable concuerda con: (i) la geometria planar de la falla principal; (ii) la
forma de cuiia de las fisuras; (iii) la rotacion sintética de fallas previas (como F1, F2 y F3), que puede

ser interpretada como resultado de una cizalla simple paralela a las capas.
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En el modelo g, el médulo del vector apertura en la parte superior de la fisura podria igualar
el desplazamiento neto en la falla ciega en el caso de un modelo geométrico puro de pliegue en kink,
en el cual el buzamiento del monoclinal refleja estrictamente el buzamiento de la falla (como en el
esquema f). En los casos reales en que ese buzamiento se atenta hacia la parte superior el vector
apertura tiende a decrecer porque el exceso de longitud disminuye. Por tanto, el vector apertura sé-
lo representa un minimo estimado del desplazamiento cosismico neto. Por otro lado, este vector no
puede ser simplemente medido como la anchura maxima o la separacion de la fisura en el log de la
trinchera. Primero, esa distancia no debe ser tomada horizontal, sino paralela a la estratificacién de
las unidades pre-evento (que buza 15-20° en nuestro caso). Segundo, la distancia debe ser corregida
teniendo en cuenta las relaciones angulares entre: (i) la direccién de la falla, N 170° E; (ii) el azimut
del deslizamiento, es decir, la direccién de transporte del bloque superior, vy (iii) la direccion de la trin-
chera, N 092° E. Si asignamos la misma direccion de transporte a la falla ciega que a la falla principal
(N 215° E), las separaciones medidas en nuestro log (d,, d, y d, en la Figura 18.7) deben ser multipli-
cadas por un factor corrector de 1,38 (= sen 78° / sen 45°). Esto da lugar a los siguientes mdédulos de
vectores apertura para los eventos mas jévenes registrados en la trinchera de Los Bafios: evento X; :
2,8 m; evento Y,: 1,4 m; evento Z;: 1,2 m. En cambio, si suponemos que la falla ciega se movié como
una falla normal pura (con direccién de transporte N 260° E), deberiamos multiplicar por un factor
corrector de 0,98 (sen 78°), por lo que los vectores apertura seran menores: evento X;: 2,0 m; evento
Yg: 1,0 m; evento Z;: 0,9 m. La estimacion puede ser acotada usando una aproximacién diferente:

considerando que el salto total en la falla ciega debe ser igual a |la suma de los tres desplazamientos

1,1k 1.1

LR k¥ |11

Tabla 18.1. Resumen de la sucesién de eventos sismicos registrados en la trinchera de Los Baiios.
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cosismicos. Este salto total, como se ha inferido a partir de la amplitud del pliegue monoclinal aflo-
rante, es de unos 4,4 m. Este valor se encuentra dentro del rango de las sumas de los vectores aper-
tura de acuerdo con las ya mencionadas hipdtesis extremas (5,2 y 3,8 m, respectivamente), lo cual
apoya nuestro modelo cinemdtico. En consecuencia, interpretamos que distribuyendo el desplaza-
miento total en tres cantidades proporcionales a las anchuras medidas en las fisuras, y asumiendo un
valor de 4,4 m como desplazamiento neto total, se obtiene la estimaciéon mas probable para los tres

desplazamientos cosismicos: evento X;: 2,3 m; evento Yg; 1,1 m; evento Z;: 1,0 m.

18.4. Discusion

La sucesion paleosismica inferida en la trinchera de Los Bafos dentro de la historia de movi-

miento de la falla de Concud

La sucesion de eventos sismicos (U, a Z; ver Tabla 18.1) interpretados en la Trinchera de Los
Bafos (incluyendo la identificacion, datacion y estimacidn de los saltos cosismicos) proporciona una
valiosa informacidn para caracterizar la actividad paleosismica reciente de la falla de Concud durante
el Pleistoceno superior. El evento U; no debe ser considerado al mismo nivel que los otros en la re-
construccién global, ya que (i) lo mas probable es que represente mas de un evento, y (ii) el rango de
edad asignado es demasiado amplio en comparacién con la precisién de los eventos Vg a Z,. Asi, la
sucesion sismica compuesta por los cinco eventos de edades relativamente bien definidas (V; a Z;)
puede ser considerada como el resultado mas razonable de nuestro estudio paleosismico. En conse-
cuencia, calculando cinco eventos entre 71,7 £ 5,2 y 32,1 + 2,4 ka BP, se obtiene un periodo de recu-
rrencia medio de 7,9 + 1,5 ka. Los saltos cosismicos netos estimados se encuentran entre 1,0y 2,6 m,

con un valor medio de 1,9 m.

La sucesioén sismica descrita queda sintetizada en el diagrama tiempo-desplazamiento acu-
mulado de la Figura 18.8, representada por las lineas negras gruesas. Este diagrama se ha elaborado
considerando los valores mas probables de desplazamiento cosismico, ya discutidos anteriormente,
asi como las edades que resultan mas apropiadas para cada evento (siempre a partir de las edades
OSL y teniendo en cuenta sus respectivas barras de error). En particular, debido a la casi superposi-
cién de edades OSL para los eventos Vg, W y X;, hemos tenido que recurrir a los extremos del rango
de error para poder distribuir lo mejor posible su posicién en el tiempo; esto da como resultado eda-
des de alrededor de 68, 64 y 60 ka, respectivamente. En el caso del evento U, al desconocer con pre-
cision su edad, hemos utilizado la edad del nivel que postdata el evento, presuponiendo que su edad
se aproxima a la de éste. Este diagrama nos permite estimar una tasa de movimiento media de 0,25
mm/a para el periodo analizado, lo cual concuerda bien con la tasa general de movimiento calculada
desde el Pleistoceno medio para el total del desplazamiento de la Terraza Media del rio Alfambra
(0,16-0,33 mm/a). Sin embargo, existe una notable diferencia entre la primera y la segunda parte de
la sucesion (0,63 mm/a y 0,08 mm/a, respectivamente), lo que sugiere una historia de desplazamien-

toirregular.
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Fig. 18.8. Diagrama tiempo-desplazamiento
acumulado para la secuencia de eventos
registrados en Los Bafios. Negro: diagrama para
los eventos reconocidos. Rosa: calculo de las
tasas de desplazamiento total y parciales. Gris:
diagrama considerando el evento inferido X’ (ver
explicacion en el texto). Azul: tasas de
40 0 0 desplazamiento considerando el evento X'.

“ll

&0
Edad (ka)

Esta disminucién en la tasa de movimiento coincide aproximadamente con el cambio en la ci-
nematica de la deformacién superficial, es decir, la transferencia del desplazamiento desde la falla
principal a la falla ciega contigua. La activacion de esta falla sintética subsidiaria es la responsable del
plegamiento de los materiales previamente desplazados, asi como de la apertura de las fisuras en la
parte superior de la falla principal. Estas relaciones estructurales indican que el estilo de deforma-
cion (segun los tipos propuestos por Powell, 1873 y McCalpin, 2005) de la falla de Concud cambia no
solo lateralmente, con se ha descrito anteriormente, sino también en el tiempo, desde una falla nor-
mal simple de alto angulo a fallas sintéticas escalonadas. Dentro de la evolucidn cinematica de la es-
tructura general, el monoclinal sintético fallado que deforma las calizas margosas del Paramo 1 en el
bloque inferior, no desarrollado en la Terraza Media del rio Alfambra que se apoya discordante sobre
las mismas, representa una etapa de predominio de plegamiento de adaptacion previo al Pleistoceno
medio. Por tanto, puede dibujarse una cierta evolucion temporal desde un monoclinal fallado produ-
cido por bending sintético, a través de una falla normal simple de alto angulo, hacia un sistema de fa-

[las sintéticas escalonadas.

La sucesion paleosismica reconstruida sélo representa a una pequefia ventana temporal den-
tro de la evolucion pleistocena completa de la falla. Postdata el periodo de actividad definido de for-
ma simplificada como “evento” Uy, el cual representa realmente un niimero desconocido de pulsos
sismicos sucedidos durante la laguna cronoestratigrafica entre 113,6 = 7,3 y 71,7 + 5,2 ka BP.
Ademas, predata otro periodo desconocido desde los 32,1 + 2,4 ka PB hasta |a actualidad, cuyo regis-
tro geoldgico también esta ausente en la trinchera. Sera (til tener en mente que el desplazamiento
total sufrido por la Terraza Media del rio Alfambra (unidad pleistocena mas antigua del area) ha sido

de hecho distribuido entre esos tres periodos.
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Marco de la evolucion morfosedimentaria: ¢ un evento adicional?

El registro paleosismico representado en la trinchera de Los Bafios debe encuadrarse en el
marco de la evolucidn morfosedimentaria del valle del Alfambra, en concreto dentro de los periodos
alternantes de agradacidn e incisiéon que dieron lugar al conjunto de las terrazas fluviales encajadas.
Después del periodo de acrecion responsable de los depdsitos clasticos y de toba de la Terraza Me-
dia, estos fueron incididos por el encajamiento fluvial a partir del transito Pleistoceno medio-supe-
rior (Godoy et al., 1983, Moissenet, 1985), que finalmente dio lugar al salto morfolégico de 25 a 38
m que separa ese nivel de las terrazas inferiores. El primer pulso de encajamiento pudo removilizar
parcialmente la secuencia sedimentaria del bloque hundido en la trinchera de Los Bafios, lo cual
podria explicar: (i) la potencia extremadamente pequefia de la unidad 2 (0,2-0,7 m) en comparacién
con su equivalente en el bloque levantado (2-15 m); (ii) la base erosiva de la unidad 3 (ver Figs. 18.3
y 18.4), asociada al retrabajamiento de la toba de la unidad 2, vy (iii) la laguna cronoestratigrafica en-
tre 113,6 £ 7,3y 71,7 £ 5,2 ka BP.

Este episodio de incisidon es esencial para comprender el significado del registro geoldgico
completo en la trinchera de Los Bafios. Durante el encajamiento a través de la falla de Concud, el rio
Alfambra debié de erosionar de igual manera tanto el bloque hundido como el levantado (el contras-
te litoldgico no es lo suficientemente acusado para justificar ninguna erosién diferencial notable).
Por tanto, la superficie de erosién que predata la unidad 3 debid de nivelar el escarpe de falla, de mo-
do que el espacio de acomodacioén total para las unidades 4, 5, 6 y 9 hubo de ser originado por suce-
sivos saltos de la falla posteriores. Esta suposicion resulta esencial para la interpretacion de los saltos

cosismicos de los eventos V; y W, como se ha explicado anteriormente.

La sedimentacién de las unidades 4, 5, 6 y 9 representa el principal periodo posterior de agra-
dacidn registrado en la trinchera. Su edad, acotada por las dataciones OSL de 71,7 + 5,2 y 63,7 + 4,0
ka BP, coincide con un periodo climatico favorable, evidenciado por sistemas fluviales de esa edad
que se encuentran bien estudiados en la Cuenca del Ebro. Las terrazas correlacionadas con la maéxi-
ma extension de los glaciares pirenaicos durante la fase glaciar ocurrida hace 64 + 11 ka son las mas
extensas tanto en el valle del Cinca (61 + 4 ka) como en el valle del Gallego (68 + 7 ka), indicando un
fuerte incremento en la descarga fluvial y en la disponibilidad de sedimentos relacionada con la tran-

sicion a la deglaciacion (Lewis et al., 2009).

La subsidencia que permitid la sedimentacion de las unidades 4, 5, 6 y 9 se ha atribuido esen-
cialmente a los eventos V; y W;. Sin embargo, considerando el desplazamiento relativamente grande
que les corresponderia de esta manera, y la existencia de un espesor adicional (mitad superior de Ia
unidad 9) que no se ha asociado a ningun salto de la falla, no podemos descartar: (i) un evento adi-
cional asociado al movimiento de la falla F4 (Figs. 18.6 y 18.7) antes de la apertura de la segunda fisu-
ra (es decir, previo al evento Y), el cual deberia haber ocurrido bien inmediatamente antes
(hipotético evento X;'), o incluso antes del evento X; (hipotético evento Wy’); (ii) un nimero de even-

tos menores no reconocidos entre los sismos principales, o (iii) episodios de creep intersismicos.

Segln nuestro punto de vista, a pesar de la ausencia de evidencias estructurales directas, la

alternativa mas realista es la existencia de un evento adicional X', mientras que la hipétesis del creep
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parece improbable atendiendo al comportamiento fragil que revelan las rocas de falla. Incluyendo un
hipotético evento X;' (con una edad aproximada comprendida entre los 60 y los 39 ka y un desplaza-
miento neto de alrededor de 2,5 m) se podrian resolver: (1) el ya indicado problema del espacio de
acomodacidn extra para la mitad superior de la unidad 9 antes del evento Y,; (2) el largo periodo de
quietud sismica entre los eventos X; e Y, que podria asi dividirse en dos periodos intersismicos. Esto
daria lugar a: (i) una curva desplazamiento-tiempo mas regular (linea gris en la Figura 18.7), con una
tasa media de desplazamiento de 0,31 mm/a, y (ii) un recélculo del periodo de recurrencia medio

(ahora 6,7 + 1,3 ka) y del salto cosismico neto (2,0 m).

El registro sedimentario fue finalmente interrumpido o eliminado por erosiéon desde hace
aproximadamente 40-30 ka, mientras continud el encajamiento del rio Alffambra, desarrollandose el
subnivel mas bajo de la Terraza Inferior, asi como el fondo aluvial holoceno. No existen evidencias pa-
leosismicas en Los Bafios para ese periodo, aunque veremos como puede obtenerse informacién del
mismo en las trincheras de El Hocino y de Masada Cociero (situada esta ultima en la margen opuesta

del valle del Alfambra), estudiadas a continuacion.

Discusidn de interpretaciones previas

El mismo afloramiento de Los Bafios habia sido estudiado e interpretado previamente por
Gutiérrez et al. (2008). Dichos autores interpretan Unicamente cuatro eventos en la trinchera, que
serian correlacionables con nuestros eventos V;, Xg, Yg ¥ Zg. Los tres dltimos lo son en términos abso-
lutos, puesto que estdn basados en la misma interpretacién de los rellenos fisurales que nosotros
asumimos. Por otra parte, Gutiérrez et al. (2008) aportan en su trabajo valiosas dataciones por OSL
para la parte inferior y media de la secuencia sedimentaria sintectdnica, si bien no alcanzan a acotar

la edad de los ultimos eventos.

Ademas de la discrepancia en el nimero de eventos paleosismicos entre ambos trabajos,
existe una diferencia esencial en la interpretacidn de las unidades aqui descritas como 1, 2 y 3. En es-
te trabajo, el conjunto formado por las unidades 1y 2 (conglomerado y toba, respectivamente) ha si-
do correlacionado con la secuencia sedimentaria de la Terraza Media que aparece en el bloque
levantado, siguiendo asi la misma interpretacidon que con anterioridad habian hecho o asumido impli-
citamente distintos autores (Godoy et al., 1983; Moissenet, 1985; Simdn y Soriano, 1993; Simon et
al., 2005). Entendemos que dicha correlacion se ve apoyada por la nueva datacion OSL aportada por
nosotros para la unidad 1 (113,6 + 7,3 ka), que esta proxima a la obtenida previamente para la toba
del bloque levantado mediante U/Th (169 + 10 a 116 + 4 ka; Arlegui et al, 2004); teniendo en cuenta
la diferencia de métodos empleados, la proximidad cronoldgica puede considerarse razonable. Gutié-
rrez et al. (2008), por el contrario, se basan en la edad obtenida por ellos en la unidad 3 (71,7 £ 5,2
ka), y en la apreciacion de que dicha unidad 3 no es sino la parte superior de la toba, para concluir
gue ese conjunto de conglomerado y toba no puede corresponder a la Terraza Media, que seria mu-
cho mas antigua. En nuestra opinion, la unidad 3, compuesta por limo y fragmentos de toba y con
una estructura prismatica, puede considerarse un regolito, constituido por material retrabajado (y

por tanto rejuvenecido) procedente de la unidad 2. Por tanto, la edad OSL obtenida en esa unidad no
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puede ser extrapolada a la secuencia fluvial infrayacente, con la que no guarda continuidad sedimen-
taria; solo representa el momento de erosién y retrabajamiento de la toba de la Terraza Media duran-

te el periodo de incisidn fluvial del transito Pleistoceno medio-superior.

En una discusidon mas reciente, Gutiérrez et al. (2011) muestran dudas asimismo acerca de |a
existencia de la cuiia coluvial fallada en la que basamos la interpretacion de los eventos V y W. Estos
autores afirman que se trata en realidad de dos cuerpos sedimentarios distintos, limitados en parte
por superficies erosivas y cuya geometria original podria no haber sido cuneiforme. No obstante, re-
petidas observaciones nos llevan a corroborar nuestra interpretacion (Lafuente et al., 2011): (i) se tra-
ta de un solo cuerpo sedimentario con caracteristicas texturales y composicionales homogéneas; (ii)
presenta una clara seccién en cuifia, y (iii) la concentracién andmala de grandes cantos desprendidos
del retazo de Terraza Media del bloque levantado supone una singularidad notable en el conjunto se-

dimentario (ver Fig. 18.6b).
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19. TRINCHERAS DE EL HOCINO

19.1. Introduccion. Prospeccién geofisica preliminar

En la zona central de |a falla de Concud, en el tramo donde ésta muestra una traza cartografi-
ca doble, se han excavado dos trincheras a fin de completar el estudio paleosismoldgico. Se hallan en
un campo de labor en el paraje conocido como El Hocino, unos 3 km al norte de la localidad de Con-
cud (ver localizacion en Anexo IlI). Ambas atraviesan la traza sur de la falla, que en esta zona queda

unos 500 m al SW de la traza norte y de la base del escarpe morfoldgico principal.

Se eligid este lugar para la apertura de las trincheras debido a que en un barranco adyacente
al NW (ramal oriental del Barranco del Monte) puede observarse dicha traza sur, que en realidad
estd compuesta por al menos dos superficies individuales de rotura. De estas dos, la que aparenta te-
ner mas salto pone en contacto areniscas del Tridsico inferior con materiales detriticos nedgenos
(probablemente del Rojo 2) flexionados en un pliegue de arrastre de amplitud decamétrica (Fig.
19.1b). Dentro del bloque superior, el Neégeno se encuentra de nuevo cortado por una segunda fa-
lla, que lo pone en contacto con depdsitos aluviales pleistocenos. Tanto las areniscas tridsicas como
los detriticos nedgenos aparecen cubiertos en discordancia por los depdsitos aluviales pleistocenos
modelados en glacis que forman el piedemonte, de pequefio espesor (alrededor de 1,5 m) en el blo-
gue levantado y aumentando su potencia en el hundido (hasta 7 m). La parte superior de estos depd-
sitos ha sido datada por OSL en el bloque levantado de la falla. La edad obtenida son 48,9 + 4,4 ka,
pero el retrabajamiento artificial sufrido por la superficie de glacis (roturada para el cultivo) hace que

la datacién no resulte completamente fiable.

En la prolongacion de dichas fallas hacia el SE se observé que la superficie de glacis presenta
un escalén topografico bastante rectilineo, subparalelo al escarpe de falla principal. Varios perfiles to-
pograficos transversales al mismo han permitido calcular un desnivel de entre 5,0 y 6,3 m (Fig. 19.1).
El escaldn se halla tapizado por un depdsito coluvial de pequefio espesor (en general, inferior a 1 m)
y que muestra claros signos de retrabajado antrdpico. La presencia de este escaldn sugeria una activi-
dad de la falla posterior al modelado principal del piedemonte, que podria tal vez expresarse median-
te deformaciones de los depdsitos a poca profundidad, y seria por tanto susceptible de estudio

mediante la apertura de trincheras.

A fin de elegir la ubicacion mds idonea para las trincheras, se ha realizado una campafia de
prospeccion geofisica, mediante las técnicas de magnetometria, electromagnética (EM) y georradar
(GPR), apoyada asimismo en los perfiles topograficos de detalle. El objetivo de dicha campafia ha si-
do localizar con mas precision la falla y empezar a reconocer la geometria de la misma. Para la pros-
peccion por magnetometria y EM se ha realizado un barrido de una zona bastante amplia, mientras
que los perfiles de GPR se han restringido a una zona mds pequefia, teniendo en cuenta la estructura
geoldgica reconocida en el Barranco del Monte y los resultados preliminares de las técnicas anterio-
res. Se han realizado un total de cuatro perfiles de georradar (ver Fig. 19.2a), haciéndolos coincidir

con los perfiles topograficos de detalle realizados previamente.
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Fig. 19.1. (a) y (b) Fotografia y corte geoldgico en el afluente oriental del Barranco del Monte. Puede observarse el escalén
en la superficie de glacis, asi como las dos fallas normales que conforman la rama sur de la falla de Concud. (c) Ejemplo de
perfil topografico levantado en direccidn transversal al escalén topografico, al este del barranco y muy préximo a la
Trinchera H2. Se incluye calculo del desplazamiento aparente que afecta a la superficie de glacis. Ver situacion en el mapa
de la Fig. 19.4.

Los datos obtenidos mediante la prospeccién magnética y EM muestran una serie de alinea-
ciones de cambios con una orientacidon general NW-SE (Fig. 19.2b,c). La alineacion principal presenta
un dipolo magnético en intensidad y gradiente de campo magnético que separa una zona con mayor
intensidad residual relativa al norte de dicha alineacién. Por otro lado, y asociado a este cambio de
intensidad de campo magnético, se identifica un incremento de la conductividad aparente, definien-

do una franja de orientacién paralela a los dipolos magnéticos.

La prospeccidn por georradar se ha centrado en la caracterizacion geométrica tanto de los di-
polos magnéticos identificados como de los sectores con mayor conductividad eléctrica aparente.
Los perfiles tienen una orientacién NNE-SSW, perpendiculares a las alineaciones de anomalias. Los
perfiles de georradar permiten diferenciar medios de comportamiento homogéneo (con reflectores
subhorizontales o ausencia de reflexiones significativas) de aquellos otros sectores donde se identifi-
can variaciones geométricas entre reflectores y cambio del aspecto de los perfiles (ver ejemplo para

el perfil 2 en la Fig. 19.3e).
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Fig. 19.2. (a) Ortofoto de la zona prospectada en El Hocino, con la situacion de los perfiles de georradar (linea amarilla) y
topogréficos (linea discontinua azul). (b) Mapa de anomalia residual de campo magnético obtenido mediante la
prospeccion magnética. (c) Mapas de conductividad aparente y de susceptibilidad aparente obtenidos mediante la
prospeccién EM.

La comparacién de los datos obtenidos mediante las distintas técnicas aplicadas permite es-
tablecer una correlacidn entre dipolos magnéticos, interrupciones en los perfiles de georradar, cam-
bios laterales de la susceptibilidad aparente e incrementos locales de la conductividad aparente (Fig.
19.3). Esta correlacidn muestra que el par negativo de los dipolos magnéticos de tipo agudo se locali-
za en la proyeccidon de las interrupciones de la estructura inferibles de los perfiles de georradar. En
cuanto a la conductividad eléctrica aparente, las anomalias se desarrollan de forma rapida, con un in-

cremento local de la misma en las proximidades de las interrupciones detectadas con el georradar.

Ademas de estas correlaciones, existen algunas variaciones en las alineaciones descritas. Por
un lado, la anomalia magnética muestra un desdoblamiento en el sector centro-oriental de la zona
prospectada (con dos dipolos magnéticos consecutivos), siendo el meridional el de mayor desarrollo
y el que coincide con la anomalia de conductividad eléctrica. Este desdoblamiento de la anomalia
magnética comienza donde un pequefio barranco atraviesa la zona prospectada (barranco que sigue,

a su vez, una anomalia magnética). No obstante, el aspecto mas relevante es que, independiente-
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mente de la anomalia asociada al propio barranco, las alineaciones de las anomalias (magnetometria
y EM) cambian ligeramente de direccidn, y la anomalia magnética se desdobla en dos dipolos al E de
dicho barranco. En este sector oriental, la anomalia de conductividad se mantiene al S de las ano-
malias magnéticas de mayor desarrollo, mientras que la anomalia magnética septentrional no apare-
ce asociada a una anomalia de conductividad. Esto parece indicar que es la anomalia meridional la
que implica mayor contraste del estado y tipo de los materiales, mientras que la septentrional se rela-

ciona con un cambio de la susceptibilidad.

PERFIL 2

Fig. 19.3. Resumen de los resultados geofisicos obtenidos para el perfil 2, con la correspondiente correlacién de anomalias.
Las flechas rojas marcan la posicion de las anomalias detectadas con cada técnica. (a) Gradiente vertical de campo
magnético. (b) Conductividad aparente; cada linea representa la conductividad utilizando una frecuencia distinta. (c)
Susceptibilidad aparente utilizando distintas frecuencias. (d) Campo magnético residual. (e) Perfiles de georradar obtenidos
utilizando antenas de diferentes frecuencias.
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Es posible establecer una correlacion entre las fallas observadas en el afloramiento del Ba-
rranco del Monte (al W de la zona prospectada; Fig. 19.1) con las alineaciones de las anomalias de-
tectadas. Los dipolos magnéticos y la interrupciéon de la estructura inferida de los perfiles de
georradar indican un cambio de la estructura y comportamiento de los materiales préoximos a la su-
perficie, coherentes con una deformacién de tipo fragil asimilable a una de las fallas existentes en el
barranco. Las anomalias de conductividad eléctrica se identifican en las proximidades de dichas inte-
rrupciones. El pequefio giro de la alineacién de anomalias en el sector centro-oriental parece indicar
que es a partir de esa zona donde la discontinuidad cambia de direccién. Por otra parte, las ano-
malias menores detectadas sugieren un desdoblamiento de la estructura, como ocurre en muchos lu-
gares a lo largo de la traza de la falla de Concud, de forma que existirian bajo el coluvion que tapiza
el escaldn dos superficies de rotura. El mapa de la Fig. 19.4, elaborado a partir del reconocimiento de
campo y de los resultados de la prospeccidn geofisica descritos, resume los elementos mas significati-

vos del contexto geoldgico y geomorfoldgico en el que se excavaron las trincheras.

Fig. 19.4. Mapa geoldgico-geomorfolégico de detalle del entorno de las trincheras de El Hocino. Se muestra la situacién del
corte geoldgico de la Fig. 19.1b y del perfil topografico de la Fig. 19.1c.
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Ambas trincheras se abrieron mediante pala retroexcavadora siguiendo una direccién subper-
pendicular al escalén topografico del glacis y a las anomalias geofisicas lineales: N 045° E, la Trinche-
ra H1, y N 054° E, la Trinchera H2. Se excavaron alrededor de 40 m de longitud para cada trinchera,
con paredes verticales y una anchura de 1,30 m (determinada por la anchura de la pala). En el caso
de la Trinchera H1 (localizada en la trayectoria del perfil 2 de georradar), se estudiaron unos 23 m del
total de la longitud, con una profundidad méaxima de 4,5 m. De la Trinchera H2 (trayectoria del perfil
3 de georradar), que se estudié en segundo lugar para completar y contrastar los datos obtenidos en
la anterior, se analizaron en detalle alrededor de 6 m de longitud, con algo mas de 4 m de profundi-
dad maxima. En ambos casos, el estudio se centrd en la pared occidental, sobre la que se efectuaron
las labores de limpieza necesarias, se superpuso una cuadricula de 1 m de lado (1 x 0,5 m en las zo-
nas mas préximas a la falla), se tomaron las correspondientes fotografias y dibujos y se realizé el

muestreo para las dataciones por OSL (Fig. 19.5).

Ambas trincheras muestran, en el bloque levantado de la falla, arenas y lutitas nedgenas atri-
buibles a la unidad Rojo 2 (Turoliense superior) bastante fracturadas; en el bloque hundido se cortan

solo materiales pleistocenos (depdsitos aluviales y coluviales).

Fig. 19.5. Fotografias exteriores de la Trinchera H2 de El Hocino, y un momento del trabajo paleosismoldgico (marcado de
niveles y realizacién de esquemas) en la Trinchera H1.
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El plano de falla principal tiene una direccién promedio N 163° E y un buzamiento 70° W. En
la Trinchera H1 se han observado dos familias de estrias en un mismo plano de falla (de orientacion,
en ese punto, 167, 70° W), con una clara relacién cronolégica entre ambas: una primera estriacion
de cabeceo 75° S (en forma de acanaladuras groseras de longitud de onda centimétrica) es cortada
por una segunda estriacion fina de cabeceo 53° N. La presencia de las dos familias de estrias indica
un cambio en la direccion de movimiento de la falla, que podria relacionarse con un cambio en el es-

tado local de esfuerzos, seglin se discute en el apartado 19.4.

La falla tiene asociada una zona de deformacion distribuida, desarrollada en las arcillas ne6-
genas, que en la Trinchera H1 llega a alcanzar una anchura de 1,5 m y en la Trinchera H2, sélo de
unos 15 cm. El color de las arcillas va cambiando conforme nos acercamos a la falla, desde el rojo ori-
ginal al verde (seguramente debido a la aparicion de condiciones reductoras ligadas a la zona defor-

mada), pasando por tonalidades grises en una banda intermedia. La zona de falla contiene planos de

LT WOLNLA e

T EEANIS
Wi H1

Fig. 19.6. Banda de cizalla ductil en la zona de falla de la Trinchera H1, en la que se pueden observar estructuras S-C. El

estereograma representa el analisis cinematico de la banda de cizalla.
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rotura discretos, la mayoria sintéticos con la falla principal y alguno antitético. Ademas, presenta una
notable deformacidn ductil en las bandas de color verde y gris, representada por una foliacién S-C
compatible con el sentido de cizalla normal (Fig. 19.6). En la Trinchera H1, la mayor anchura de la zo-
na de deformacion se ve acompanada asimismo por un mayor desarrollo de la foliacidn S-C. El anali-
sis cinematico de este sistema de estructuras permite determinar un plano de movimiento de
orientacion 084, 80° N (M en el estereograma de la Fig. 19.6), que corta al plano de falla principal en
la direccién de transporte: 275, 54°. El cabeceo de esta lltima linea sobre la falla (78° N) es interme-

dio entre los dos medidos para las estrias de friccion.

19.2. Materiales y edades

En ambas trincheras, el bloque levantado de la falla muestra exclusivamente materiales detri-
ticos nedgenos atribuibles al Rojo 2 (ver Figs. 19.7 y 19.8). El nivel inferior visible estd formado por
gravas granosostenidas, con cantos en su mayoria jurasicos (redondeados) y algunos de margocalizas
miocenas (angulosos), y con escasa matriz de arena gruesa ocre-rosdcea. Por encima hay una capa
de 25 cm de arenas de grano medio y color ocre-rosado, con cantos dispersos jurasicos y triasicos (re-
dondeados) y miocenos (angulosos). Después se suceden dos secuencias que comienzan con sendos
niveles finos de cantos (jurasicos y miocenos); la primera continda con arenas finas limosas con can-
tos dispersos, y la segunda con 80 cm de arcillas rojizas compactas. Sobre éste hay 1 m de arenas li-
mosas de color marrén, dentro de las cuales aparece un cuerpo de gravas de cantos jurdsicos
redondeados y matriz areno-limosa rojiza, de base claramente erosiva. La parte mas superficial de
los depdsitos aparece intensamente removida, tanto por accién natural como antrdpica. El conjunto
de detriticos miocenos del bloque levantado aparece bastante fracturado, con fallas sintéticas parale-

las a la principal y fallas antitéticas conjugadas.

Dentro del bloque hundido sélo se han cortado depdsitos cuaternarios. En ellos se han distin-
guido un total de siete (Trinchera H1; Fig. 19.7) y seis (Trinchera H2; Fig. 19.8) unidades litoldgicas. To-
das son unidades detriticas con mayor o menor contenido en cantos, con matriz desde arenosa a
microconglomerdtica y con distintos contenidos en carbonato. La mayor parte de estas unidades son
depdsitos aluviales, sedimentados por procesos de arroyada en manto o flujos localmente canaliza-
dos asociados a la glaciplanacién del piedemonte. Una primera correlacidon de unidades entre una y
otra trinchera, establecida por las caracteristicas de composicion y textura de los materiales, ha sido
posteriormente confirmada al conocer las edades OSL de varias unidades. El establecimiento de di-
cha correlacion nos faculta para hacer la descripciéon conjunta de ambas trincheras. Ademas de esas
unidades, un depdsito coluvial antropizado tapiza toda la ladera de enlace entre el bloque levantado

y el hundido.
Las unidades cuaternarias diferenciadas son:

Unidad 1: Grava granosostenida sin cementacion, con matriz microconglomeratica a arenosa
fina de color rosa. Cantos muy angulosos, heterométricos (moda: 1-3 cm, maximo: 8 cm), con una

cierta granoseleccion positiva; son principalmente calcareos (aunque existen también de arenisca del
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Buntsandstein), y algunos de ellos presentan una cubierta carbonatada pulverulenta repartida de for-
ma irregular. Espesor visible: 40 a 60 cm. Esta unidad no aparece en la Trinchera H2, probablemente
porque esta a mayor profundidad que la excavada. Existe una datacion absoluta por OSL de 77,3 +

4,3 ka (Trinchera H1) en la parte alta de la unidad.

Unidad 2: Limos con gravas y gravas de color rosa palido. Los limos con gravas presentan una
incipiente cementacion; los cantos estan dispersos, tienen 2 cm de diametro maximo, son muy angu-
losos y de composicion esencialmente calcdrea (también hay alguno de arenisca procedente del
Buntsandstein). Las gravas son granosostenidas, con matriz microconglomerdtica a arenosa gruesa;
cantos calcdreos angulosos y cantos blandos verdosos (@ medio: 1 cm, maximo: 2-3 cm). En conjun-
to, forman dos secuencias granocrecientes limo-grava (con predominio de los limos) de unos 30 cm
de espesor cada una. Base en general plana, con alguna irregularidad. Presencia de carbonato pulve-
rulento disperso (que podria ser debido a bioturbacion) a techo de la unidad. Espesor total: 65-80

cm.

Unidad 3: Gravas granosostenidas muy cementadas (mas hacia techo), de color blanco y con
matriz microconglomeratica y limosa de color rosado. Cementacidn carbonatada pulverulenta, con al-
gunos de los cantos individuales tapizados por carbonato. Aparecen zonas especialmente carbonata-
das, incluso con restos de raices, que interpretamos pueden representar zonas encharcadas.
Presentan evolucion granocreciente, con cantos angulosos calcdreos y alguno de arenisca del Bunt-
sandstein (@ medio: 2 cm, maximo: 8 cm). Base plana irregular vy, sobre ella, presencia de cantos pla-
nos paralelos a la estratificacidon. Existe un nivel intercalado de limos iguales a los de la unidad 2.
Espesor: 50-80 cm en la Trinchera H1, aumentando hacia la falla; 80-90 cm en la Trinchera H2. Esta
unidad, junto con la anterior, representa un conjunto de secuencias aluviales menores. No conoce-

mos la edad de esta unidad, ya que su textura grosera impidié el muestreo para datar por OSL.

Unidad 4: Limos blanquecinos-rosados con gravas soportadas por la matriz. Cantos angulo-
sos con envueltas de carbonato pulverulento, principalmente calcareos y alguno de arenisca del
Buntsandstein (@ medio: 1 cm, méaximo: 5 cm). Excepcionalmente, en la base, aparecen cantos de
hasta 16 cm, alguno de ellos plano y paralelo a la estratificacion; entre éstos abundan mas los cantos
de Buntsandstein. Matriz con filamentos de carbonato, muy finos y con orientacién variable, proba-
blemente debidos a bioturbacién. Hacia techo de la unidad aumenta la cementacidn. En esta unidad
aparecen de nuevo zonas con especial carbonatacion, atribuibles a zonas encharcadas, aunque en es-
te caso sin huellas de raices. Base plana irregular. El espesor oscila entre 70 y 130 cm en la Trinchera
H1, y alcanza hasta 100 cm en la Trinchera H2. Existen varias dataciones por OSL en esta unidad: 72,5
+ 6,0 ka en la base, y 71,3 + 4,7 kay 74,2 + 8,2 ka en la parte media de la Trinchera H1; 55,5 + 3,8 ka
en la base de la Trinchera H2. La variacion de espesor de la unidad entre ambas trincheras, asi como
la diferencia de edad OSL, parece indicar que el depdsito de la unidad se produjo bastante antes en
el sector noroccidental, progradando posteriormente hacia el sureste. Esto sugiere que el sistema
aluvial no es siempre tan uniforme como cabria esperar de una arroyada en manto, existiendo episo-
dios en los que la sedimentacidn se concentra en determinadas areas, probablemente condicionada

por la expresién superficial de la falla en cada momento y por el patrén de la arroyada.
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Unidad 5: Limos ocres anaranjados con gravas de cantos subangulosos soportadas por la ma-
triz. Cantos mayoritariamente calcareos, con alguno areniscoso del Buntsandstein (@ medio: 1 cm,
maximo: 10 cm). Matriz de arena fina-limo con débil o nula cementacién, aunque hay carbonato pul-
verulento sobre los cantos. Aparece intercalada una capa de 10 cm de gravas con mayor cementa-
cion, con cantos subangulosos de 3-4 cm de didmetro, con textura préxima a granosostenida. Base
irregular, con apariencia canaliforme en algunas zonas. La unidad ha proporcionado una edad OSL de

46,9 + 4,2 ka (Trinchera H1).

Unidad 6: Arenas-limos de color marrén-anaranjado con abundantes cantos, que lateralmen-
te y hacia la falla pasan a contener mads limo y presentar los cantos mas dispersos. Los cantos son su-
bangulosos o redondeados, estos ultimos procedentes muy probablemente de conglomerados
terciarios del bloque levantado (@ medio: 0,5 cm, maximo: 6 cm; ocasionalmente, bloques grandes
de hasta 20 cm). La unidad tiene un espesor maximo aproximado de 1,5 m en la Trinchera H1 y de
2,5 m en la Trinchera H2, y engloba probablemente varias secuencias, las mas reconocibles identifica-
das por bases erosivas. Se ha dividido en dos subunidades: 6a y 6b; las bases erosivas que las sepa-
ran parecen marcar momentos de degradacion del escarpe ocurridos tras pulsos de movimiento en
la falla. Existen siete dataciones por OSL en esta gran unidad: subunidad 6a: 51,2 + 4,1 ka en la base y
45,9 £ 3,3 ka en el techo en la Trinchera H1, y 43,8 £ 3,0 ka hacia la base en la Trinchera H2; subuni-
dad 6b: 19,6 + 1,3 ka en la parte alta en la Trinchera H1, y 40,4 £ 3,4 ka en la base, 19,5 £ 2,1 ka en |a
parte altay 22,3 + 2,0 a techo en la Trinchera H2. Como se ve, el rango total de edades obtenido es
muy amplio, lo cual no ha impedido la correlacién litolégica de las subunidades entre una trinchera y

otra.

Unidad 7: Depdsito coluvial superficial, formado por limo con cantos angulosos a subangulo-
sos. Se encuentra edafizado e intensamente retrabajado antrépicamente por la actividad agricola. Es-

pesor de entre 30 y 50 cm.

Unidad F1: Brecha de cantos angulosos (@ medio: 1-2 cm, maximo: 4 cm) con textura grano-
sostenida. Matriz de arena muy fina, de color rosa palido, con cementacién moderada. Es un cuerpo
de seccién triangular, interpretado como un relleno fisural. Sélo estd presente en la Trinchera H1,

donde alcanza una altura de 70 cm y una anchura maxima de 25 cm.

19.3. Interpretacion de eventos

Tras un detallado anaélisis de las unidades presentes en el bloque hundido de la falla, de su
deformacidn y su relacién con las superficies de falla principales, se han interpretado cuatro eventos
sismicos en la trinchera H1, y cinco eventos en la trinchera H2. Como herramienta de apoyo, se ha
realizado el andlisis retrodeformacional de los cortes de ambas trincheras (Figs. 19.9 y 19.10), a fin
de contrastar y afinar la interpretaciéon de eventos y evaluar los saltos adjudicados a cada uno de
ellos. Teniendo en cuenta las dataciones absolutas disponibles, se ha comprobado que los cuatro
eventos registrados en la trinchera H1 son coincidentes con los cuatro primeros interpretados en la

trinchera H2, y que en esta ultima se encuentra registrado un quinto evento mas moderno (ver Fig.
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19.11). Se comenzard explicando la secuencia de eventos registrada en la Trinchera H1, para después

complementarlo con el analisis de la Trinchera H2.

Los eventos interpretados en la Trinchera H1 son los siguientes (ver Figs. 19.7 y 19.9):

Evento V,. Representado por la ruptura y desplazamiento de las unidades 1, 2 y 3, presentes
en la parte inferior de la trinchera, por la falla F,. Este desplazamiento da lugar a un pliegue de roll-
over en dichas unidades, mas patente en la unidad 2 (celdas m-I, m-Il, n-1 y n-1l). En principio, seria la
base de la unidad 4 la que postdatase el evento; sin embargo, el engrosamiento de la unidad 3 hacia
la falla principal podria indicar que el evento tuvo lugar antes de que ésta terminara de depositarse.
El evento tendria lugar bastante tiempo después de 77,3 + 4,3 ka BP (datacion en la unidad 1) y poco
antes del depésito de la unidad 4a, cuya base estd datada en 71,3 + 4,7 kay 72,5 + 6,0 ka (celdas e-ll
y p-lll, respectivamente). En cuanto al salto producido en este evento, tan sélo podemos dar un mini-

mo de 0,40 m, inferido del roll-over en el contacto entre las unidades 2 y 3.

Evento W,. Este evento queda registrado por el relleno fisural identificado como unidad F1
(celdas o-ll y o-1ll). El desplazamiento al que se asocia la apertura de dicha fisura se produce de nue-
vo a lo largo de la falla F,. Existe ademas una falla antitética (Fg, celdas m-ly I-1l) que aparece afectan-
do hasta la base de la unidad 4a, y que también podria ser atribuible al mismo evento. El evento
estaria predatado por la unidad 4a (72,5 * 6,0 ka -celda p-lll-y 71,3 + 4,7 ka -celda e-ll-) y postdatado
por la base erosiva de la unidad 4b (74,2 + 8,2 ka, celda o-lll), que fosiliza |a fisura. Si bien (como ocu-
rre en algun otro caso) las dataciones numéricas medias dan edades invertidas, sus respectivos mar-
genes de error permiten ajustar edades mas probables coherentes, segin la recapitulaciéon e
interpretacion cronoldgica global que se expondra mas adelante. El salto cosismico aparente minimo
puede estimarse a partir de la anchura de la fisura en el corte (medida ésta paralelamente a la traza
de la falla), siguiendo el mismo procedimiento expuesto para la Trinchera de Los Bafos. El resultado

es una separacion de 0,6 m.

Evento X,. Representado por la ruptura y desplazamiento de la unidad 5 por la falla F, (celda
g-1V). Predatado por el techo de la unidad 5 (46,9 + 4,2 ka, celda p-1V) y postdatado por la base erosi-
va de la unidad 6 (51,2 + 4,1 ka, celda g-1V), que arrasa parte de la unidad 5 y nivela la falla F,. El sal-
to aparente asociado a este evento, reconstruido teniendo en cuenta la geometria de la base de las

unidades 4b y 5y tras aplicar el andlisis retrodeformacional, es de al menos 0,6 m.

Evento Y,. Queda registrado por la ruptura y desplazamiento de la unidad 6a por la falla F;
(celdas g-1V y g-V). Predatado por el techo de la unidad 6a (45,9 + 3,3 ka, celda g-V) y postdatado por
la unidad 6b (19,6 + 1,3 ka, celda g-V), cuya base erosiva arrasa la unidad 6a y degrada el paleoescar-
pe de la falla F;. El salto producido en este evento seria de un minimo de 0,45 m (teniendo en cuenta
la superficie fallada en la unidad 6a). Sin embargo, haria falta mas salto para justificar el espacio de
sedimentacion de la unidad 6b. Ello nos ha llevado a reconstruir, mediante la retrodeformacién, un

salto de 0,9 m.
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Fig. 19.9. Secuencia evolutiva de desplazamiento-sedimentacion en la Trinchera H1, basada en el anélisis
retrodeformacional. El bloque inferior se ha mantenido practicamente fijo y sin deformar. Ver explicacién en el texto.
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Fig. 19.10. Secuencia evolutiva de desplazamiento-sedimentacién en la Trinchera H2, basada en el anélisis
retrodeformacional. El bloque inferior se ha mantenido practicamente fijo y sin deformar. Ver explicacién en el texto.
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Los eventos interpretados en la Trinchera H2 son (ver Figs. 19.8 y 19.10):

Evento V,. Representado por la ruptura y desplazamiento de las unidades 2 y 3 a lo largo de
la falla F,. Ambas unidades han sufrido el arrastre de la falla F, y una porcién de ellas ha quedado
adosada a su superficie, con la estratificacidon subparalela a la misma. La base de la unidad 4 erosiona
y fosiliza ambas unidades en la zona deformada (parte superior izquierda de la celda c-ll). El evento
tendria lugar bastante tiempo antes del depdsito de la unidad 4 (55,5 * 3,8 ka, celda c-ll), ya que co-
mo se verd a continuacion todavia existié otro evento predatado por dicha unidad. Sin embargo, no
disponemos de infradato, por desconocerse la edad de la unidad 3. Tras realizar |la retrodeformacion
del corte, podemos calcular un salto de 0,95 m, que es la amplitud del pliegue de arrastre que afecta
a las unidades 2 y 3, medida en el contacto entre ambas. En la interpretacién de este evento tene-
mos varias imprecisiones. Con toda seguridad, ademdas de producirse un pliegue de arrastre, habra
habido un desplazamiento a lo largo de la falla F,, resultando un salto mayor que no podemos eva-
luar. Por otro lado, es posible que la deformacién total sea debida a mds de un evento, pero no tene-

mos evidencias de ello.

Evento W,. Representado por la ruptura y desplazamiento de las unidades 2 y 3 por la falla
Fg ¥ su antitética. La base de la unidad 4 (55,5 + 3,8 ka, celda c-Il) postdata el evento y, al igual que en
el evento anterior, no disponemos de infradato. Al salto de alrededor de 0,7 m registrado a lo largo
de la falla Fg en la base de la unidad 2, que aflora tanto en el bloque levantado como en el hundido,
hay que restarle los 0,25 m que se atribuiran al evento X, (que tiene lugar como consecuencia del
movimiento de la misma falla). A los 0,45 m que restan hay que sumarles 0,15 m de salto a lo largo

de la falla antitética, resultando un total de 0,6 m.

Evento X,. Registrado por |a ruptura y desplazamiento de la unidad 4 por el movimiento de la
falla Fy (celda b-Il). Predatado por la unidad 4 (55,5 + 3,8 ka) y postdatado por la base de la unidad 5
(43,8 + 3,0 ka, celda c-lll). El desplazamiento aparente de la base de la unidad 4 es de 0,25 m.

Evento Y,. Representado por la ruptura y desplazamiento de la unidad 6a por las fallas F, Fs
y F. (celda c-Ill). La falla F, corresponde a la parte superior de la ya mencionada F,. La falla F5 es una
splay-fault enraizada en F, y propagada, con mayor buzamiento, en el bloque superior. F, es una pe-
quefia falla antitética asociada a las anteriores, que junto con F5 hunden una pequefia porcién de la
unidad 6a. Este evento estd predatado por la unidad 6a (43,8 + 3,0 ka) y postdatado por la base de la
unidad 6b (40,4 + 3,4 ka, celda c-1lI-1V), que se deposita erosionando la unidad 6a y fosilizando las fa-
llas F, y F5. Una porcion de la unidad 6a ha quedado conservada en el blogue levantado de la falla,
por lo que puede medirse el salto total de esta unidad registrado en la trinchera, que es la suma de
este evento y el siguiente. Gracias a la retrodeformacién hemos podido estimar un salto para el even-

toY,de 0,9 m.

Evento Z,. Registrado por la ruptura y desplazamiento de la unidad 6b por la falla F_ (celdas d-
Ill'y d-1V). Predatado por el techo de la unidad 6b (19,5 + 2,1 ka, celda d-IV-V) y postdatado por la ba-
se de 6¢ (22,3 + 2,0 ka, celda d-V), que erosiona y fosiliza la unidad 6b tras la degradacién del escarpe
de falla. Para conocer el salto cosismico hemos utilizado de nuevo la base de la unidad 6a. Restando-

le al desplazamiento total del marcador los 0,9 m de salto atribuidos al evento X,, obtenemos un sal-
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to para este evento de 0,8 m.

Puede observarse que la mayoria de eventos interpretados en ambas trincheras se infieren
de sucesivos episodios de formacidn, degradacién, fosilizacién y nueva reactivacién del paleoescarpe
de falla, que no hacen sino reflejar los ciclos de activacion y quietud de la misma. Las superficies ero-
sivas que evidencian los episodios de degradacion del escarpe han constituido marcadores muy uti-
les (ver Figs. 19.7 y 19.8), por cuanto postdatan distintos eventos y se ven cortadas y desplazadas en
otros posteriores. Se trata de uno de los criterios paleosismicos clasicos propuestos por Allen (1986),
aplicado e.g. por Ran et al. (1991; en Yeats et al., 1997). La evolucién de la zona de falla por forma-
cién de sucesivos planos de rotura siguiendo una secuencia de bloque inferior (F, > F, > Fs en la
Trinchera 1; F, /FB - Fs & F. en la Trinchera 2) ha favorecido que este criterio haya podido utilizarse

de forma repetida.

Segun las edades que arrojan las dataciones por OSL, el evento X sirve para realizar el anclaje
de las dos trincheras, ya que en ambos casos su edad mas probable es de 49 ka. A partir de ahi pue-
de completarse la correlaciéon, de la que se deriva una sucesion total de cinco eventos en el conjunto
de las dos trincheras (V, W, X, Y, Z; ver Fig. 19.11 y Tabla 19.1). En todos los casos se ha considerado
el margen de error del propio método de datacidn para estimar la edad mds probable de cada even-
to. De hecho, gracias a las intersecciones de los rangos de error de cada edad numérica, han podido
acotarse con mas fiabilidad las edades mas probables de los eventos, asi como el margen de error es-
perable. Como se explicard con mads detalle en el capitulo 21, el analisis previo de eventos en la trin-
chera de Los Bafios ha sido también clave para acotar las edades de los paleoterremotos, ya que

hemos podido comprobar que varios de ellos quedaron registrados en ambas localidades.

z:.J'-.;'-} et

@

Ewenios TRINCHERA 2

Fig. 19.11. Correlacion de los eventos interpretados en las Trincheras H1 y H2. La linea rayada gris representa el evento X,
que ha servido de anclaje entre ambas trincheras.
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Tabla 19.1. Resumen de la sucesion de eventos sismicos registrados en las trincheras de El Hocino.
En negrita, los valores de vector deslizamiento neto inferido que consideramos mas fiables.

Es necesario precisar, finalmente, los criterios con los que se han estimado los saltos cosismi-
cos para algunos de los eventos. Logicamente, tal estimacion se basa en la medicidn objetiva, hecha
sobre el plano de observacién de la trinchera, de la separacidn (salto aparente) para un determinado
marcador a lo largo de la traza de la falla. Esta deberia ser luego corregida de acuerdo con la direc-
ciéon de movimiento inferida (a partir de las estrias de friccién u otros indicadores) o supuesta. En el
caso de las trincheras de El Hocino se da la circunstancia, sin embargo, de que la direccién de movi-
miento dominante es casi paralela al plano de observacién. En efecto, de las dos estrias observadas
en la Trinchera 1, unas con cabeceo 75° S y otras 53° N, la mayor entidad de las primeras (acanaladu-
ras de longitud de onda centimétrica) sugiere que representan ese movimiento predominante en la
falla, a pesar de que en algun episodio ésta pueda haberse activado segun el otro vector. La direc-
cion de transporte que representa la primera estriacion es 219, y estd contenida, por tanto, en el pla-
no vertical de direcciéon N 039° E, muy proximo al plano de observacién de la Trinchera 1 (N 045° E).
De este modo, las separaciones medidas en ella han de tener valores muy similares a los desplaza-
mientos netos, y no necesitan en la practica corregirse. Para la Trinchera 2, de direccion ligeramente

distinta (N 054° E), si se necesitaria quiza una ligera correccion, pero ésta se hallaria, en todo caso,

200



IV. ESTUDIO PALEOSISMOLOGICO

por debajo del umbral de precisién en que nos movemos, teniendo en cuenta la variabilidad de la
orientacidn del plano de falla y la incertidumbre en la direccion de movimiento (de ella no existen da-

tos en esta Trinchera 2). Por tanto, hemos optado por no efectuar tampoco ninguna correccion.

19.4. Discusion

La sucesion paleosismica inferida en las trincheras de El Hocino dentro de la historia de movi-

miento de la falla de Concud

La apertura y el estudio de las trincheras de El Hocino han cumplido el objetivo de ampliar la
ventana temporal para la reconstruccion de la actividad cuaternaria de la falla de Concud. Entre las
dos trincheras se han identificado un total de cinco eventos, cuyas edades han podido ser acotadas,
de forma razonable, entre 77,3 £ 4,3y 19,6 + 1,3 ka BP. Con estos datos, se obtiene un periodo de re-
currencia medio de 11,5 * 1,1 ka (algo mayor que el obtenido para la sucesion sismica de Los Bafios,
qgue es de entre 6,7 + 1,3y 7,9 + 1,5 ka). Los saltos cosismicos netos que se han estimado se encuen-
tran entre 0,25 y 0,95 m. En general los saltos medidos en una trinchera y otra para el mismo evento
son equivalentes, aunque en el caso del evento X se ha medido un salto de 0,6 m en |la Trinchera H1
y de 0,25 m en la H2. En este caso, consideramos mas probable el salto de 0,6 m registrado en la Trin-
chera H1 por asemejarse mas a los demas valores medidos. Los saltos de los eventos V, e Y, de la
Trinchera H1 representan un valor minimo, en el primer caso, y un rango, en el segundo, resultando
compatibles con los saltos medidos para los mismos eventos en |la Trinchera H2. Para calcular el pro-
medio de los saltos, hemos tenido en cuenta los valores mas fiables calculados en cada evento (en
negrita en la Tabla 19.1), obteniendo un valor de 0,8 m. Los desplazamientos netos calculados son
menores (menos de la mitad, en general) que aquéllos reconocidos en Los Bafos, que se encuentran

entre 1,0y 2,6 m, con un valor medio de 1,9 m.

En la Figura 19.12 queda representada sintéticamente la sucesion sismica de El Hocino me-
diante un diagrama tiempo-desplazamiento acumulado, a partir de la edad mas probable y el despla-
zamiento cosismico mas fiable para cada evento. A partir de los eventos reconocidos y su edad,

obtenemos una tasa de desplazamiento media de 0,05 mm/a.

Fig. 19.12. Diagrama tiempo-desplazamiento

% "'Lé 3 acumulado de la secuencia de eventos
E registrados en El Hocino. Negro: diagrama
g para los eventos reconocidos. Rosa: célculo
100 a0 £ 20 ' de la tasa de desplazamiento media.

&0
Edad (ka)
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Otra aproximacién puede hacerse analizando cada trinchera por separado y considerando en
ellas los espesores de las distintas unidades cosismicas. En el caso de la Trinchera H1, si considera-
mos que el espesor de sedimentos (3,1 m) que hay por encima de la unidad 3 (desplazada por el
evento V,) hasta el horizonte del evento Y, equivale al salto acumulado en tres eventos (V,, W, y X,),
resultaria un salto cosismico medio aproximado de 1 m. Teniendo en cuenta que esos sedimentos
abarcan 51,7 + 8 ka (entre 71,3 + 4,7 y 19,6 + 1,3 ka BP), obtendriamos una tasa de desplazamiento
media de 0,06 mm/a. En la Trinchera H2, considerando los 2,8 m de espesor de sedimentos entre |a
base de la unidad 4 (desplazada por los eventos V, y X,) y el horizonte del evento Z,, y pensando que
es equivalente al salto acumulado de los eventos V,, X, e Y,, obtenemos un salto cosismico prome-
dio de 0,9 m. Estos sedimentos tienen una edad comprendida entre los 55,5 + 3,8 ka y los 22,3 + 2,0

ka, resultando una tasa de desplazamiento media de 0,09 mm/a.

Por el contrario, si consideramos estrictamente el salto medio de 0,8 m obtenido a partir de
los eventos registrados (teniendo en cuenta los saltos mas grandes), faltaria espacio de sedimenta-
cion para el depdsito de todos los materiales del bloque hundido. Este desajuste sugiere que o bien
existen eventos que no hemos reconocido en nuestras trincheras, o bien ha existido cierta compo-

nente de desplazamiento lento por creep.

En las trincheras de El Hocino ha quedado registrado un lapso temporal comprendido entre
77,3+4,3y 19,6 + 1,3 ka BP. Mientras que en los ultimos 30 ka el registro sedimentario en la zona de
Los Bafios fue interrumpido o eliminado por erosién a la vez que progresaba el encajamiento del rio
Alfambra, en la zona de El Hocino existe registro sedimentario hasta al menos 19,6 ka BP. En esta zo-
na continud la sedimentacién en forma de depdsitos aluviales, debido a procesos de arroyada en
manto con flujos localmente canalizados, como consecuencia de la glaciplanacién del piedemonte
de la falla de Concud. La presencia de estos depdsitos afectados por la rama sur de la falla ha permiti-
do tanto corroborar determinados eventos detectados en Los Bafios como ampliar la reconstruccion

de la secuencia sismica global.

Durante el lapso de tiempo registrado en ambas localidades hay dos eventos cuyas edades
mds probables coinciden entre si. El primero de ellos es el evento W, de El Hocino (registrado en la
Trinchera H1), con una edad de 69 ka, correlacionable con el evento V; de Los Bafios, datado en 68
ka. El segundo es el evento X, de El Hocino (registrado y bien datado en ambas trincheras en 49 ka),
que coincide con el evento X',. En este caso, dicha coincidencia ha servido ademas para corroborar
la existencia de ese evento X';, que en el analisis de Los Bafios se habia inferido a partir el analisis re-

trodeformacional pero no contaba inicialmente con evidencias directas.

En el tiempo transcurrido entre los 32,1 ka (datacién de los ultimos materiales depositados
en la Trinchera de Los Bafios) y los 19,6 ka (ultimos depdsitos en El Hocino) se ha interpretado un
nuevo evento, con una edad estimada mas probable de 21 ka BP, ampliando asi de 7 a 8 el nimero

de paleoterremotos reconocidos.

A pesar de que la apertura de las trincheras de El Hocino ha permitido ampliar hacia el pre-
sente la ventana temporal conocida de la actividad de |a falla de Concud, sigue sin existir registro se-

dimentario de los ultimos 19 ka. En el siguiente capitulo se presentard el estudio paleosismoldgico
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de la trinchera de Masada Cociero, cuyo registro sedimentario es mas reciente y permitira completar

un poco mas el conocimiento paleosismoldgico de la falla.

Evaluacion de resultados de la prospeccion geofisica

Una vez estudiadas las trincheras, ha sido posible testar los resultados preliminares obteni-
dos de la prospeccion geofisica. La aproximacién geofisica ha permitido identificar un sector en el
gue se evidencia tanto la correlacion lineal de un dipolo magnético inverso como un incremento
local de la conductividad aparente y una interrupcion de reflectores en los perfiles GPR a poca pro-
fundidad. Los perfiles GPR muestran un cambio lateral neto relacionado con la falla, en forma de una
geometria plano-cdoncava asimétrica, mas desarrollada sobre la falla y hacia el sur de la misma. Esta
geometria también presenta una buena correlacién con los cambios de conductividad aparente. Asi,
se ha podido comprobar que las anomalias identificadas estdn en su mayoria ligadas a la presencia

de la falla, que ha puesto en contacto materiales con diferentes propiedades fisicas.

En la Figura 19.13 se han representado las anomalias detectadas con cada método. La llama-
da anomalia A se ha detectado tanto con la prospeccién por EM como por magnetometria, des-
doblandose en dos en el segundo caso (A y A’), como ya se ha comentado con anterioridad. Las
anomalias B y C son anomalias menores, y que sélo se han detectado con una de las dos técnicas,
por lo que en un principio no fueron tenidas en cuenta a la hora de ubicar las trincheras. Una vez ex-
cavadas éstas, se ha podido comprobar como la falla, que pone en contacto materiales detriticos
nedgenos del bloque levantado con depdsitos coluviales y aluviales cuaternarios en el bloque hundi-
do, aparece ligeramente al sur de la anomalia A, con una direccién paralela a ésta. Esto permite co-
rrelacionar dicha anomalia directamente con la falla. No obstante, como ya se ha dicho, ésta seria

solo una de las dos fallas que parece que componen el ramal sur de la falla de Concud.

En la Fig. 19.13e se presenta uno de los perfiles de georradar realizados para el perfil 2 con
la antena de 50 Mhz, ajustado a la topografia gracias a los perfiles topograficos de detalle que se rea-
lizaron con antelacién. Comparando el perfil de georradar con el registro de la Trinchera H1, excava-
da coincidiendo con el recorrido de dicho perfil, se puede observar que hay una gran similitud de
geometrias entre ambos. Por un lado, existe una coincidencia espacial de la interrupcidn vertical de
reflectores mas notable que se reconoce en el perfil de georradar con la falla principal (F,). Por otro,
las geometrias plano-cdncavas de los reflectores se asemejan a las de las unidades pleistocenas en el

bloque hundido.

Viendo esto, podemos decir que la prospeccién geofisica ha dado los resultados esperados
como herramienta para localizar la falla. Ademas, se ha podido comprobar que las geometrias obser-

vadas en los perfiles de georradar son concordantes con las geometrias reales de los materiales.
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Fig. 19.13. Comparacién de resultados obtenidos mediante la prospeccion geofisica con el registro de las trincheras. (a)
Topografia de la zona estudiada. (b) Mapa de anomalia magnética residual. (c) Mapa de conductividad aparente. (d)
Resumen de anomalias detectadas mediante magnetometria y EM respecto a la posicidn de la falla en las trincheras. (e)
Comparacion del perfil 2 de georradar ajustado a la topografia con el log de la trinchera H1.
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20. TRINCHERA DE MASADA COCIERO

20.1. Introduccion

En las proximidades de Masada Cociero (ver localizacion en Anexo Il) puede observarse un
conjunto de fallas a apenas 150 m al oeste de la traza principal de la falla de Concud, al que ya hici-
mos referencia en la descripciéon estructural de la zona de articulacién con la falla de Teruel (capitulo
6). Afloran en dos taludes contiguos al trazado de la Autovia Mudéjar, en el cruce de las carreteras N-
240 y A-226 (unos 2 km al norte de Teruel). Afectan a materiales lutitico-arenosos y carbonatados
gue, recordemos, han sido datados en la zona MN17 (Villafranquiense superior) gracias a la fauna de
macromamiferos del yacimiento Rotonda Teruel-Centro (Ezquerro et al., 2011), sobre los que se apo-

yan discordantes los dos subniveles de la Terraza Inferior del rio Alfambra (Pleistoceno superior).

Dado que en esta zona la falla principal se subdivide en varias superficies menores, y dada su
proximidad y paralelismo, parece muy probable que estas estructuras pertenezcan a la zona de falla
de Concud, conformada por un abanico imbricado de superficies de rotura que se unirian en profun-
didad (Fig. 20.1; ver Fig. 6.3 del capitulo 6). Parte de la deformacién que puede observarse es un plie-
gue de roll-over asociado a una falla listrica (F1 en la Fig. 20.1). Esta afecta sélo al Villafranquiense,
con un salto minimo de 13 m (espesor de la serie presente en el bloque superior y no reconocida en
el inferior, seglin se describe mas adelante), y es fosilizada por el subnivel alto de la terraza. Ademas,
aparece otra falla normal (F2) afectando a los depdsitos del subnivel bajo de terraza, que presenta
una orientacién muy similar a la de la falla de Concud (direccion NNW-SSE y buzamiento fuerte al

oeste). Nuestra interpretacion es que esta pequefia falla representa una reactivacion de la falla de

Concud a través de una rotura nueva, propagada hasta la superficie en el bloque superior (Simén et
al., 2005).

Fig. 20.1. Talud de inicio de la carretera A-226, junto a Masada Cociero. R3: Rojo 3 (Villafranquiense); QT1a y QT1b:
subniveles de la Terraza Inferior del Alfambra; QC: depdsito coluvial.
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Esta falla cuaternaria reciente se encuentra cortada en los dos taludes con orientaciones dis-
tintas (Fig. 20.2a,b): uno tiene direccion aproximada N 175° E e inclinacién 50° W, y el otro, direccidn
N 085° E e inclinacion 45° S. En el talud préoximo a E-W la falla se muestra con su aspecto normal (ca-
beceo: 83° W), mientras que en el talud proximo a N-S presenta una falsa apariencia de falla inversa
(cabeceo: 57° N). Esto es debido a la orientacion relativa del talud respecto al plano de falla: ambos
tienen una direccién muy similar, y la falla buza en el mismo sentido que el talud pero mas que éste.
La interseccidn entre ambos planos es una linea cuya traza se inclina hacia el bloque levantado, lo
que produce esa engafiosa apariencia de falla inversa. Sélo observandola segln una visual paralela a
su direccidn se aprecia su verdadera condicion de falla normal. Las mediciones de campo en ambos

taludes indican una orientacién promedio 149, 64° W (Fig. 20.3).

Observando las dos caras del talud en las que aflora la falla (Figura 20.2a,b), puede parecer
que el salto producido por la misma es notablemente superior en el caso del talud de direccién N-S.
Dado que la base de la terraza no es un marcador horizontal, se ha aprovechado la oportunidad que
ofrece la visién en ambos taludes para realizar una reconstruccién tridimensional que permita
calcular con mayor precision el desplazamiento neto. Para ello se ha realizado un levantamiento to-
pografico de los taludes y de la plataforma de la terraza, representandolos mediante un mapa de cur-
vas de nivel (Figura 20.2d) al que se han superpuesto las principales trazas geolégicas (marcadores
estratigraficos y fallas). A partir de éstas se han reconstruido los contornos de la superficie de falla
(asimilandola a un plano) y las lineas de corte (cut-off lines) de la base de la terraza. No se han obser-
vado estrias de friccién en la falla, por lo que se ha asumido una direccion de transporte local parale-
la a la direccion de transporte dominante para toda la estructura (alrededor de N 220° E), resultando
un cabeceo sobre el plano de falla de 80° S (Fig. 20.2f). Se obtiene asi un desplazamiento neto de la
base de la Terraza Inferior entre 2,2 m en la parte norte y 1,7 m en la parte sur del afloramiento. Aun-
gue es una variacion apreciable, no contradice nuestra interpretacion de que se trata de la misma fa-
lla. Asi lo corrobora la coherencia que hay entre la orientacién obtenida del mapa de contornos (155,
58° W), de la integracion de los cabeceos de las trazas en ambos taludes (157, 63° W), y de la medi-
cion directa con brdjula (149, 64° W) (Fig. 20.2¢,e).

Tras un estudio preliminar del entorno, y siendo que la falla listrica F1 afecta Unicamente a
unidades villafranquienses, se decidié realizar el analisis paleosismoldgico sélo de la falla F2 en el ta-
lud de direccidon E-W, donde ésta presenta su aspecto normal. Se estudié en detalle una longitud to-
tal de talud de 9 m, con una altura maxima de unos 7 m. Tras acometer la limpieza de la superficie
expuesta, se superpuso una cuadricula de 1 m de lado, se realizd el marcado de los niveles y estructu-
ras presentes, asi como la fotografia y el dibujo de cada celda (Fig. 20.4). El log final se ha elaborado

tras proyectar en el plano vertical el fotomosaico resultante.
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Fig. 20.2. Analisis geométrico general de los datos estructurales del afloramiento de Masada Cociero. (a y b) Aspecto de la
falla en los dos taludes casi ortogonales de la interseccion de las carreteras N-240 y A-226. R3: Rojo 3 (Villafranquiense);
Qt1: Terraza Inferior del Alfambra; Qc: depdsito coluvial. * Dataciones por OSL. (c) Determinacidn de la orientacién del
plano de la falla a partir de los cabeceos de las trazas en ambos taludes. (d) Mapa de contornos que muestra la posicion y
orientacién de la falla respecto a los taludes (contornos de 1 m relativos a un datum O situado en el punto mas bajo del pie
del talud N-S). (e) Estereograma equiareal sintético de la orientacidn del plano de falla inferido a partir de tres
aproximaciones independientes. (f) Calculo del desplazamiento neto en el plano de falla abatido (visto desde el bloque
superior). Modificada de Lafuente et al. (2011).
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Fig. 20.3. Falla normal en el talud N-S de Masada Cociero. (a) Fotografia de la falla tomada segln su azimut, que revela su
buzamiento hacia el Wy, por tanto, su componente normal. (b, c) Medidas de direccion y buzamiento en la superficie
exhumada de la falla. (d) Representacidn estereografica equiareal de la superficie de falla (ciclograficas y polos de medidas
directas de campo); también estan incluidas para su comparacion las medidas del plano de falla del talud E-W.

La estructura estudiada (F2) es una zona de falla compleja, formada por numerosas superfi-
cies de rotura ramificadas y anastomosadas. La complejidad es mayor dentro de los materiales lutiti-
co-arenosos y carbonatados villafranquienses, que parecen haberse comportado de forma
relativamente ductil. La superficie de falla principal presenta una orientacion media 152, 70° W, y ca-
rece de estrias de friccion aparentes. Al atravesar los niveles villafranquienses mas altos se ramifica
en varias splay faults, algunas de las cuales llegan a buzar en contrapendiente, lo que puede ser inter-
pretado como una estructura en cola de caballo (horse tail; Granier, 1985) producto de la perturba-
cion de esfuerzos en el extremo extensivo de la falla (parte superficial del bloque superior). Por otra
parte, a cierta distancia de la falla principal aparecen asimismo pequefias fallas normales, tanto sinté-
ticas como antitéticas con aquélla, también mas abundantes dentro de los materiales villafranquien-
ses. Estas ultimas muestran siempre desplazamientos muy pequefios, de orden centimétrico a

decimétrico, mientras que el mayor desplazamiento se acumula en la zona de falla principal.
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Fig. 20.4. Primeras
etapas de estudio de la
R gl 70 Trinchera de Masada

e Cociero.

20.2. Materiales y edades

Tanto en el bloque levantado como en el hundido aparecen las mismas unidades, cortadas y
desplazadas por la falla. Las unidades mas antiguas (1 a 12) pertenecen al Villafranquiense superior,
y las mas modernas, a la Terraza Inferior del Alfambra (Pleistoceno Superior alto). Las unidades defini-

das en la trinchera son:

Unidad 1: Limo carbonatado blancuzco en niveles tabulares con intercalaciones de tono ana-

ranjado. Presencia de caraceas.

Unidad 2a: Arcilla limosa masiva de color ocre claro, con bioturbacién por raices y pequefios

fragmentos de gasterépodos.

Unidad 2b (presente sdlo en el bloque hundido, fuera del log de la Fig. 20.5): Lutitas margo-

sas masivas verde-grisdceas, con algunos restos dseos de mamiferos.

Unidad 3a (de composicidn diferente a un lado y otro de la falla): Bloque levantado: limo la-
minado de blanco-grisdceo. Bloque hundido: margo-calizas ocres con elevada porosidad fenestral y

restos de gasterdpodos. Base y techo irregulares, con geometria canaliforme en el bloque hundido.

Unidad 3b (presente sélo en el bloque hundido): Lutita carbonatada marrén-verdosa, lamina-
da y con abundantes bioclastos de gasterdpodos, restos éseos de mamiferos y patinas de materia
orgdnica. Espesor muy irregular (3-25 cm). Dentro de esta unidad se encuentra el yacimiento de ma-
cromamiferos denominado Rotonda Teruel-Centro, al que la presencia de Equus stenonis y la asocia-

cion general de taxones sitéian en la unidad MN 17, entre 2,6 y 1,9 Ma BP (Ezquerro et al., 2011).

Unidad 4: Caliza compacta de color ocre con porosidad fenestral y restos fésiles indiferencia-
dos. Blancuzca en superficie y en zonas de alteracidn, estas Gltimas con textura nodular. A techo, la-
minacion paralela, con niveles de limo fino amarillo. Base y techo irregulares, con signos de erosion a

techo.
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Unidad 5: Arena de grano medio algo cementada, ocre en la parte baja y rojiza hacia techo,
con fragmentos de conchas de gasterépodos. Hacia techo aumenta el tamafo de grano: arena grue-

sa a microconglomerado poligénico sostenido por matriz arenosa.

Unidad 6: Arena de tamafio medio-grueso en la base y fino a techo, de color ocre-amarillen-

to. Laminacidn cruzada en surco, laminacion horizontal y bioturbacién vertical.

Unidad 7: Marga carbonatada de color gris claro con bioclastos de gasterépodos, con patinas

limonitizadas y de materia orgdnica.

Unidad 8: Caliza margosa de color gris claro, pulverulenta o compacta segun zonas. Textura
wackestone, con restos de gasterdpodos, oxidaciones y nddulos carbonatados. Signos de erosion o

karstificacion a techo.

Unidad 9: Margas verdes, negruzcas y compactas en la base, masivas o con laminacién para-

lela. Abundantes bioclastos, algunos limonitizados, y abundante materia organica.
Unidad 10: Lutitas masivas de color marrén-rojizo, con bioturbacién y cantos carbonatados.
Unidad 11: Limo carbonatado gris claro con bioclastos de gasterépodos y materia organica.

Unidad 12: Arena de tamafio fino-medio, grisacea y amarillenta, con laminacion paralela y ce-

mentacion variable.

Unidad 13: Gravas granosostenidas sin cementar, con matriz arenosa de grano medio-grueso
de color rojizo. Los cantos, con una distribucién de tamafios bimodal (@ 7 y 10-15 cm), presentan gra-
noseleccién positiva; son predominantemente calizos (principalmente mesozoicos, pero también
miocenos), aunque también los hay siliceos, bien redondeados. Tiene estratificacion cruzada planar.

Corresponde al primer tramo del subnivel bajo de |a Terraza Inferior.

Unidad 14: Gravas con laminacién horizontal con niveles arenosos, también laminados, y ma-
triz microconglomerdtica de color anaranjado. Los cantos son en su mayoria de composicién carbona-
tada (dolomia rojiza, caliza gris), aunque también los hay de conglomerados y areniscas (@ modal:
3-4 cm, @ maximo: 15 cm); en general estdn bien redondeados, aunque los cantos de calizas tercia-

rias son subangulosos. Corresponde al tramo medio del subnivel bajo de la Terraza Inferior.

Unidad 15: Arenas de grano fino-medio y color anaranjado con cantos dispersos. Los cantos
son de calizas grises jurasicas, calizas blancas nedgenas y alguno siliceo (@ modal: 2-6 cm); en gene-
ral son subangulosos, y algunos, muy angulosos. En la parte media de la unidad hay mas densidad de
cantos, llegando a cambiar la unidad lateralmente a gravas. Existe cierta laminacién horizontal, a ve-
ces definida por los cantos. Corresponde al ultimo tramo del subnivel bajo de |a Terraza Inferior, data-

do por OSL en 15,6 + 1,3 ka BP (Lafuente, 2007; Lafuente et al., 2008b).

Unidad 16: Limos pardo-grisdceos con cantos angulosos de caliza. Regolito que fosiliza la fa-
lla. Este nivel se ha datado en su base, obteniéndose una edad OSL de 15,0 + 1,0 ka (Lafuente, 2007;

Lafuente et al., 2008b).
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20.3. Interpretacion de eventos

Analizando tanto la falla principal como las pequefias fallas con desplazamiento que apare-
cen en la trinchera, podemos observar que ha quedado registrado un movimiento de la falla coeta-
neo con las unidades villafranquienses, con tres pulsos pre-cuaternarios reconocidos, y tan sélo un

pulso en el Pleistoceno superior.

La unidad 3, diferente a un lado y a otro de la falla, parece cambiar de espesor en el bloque
hundido, acuiandose al alejarse de la falla hacia el oeste. Quizas este acufiamiento (no reflejado en
el log de la Fig. 20.5) esté representando un evento, pero no es un criterio claro. El primer desplaza-
miento evidente queda definido por el engrosamiento de la unidad 8 en el bloque hundido de |a fa-
lla, indicando movimiento sinsedimentario con dicha unidad. Un segundo evento esta registrado por
la fracturacién en forma de multiples fallas normales, tanto sintéticas como antitéticas respecto a la
principal, que afectan hasta la unidad 9, pero que desaparecen al llegar a la 10. Por ultimo, las fallas
gue afectan a las ultimas unidades del Villafranquiense y que estan fosilizadas por la terraza inferior
del Alfambra indican un tercer movimiento. Observando la Figura 20.1 se puede apreciar que hay ma-
teriales nedgenos mas modernos afectados por la falla listrica, si bien no es posible discernir si el mo-
vimiento se produjo a la vez que el ultimo evento villafranquiense reconocido en la falla F2 o si fue
posterior y no quedd registrado en el log por la erosién asociada al encajamiento de la Terraza Infe-
rior. Dicha terraza se apoya discordante sobre el conjunto de materiales villafranquienses, hallandose
desdoblada: el subnivel alto fosiliza la falla listrica F1 (ver Fig. 20.1) y el subnivel bajo, la falla F2. No
disponemos de dataciones que nos permitan asignar una edad precisa a los tres eventos referidos,
aungue sabemos, por la datacion bioestratigrafica del yacimiento Rotonda-Teruel Centro, que todos
ellos tuvieron lugar después de 2,6-1,9 Ma BP. En cuanto al desplazamiento que acumulan esos tres
eventos, podria estimarse en al menos 0,7 m, que resultan de restarle el salto debido al ultimo even-
to (1,7 m en el talud E-W, segln se explica a continuacion) al desplazamiento de la base de la unidad
4 (alrededor de 2,4 m).

Centrando la atencién en la actividad mas reciente registrada en esta trinchera, encontramos
evidencias de un Unico paleoterremoto dentro del Pleistoceno superior. Este queda registrado por la
ruptura y desplazamiento del conjunto de la Terraza Inferior. Para conocer la edad de este evento
(que designaremos como Z,,. para el futuro analisis conjunto de todas las trincheras) disponemos de
un infradato y un supradato muy cercanos, derivados de sendas edades OSL (ver Fig. 20.2a). Asi, se
ha realizado la datacidn del nivel sedimentario mas alto afectado por la falla (Unidad 15, cerca del te-
cho de la terraza), obteniéndose una edad 15,6 + 1,3 ka, asi como del primer nivel postecténico (Uni-
dad 16), obteniéndose 15,0 + 1,0 ka (Lafuente, 2007, Lafuente et al., 2008b). Estas dataciones
permiten acotar la edad del ultimo movimiento de la falla registrado en este talud en torno a 15 ka
BP.

Como se ha analizado anteriormente (ver Fig. 20.2), el desplazamiento neto medido en la ba-

se de la Terraza Inferior es de 2,2 m en la parte norte y de 1,7 m en la parte sur.
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20.4. Discusion

La sucesion paleosismica inferida en la Trinchera de Masada Cociero dentro de la historia ex-

tensional de la falla de Concud

El estudio de la Trinchera de Masada Cociero nos ha permitido ampliar el conocimiento acer-
ca de la historia reciente de la falla de Concud, reconociendo un evento mas moderno que los que se
habian registrado en las otras trincheras. Aunque en el afloramiento han quedado registrados varios
pulsos de movimiento, tan sélo uno de ellos afecta a unidades del Cuaternario reciente. Este evento

tuvo lugar hace unos 15 ka, con un salto neto de entre 1,7 y 2,2 m.

Las otras trincheras sélo ofrecian informacién hasta los 19,6 ka B.P. Con esta trinchera se
completa gran parte de la historia de la falla de Concud sucedida durante el Pleistoceno Superior, pa-
sando de 8 a 9 el nimero total de paleoterremotos reconocidos en nuestro estudio. De haberse pro-
ducido grandes terremotos en época mas reciente, el registro geolédgico de los mismos no ha sido

reconocido hasta el momento.

Discusidn de interpretaciones previas

Este mismo afloramiento ha sido interpretado de manera distinta por Gutiérrez et al. (2005,
2008, 2011). Estos autores interpretan las roturas expuestas en los dos taludes como dos estructuras
distintas. Atribuyen la traza que se observa en el talud N-S a una falla inversa de direccién N 140° E,
buzamiento hacia el este (le atribuyen valores de buzamientos variables entre 30 y 80° E en las distin-
tas publicaciones) y salto vertical de 1,7 m. Las discrepancias contindan en la interpretacion del ori-
gen de las estructuras, que Gutiérrez et al. (2008, 2011) atribuyen a procesos gravitacionales:
consideran la falla listrica F1 como un deslizamiento rotacional desarrollado en el margen de los va-
lles del Alfambra y del Rio Seco, y la falla de apariencia inversa, como un producto de la disolucién de

las evaporitas del Keuper que subyacen al Nedgeno.

En nuestra opinidn, estas interpretaciones no estan sustentadas por los hechos. Aunque es
cierto que existen fendmenos de subsidencia karstica en la zona, las morfoestructuras resultantes
(como grietas abiertas, dolinas y paleodolinas, tubos cilindricos rellenos con material desestructura-
do...) tienen poca similitud con la falla F2. Creemos haber demostrado cémo los rasgos geométricos
de ésta son perfectamente coherentes con una splay fault de la falla de Concud. Respecto a la falla
F1, su geometria listrica no tiene por qué ser un indicativo de ruptura gravitacional, ya que las estruc-
turas curvadas son muy comunes también en fallas tectdnicas. Pero lo que realmente contradice que
la falla F1 sea un deslizamiento en el margen del valle es que este ultimo, y por tanto el escaldn to-
pografico donde el deslizamiento gravitacional pudo producirse, no existia en el momento de la for-
macioén de la estructura. Como puede verse en la Fig. 20.1, |a falla F1 esta claramente fosilizada por
el subnivel alto de la Terraza Inferior. La falla hubo de generarse, por tanto, en un momento en el que
el lecho del rio se encontraba por encima del nivel de dicha terraza. Al desarrollarse totalmente por

debajo de la superficie topografica existente en aguel momento, queda descartada la hipdtesis de un
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deslizamiento gravitacional. Otro argumento mas es que el basculamiento de los estratos del bloque
hundido respecto a esa falla (por ejemplo, el anticlinal de roll-over inducido por la geometria listrica)
se encuentra acompafiado por un aumento de espesor hacia la falla, que indica movimiento sinsedi-
mentario durante el final del Nedgeno. Esto invalida cualquier referencia a una incisién cuaternaria
previa al movimiento. Finalmente, la direccidn de la falla listrica F1 (NNW-SSE) es muy similar tanto a
la falla principal de Concud, como a la falla F2. En definitiva, todas ellas deben de formar parte de un
sistema imbricado de fallas extensionales coherente con el campo de esfuerzos nedgeno-cuaternario

local (trayectorias preferentes de o, ENE-WSW; Arlegui et al., 2005, 2006; Lafuente y Arlegui, 2009).
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21. SINTESIS DE LA ACTIVIDAD PALEOSISMICA REGISTRADA EN LA FALLA DE
CONCUD

21.1. Comparacion de los pardmetros sismicos estimados mediante correlaciones empiri-

cas y los resultados obtenidos a partir de las trincheras

Completada la interpretacion de las trincheras y reconstruida una parte significativa de la his-
toria paleosismoldgica de la falla de Concud, cabe preguntarse cuan precisos resultan los célculos

previos realizados a partir de la longitud superficial de la falla aplicando correlaciones empiricas.

Los desplazamientos cosismicos netos calculados (ver Tabla 16.1) son de 0,58 m utilizando la
formula de Wells y Coppersmith (1994), 2,06 m utilizando la de Stirling et al. (2002) y 0,44 m segun
la de Pavlides y Caputo (2004). En el caso de los saltos calculados en Los Bafios (media: 1,9-2,0 m) y
Masada Cociero (entre 1,7 y 2,2 m), estos concuerdan claramente con los estimados a partir de la co-
rrelacion de Stirling et al. (2002), y se alejan bastante de los obtenidos mediante las ecuaciones de
los otros autores. En el caso de los saltos medidos en las trincheras de El Hocino (media: 0,8 m), son
mucho menores, y se acercan mas a los resultados arrojados por las ecuaciones de Wells y Coppers-
mith (1994) y Pavlides y Caputo (2004).

En cuanto a los periodos de recurrencia, éstos han podido calcularse a partir de los eventos
reconocidos tanto en Los Bafios (recurrencia media entre 6,7 + 1,3y 7,9 + 1,5 ka) como en El Hocino
(12,0 + 1,3 ka). En ambos casos se trata de materiales del Pleistoceno superior. Para estas edades, se
calculan periodos de recurrencia entre 2,52 y 7,25 ka utilizando la correlacién de Wells y Coppers-
mith (1994), entre 8,96 y 25,75 ka con la de Stirling et al. (2002), y entre 1,91 y 5,5 ka con la de Pavli-
des y Caputo (2004) (ver Tabla 16.2). Los periodos de recurrencia calculados a partir de las
ecuaciones de Pavlides y Caputo (2004) y de Wells y Coppersmith (1994) se encuentran por debajo o
muy en el limite de los periodos de recurrencia obtenidos en las trincheras. Nuevamente son los valo-
res obtenidos a partir de la correlacion de Stirling et al. (2002) los que se acercan mas a los periodos
de recurrencia calculados a partir de la observacién directa y datacién de paleoterremotos individua-

les en las trincheras.

Asi, la comparacién deja claro que el modelo de correlacion empirica que mejor se ajusta en
nuestro caso es el propuesto por Stirling et al. (2002). La Unica discrepancia es el salto cosismico pro-
medio calculado en las trincheras de El Hocino, que se encuentra bastante por debajo de la predic-

cion de dicho modelo.

21.2. Sucesion paleosismica obtenida integrando los resultados de todas las trincheras

Comparando la sucesidn de eventos interpretada en El Hocino con la obtenida en Los Bafios,
puede verse que existe una razonable correlacién entre eventos (Tabla 21.1 y Fig. 21.1). Asi, los even-
tos W (69 ka), X (49 ka) e Y (41 ka) de las trincheras 1y 2 parecen corresponder a los eventos V, (68

ka), Xz’ (49 ka) e Y, (39 ka), respectivamente, de Los Bafios. Siendo que estos eventos coinciden y
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que no se ha hallado registro en las nuevas trincheras de los eventos Wy y X, de Los Bafios, cabe sos-
pechar que en el lapso transcurrido entre W y X de las trincheras 1y 2 (20 ka) tuvieron lugar otros te-
rremotos no identificados. Lo mismo cabria pensar para los eventos Y (41 ka) y Z (21 ka) de las
trincheras 1y 2, con un lapso entre ambos de unos 20 ka, dentro del cual habria tenido lugar el even-
to Z, de Los Bafios (32 ka). Es posible que el registro de dichos eventos no haya podido identificarse,

o bien que haya sido borrado por procesos posteriores.

La sucesion sismica total de las trincheras de El Hocino y Los Bafios, correlacionada e inter-
pretada tal y como se argumenta en el parrafo anterior, incluiria un total de ocho eventos reconoci-
dos en el periodo comprendido entre 113,6 y 19,6 ka BP (Tabla 21.1 y Fig. 21.1). Tal como se ha
discutido con anterioridad, entre 113,6 y 71,7 ka BP es probable que se produjese mas de un evento,
no habiéndose podido asignar edad al ultimo de ellos. No obstante, en El Hocino se ha interpretado
un evento sucedido hace 74,5 ka, por lo que hemos establecido una correlacién entre el Gltimo even-
to que representa Uy y el evento V,,. Los lapsos intersismicos contabilizados a partir del evento Ug/V,,

se encuentran entre 4y 11 ka.

Por ultimo, tendriamos el evento registrado en Masada Cociero (evento Z,,.), sucedido hace
alrededor de 15 ka. El periodo transcurrido entre el Gltimo evento de El Hocino (Z,, 21 ka) y éste
seria de 6 ka, en el mismo rango que los intervalos intersismicos obtenidos entre Los Bafios y El Hoci-
no. Esto sugiere que todos ellos podrian formar una secuencia continua, compuesta por un total de
nueve eventos en el periodo comprendido entre 113,6 £ 7,3 ka y 15,0 £ 1,0 ka. Calculando a partir
del evento V,, (de edad mas probable 74,5 ka BP), y hasta el dltimo evento reconocido (Z,,., edad
mas probable 15 ka BP), obtenemos un periodo de recurrencia medio de 7,4 ka, y un rango total de

lapsos intersismicos de entre 4 y 11 ka.

El Hocino Masada Cociero
. Edad | .. [ Edad
Salto (m) (ka) Salto (m) (kal
Vi
| {1,935 74,5 |
Wy
(L (9
X [
(L 4
Y

Tabla 21.1. Resumen de la sucesidn de eventos sismicos registrados en el total de las trincheras.
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Ewen

Fig. 21.1. Correlacidn de los eventos interpretados en todas las trincheras.

A partir de los eventos reconocidos y de sus respectivas edades, se han obtenido tasas de
desplazamiento muy dispares en la trinchera de Los Bafios y en las de El Hocino. Hay que precisar
que, una vez reconstruida la sucesidn de eventos total, y habiendo correlacionado el evento U, con
el V,,, hemos podido asignar edad a este primer evento (74,5 ka BP), con lo que también hemos podi-
do ajustar mejor la tasa obtenida en Los Bafios. En esta trinchera se ha calculado inicialmente una ta-
sa comprendida entre 0,25 y 0,31 mm/a (ver Fig. 18.8). Con la asignacion precisa de edad al evento
U, este rango queda corregido a 0,23-0,29 mm/a. Siendo que el valor de 0,29 mm/a se calcula consi-

derando que ha existido el evento X/, y que éste ha sido confirmado en las trincheras de El Hocino,
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parece aconsejable adoptar ese valor. Asi, en Los Bafos se obtiene una tasa de desplazamiento total
de 0,29 mm/a (Fig. 21.2), estando dividida en dos etapas con diferente actividad: una primera muy
rapida, con una tasa de 0,52 mm/a (hasta los 60 ka BP.; también corregida con la edad de Ug), y una

segunda mas lenta, con tasa de 0,17 mm/a.

En las trincheras de El Hocino se ha obtenido una tasa significativamente menor, de 0,05
mm/a (ver Fig. 19.12). Esta tasa de movimiento contrasta claramente con la tasa definitiva obtenida
en Los Bafios (0,29 mm/a), si bien es del orden de la tasa calculada en el capitulo 9 a partir del salto
acumulado en la superficie del glacis en esta zona (0,08-0,13 mm/a), asi como de la calculada para el

total de la actividad de la falla (movimiento post-Rusciniense, 0,07-0,10 mm/a).

Si comparamos las graficas tiempo-desplazamiento acumulado en los dos lugares (Fig. 21.2,
Figs. 18.8 y 19.12), y observamos la secuencia de terremotos obtenida a partir de todas las trinche-
ras (Tabla 21.1), podemos apreciar que alli donde la gréfica de El Hocino presenta dos amplios rella-
nos es precisamente donde han tenido lugar los eventos 3-4 y 7, respectivamente. Esto sugiere que,
mientras en Los Banos quedaban registrados esos eventos, en El Hocino se estaban produciendo pe-
riodos de quietud. Lo mas probable es que, durante dichos eventos, en la zona central de la falla se
movieran otras superficies de falla (bien la traza norte o bien la otra falla que compone la traza sur),
manteniéndose inactiva la superficie de rotura expuesta en las trincheras. No podemos descartar
completamente que se moviera esta Ultima, pero en todo caso el salto seria tan pequefio que los ves-

tigios serian indescifrables o habrian quedado borrados posteriormente.

sino
H Fig. 21.2. Comparacion de los diagramas
tiempo-desplazamiento acumulado para las
secuencias de eventos registrados en Los
a T Bafios (en azul) y en El Hocino (en verde).
L B 40 20 &

50
Edad (ka)

21.3. Sintesis de las evidencias de actividad encontradas a lo largo de toda la falla.

Ademas de las evidencias que hemos obtenido a partir de los registros de las trincheras, se
han realizado otras dataciones de sedimentos cuaternarios afectados y no afectados a lo largo de la
traza de la falla que pueden ayudar a completar su historia sismica reciente. En la Figura 21.3 se loca-

lizan los lugares en los que se dispone de dataciones, con las edades registradas en cada uno.
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Fig. 21.3. Sintesis de los lapsos temporales de los que se tiene registro sedimentario a lo largo del trazado de la falla de
Concud, documentados mediante los rangos de dataciones absolutas disponibles. Lineas rojas: trincheras estudiadas.
Dataciones en color rojo: materiales afectados por la falla. Dataciones en color azul: materiales que fosilizan |a falla.

(*) Datacién tomada de Gutiérrez et al. (2008).

La ventana temporal mas antigua es la registrada en la Trinchera de Los Bafios, comprendida
entre 113,6 + 7,3 ka y 32,1+ 2,4 ka. Esta lltima edad corresponde al relleno de una fisura generada
como consecuencia de un paleoterremoto, de manera que puede asimilarse practicamente a la edad
del mismo. No existen sedimentos que postdaten la actividad de la falla en este punto, entendiendo

como tales los que pudieran fosilizar la traza y evidenciar la inactividad de la misma desde entonces.

En el Barranco del Puente aparecen rotos por la falla los materiales cuaternarios mas superfi-
ciales (ver Fig. 5.12 del capitulo 5). Estos depdsitos han sido datados por OSL en 27,4 + 2,3 ka, corro-

borando asi el movimiento de la falla en algin momento mas reciente.

Un poco mas al este de dicho afloramiento, en una cantera de extraccién de dridos existente
al SW del Cerro de Paracuellos, aparece la falla de nuevo afectando al Cuaternario (ver Fig. 5.15 del

capitulo 5). En este afloramiento se dispone de dos dataciones. La primera de ellas fue realizada por
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Gutiérrez et al. (2008) en la zona desplazada por la falla, obteniendo una edad de 56,5 + 5,0 ka. Para
tratar de aproximarnos a la edad del movimiento que estd registrado en el afloramiento, realizamos

la datacién de un depdsito que fosiliza la falla, que arrojé una edad de 22,3 + 2,1 ka.

Centrando nuestra atencién en el afloramiento del subnivel alto de la Terraza Inferior que
existe en la margen derecha de la Rambla del Rio Seco, cerca del extremo sur de la falla de Concud,
podemos obtener informacidn acerca de episodios de actividad mds reciente. Dicha terraza se ha da-
tado en 22,0 + 1,6 ka y se encuentra cortada y desplazada por la falla, por lo que se puede realizar un
calculo de la tasa de movimiento posterior. En este caso nos encontramos con el problema de que el
retazo de terraza que queda en el bloque hundido de la falla se encuentra en la actualidad removido
bajo la Autovia Mudéjar. Debido a esto, para estimar el desplazamiento sufrido por la terraza hemos
tenido que recurrir a mapas topograficos de detalle (SITAR, 2011) e imagenes de Google Earth (Goo-
gle, 2011) anteriores a la construccion de la autovia. Se ha estimado un desplazamiento de entre 6y
7 metros, lo cual nos lleva a una tasa de desplazamiento de 0,27-0,31 mm/a, en el rango de las tasas
calculadas en la zona de Los Bafios. Si tenemos en cuenta el salto cosismico medio que se ha medido
en los afloramientos mas préximos (afloramientos de Masada Cociero y de Los Bafios), de alrededor
de 2 m, cabe estimar que el salto total de la terraza podria haberse acumulado a lo largo de 3 6 4
eventos. No disponemos de materiales que puedan postdatar el ultimo de los paleoterremotos que
han afectado a esta terraza. Desafortunadamente, la calidad de |la medida del salto de la terraza impi-

de otorgar a este afloramiento la misma relevancia que se asigna a las trincheras.

En las dos trincheras de la zona de El Hocino, excavadas en el sector central de la falla, se en-
cuentra registrado un lapso temporal comprendido entre 77,3 + 4,3 kay 19,6 + 1,3 ka. El dltimo terre-

moto que ha quedado registrado en estas trincheras se ha fechado en alrededor de los 21 ka BP.

En la trinchera de Masada Cociero, de nuevo cerca del extremo sur de |a falla, se dispone de
dos dataciones, de 15,6 + 1,3 ka y 15,0 + 1,0 ka. Estas predatan y postdatan, respectivamente, el
evento registrado en el talud por el desplazamiento del subnivel bajo de la Terraza Inferior. El evento

tuvo lugar hace alrededor de 15 ka BP.

21.4. Edad del ultimo evento

El evento de Masada Cociero es el Ultimo reconocido a lo largo de la falla de Concud, lo cual
no asegura que, efectivamente, sea el ultimo que se produjo. Los Unicos materiales claramente mas
modernos que los del subnivel bajo de la Terraza Inferior que podrian verse afectados por la falla se
encuentran en la llanura de inundacién del Rio Alfambra, formando la Terraza Subactual u ocupando
el propio lecho fluvial. Habria sido deseable poder realizar trincheras en esos materiales, a fin de sa-
ber si ha quedado registrado algln evento posterior a los 15 ka BP. Somos conscientes de que en los
estudios paleosismoldgicos uno de los principales objetivos es reconocer el Ultimo gran paleoterre-
moto que tuvo lugar, para hacer una estimacion de la peligrosidad de la falla a partir de los periodos
de recurrencia calculados. Sin embargo, no nos ha sido posible conseguir los permisos necesarios pa-

ra la realizacién de trincheras en esa zona, por lo que no hemos podido desvelar esta incognita.
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En ausencia de trincheras, hemos realizado una inspeccion detallada del escarpe de la Terra-
za Subactual, excavado por el curso actual del rio Alfambra. Dicha inspeccién cubre un tramo por el
que, segun los resultados de la prospeccion geofisica expuestos en el capitulo 5, debe pasar la falla
de Concud. En esa zona las paredes excavadas se encuentran suficientemente limpias para permitir
una observacién casi continua, y en ellas no hemos encontrado materiales rotos ni deformados. In-
cluso en el caso de que la falla se encontrara desdoblada, como ocurre en diversos puntos a lo largo
de su recorrido, la zona examinada ha sido lo suficientemente amplia como para haber detectado
una hipotética rama sur de la falla. La parte media de los depdsitos aflorantes de esta terraza, alli
donde el material es adecuado (Fig. 21.4), ha sido muestreada y datada mediante OSL, obteniéndose
una edad de 3,4 + 0,7 ka (Anexo |).

Asi, desconocemos la historia sismica de la falla en el tiempo transcurrido entre los 15 ka y
los 3,4 ka BP. Teniendo en cuenta el periodo de recurrencia medio de 7,4 ka que hemos obtenido pa-
ra la historia conocida de la falla, es bastante probable que en el lapso de tiempo sin registro estudia-
do se produjese algun evento, si bien esto es tan sélo una conjetura. Lo Unico que podemos asegurar
es que al menos han transcurrido 3,4 ka sin que se haya producido ningln terremoto acompafiado

de ruptura superficial.

Campos

- I LA Dl s _1
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Fig. 21.4. Localizacién y descripcion del afloramiento de la Terraza Subactual en las paredes excavadas por el rio Alfambra y
localizacién de las muestras para datacion por OSL.
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21.5.Estimacidn de la magnitud e intensidad de los paleoterremotos

La estimacion de la magnitud del terremoto que es capaz de generar la falla de Concud se ha
realizado a partir de su longitud superficial (14,2 km), aplicando diferentes correlaciones empiricas.
Como ya se ha dicho, creemos que la correlacion mas apropiada para nuestro caso es la propuesta
por Stirling et al. (2002), con la que se ha obtenido una magnitud momento Mw = 6,80 (+0,18). Esta
magnitud es ademas coherente con la presencia de sismitas en las inmediaciones de la falla, para cu-
yo desarrollo son necesarias como minimo magnitudes sismicas Mb de 5-5,5 (Seed, 1968; Seed e
Idris, 1971; Ambraseys, 1988; Owen, 1996). Ademas, al no haberse encontrado sintomas de licuefac-
cion en gravas, inferimos que los valores de Mb debieron de situarse por debajo de los 7 6 7,5 (Vale-
ra et al., 1994; Rodriguez-Pascua et al., 2004).

Como se ha adelantado en el capitulo 15, podemos tratar de estimar la intensidad que tuvie-
ron los paleoterremotos identificados aplicando la escala ESI-7 (Michetti et al., 2007), basada en los
efectos ambientales de los terremotos. Entre los efectos sobre el terreno considerados por dicha es-

cala, sabemos que los terremotos asociados a la falla de Concud han producido:
- ruptura superficial con una longitud de 14,2 km
- saltos verticales decimétricos y métricos
- subsidencia o elevacién tecténica permanente
- apertura de grietas (fisuras) de anchura decimétrica y métrica

- estructuras de licuefaccién (diques y estructuras en champifion) afectando a arenas y limos,

de tamafios comprendidos entre unos pocos centimetros y mas de 60 cm de altura

Considerando este conjunto de evidencias, podemos estimar que los terremotos producidos

por la falla de Concud tuvieron intensidades comprendidas probablemente entre IX y X (ver Fig. 15.8).
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22. INTERPRETACION Y DISCUSION DE RESULTADOS

El estudio de la falla de Concud se ha abordado utilizando diversas metodologias que se com-
plementan entre si y convergen hacia los objetivos centrales del trabajo: caracterizar su estructura,
su actividad reciente y su comportamiento paleosismico. Es por ello que, tras haber desarrollado los
tres apartados fundamentales de esta tesis y haber realizado discusiones parciales de los resultados

propios de cada metodologia, debe realizarse una discusion englobando todos los aspectos.

22.1. Cinematica de la falla de Concud en el marco del campo de esfuerzos extensional

reciente

Hay evidencias de que la falla de Concud fue en origen una estructura extensional formada
en la etapa de rifting del Tridsico superior, que posteriormente, en el curso de la tecténica compresi-
va paledgena, experimentd una inversion positiva. Quiza ya durante el Mioceno superior, y con segu-
ridad a partir de mediados del Plioceno, sufre una nueva inversién, esta vez negativa, en el marco
tectdnico extensional vinculado al rift del Surco de Valencia. Desde ese momento la falla se desplaza
con un movimiento normal casi puro y una direccion de transporte promedio del bloque superior ha-
cia 220. Tal direccién es comun, en lineas generales, a su segmento principal de direccién NW-SE y a
su segmento meridional préximo a N-S, lo que pone de manifiesto una coherencia cinematica gene-

ral a lo largo de toda la falla (ver Fig. 7.4).

No obstante, considerada en detalle, esa direccidon de transporte no es del todo uniforme.
No se trata de una simple variabilidad estadistica, sino de cambios temporales evidentes en el vector
de movimiento, tal como atestiguan varios afloramientos del sector central de la falla en los que se
han visto distintas estriaciones superpuestas. En el afloramiento de Los Carrascones (capitulo 5, Fig.
5.7; ver situacion en Fig. 5.1) encontramos un buen ejemplo de doble estriacion, en una superficie
en la que han podido realizarse dos medidas: plano 135, 36° SW con cabeceos de estrias 62° S (ante-
rior) y 82° N (posterior), y plano 142, 47° W con cabeceos 58° S (anterior) y 75° N (posterior). Dentro
de la trinchera de investigacion paleosismolégica H1, en la zona de El Hocino (capitulo 19, Fig. 19.5),
hemos citado asimismo la presencia de dos familias sucesivas de estrias sobre una superficie de rotu-
ra de orientacion 167, 70° W, con cabeceos respectivos 75° S (anterior) y 53° N (posterior). Estos cam-
bios en la direccién de desplazamiento de la falla podrian relacionarse bien con cambios reales en el
estado de esfuerzos (segun las pautas apuntadas en el capitulo 10) o con movimientos conducidos
gue podrian reflejar la propia interaccién cinematico-dindmica entre los mencionados segmentos
NW-SE y N-S.

Para analizar la compatibilidad dinamica de las distintas direcciones de desplazamiento con
el campo de esfuerzos regional (extensiones ENE y ESE) hemos elaborado un diagrama y-R (Siman,
1986) para los seis movimientos de falla registrados en los tres planos con doble estriacién (Fig.
22.1). A ellos hemos afiadido, a fin de poder hacer un andlisis comparativo, (i) el movimiento registra-

do en el segmento de Los Bafios (170, 75° W; 75° S) y (ii) el movimiento del segmento principal NW-
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SE teniendo en cuenta la orientacién media de su superficie y la direccién promedio de transporte in-
ferida del conjunto de medidas recolectadas (137, 64° S; 88 E). Estos ocho movimientos estan repre-
sentados por las curvas en color del diagrama y-R. Por ultimo, se afiaden (en trazo negro) las curvas
correspondientes a todos los movimientos individuales medidos sobre la superficie principal de falla
(aquéllos que quedan promediados en la curva 1, rosada). La compatibilidad de cada movimiento
puede evaluarse sobre dicho diagrama comprobando si las curvas correspondientes pasan o no cerca
de los puntos (y, R) (azimut del eje de esfuerzo horizontal mayor o,, valor de la relacion de esfuerzos

R =(0,—-0,) / (o,—0,)) que corresponden a los tres estados de esfuerzos representativos del campo
regional (ver capitulo 10).

Figura 22.1. Parte superior: Diagrama y-R en el que se analiza la compatibilidad de los movimientos registrados en la falla
de Concud con los tres sistemas de esfuerzos mas representativos del campo regional. Parte inferior: estereograma
sintético de los planos y estrias medidos en la superficie de falla de Concud (todos los movimientos son de componente

normal).
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El analisis del diagrama anterior permite inferir que:

(a) El movimiento promedio de la falla registrado en su segmento principal (curva 1) es com-
patible con las dos direcciones regionales de extensién (ENE y ESE), preferentemente con valores de
R altos (R, proximo a 0; acusada tendencia a la extension multidireccional). No obstante, los movi-
mientos individuales desglosados (curvas en negro) muestran una tendencia mayor a la compatibili-

dad con estados de extension ENE.

(b) El movimiento de la falla registrado en Los Bafios (curva 2) es sdlo compatible con el ten-

sor de extension ENE de cardcter mas triaxial (R » 4; R, » 0,25).

(c) Una de las direcciones de movimiento de la falla en la trinchera de El Hocino es sélo com-
patible con el campo ENE triaxial (estria anterior; curva 3) y la otra sdlo con el campo ESE (estria pos-

terior; curva 4).

(d) En el caso del afloramiento de Los Carrascones, las estrias posteriores (curvas 6 y 8) son
compatibles con las dos direcciones regionales de esfuerzos, mientras que las estrias anteriores (cur-

vas 5y 7) no lo son con ninguna de ellas.

Una vez analizada la compatibilidad dindmica de los movimientos de falla, hay que analizar
asimismo su compatibilidad mecanica. Para ello hemos representado en un diagrama de Mohr los
cinco planos referidos en relacién con los tres sistemas de esfuerzos regionales posibles (Fig. 22.2).
Este analisis muestra, por un lado, la baja compatibilidad mecanica de los planos medidos en el sec-
tor noroeste (afloramiento de Los Carrascones, puntos 4 y 5) bajo cualquier situacion de esfuerzos.
La explicacién estd en el pequeiio buzamiento que tiene la superficie de falla en este punto. Por el
contrario, el plano que representa la orientacion promedio de la falla, con su buzamiento de 64° (pla-
no 1), si muestra una perfecta compatibilidad. Esto obliga a considerar los movimientos en la superfi-
cie de falla expuesta en Los Carrascones como movimientos conducidos, gobernados por el
deslizamiento friccional en otra porcién de la falla con mayor buzamiento. Con respecto a los planos
mas norteados (Los Bafios y El Hocino), éstos muestran un grado de compatibilidad ligeramente me-
nor que el plano promedio para los sistemas de esfuerzos con direccién de o, ENE-WSW (el punto 1
rebasaria una hipotética linea de resistencia con un angulo de friccion en torno a 30° antes que los
puntos 2 y 3). No obstante, su compatibilidad es mayor para el sistema de extensién ESE-WNW, para

el cual los planos 1y 3 tendrian una probabilidad similar de superar dicha linea de resistencia.

En resumen, los movimientos registrados en el afloramiento de Los Carrascones pueden in-
terpretarse como movimientos conducidos no representativos de la cinemdtica y de la dinamica ge-
nerales de la falla de Concud. Nuestro andlisis debe centrarse en el resto, esencialmente en el
movimiento promedio sobre el segmento principal y en el registrado en el segmento norteado de
Los Bafios. No obstante, ello no anula el interés que tienen los primeros como evidencia de que la fa-
lla experimentd episodios sucesivos de movimiento con distintas direcciones de transporte determi-

nadas por condiciones de esfuerzos cambiantes.
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Fig. 22.2. Representacion en diagrama de Mohr de los planos de falla representativos, a partir de la cual puede evaluarse
su grado de compatibilidad mecanica con los tres sistemas de esfuerzos regionales considerados. Ver correspondencia de
nimeros y planos de falla en la Fig. 22.1.

La mayor compatibilidad mecanica del plano principal NW-SE y su compatibilidad dindmica
con todos los sistemas de esfuerzos obliga a considerarlo como el movimiento dominante y mas re-
presentativo. Bajo las extensiones radiales ENE-WSW y ESE-WNW, tanto el movimiento de Los Bafios
como el movimiento temprano registrado en el Hocino serian conducidos. Obsérvese el paralelismo
de sus dos estrias con la direccion de transporte promedio del sector principal NW-SE (estereograma
de la Fig. 22.2). Bajo la extensidon ENE triaxial, ambos movimientos (Los Bafios y estria temprana de El
Hocino) podrian ser también movimientos directos (activados por el campo remoto), pero en todo
caso son subparalelos a la direccion de transporte promedio y, por tanto, coherentes cinematicamen-
te con ella. De una u otra manera, también bajo ese sistema de esfuerzos podrian moverse todos los

planos de forma coherente.

El movimiento conducido sobre el segmento norteado de la falla esta propiciado por la orien-
tacion del vector transporte dominante (el impuesto en el segmento activo por el campo de esfuer-
Z0s remoto) respecto a su linea de interseccion con el plano promedio principal NW-SE. La direccion
de transporte N 220° E no es estrictamente paralela a dicha linea de interseccién (Fig. 7.4), sino “di-
vergente” de ella en el sentido del desplazamiento del bloque superior. Ello hace que tienda a gene-
rarse un hueco (Fig. 22.3). El bloque superior se desacopla y se acomoda "rellenando" ese hueco,
mediante un basculamiento a modo de roll-over lateral (no debido a una variacién de buzamiento de
la falla en profundidad, sino como respuesta a la apertura del segmento norteado). El fendmeno
seria analogo al que se produce en un extremo o un relevo extensivos de una falla de desgarre. Co-
mo veremos mas adelante, este mecanismo podria explicar el elevado salto que presenta la falla de

Concud cerca de su terminacion SE.
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Se da la circunstancia de que, si bien el movimiento tedrico de la falla bajo cualquier escena-
rio de esfuerzos hace muy probable esa divergencia entre direccién de transporte y linea de intersec-
cion, ésta seria mas acusada bajo el sistema de extension ESE, que produciria direcciones de
movimiento del bloque superior hacia el W o el WSW. Por el contrario, bajo el sistema ENE, el bloque

superior podria moverse sin generar espacio extra a lo largo del tramo N-S.

El Unico movimiento registrado que resulta totalmente ajeno a este modelo cinematico es el
gue refleja la estriacion tardia observada en El Hocino (cabeceo 53° N; obsérvese en el estereograma
de la Fig. 22.1 la diferencia tan acusada entre su orientacion y la del resto de estrias medidas). No
obstante, este movimiento si es compatible con el sistema de esfuerzos con o; ESE-WNW y sélo con
él, lo que apoya la idea de una particion de esfuerzos a escala regional. La razén por la cual este movi-
miento tiene tan escasa representacién en el conjunto de la falla probablemente estad en su falta de
compatibilidad cinematica. Si se mueve el plano norteado como rampa activa con esa direccion de
transporte hacia el NW, el labio superior de |a falla “choca” contra la otra rampa y el desplazamiento
podria bloquearse. Esto habria podido inhibir el desarrollo de desplazamientos significativos en esa

direccion.

22.2, Variabilidad espacio-temporal de la tasa de desplazamiento y del salto cosismico

El cdlculo de tasas de desplazamiento de la falla de Concud a partir de marcadores de edad
conocida durante el Pleistoceno superior ha arrojado velocidades mayores en el extremo SE de la fa-
lla (Los Bafios: 0,23 mm/a) que en la traza sur de su segmento central (El Hocino: 0,08-0,11 mm/a).
Resultados muy similares se han obtenido a partir del analisis paleosismoldgico en las trincheras de

unay otra zona: 0,29 mm/a y 0,05 mm/a, respectivamente.

Esta distribucién de tasas es afin, a su vez, a las de saltos totales y de desplazamientos cosis-
micos observados. Los saltos han sido calculados a partir de cortes geoldgicos en localizaciones dis-
cretas (ver Figs. 5.2 y 5.3), y evaluados también globalmente mediante el mapa de contornos
estructurales del techo de la unidad Paramo 2 (Fig. 9.1). Su distribucidn a lo largo de la falla de Con-
cud (Fig. 9.2) muestra un aumento paulatino del salto a partir del extremo noroeste, un maximo ab-
soluto cercano al extremo sureste, y un descenso muy rapido a partir de este Ultimo. También los
saltos cosismicos son mayores en el segmento suroriental de la falla que en la zona central. Asi, el
promedio en Los Bafios es de 1,9-2,0 m y el salto individual observado en Masada Cociero se encuen-

tra comprendido entre 1,7 y 2,2 m, mientras que el salto medio en El Hocino es de 0,8 m.

Tales distribuciones son coherentes entre si, y dibujan un comportamiento segun el cual la fa-
lla, durante el Pleistoceno superior, aparenta ser mas activa en su segmento suroriental que en el
segmento central. Sin embargo, esta situacidon no es conforme con el patron comun en las fallas nor-
males aisladas, segun el cual éstas muestran un salto y una tasa mdximos cerca de su centro que van
disminuyendo progresivamente hacia los extremos (e.g. Muraoka y Kamata, 1983; Dawers et al.,
1993; Nicol et al., 1996, 2005; Cowie y Shipton, 1998; Gupta y Scholz, 2000). Dicho patrén es conse-

cuencia de la evolucién habitual de las estructuras de deformacién discontinua, que se nuclean en
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un punto y se propagan a partir del mismo en ambos sentidos, a |la vez que va aumentando la defor-
macion que acomodan. Si la propagacion (y consiguiente aumento de longitud) de una falla se acom-
pasa con el crecimiento del salto, su desarrollo sigue una pauta de autosemejanza. Esto explicaria la
relacion empirica entre longitudes de las trazas y saltos maximos registrados que muchos autores
han puesto de manifiesto en conjuntos de fallas de diversas regiones del mundo (e.g. Walsh y Watter-
son, 1988; Schilische, 1991; Cowie y Scholz, 19923, y trabajos compendiados por estos autores; Gi-
llespie et al., 1992; Nicol et al., 1996). Las propiedades mecanicas del material afectado determinan
la facilidad que tiene o no cada falla para propagarse, y por tanto el gradiente de salto a lo largo de la
misma (e.g. Blrgmann et al., 1994; Walsh y Waterson, 1989; Cowie y Scholz, 1992b; Cowie y Shipton,
1998; Cartwright y Mansfield, 1998), pero en general se mantendra un patrén de distribucién de sal-
tos aproximadamente simétrico, con un maximo cerca de su centro. Salta a la vista que el diagrama
distancia-salto elaborado para la falla de Concud a partir de los mapas de contornos estructurales de
la base y techo de la unidad Paramo 2 (Fig. 9.2) no responde a ese patrdn, destacando el elevado gra-

diente de salto que aparece cerca de su extremo sureste.

La aparente anomalia que supone el elevado salto de la falla cerca de dicho extremo, tanto a
escala macroestructural como a escala de desplazamientos cosismicos individuales, nos lleva a for-
mular dos diferentes escenarios que introducen, a su vez, diversas hipdtesis explicativas no incompa-
tibles entre si. El primero tiene que ver con una posible parcialidad de la informacion disponible, y el

segundo con variaciones reales del comportamiento de la falla.

El primero de los escenarios implicaria que la informacidon que hemos obtenido en las trin-
cheras de El Hocino no esta reflejando todo el movimiento de la falla de Concud, lo cual podria darse

por dos motivos:

1. Que exista una particion del desplazamiento entre las ramas norte y sur de la falla en su zo-
na central, de forma que el registro observado en el glacis de El Hocino represente sélo el desplaza-
miento en la traza sur. En el capitulo 22 se ha establecido una comparaciéon entre los eventos
registrados y las graficas tiempo-desplazamiento acumulado de Los Bafnos y El Hocino (Figs. 19.8 y
20.10). Dicha comparacién muestra cdmo hay eventos registrados en Los Bafios que, por la edad de
los sedimentos, también deberian haber aparecido en El Hocino y no ha sido asi. Esto podria deberse
a que, en dichos eventos, ha sido la traza norte de la falla y no la sur (que es la observada en las trin-
cheras) la que se ha movido. Recordemos, a este respecto, que el analisis morfotectdnico del frente
montafioso, y en particular la presencia de valores anémalos del indice de gradiente fluvial (SL) aso-
ciados sdlo a la traza norte de la falla en barrancos del sector central, sugeria un predominio del mo-
vimiento sobre dicha rama en algunas épocas. Ademas, la falla cortada por las trincheras de El
Hocino es sélo una de las dos superficies de falla que componen la rama sur, por lo que el desplaza-
miento incluso podria haberse repartido entre ambas y la traza norte. Aunque a diferente escala, es-
to es lo que ocurre en la zona de Los Bafios, donde el estudio paleosismoldgico de detalle ha llevado
a la conclusién de que los UGltimos eventos registrados en la trinchera combinaron el movimiento en
la falla aflorante y en otra falla ciega contigua. Es decir, en Los Bafios hemos agrupado en una Unica

secuencia paleosismica lo acontecido en dos fallas distintas aunque muy proximas, mientras que en
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El Hocino se ha registrado Unicamente el movimiento de una superficie de rotura individual.

2. Que exista componente de creep en la zona central de la falla. En las trincheras de El Hoci-
no existe una zona de falla con una banda de cizalla ductil bien desarrollada. Esto, unido al pequefio
tamafio de los saltos en esas trincheras en comparaciéon con los obtenidos en Los Bafios y en Masada
Cociero, hace pensar que parte del desplazamiento en esta zona ha podido producirse de manera

lenta y continua, por creep.

El segundo de los escenarios es que la falla de Concud sea realmente mas activa en su seg-
mento suroriental, que se habria movido a mayor velocidad, acumulando un desplazamiento total se-
mejante al del centro y registrando saltos mayores en cada evento sismico. Para explicar este hecho

cabria plantear cuatro hipdtesis:

3. Que la estructura transversal de Los Mansuetos-Valdecebro, que complica la zona de rele-
vo entre las fallas de Concud y Teruel, sea responsable de que el salto de la falla se mantenga muy al-
to en su sector SE. Como se ha expuesto en el capitulo 6, es muy probable que esta peculiaridad de
la zona de relevo haga que la transferencia de desplazamiento entre ambas fallas sea mas brusca de

lo que corresponderia a una zona de relevo simple.

4. Que exista una interaccién con la falla de Teruel, y que ésta haya inducido el elevado gra-
diente de salto en ese sector. Tras el estudio estructural de la falla de Concud y de la zona de relevo
con la de Teruel (ver capitulo 6) hemos concluido que no parece existir conexion geométrica ni com-
patibilidad cinematica entre ambas que sustente |la idea de una unidn en profundidad formando una
sola estructura, de forma que la zona de Los Bafios-Masada Cociero se ubique en una posicidon cen-
tral de la misma. Sin embargo, aunque se mantengan como estructuras diferentes, ambas pueden ha-
ber interactuado a nivel dindmico, perturbando reciprocamente los esfuerzos locales cerca de sus
extremos y alterando la pauta de propagacion. Es conocido que los patrones simétricos y progresivos
de los diagramas distancia-salto se ven modificados severamente cerca de las zonas de relevo de fa-
llas. Ello se debe a que la interaccion mecanica entre ellas (superposicidn parcial de sus respectivos
campos de deformacidén elastica en torno a los extremos) inhibe o restringe su propagacién, lo que
se traduce una asimetria general del perfil y en un elevado gradiente de salto alli donde sus trazas se
aproximan (Huggins et al., 1995; Nicol et al., 1996; Peacock y Sanderson, 1996; Willemse et al., 1996;
Cartwright y Mansfield, 1998; Gupta y Scholz, 2000; Peacock, 2002). El diagrama distancia-salto de |a
Figura 9.2 es perfectamente coherente con esta hipdtesis. Como se discute mas adelante, esta situa-
cion puede considerarse, en términos evolutivos, como un estadio previo a la coalescencia con la fa-
lla de Teruel, para dar lugar posiblemente en el futuro a una falla segmentada de mayores

dimensiones.

5. Que bajo el campo de esfuerzos dominante sea mas compatible mecanicamente, y por tan-
to potencialmente mds activo, el tramo N-S de la falla de Concud. Tras el andlisis realizado en el apar-
tado 22.1 de esta discusion, sabemos que esa suposicion no es correcta: el segmento N-S, con la
direccion de transporte registrada en Los Bafios, es compatible dindmicamente sdélo con el campo de
esfuerzos regional ENE, mientras que el segmento principal con la direccion de transporte dominan-

te lo es con ambos campos regionales (ENE y ESE). Ademas, mecdanicamente es mdas compatible el
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sector NW-SE que el N-S, bajo cualquiera de los tres posibles sistemas de esfuerzos (ENE con R muy

baja o con R moderada, ESE con R muy baja). Por lo tanto, esta hipdtesis debe ser descartada.

6. Que actue algin mecanismo cinematico por el cual haya un desplazamiento extra en el tra-
mo norteado de la falla. Como se ha discutido en el apartado 22.1, existe un mecanismo verosimil pa-
ra ello. El segmento de falla que gobierna el movimiento es el NW-SE, con transporte en direccién
220. Especialmente cuando actuia el campo regional de extension ESE-WNW, la oblicuidad que existe
entre la direccion de transporte dominante y la linea de interseccidén de los planos promedio de am-
bos segmentos (Fig. 7.4) hace que el segmento de Los Bafios experimente un movimiento conducido
y en él tienda a generarse un hueco. Este induce una acomodacién pasiva del bloque superior (a mo-

do de roll-over lateral) que da lugar a subsidencia extra en superficie.

A nuestro entender, la explicacion mas factible para el escenario segundo (falla realmente
mas activa en su segmento suroriental) es una combinacion de las hipdtesis 3, 4 y 6. Probablemente
la causa primaria o mds inmediata del elevado desplazamiento que registra la falla de Concud cerca
de su extremo sureste sea la interaccion con la falla de Teruel, siguiendo una pauta bien conocida en
muchas zonas de relevo de fallas normales. A ella se suma el movimiento conducido bajo el campo
de esfuerzos regional ESE, que induce un roll-over lateral y un salto extra. Ambos mecanismos, a su
vez, podrian verse favorecidos por la presencia de la estructura transversal de Los Mansuetos-Valde-
cebro: por un lado, ésta habria frenado la propagacion de la falla de Concud hacia el SE, aumentando
el gradiente de salto cerca de ese extremo; por otra, habria permitido el desacoplamiento del bloque

hundido y facilitado de este modo su movimiento pasivo conducido.

Las hipdtesis 1y 2, relativas a la particion del desplazamiento entre las dos trazas de la fallay
a la existencia de creep en la zona central son asimismo verosimiles, y podrian explicar la diferencia
de saltos cosismicos entre un sector y otro. Sin embargo, no justificarian por si mismas el hecho anor-
mal de que el desplazamiento total de la falla cerca del extremo SE sea similar al de su tramo central;
esta valoracion estd basada en el desplazamiento de marcadores a escala macroestructural, y es inde-

pendiente, por tanto, de los mecanismos concretos que acomoden la deformacién.

En definitiva, el salto total anormalmente alto en el segmento suroriental se justifica por me-
canismos a escala macroestructural que sélo pueden comprenderse a partir del modelo completo
geomeétrico-dinamico-cinematico del funcionamiento de la falla de Concud: la relacién espacial con
la falla de Teruel propicia su interaccion dindmica; la orientacion variable del plano de falla determi-
na que, bajo el campo de esfuerzos regional, sea el segmento principal NW-SE el mas compatible
mecdnicamente; ese mismo campo de esfuerzos determina una direccion de transporte que, a su
vez, supone un movimiento conducido divergente sobre el segmento norteado y el desarrollo del roll-
over lateral. Estos mecanismos deben ser considerados también a escala de eventos individuales (la
suma de éstos serd, en definitiva, la que produzca como resultado el desplazamiento macroestructu-
ral), pero para explicar los patrones generales de la deformacion asociada a los paleosismos es nece-

sario recurrir asimismo a una particion del desplazamiento entre las ramas norte y sur de la falla.

Como sintesis de esta parte de la discusion, presentamos los tres tipos basicos de deforma-

cion cosismica que se derivan del modelo general geométrico-dinamico-cinematico de la falla, y que
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permiten comprender la distribucion de saltos registrados a partir del estudio paleosismoldgico (Fig.
22.3):

Tipo 1: Bajo un sistema de esfuerzos extensional con o, ENE-WSW, los dos segmentos de la
falla se mueven con una direccién de transporte comun (hacia SSW, subparalela a la linea de intersec-
cion de ambos planos). Se activa una Unica superficie de falla, con un desplazamiento cosismico que

en el segmento suroriental es similar o menor al del segmento central.

Tipo 2: Preferentemente bajo un sistema de esfuerzos extensional con o, ESE-WNW (tam-
bién, aunque mas improbable, bajo extension ENE-WSW), los dos segmentos de la falla se mueven
con una direccion de transporte hacia SW o WSW, divergente respecto a la linea de interseccién de
ambos planos. Se produce el efecto de roll-over lateral. Se activa una Unica superficie de falla, con un
salto cosismico que en el segmento suroriental es mayor que en el segmento central. El bloqueo en
la propagacién de la falla de Concud, causado por la interaccion con la falla de Teruel y por la interfe-
rencia de la estructura transversal de Los Mansuetos-Valdecebro, habria contribuido asimismo a au-

mentar el gradiente de salto en dicho segmento suroriental.

Tipo 3: Bajo cualquiera de los sistemas de esfuerzos considerados, en el segmento central se
activan dos o mas superficies de falla, de forma que el salto cosismico total se reparte en dos o mas

rupturas superficiales a lo largo de las trazas norte y sur.

I Fig. 22.3. Los tres tipos bésicos de
deformacidn cosismica coherentes
con el modelo general geométrico-
dindmico-cinematico de la falla de

Concud. El rayado sobre la
superficie de falla indica la direccién
de deslizamiento. Los
estereogramas representan la
orientacidon de ambos segmentos de
la falla y la direccidn de transporte
determinada por el campo de
esfuerzos dominante en cada caso

(direccién de extension indicada por

las flechas).
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El Tipo 1 representaria el dispositivo de aquellos paleosismos que han podido ser correlacio-
nados entre las trincheras de Los Bafios y El Hocino y que muestran desplazamientos similares en am-
bas. Es el caso del evento 6, con salto cosismico neto de 1,1 m en Los Bafios y 0,9 m en El Hocino.
También podria serlo para los eventos 1y 8, cuyo salto registrado en El Hocino es igualmente proéxi-
mo a 1 m. Todo ello, sin descartar la posibilidad de que se den dispositivos combinados o interme-
dios entre dos de estos modelos; en los eventos mencionados es posible también que el sector
central de la falla registrase ruptura superficial en ambas trazas (Tipo 3) y que el salto registrado en

El Hocino sea sdlo una parte del salto total cosismico.

El Tipo 2 representa el estilo de deformacién para los eventos que se han registrado tanto en
la trichera de Los Bafios como en El Hocino y muestran un salto cosismico notablemente mayor en la
primera. Se trata de los eventos 2 y 5, en los cuales no debe tampoco descartarse que haya podido

haber ruptura superficial adicional en la rama norte de la falla (Tipo 3).

El Tipo 3 puede haber estado presente en muchos de los eventos, aungue no pueda demos-
trarse debido a que no disponemos de registro paleosismolégico en la traza norte de la falla. Sélo
podrian excluirse (si admitimos que la no identificacion de un evento concreto en una trinchera signi-
fica su no ocurrencia) en el caso de los eventos 3, 4 y 7, que no se han encontrado en las trincheras
de El Hocino (traza sur); siendo que en ellas existe registro sedimentario para edades equivalentes,

ha tenido que ser la traza norte la Unica que se ha activado en el sector central.

Asi pues, considerando la falla en su conjunto, un modelo cinemdtico que combine los meca-
nismos descritos (interaccion con la falla de Teruel + interferencia de la estructura transversal de Los
Mansuetos-Valdecebro + roll-over lateral) permite explicar por qué en algunos eventos individuales
el salto en el segmento sureste es mayor que en el segmento central. Seria la suma de esos saltos |a
gue produciria una subsidencia extra en el segmento sureste que haria que su desplazamiento total
a escala macroestructural se igualase practicamente al del segmento central. Sin embargo, junto a
ello, es muy probable que en la mayoria de los eventos el desplazamiento se haya repartido en mas
de una traza en el sector central: en las trazas norte y sur, por un lado, pero también entre las dos su-
perficies de rotura identificadas dentro de la traza sur en El Hocino (sélo una de las cuales ha podido
ser estudiada). Sdlo asi puede explicarse que el desplazamiento total acumulado y la tasa resultante

en las trincheras de El Hocino para el Pleistoceno Superior sean tan inferiores a los de Los Bafios.

De estas consideraciones se desprende que: (i) los saltos cosismicos y la tasa en El Hocino no
son representativos del funcionamiento completo de la falla, por corresponder en muchos casos sdlo
a una parte del desplazamiento total; (ii) los saltos cosismicos y |la tasa de movimiento en Los Bafios,
mayores que en la parte central de la falla, son coherentes con los patrones de interaccidon en zonas
de relevo de fallas en los que su propagacién se halla bloqueada o dificultada, lo que produce un ele-
vado gradiente de salto en el sector en el que las fallas se encuentran mas préximas; (iii) sélo el cono-
cimiento detallado del contexto macroestrutural y morfosedimentario permite hacer una valoracion

correcta de los resultados de la paleosismologia.

Una vez entendido el porqué de la diferencia de saltos y tasas registrados entre una zona y

otra de la falla, es interesante hacer un anilisis de la posible variacion de la tasa de actividad en el
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tiempo. Siendo que el registro mas completo que tenemos se encuentra en el sector suroriental de
la falla (Los Bafios y Masada Cociero), hemos realizado la comparacién tiempo-desplazamiento acu-
mulado completando las lagunas que existen en este sector con los datos de El Hocino (valor del sal-
to en el evento 1 e inclusién del evento 8). Teniendo en cuenta los modelos de deformacion
cosismica a los que pueden asociarse ambos (compatibles con el Tipo 1, pero sin descartar el Tipo 3;

Fig. 23.4), hemos optado por hacer esa extrapolacién siguiendo dos criterios extremos diferentes:

(a) Que el salto en Los Bafios sea equivalente al registrado en El Hocino (Tipo 1). En este ca-

so, asignamos a los eventos 1y 8 los saltos respectivos medidos en el Hocino (Fig. 22.4a).

(b) Que el salto registrado en Los Bafos sea equivalente a la suma de saltos producidos en
las trazas norte y sur (Tipo 3). Asi, el salto en El Hocino seria sélo una parte del desplazamiento total.
Teniendo en cuenta que, como promedio, los saltos en Los Bafios son 2,5 veces mayores que en el

Hocino, introducimos ese mismo factor multiplicador a los saltos de los eventos 1y 8 (Fig. 22.4b).
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Fig. 22.4. Ensayos de reconstruccién de la secuencia paleosismica total para el conjunto de trincheras estudiadas en la falla
de Concud. (a) Asignando a los eventos 1y 8 el mismo salto calculado en El Hocino. (b) Aplicando a los saltos de los eventos
1y 8 un factor multiplicador de 2,5 (ver explicacién en el texto).

Comparando las dos graficas de la Figura 22.5, vemos que ambas muestran la misma tenden-
cia, que ya se reflejaba considerando tan sélo los eventos registrados en Los Bafios, ya que los dos
eventos mas modernos que se afiaden ahora (8 y 9) se ajustan al patron de movimiento que venia
mostrando la falla en su Ultimo tramo. Sélo hay entre ambas graficas una ligera diferencia en la tasa
media de desplazamiento (0,25 y 0,27 mm/a, respectivamente). La tendencia que se advierte supone
un descenso en la velocidad de movimiento a partir de los 60 ka, pasando a reducirse la tasa a me-

nos de la mitad. De este modo, aunque se hayan obtenido tasas medias relativamente elevadas para
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toda la ventana temporal estudiada, hay que resaltar que la tasa a la que se habria movido la falla
mas recientemente es de 0,16-0,19 mm/a. Este cambio de velocidad estaria acompafiado por un au-
mento en el periodo de recurrencia medio de paleosismos, que pasaria de 4,8 + 1,0 ka para la prime-

ra etapa a 9,0 £ 2,1 ka para la segunda.

22.3. La actividad reciente de la falla de Concud en el contexto de las estructuras extensio-

nales del este de la Peninsula Ibérica.

Los indicadores de actividad de la falla de Concud pueden considerarse como sorprendente-
mente altos para una estructura localizada en una zona intraplaca con escasa actividad sismica. A es-
ta apreciacidn contribuyen tanto las tasas medias de desplazamiento obtenidas a partir de
reconstrucciones macroestructurales como el analisis morfotecténico del frente montafioso y los pro-

pios resultados del estudio paleosismoldgico.

Hemos comparado las tasas medias calculadas utilizando marcadores morfo-sedimentarios
de distintas edades, entre el Plioceno medio y el Pleistoceno superior (0,07-0,33 mm/a), con algunas
fallas del este la Peninsula Ibérica, independientemente de su régimen tectdnico, y con otras fallas si-
milares de contextos extensionales bien conocidos. Asi, las tasas obtenidas para la falla de Concud

son comparables con las calculadas para:

(i) las fallas de Sierra Palomera, Calamocha y Sierra del Pobo, en el mismo entorno de las fo-
sas del Jiloca y Teruel (0,06-0,15 mm/a; Simén et al., 2011);

(i) la falla normal de Munébrega, en la Cordillera Ibérica central (0,10 mm/a; Gutiérrez et al.,
2008);

(iii) fallas normales de las Cordilleras Béticas, como las fallas de Granada (0,03-0,38 mm/a;
Sanz de Galdeano et al., 2003), Ventas de Zafarraya (0,3-0,45 mm/a durante el Holoceno; Sanz de
Galdeano et al., 2003), Pozohondo (0,09 mm/a; Rodriguez-Pascua et al., 2010), o Baza (0,12-0,33
mm/a; Garcia-Tortosa et al., 2008; Alfaro et al., 2008);

(iv) la componente vertical de fallas direccionales de las Cordilleras Béticas, como la de Lorca-
Alhama (0,04-0,35 mm/a; Martinez-Diaz y Hernandez-Enrile, 1996; Martinez-Diaz et al., 2001; Silva
et al., 2003; Masana et al., 2004) o la de Carboneras (0,08-0,1 mm/a; Silva et al., 2003);

(v) algunas fallas normales moderadamente activas del suroeste de los EE.UU., como la falla
frontal de Sierra Nevada (0,2-0,3 mm/a; Le et al., 2006), Rio Grande (0,1-0,36 mm/a; McCalpin,
1996), Dixie Valley (0,2-0,5 mm/a; Bell y Katzer, 1990), o Pajarito (0,1 mm/y; McCalpin, 2005);

(vi) otras fallas normales de “segundo nivel” de diversas regiones del planeta, como la falla
de Irpinia (Italia; 0,3 mm/a; Pantosti y Valensise; 1990), la cuenca norte de Yanging (China; 0,2 mm/a;
Cheng et al., 1991), o el rift de Taupo (Nueva Zelanda; 0,30-0,34 mm/a, Canora-Catalan et al., 2010).

En cambio, la falla de Concud se mueve a una tasa superior a la de El Camp (0,02 mm/a; Ma-
sana et al., 2001b), pero a tasas mucho mas bajas que la mayor parte de las fallas extensionales prin-

cipales de la regién del Basin and Range (e.g. falla de Wasatch, 1,0-2,0 mm/a; Swan et al., 1980;
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Machette et al., 1991), de Grecia (e.g. falla de Aigion, 2,5-4,5 mm/a; McNeill et al., 2007), o del norte
del Tibet (2,0 mm/a; Yin et al., 1999).

Recordemos asimismo que algunos de los rasgos geomorfoldgicos del frente montafoso de
Concud también sugieren una actividad mayor que la de otras fallas de la Cordillera Ibérica, como las
del Maestrat, y similar a la de las fallas de las Cordilleras Béticas y del Pirineo. En particular, utilizan-
do la relacion entre los valores de los indices gomorficos S.; y V¢, tal como proponen Silva et al.
(2003), se obtiene una sefal morfotectdnica parecida a la de las fallas extensionales estudiadas por
dichos autores en las Cordilleras Béticas y en el area de Valencia, pudiendo incluirse dentro de la Cla-
se 1 (‘activa’). No obstante, ya hicimos notar que los episodios de descenso significativo del nivel de
base y consiguiente incisién de |la red de drenaje podrian haber contribuido a rejuvenecer el frente
montaiioso, lo que llevaria a sobreestimar la actividad de l|a falla si tales indices y clasificaciones no

se aplican con la necesaria cautela.

Si llevamos la comparacion a los resultados obtenidos del estudio paleosismico, tanto en lo
referente a tasas de movimiento (0,25-0,27 mm/a, seguin el modelo integrado expuesto en el aparta-
do anterior) como a saltos cosismicos (promedios de 0,8 m en El Hocino y 1,9 m en Los Bafios) y pe-
riodos de recurrencia (7,4 ka), la falla de Concud parece mostrar un nivel de actividad relativamente
elevado. Presenta tasas de desplazamiento mas altas, desplazamientos cosismicos mayores y perio-
dos de recurrencia medios menores que otras estructuras pertenecientes al dominio intraplaca del
noreste peninsular afectado por el mismo rifting neégeno-cuaternario. Dichos parametros paleosis-

micos sélo son comparables a los citados para fallas de desgarre de las Cordilleras Béticas.

A primera vista, pues, la falla de Concud puede parecer anédmalamente activa dentro de su
contexto sismotectdnico. La explicacién probablemente esté relacionada con la posicion tectdnica
particular y el papel que juega la falla de Concud a la hora de acomodar la extensién cortical en su en-
torno. Mientras que en el este de las Béticas el total de la deformacién cortical se distribuye a lo lar-
go de varias grandes fallas, en el caso de la Cordillera Ibérica centro-oriental ninguna falla presenta
evidencias de actividad continua durante el Pleistoceno medio-superior comparables a las de la falla
de Concud. Mientras la tasa de desplazamiento de la falla de Concud tiende a incrementarse con el
tiempo (0,07-0,10 mm/a como promedio desde el mediados del Plioceno, frente a 0,16-0,33 mm/a
en el Pleistoceno superior s.l.), fallas importantes y préximas como las del Maestrat parecen dismi-
nuir su actividad (pasando de 0,06-0,18 mm/a, en el promedio desde el Mioceno final-Plioceno me-
dio, a 0,02-0,05 mm/a, durante el Cuaternario s./.; Simén et al., 2011). Este descenso de la actividad
también se produce en estructuras del dominio cataldn, como por ejemplo la falla de EI Camp, con
una tasa media de desplazamiento vertical de unos 0,16 mm/a desde el comienzo del Nedgeno (Ma-
sana, 1995), que disminuye a 0,02-0,08 mm/a para los Ultimos 125 ka (Masana et al., 2001a; Perea et
al, 2006).

Hay varias explicaciones, complementarias y no incompatibles entre si, para este patréon de
evolucion de las fallas. Una es la propagacién de la deformacion desde la zona interior del Golfo de
Valencia hacia el oeste durante el proceso general de rifting nedgeno-cuaternario (Capote et al.,

2002), tendencia que pudo persistir durante el Pleistoceno. Por otra parte, durante la transicion plio-
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pleistocena, la deformacidn regional se distribuyé ampliamente a lo largo de varias decenas de es-
tructuras a escala macroestructural, pero parece que en el Pleistoceno se fue concentrando progresi-
vamente en unas pocas fallas. Esta misma tendencia se ha observado, por ejemplo, en los Apeninos
centrales (ltalia) durante los ultimos 0,9 Ma (Roberts et al., 2002). Como consecuencia de la misma,
es probable que la falla de Concud haya terminado acomodando gran parte de la extensién cortical
total en este sector de la Cordillera Ibérica, lo que podria explicar las tasas de desplazamiento apa-
rentemente andmalas que se han obtenido. Por ultimo, es necesario recordar la evolucidn de las di-
recciones de esfuerzos regionales a lo largo del Nedgeno, con el paso de una direccion WNW-ESE

para eje S (05) durante el Mio-Plioceno (Simén, 1982) a una direccion WSW-ENE durante el Plio-

Hmin
Pleistoceno (Simdn, 1989; Arlegui et al., 2005). Este cambio pudo favorecer también la activacion de
las fallas de direccion NW-SE a NNW-SSE (como la de Concud y el resto de fallas que limitan la fosa

del Jiloca) en detrimento de las orientadas NNE-SSW a NE-SW (Maestrat y Catalanides).

Hay que precisar asimismo que, a pesar de que la falla de Concud presente una actividad apa-
rentemente elevada dentro de su contexto, su desplazamiento acumulado de 290-300 m esta dentro
de lo esperable teniendo en cuenta su longitud. Asi lo refleja su posicién en la Figura 22.5, sobre el

diagrama elaborado por Schlische y Anders (1996) recopilando fallas de todo el mundo.

Fig. 22.5. Representacidn, en escalas logaritmicas, de la relacién entre longitud de fallas y
desplazamientos totales, segln la compilacién realizada esencialmente por Cowie y
Scholz (1992a) (tomada de Schlische y Anders, 1996). Estan indicadas las rectas de
regresion propuestas por diferentes autores. Punto y linea rojos: representacién de los
parametros correspondientes a la falla de Concud.

238



V. DISCUSION Y CONCLUSIONES

Lo mismo ocurre con la valoracidon de su ritmo o patréon de actividad. Villamor y Berryman
(1999) muestran una relaciéon empirica entre tasas de desplazamiento y periodos de recurrencia para
un conjunto de fallas activas de todo el mundo de las que dichos pardmetros se han obtenido de for-
ma independiente. La relacién ilustra la importancia del establecimiento de la tasa de desplazamien-
to como aproximacién de primer orden a la peligrosidad sismica. Hemos representando sobre el
diagrama que elaboran dichos autores (Fig. 22.6) los datos correspondientes a la falla de Concud pa-
ra su ultima etapa de movimiento, a partir de 60 ka BP (periodo de recurrencia medio: 9,0 + 2,1 ka;
tasa de movimiento: 0,16-0,19 mm/a). Observamos coémo la falla de Concud, si bien queda algo por
debajo de la linea de regresion obtenida por Villamor y Berryman (1999), si que se encuentra dentro

del patrén general que dibujan las fallas utilizadas para establecer la relacién.
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Fig. 22.6. Relacidn entre tasa de desplazamiento y periodo de recurrencia de terremotos (segun recopilacién de fallas
realizada por Villamor y Berryman, 1999). Rojo: Representacion de los valores de la falla de Concud.

22.4. Interaccion entre el movimiento de la falla y los dispositivos paleogeograficos y geo-

morfoldgicos

De acuerdo con el registro morfosedimentario disponible, cuando se inicia el movimiento ex-
tensional de la falla de Concud, a mediados del Plioceno (3,6 Ma), nos encontramos en el interior de
la cuenca nedgena de Teruel, en un estadio de practica colmatacion de la misma, y con el techo de su
relleno (techo de la unidad Paramo 2) enrasado con la Superficie de Erosién Fundamental (Fig.
22.7a). En la zona de estudio queda un extenso retazo de esta Ultima biselando las unidades jurasicas
plegadas del Cerro Gordo. Es posible que, enterrada bajo el relleno plio-cuaternario de la fosa del
liloca, se encuentre la prolongacion hacia el oeste de esta superficie de aplanamiento (en lo que de-
beria ser la conexidn natural con la Sierra de Albarracin). No obstante, tampoco habria que descartar
gue el Cerro Gordo fuese, en el estadio ultimo de la cuenca nedgena, un enclave sin sedimentacion

aislado en el interior de la misma.

239



ackan
[ERTELE

BCun
a-media

Bcidn
FEaE

Acidn

f:Tela ]
Bonatada

[

fa

prio
ra
la
iy

Fig. 22.7. Esquema evolutivo de las relaciones entre fallas recientes, sedimentacidn y red fluvial en la zona de confluencia
de las fosas del Jiloca y Teruel. PC: zona de fallas de la Sierra del Pobo-Corbalédn; FC: falla de Concud; FT: falla de Teruel; MV:
fallas transversales de Los Mansuetos-Valdecebro; RG: rio Guadalaviar; RA: rio Alfambra.
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La activacion de la falla rompe este dispositivo, interrumpe la sedimentacion en el bloque le-
vantado y mantiene una pequefia cubeta residual endorreica en el bloque hundido (Fig. 22.7b), a la
que habria quedado restringida la sedimentacion palustre tardia de la cuenca nedgena de Teruel
(Moissenet, 1982). Dicha cubeta se aloja en el dngulo donde la falla de Concud cambia de direccion
NW-SE a NNW-SSE, en la parte norte de la zona de relevo con la falla de Teruel. La edad que nos ha
proporcionado el yacimiento de macromamiferos Rotonda Teruel-Centro (zona MN17, Villafranquien-
se superior) evidencia que la cubeta lacustre se mantuvo hasta el Pleistoceno inferior. Esa edad es
contempordnea de los sistemas aluviales que culminan en los glacis villafranquienses, datados por
macromamiferos en la vecina depresion de La Puebla de Valverde vy, por correlacion mediante paleo-
magnetismo, en la propia cuenca de Teruel. La interdigitacion observada entre dichos depdsitos alu-
viales y los palustres de la cubeta residual corroboran esa relacion lateral. Dado que la cubeta se
encuentra en la zona donde confluyen los rios Alfambra y Guadalaviar-Turia, es bastante improbable
gue coexistiera con la red fluvial actual, por lo que parte del sistema aluvial debié de verter a princi-

pios del Pleistoceno a la cubeta endorreica (Fig. 22.7c).

No es, por tanto, el inicio del movimiento de la falla de Concud el agente que desencadena el
paso franco al exorreismo en el area de estudio. Antes al contrario, en un contexto regional en el que
se ha producido ya probablemente la salida de algunos colectores fluviales al Mediterraneo y el pro-
ceso progresivo de captura de las cuencas interiores (Gutiérrez et al., 2008), se mantienen areas la-
custres en zonas de elevada subsidencia tectdnica diferencial (Teruel-Concud y Escorihuela;
Moissenet, 1982). Durante todo el Plioceno Superior la red de drenaje tiene aln un nivel de base
local en el entorno de Teruel. Este nivel de base local pudo ser un pequeio lago cerrado, aunque
también podria haberse tratado de un lago abierto, representando en tal caso un dispositivo de tran-

sicion entre una cuenca endorreica s.s. y la red fluvial exorreica cuaternaria.

Cabria también considerar que fuese la propagacidn de la falla de Teruel hacia el norte, pro-
longando la longitud de solapamiento de ambas fallas en la zona de relevo, la desencadenante de la
captura de la cubeta endorreica. Si en el transito Plioceno-Pleistoceno la falla de Teruel tenia su extre-
mo septentrional en las inmediaciones de lo que ahora es el casco urbano, la cubeta residual que-
daria situada en el area de subsidencia maxima, pudiendo haber existido un lago endorreico s.s. En
el caso de que la falla de Teruel se hubiese propagado ya un par de kildmetros hacia el norte, la cube-
ta residual quedaria en la zona de relevo entre esta falla y la de Concud. El desplazamiento de la falla
de Teruel podria haber provocado que el drenaje encontrara salida hacia el rio Turia. Asi, el movi-
miento alterno de una y otra falla determinarian si la conexién fluvial coexistia con condiciones lacus-
tres en la zona de Masada Cociero o, por el contrario, se producia la captura total. No obstante, los
indicios de una posible propagaciéon de la falla de Teruel hacia el norte son posteriores al Pleistoceno
Medio, cuando con toda seguridad ya se habia instalado la red exorreica, lo cual resta probabilidad a

que su movimiento fuera el detonante de la captura.

Por otro lado, es légico suponer que el momento en que finalmente es capturada cada una
de las cuencas interiores nedgenas por la red fluvial que drena hacia el Mediterraneo quede marca-

do en el registro morfosedimentario por un encajamiento, consecuencia del descenso brusco del
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nivel de base. En toda el area de Alfambra-Teruel-Concud, los glacis villafranquienses se disponen
concordantes sobre las lutitas del Rojo 3 (en continuidad sedimentaria a través de un contacto solo li-
geramente erosivo a escala de afloramiento) y no encajados en ellas. Esto indica que no hubo un des-
censo brusco del nivel de base, y por tanto la instalacién de los sistemas aluviales villafranquienses
no constituye por si misma una evidencia del paso al exorreismo. Ni siquiera la Terraza Superior del
Alfambra-Turia se halla encajada. Sus depdsitos se superponen a los del glacis villafranquiense de
Gea en la zona de Concud, y constituyen retazos aislados de relacién imprecisa al norte de la ciudad
de Teruel. Parece, por tanto, que en el bloque hundido de la falla de Concud la subsidencia tectdnica

aun compensaba en aquel tiempo la tendencia regional al encajamiento de la red fluvial (Fig. 22.7d).

A partir del Pleistoceno inferior si se nota ya de forma nitida la tendencia al encajamiento
erosivo, aunque con episodios intercalados de agradacidon propiciados por condiciones climaticas
adecuadas y por el movimiento recurrente de la falla. La Terraza Media se encuentra siempre encaja-
da (unos 30-40 m) en la Terraza Superior. En cambio, durante la sedimentacion de aquélla (entre 250
y 116 ka BP, segun las dataciones aportadas) pudo haberse producido un episodio de embalsamiento
en la zona de Los Bafos, y no en el bloque hundido de la falla sino en el levantado (Fig. 22.7e). Esto
explicaria las caracteristicas de la unidad de toba acumulada en dicho bloque, de espesor muy eleva-
do y creciente hacia el norte. Un leve basculamiento de dicho bloque, segin el modelo de hombrera
(shoulder) que el reequilibrio isostatico induce en el labio inferior de las fallas extensionales, podria
haber bastado para producir ese embalsamiento. Los modelos propuestos por distintos autores de-
muestran que este mecanismo puede actuar a diferentes escalas temporales y espaciales (e.g. King
et al., 1988; Kusznir et al., 1991).

Entre aproximadamente 110 y 70-75 ka BP hay evidencias de un importante episodio de en-
cajamiento. Es la etapa en que se desdoblaria el subnivel inferior de la Terraza Media, y en la que
quiza el encajamiento progresara aun mas, hasta alcanzar el nivel de la Terraza Inferior. Es la etapa
que en la trinchera de Los Bafios queda representada asimismo por una laguna estratigrafica y por
un proceso de erosidon que podrian haber eliminado una parte del registro sedimentario. Por el con-
trario, el periodo inmediatamente posterior es una etapa de agradacion dominante, responsable
principal del desarrollo de los abanicos aluviales en el piedemonte (Fig. 22.7f), y representada como
tal en la serie aluvial sintectdnica tanto en la trinchera de Los Bafios (entre 72 y ca. 60-40 ka BP) co-
mo en las de El Hocino (entre 77 y 20 ka BP). Ya hemos indicado anteriormente (capitulo 18) que es-
te periodo coincide con unas condiciones climaticas favorables, marcadas por un maximo glaciar en
el Pirineo y por la posterior transicién a la deglaciacion, que en que los sistemas fluviales de la cuen-
ca del Ebro supone un incremento notable en la disponibilidad de agua y sedimentos (Lewis et al.,
2009).

Finalmente, en los ultimos 20-30 ka se renueva la tendencia a la incisién de la red, producién-
dose el encajamiento final de unos 20-30 m entre el nivel de Terraza Inferior y los talwegs actuales
(Fig. 22.7g), con los escalones de agradacion intermedios representados por el subnivel bajo de dicha

terraza (ca. 15 ka BP) y por la Terraza Subactual (ca. 3 ka).
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22.5. Aproximacion al calculo de peligrosidad sismica con criterio probabilista

Una vez caracterizada la actividad paleosismica de la falla de Concud con el registro del que
disponemos, es interesante realizar una aproximacion al célculo de la peligrosidad de la falla. Asi, po-
demos utilizar los datos de los periodos intersismicos de los que disponemos para hacer una previ-
sién del comportamiento de la falla en el futuro. Para ello, debemos basarnos en el concepto de
terremoto caracteristico (Schwartz y Coppersmith, 1984) y asumir un proceso ciclico de acumulacién
y liberacion de esfuerzos, aunque con la légica variabilidad temporal que acompafia a todo proceso
natural complejo. Asi se definen los denominados modelos de renovacion o de tiempo real (renewal
models), que consideran que las fallas poseen “memoria” del evento mas reciente, de modo que la
probabilidad de ocurrencia de un terremoto es dependiente del tiempo transcurrido desde el ultimo

de ellos (Schwartz y Coppersmith, 1986).

Analizando la frecuencia de los periodos intersismicos, vemos que su distribucién tiene carac-
ter bimodal (Fig. 22.8). Es facil apreciar que esta bimodalidad estd directamente relacionada con la
disminucién en la tasa de movimiento que se produce a partir de los 60 ka BP (ver Fig. 22.4). Los pe-
riodos intersismicos son mas breves (4,8 + 1,0 ka) para la etapa de mayor velocidad de la falla (ante-
rior a 60 ka), y mas prolongados (9,0 + 2,1 ka) a partir de esa edad, cuando la tasa de desplazamiento

disminuye.
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Fig. 22.8. Histogramas de frecuencias de los periodos intersismicos (rosa: pre-60 ka BP.; azul: post-60 ka BP).
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Segun los modelos de renovacion, para calcular la probabilidad de ocurrencia de un terremo-
to en un periodo de tiempo futuro concreto, los pardmetros requeridos son el tiempo transcurrido
desde el ultimo de ellos, el valor medio del periodo de recurrencia y su desviacion estandar
(Schwartz y Coppersmith, 1986). Con la media y la desviacion estandar se construye una campana de
Gauss a partir de la cual se calcula la probabilidad. En nuestro caso no hemos considerado el periodo
de recurrencia medio total para la falla, sino que, dado el cambio de tendencia que se produce a par-
tir de los 60 ka BP, hemos utilizado sélo los periodos intersismicos calculados para los eventos del se-
gundo tramo. Asi, con una curva gaussiana como la de la Figura 22.9, la probabilidad de que suceda
un evento en los préximos N afios se calcula dividiendo el drea bajo la curva comprendida desde T,
(actualidad) hasta T, (plazo para el que se hace la previsiéon; en nuestro caso, 500 afios) entre el drea
comprendida desde T, a T, (final de la curva). Las posiciones de T, (actualidad) y T, en el gréfico se

sitian en relacién con la edad del ultimo terremoto (T,).
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Fig. 22.9. Curva normal de distribucién de los lapsos intersismicos obtenidos para el periodo posterior a 60 ka BP, y cdlculo
de probabilidad de ocurrencia en un plazo de 500 afios. TO: Ultimo terremoto T1: actualidad. T2: previsidn a 500 afios. T3:
final de la curva. El cdlculo se realiza para los tres supuestos de edad del Gltimo paleosismo: verde: TO = 3,4 ka BP; azul: TO =
6 ka BP; rojo: TO = 15 ka BP. P: probabilidad de ocurrencia.

Con respecto a la edad del ultimo evento en la falla, aunque conocemos con gran precision la
del evento registrado en la trinchera de Masada Cociero (15 ka), no tenemos la certeza de que haya
sido el Ultimo. Ya advertimos en el capitulo 21 que, en realidad, desconocemos la historia de la falla
comprendida entre los 15 ka y los 3,4 ka BP, y que sélo podemos afirmar con muy alta probabilidad
gue ningln paleosismo con ruptura superficial se ha producido después de esta ultima fecha (edad
de los depdsitos de la Terraza Subactual del Alfambra, que fosilizan la falla). En esta situaciéon de am-
bigliedad, hemos creido conveniente hacer el calculo probabilistico para los préximos 500 afios consi-

derando tres supuestos:
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a) Supuesto mas favorable: que el tltimo evento se haya producido justo antes de los 3,4 ka

BP.

b) Supuesto intermedio: que el ultimo evento se haya producido hace 6 ka, es decir, 9 ka (pe-
riodo de recurrencia medio de nuestra serie paleosismica) después del evento registrado en Masada

Cociero.

c) Supuesto menos favorable: que el Ultimo evento ocurrido sea realmente el de Masada Co-
ciero (15 ka BP).

Los resultados de nuestros célculos indican que la probabilidad de que en la falla de Concud
suceda un gran terremoto (magnitud momento en torno a 6,8; intensidad probable de IX-X) en los

préximos 500 afios seria:
a) En el supuesto mas favorable: probabilidad de ocurrencia del 0,4 %
b) En el supuesto intermedio: probabilidad de ocurrencia del 4,4 %
c) En el supuesto menos favorable: probabilidad de ocurrencia del 39,1 %

Dada la falta de informacidn en el tiempo comprendido entre los 15 y los 3,4 ka BP, no nos es
posible afinar mas en los calculos de peligrosidad sismica ni conocer cual de los tres supuestos consi-
derados para la edad del ultimo evento es el mas correcto. Es éste un aspecto que queda abierto a

futuras investigaciones.

22.6. Prevision de evolucion futura de las fallas de Concud y Teruel

Si bien en el capitulo 6 ya hemos discutido y concluido la improbable conexion geométrica y
cinematica de las fallas de Concud y Teruel, hay indicios para pensar que dichas fallas puedan encon-

trarse en una etapa previa a su unidn (Fig. 22.7h).

Segun Peacock y Sanderson (1991, 1994), existen cuatro etapas principales para la evolucion
de una zona de relevo entre dos fallas normales: en la etapa 1 las dos fallas, subparalelas y no copla-
nares, no interactlan; en la etapa 2 se genera entre las dos fallas un monoclinal de acomodacion (re-
lay ramp), por el que se transfiere el desplazamiento de una a otra; en la etapa 3 el monoclinal
comienza a fracturarse por discontinuidades transversales (“breached ramp”); por ultimo, en la eta-
pa 4, el monoclinal queda destruido al unirse ambas fallas en una Unica estructura de traza irregular.
Segun este modelo, la zona de relevo entre las fallas de Concud y Teruel se encontraria en la etapa 3,
ya que muestra un monoclinal de acomodacion fracturado, pero sin que exista evidencia de conexion

entre las fallas principales.

Cartwright et al. (1995), Gupta y Scholz (2000) y Gawthorpe y Leeder (2000) presentan mode-
los evolutivos similares, a cada una de cuyas etapas se asocia un patron caracteristico de perfil distan-
cia-salto, asi como determinadas fluctuaciones en la relacién desplazamiento maximo/longitud que
explicarian la variabilidad de esta ratio en fallas naturales. A modo de ejemplo, Gawthorpe y Leeder

(2000) distinguen tres etapas (Fig. 22.10): (A) iniciacion, (B) interaccion y enlace, y (C) desarrollo de
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la zona de falla continua. La interaccién mecanica entre las fallas antes de su unién hace que sus sal-
tos aumenten cerca de los extremos sin aumentar proporcionalmente su longitud, con lo cual la rela-
cién D/L aumenta transitoriamente (Fig. 22.10A). Tras la unién, la nueva falla resultante ha
aumentado subitamente su longitud, y la relacién D/L disminuye por debajo de lo normal (Fig.
22.10B). Tiempo después, la falla aumenta progresivamente su desplazamiento sin incrementar la

longitud y hasta normalizar la relacion D/L (Fig. 22.10C).

Al Initiation
Plan viaw
A C
B L
————
D=gL”
| Displacement profilas N
Segmeni inlsncton gerseaies B
mhrwvesd -1 profils ard enfanced OVl raSe o
Farrarapdracdl O-L prodde f___..-—--\ f_-_-""-..k E
L
-
Desiance log L
B) Interaction and linkage —
A Erdarcasd geowih ol B cus Fiiry AinTyd B+
—
—
bz nlmrmcioe. ﬁ:ﬁ.l.I: l"'._.. =
L nitanced dapdssemani Daskscsard e
il b DL P Do Fed sphay Elaaticion] preslin Hox
il B2 o il M (Dol [ A

l.-"'Ian-'l-u-lIu---.|lu||=.1-u':
_—

& i BaC - b
- ] B+C
- My lendod T D ey arached e psd

Cl Thl'n'llgh'gﬂh\ﬂ fault zone
S - _—

A«Bal
L_|

e e N
DL prickiy inchcae doeomar | ArtBC
BEgFT bl

Sempmend B has grealeal
gt wrd Fefeal dinplacermen®
ol i bRl wil ol b & G

Fig. 22.10. Modelo de evolucion de tres segmentos de falla que coalescen para producir una zona de falla
compleja. (A) Etapa de iniciacion de las fallas, (B) etapa de interaccidn y enlace, (C) desarrollo de la zona de
falla continua. Notar cémo la interaccién entre segmentos produce perfiles de desplazamiento asimétricos, y
que el desplazamiento (D) y longitud (L) evolucionan de manera que la unién de la zona de falla presenta
caracteristicas similares a las de cada segmento de falla aislado. Tomada de Gawthorpe y Leeder 2000).
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La Figura 22.11 muestra los perfiles distancia-salto que hemos elaborado para las fallas de
Concud y Teruel a partir de los mapas de contornos estructurales de las Figuras 6.2 y 9.2 (curvas vio-
leta y verde, respectivamente), asi como el perfil conjunto para ambas (azul). Las curvas individuales
muestran ciertas irregularidades, con saltos maximos cerca del monoclinal de acomodacién, y un
brusco descenso del desplazamiento (alto gradiente) en la zona de relevo entre ambas fallas. La cur-
va conjunta mantiene un minimo muy acusado en la zona de relevo, lo que indica que la transferen-
cia de salto entre ambas fallas es incipiente y confirma la idea de que se trata de fallas nucleadas de
forma independiente (Peacock y Sanderson, 1991; Huggins et al., 1995). Estos rasgos permitirian si-
tuar el relefo de las fallas de Concud y Teruel en la etapa de iniciacion (A) propuesta por Gawthorpe y
Leeder (2000) (Fig. 22.10A).

Fig. 22.11. Curvas distancia-salto vertical elaboradas a partir de los mapas de contornos estructurales de las Figuras 6.2 y
9.2. Morado: falla de Concud. Verde: falla de Teruel. Azul: curva combinada de ambas fallas.

Es interesante notar que, en el caso de la falla de Teruel, tras un elevado gradiente de salto
en el tramo en que se acerca a la falla de Concud (en torno a la abscisa 15000, poco antes de que la
traza cartografica de aquélla se pierda), muestra una fuerte reduccién de gradiente coincidiendo con
la zona de solape entre ambas. Hemos de recordar que este ultimo tramo de la falla, y por tanto la
existencia de dicho solape, ha sido inferido de observaciones puntuales y no de evidencias cartografi-
cas concluyentes. No obstante, de ser real, su patréon de variacion de salto es exactamente el que Wi-
llemse et al. (1996) describen como caracteristico de las fallas que se solapan en longitud, y
resultaria coherente con una propagacion muy reciente de la falla de Teruel en dicho tramo (Pleisto-

ceno Medio-Superior, segun las observaciones de campo).

En definitiva, la zona de relevo entre las fallas de Concud y Teruel se encontraria en un esta-
dio intermedio entre la independencia completa y la conexidn. La ausencia de evidencias de cone-
xién estructural no es contradictoria con la interaccion mecdnica entre ambas que sus perfiles
distancia-salto ponen de manifiesto. Esa interaccion mecdnica consiste esencialmente en la interfe-
rencia entre sus respectivos campos de esfuerzos perturbados cerca de los extremos de falla, mate-
rializada en la superposicidn parcial de los campos de deformacién eldstica asociada. Tal situacion es
definida por Childs et al. (1995) como interdependencia cinemdtica. Sin embargo, ese concepto no
equivale al de compatibilidad cinemdtica que hemos manejado en nuestro trabajo, entendida ésta
como movimiento coherente en una direccién de transporte comun de dos segmentos geométricos

de falla o de dos fallas contiguas. Asi, hemos visto cdmo todo el bloque superior de la falla de
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Concud se movia con una misma direccion de transporte sobre sus segmentos de direccion NW-SE y
NNW-SSE, mientras que la falla de Teruel lo hace en una direccion distinta; por tanto, las fallas de
Concud y Teruel no muestran coherencia cinematica, aunque si sintomas claros de interaccién. Por
otro lado, la falta de una transferencia completa de salto entre ambas fallas indica que éstas no han
alcanzado tampoco el estadio de coherencia geométrica, tal como la definen Walsh y Waterson,
1991 y Childs et al., 1995), al que es presumible que tenderan conforme avance el proceso de cone-
xion.

Es razonable suponer que las fallas de Concud y Teruel, aunque hoy en dia son estructuras in-
dividuales, se encuentran en la etapa previa a su union. No podemos asegurar cual es el mecanismo
mas probable por el que ésta tenga lugar. De continuar la propagacion hacia el norte que parece ha-
ber experimentado la falla de Teruel en el Pleistoceno Medio-Superior, la conexidn se produciria al al-
canzar aquélla a la falla de Concud (Fig. 22.7h), quedando el segmento de Los Bafios como una splay
fault probablemente inactiva (Childs et al., 1995). No obstante, tampoco habria que descartar que la
red de fracturas de Los Mansuetos rompiese transversalmente la zona de relevo, resolviéndose todo

el desplazamiento en una falla de transferencia (transfer fault de Gibbs, 1984).

El perfil distancia-desplazamiento individual para la falla de Concud (linea violeta en la Fig.
22.11), con dos maximos de desplazamiento y una zona ligeramente deprimida entre ambos, sugiere
que este fendmeno de coalescencia ocurrié ya en el pasado, segun criterio utilizado por Gawthorpe y
Leeder (2000; comparar con el perfil de la Figura 22.10B) o Cowie y Roberts (2001). Por tanto, el ori-
gen de la falla de Concud se encuentra probablemente en dos estructuras individuales que se unie-
ron para dar lugar a la falla tal y como la conocemos hoy. El limite entre aquéllas habria estado
préximo a la zona de transito entre el sector norocciental, dominado por materiales mesozoicos en el
bloque levantado, y el suroriental, donde la falla corta ya el Nedgeno. Su posible conexion futura con

la falla de Teruel representaria simplemente la progresién de esa misma tendencia.
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24. CONCLUSIONES

Sobre la geometria, cinemdtica y dindmica de la falla de Concud en su contexto estructural

La falla de Concud es una falla normal plio-cuaternaria que desplaza el relleno de la cuenca
nedgena de Teruel y forma el borde noreste del sector meridional de la fosa del Jiloca. Su direccién
media es NW-SE, que cambia a una direccién cercana a N-S en su extremo sureste. Tiene una longi-

tud aflorante de 14,2 km y no muestra evidencias de segmentacion.

La falla de Concud se origind en la etapa de rifting del Tridsico superior, y sufrié una inversion
tectdnica positiva durante la compresidn paledgena. Tras una nueva inversién negativa, hoy la encon-
tramos como una falla normal practicamente pura cuyo bloque superior se mueve de forma solidaria

y coherente, con una direccion de transporte media hacia N 220° E.

El estudio geoldgico de superficie y la prospeccion geofisica indican que las fallas de Concud
y Teruel no se encuentran conectadas estructuralmente, existiendo entre ambas una zona de relevo
de 1 a 1,5 km de anchura caracterizada por un monoclinal de acomodacion (relay ramp). Ambas fa-
llas tienen una direccion de transporte distinta (en |a falla de Teruel es N 271° E), por lo que tampoco

presentan una compatibilidad cinematica que sustente la hipdtesis de un movimiento conjunto.

La distribucidn del salto a lo largo de la falla de Concud muestra un aumento paulatino a par-
tir del extremo noroeste, un maximo absoluto cercano al extremo sureste (salto neto de 290-300 m)
y un descenso muy rapido a partir de este ultimo. Esta situacidn se explica por la interaccion de las fa-
llas de Concud y Teruel, que induce un incremento del gradiente de salto en la zona mas préxima en-
tre ambas fallas, facilitado asimismo por la influencia de la estructura transversal de Los

Mansuetos-Valdecebro.

La subsidencia especialmente alta en el norte de la zona de relevo es responsable de la per-
sistencia de una cubeta lacustre-palustre residual hasta el Pleistoceno inferior, cuyos sedimentos han
sido datados gracias al nuevo yacimiento de macromamiferos Rotonda Teruel-Centro (zona MN17, Vi-
llafranquiense superior). Dicha cubeta es coetanea del sistema de glacis villafranquiense, el cual, por

consiguiente, no debe ser considerado como indicador regional del paso a condiciones exorreicas.

A partir de marcadores estratigraficos de edad conocida se han calculado saltos y tasas para
tres periodos temporales, que parecen indicar un régimen de movimiento irregular, con un incremen-
to de velocidad de la falla en el Pleistoceno Medio-Superior:

- Total del periodo de actividad extensional reciente: salto mds probable de 290-300 m en
3,6 Ma: tasa neta de 0,08 mm/a.

- Post-Pleistoceno Medio: 39 m de salto en la Terraza Media (edad entre 116 + 4 ka y 250
+32/-25 ka): tasa neta entre 0,16 y 0,33 mm/a.

- Post-Pleistoceno Superior: 6,1 m de salto en 77,3 + 4,3 a 74 + 8,2 ka: tasa neta de 0,08

mm/a.
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Los valores de los indices geomarficos derivados del analisis del frente montafoso generado
por la falla, asi como otros rasgos cualitativos del mismo y de su piedemonte, llevan a clasificar la fa-
lla de Concud como activa y relativamente rdpida. Aunque las caracteristicas del frente montafoso
hacen sospechar que los resultados de los indices pueden haber sido sobrevalorados, las tasas esti-
madas a partir del analisis geomaérfico (entre 0,03 y 0,5 mm/a) concuerdan con las calculadas a partir

de los marcadores estratigraficos (entre 0,08 y 0,33 mm/a).

La falla se mueve bajo un campo regional de esfuerzos extensional en el que alternan siste-
mas de extensién ENE multidireccional, ENE triaxial y ESE multidireccional. Este campo regional se ve
perturbado en las inmediaciones de la falla (o, tiende a hacerse paralelo o perpendicular a la mis-
ma), asi como en |la zona de relevo entre las fallas de Concud y Teruel (o, subperpendicular al eje del
monoclinal de acomodacién). Como consecuencia de los cambios en el estado de esfuerzos (parti-
cion o alternancia de los sistemas regionales), la direccién de movimiento de la falla de Concud ha su-

frido cambios temporales, oscilando entre SSW y WSW.

La direccion de transporte dominante hacia SW se traduce en un movimiento conducido so-
bre el tramo de direccidon N-S, que tiende a generar un hueco en dicho tramo e induce la acomoda-
cion pasiva del bloque superior a modo de roll-over lateral. Esto contribuye a la subsidencia tectdnica

especialmente alta que existe cerca del extremo sureste de la falla.

Sobre los aspectos paleosismoldgicos de la falla de Concud

A partir de la longitud superficial de |a falla se han estimado sus parametros sismicos usando
diferentes correlaciones empiricas. Segun la ecuacidn propuesta por Stirling et al. (2002), que parece
ser la mds apropiada en el caso de la falla de Concud, se ha obtenido una magnitud (M,,) de 6,8 para

el maximo terremoto esperable, con un desplazamiento cosismico neto de 2,06 m.

La magnitud calculada a partir de la correlacion empirica es coherente con la existencia de
sismitas en las inmediaciones de la falla de Concud, cuyo desarrollo precisa magnitudes sismicas
comprendidas entre 5-5,5 (magnitud minima para su formacién) y 7-7,5 (umbral que no ha debido

de sobrepasarse ya que no se ha encontrado licuefaccién en gravas).

El estudio paleosismoldgico en cuatro trincheras (Los Bafos, El Hocino H1 y H2, y Masada Co-
ciero) ha permitido reconstruir una sucesion de nueve eventos comprendidos entre 74,5 y 15 ka BP,
cuatro de los cuales han podido correlacionarse entre las distintas trincheras. Su periodo de recurren-

cia medio es de 7,4 ka, con un rango de lapsos intersismicos comprendido entre 4 y 11 ka.

El grado de actividad paleosismica registrada difiere bastante entre la zona central de la falla
(trincheras de El Hocino) y el sector suroriental (Los Bafios y Masada Cociero): (i) la tasa media de
desplazamiento obtenida en las trincheras de El Hocino es de 0,05 mm/a, frente a 0,29 mm/a en Los
Bafios; (ii) los saltos cosismicos netos promedian 0,8 m en El Hocino y 1,9-2,0 m en Los Bafos y Masa-
da Cociero; (iii) los lapsos intersismicos oscilan entre 5,5 y 20 ka (media de 13,4 ka) en El Hocino, y
entre 4 y 11 ka (media de 7,9 ka) en Los Bafios. Esta diferencia de actividad registrada parece deber-

se a la concurrencia de dos factores:

250



V. DISCUSION Y CONCLUSIONES

- En la mayoria de los casos el desplazamiento en el sector central se ha repartido entre va-
rias trazas de la falla, de forma que el niumero de eventos, el salto y la tasa registrados en El Hocino
son tan sélo una parte del total.

- En el extremo suroriental hay un salto y una tasa anémalamente elevados debido a la inte-
raccion mecanica con la falla de Teruel y a la acomodaciéon de tipo roll-over lateral que produce su
movimiento conducido (facilitada, a su vez, por la estructura E-W de Los Mansuetos-Valdecebro, que

desacopla el bloque superior de la falla).

En consecuencia, los saltos y tasas obtenidos en las trincheras de El Hocino no serian comple-
tamente representativos del funcionamiento de la falla de Concud porque parecen expresar sdélo par-
te del desplazamiento total. En el sector SE, no reflejan el funcionamiento de la falla por si sola, ya
gue reflejan desplazamientos incrementados por la influencia de la falla de Teruel. Esto demuestra
que sdlo el conocimiento detallado del contexto estructural y morfosedimentario de una falla permi-

te valorar correctamente los resultados paleosismoldgicos.

Evaluando toda la sucesion de eventos, se ha comprobado que a lo largo del Pleistoceno Su-
perior ha habido un cambio en el régimen de movimiento de la falla: se produce una deceleracién a
partir de 60 ka BP, pasando de tasas muy elevadas (0,52 mm/a) a tasas mas moderadas (entre 0,16 y
0,19 mm/a).

Aungue no conocemos con seguridad la edad del Gltimo pulso de movimiento, nuestra infor-
macién indica que ocurrié uno hace 15 ka, y que no se ha registrado ninguno después de 3,4 ka BP.
Hemos realizado un célculo probabilista de peligrosidad teniendo en cuenta diferentes escenarios. La
probabilidad de que ocurra un terremoto de magnitud en torno a 6,8 en los préximos 500 afios es:
(a) 0,4 % si el ultimo evento tuvo lugar hace aproximadamente 3,4 ka; (b) 4,4 % si tuvo lugar hace

aproximadamente 6 ka; (c) 39,1 % si ocurrid hace 15 ka.

Consideraciones finales

Todos los resultados obtenidos indican que la falla de Concud es una estructura moderada-
mente activa, comparable a las fallas normales de las Cordilleras Béticas y a algunas otras de “segun-

|II

do nivel” de otras zonas activas del mundo. Su tasa de movimiento puede parecer andmalamente
rapida teniendo en cuenta su contexto tectdnico y sismico. La explicacién parece estar en que, a lo
largo del Pleistoceno, la actividad extensional en la Cordillera Ibérica centro-oriental se fue concen-
trando progresivamente en unas pocas fallas, y que la de Concud acabé acomodando gran parte de

la extensidn cortical de esta region.

Es probable que las fallas de Concud y Teruel se encuentren en una fase préxima a su union,
tal y como parecen indicar las caracteristicas de la zona de relevo y de los perfiles distancia-desplaza-

miento a lo largo de sus trazas.
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ANEXO Il. CARTOGRAFIA
GEOLOGICA DE LA FALLA DE CONCUD







ANEXO Ill. ESTUDIO PALEONTOLOGICO
DEL YACIMIENTO ROTONDA TERUEL-CENTRO







ESTUDIO PALEONTOLOGICO DEL YACIMIENTO ROTONDA TERUEL-CENTRO (M2 D. Pesquero).

Sistematica
Orden Carnivora BOWDICH, 1821
Familia Hyaenidae GRAY, 1869
Género Chasmaportetes HAY, 1921

Chasmaportetes lunensis DEL CAMPANA, 1914

Material estudiado: 2 incisivos, 2 caninos, 1 P3, 2 frag. premolar inferior.

Material de comparacidn: Chasmaportetes lunensis de La Puebla de Valverde (Antén et al., 2006).

P3 derecho (RTC-84): L. mesiodistal: 17,57 mm, A. bucolingual: 11,55 mm, Altura de la corona: 13,31.
El material recuperado es muy escaso y estd fracturado, por lo que sdélo se han podido tomar medi-
das de un premolar superior completo. Sin embargo, tanto la talla de este premolar como de los frag-
mentos dentarios es similar a las de los dientes correspondientes del craneo de Chasmaportetes

lunensis del yacimiento de La Puebla de Valverde (Antén et al., 2006).

Orden Perissodactyla OWEN, 1848
Familia Equidae GRAY, 1821
Género Equus LINNAEUS, 1758

Equus stenonis COCCHI, 1867

Material estudiado: 1 P2, 2 P3, 2 P4, 2 M1, 2 M2, 1 M3, 1 P?, 3 calcaneos (2 frag.), 7 astragalos (2 frag.),
1 frag. 22 falange, 1 frag. 32 falange.

Material de comparacion: Equus stenonis de La Puebla de Valverde (Alberdi, 1974), Equus stenonis de
Seneze (Prat, 1980), Equus stenonis guthi de Chilac (Boeuf, 1986; Prat, 1968), Allohippus stenonis vire-
ti de Saint-Vallier (Eisenmann, 1980, 2004), Equus livenzovensis de El Rincon (Alberdi et al., 1997; Ei-

senmann, 2004) y Equus livenzovensis de Huélago (Alberdi y Bonadonna, 1989).



Las medidas se han tomado segln la metodologia de Eisenmann et al. (1988) y estan expresadas en
milimetros. El peso corporal se ha estimado tomando la medida 5 de la 12 Flll (r = 0,991) segln Alber-

di et al. (1995). Abreviaturas: L.: longitud, A.: anchura, Pr.: protocono.

Descripcion:

Denticién: P2 derecho (RTC-1a): L max. 38,5, A. max. 28,6, longitud del Pr. 7,4; P3 derecho (RTC-1b): L
max. 30,1, A. max. 30,1, longitud del Pr. 8,1; P4 derecho (RTC-1c): L max. 31,8, A. max. 30,2, longitud
del Pr. 10,2; M! derecho (RTC-1d): L max. 27,4, A. méx. 28,2, longitud del Pr. 8,3; M2 derecho (RTC-
le): L. max. 29,1, A. max. 27,6, longitud del Pr. 9,6; P3 izg. (RTC-1f): L. max. 33,1, A. max. 30,9, longi-
tud del Pr. 9,8; P4 izg. (RTC-1g): L. max. 32,8, A. max. 31,5, longitud del Pr. 11,2; M! izq. (RTC-1h): L.
max. 27,5, A. max. 29,7, longitud del Pr. 9,8; M3 izq. (RTC-1i): L. max. 30,1, A. max. 27,4, longitud del
Pr. 11,9; P2 (RTC-17): L. max. 37,8, A. max. 19,1, longitud del prefléxido 8,8. Todas las dimensiones se

han medido en la superficie oclusal.

Esqueleto postcraneal: Tres calcaneos, dos de ellos muy fracturados con una tuberosidad mas pe-
quefia y algo menos robusta que Equus livenzovensis. Calcaneo (RTC-95): L. total 109,6, L. del cuerpo
(75,6), A. de la tuberosidad 32,5, A. ant.-post. de la tuberosidad 49,9, A. transversal distal 53,2, A. ant-
post distal 57,7; calcaneo (RTC-48): L. del cuerpo 76,1, A. de la tuberosidad 32,9, A. ant-post de la tu-
berosidad 47,6; calcaneo (RTC-97): A. del cuerpo 22,8, A. de la tuberosidad 30,6, A. ant.-post. de la
tuberosidad 49,1. Siete astragalos, dos de ellos muy deteriorados. Astragalo (RTC-98): L. total 58, A.
de la troclea 25,6, A. max. 61,8, A. de la articulacién distal 47,9, A. ant,-post, de la articulacién distal
30,5, A. distal sobre el lado interno 47,8; astragalo (RTC-101): L. total 60,6, diametro labio interno
61,1, A. de la tréclea 29,7, A. max. 62,4, A. de la articulacién distal 50,9), A. ant.-post. de |a articula-
cion distal 33,2, A. distal sobre el lado interno 47,9; astragalo (RTC-100): L. total 63,9, didmetro labio
interno 60,1, A. de la tréclea 28,4, A. max. 66,5, A. de la articulacion distal 55,4, A. ant-post de la arti-
culaciéon distal 33,9; astragalo (RTC-29): L total 60,6), didametro labio interno 56,9, A. de la tréclea
26,4; astragalo (RTC-112): A. de la tréclea 28,4, A. de la articulacién distal 53,2), A. ant.-post. de la ar-
ticulacion distal 35,4; astragalo (RTC-131): A. de la articulacién distal 51,7, A. ant.-post. de la articula-
cion distal 35,6. Epifisis proximal de 22 FlIl (RTC-15): A. proximal 48,1, A. ant.-post. proximal 32,2.

Epifisis proximal 32 Flll muy deteriorada. La estimacién de su peso corporal es de 223,8 kg.

Discusion:

Los dientes superiores tienen un protocono con morfologia claramente estenoniana. El Unico diente
inferior registrado tiene caracteres morfoldgicos también estenonianos, con la morfologia carac-

te-ris-tica del doble lazo con el metacénido redondeado y el metastilido ligeramente puntiagudo. En



los analisis bivariantes, las medidas de los molares superiores y del Unico molar inferior hallado en-

tran dentro de la variabilidad de los ejemplares de Equus stenonis con los que hemos comparado.

Familia Rhinocerotidae OWEN, 1845
Género Stephanorhinus KRETZOL, 19427

Stephanorhinus etruscus (FALCONER), 1859

Material estudiado: Serie superior izquierda (P2-P4), serie superior derecha (P2-M3).

Material de comparacion: Stephanorhinus etruscus de El Rincon (Alberdi et al., 1997), Stephanorhi-
nus etruscus de Seneze (Cerdefio, 1993), Stephanorhinus etruscus de Valdarno (Mazza, 1988), Stepha-

norhinus etruscus de Crespia (Ros et al., 2003).

Dimensiones: P2 (RTC-27a): L max. 32,2, A. max. 38,7; P2 (RTC-23): L max. 33,5, A. max. 38,1; P3 (RTC-
27b): L max. 38,4, A. max. 48,5; P3 (RTC-23b): L max. 37,9, A. max. 48,9; P4 (RTC-27c): L max. 42, A.
max. 52,8.

Discusion:

Tanto el material hallado en el yacimiento de Rotonda como el material de comparacién de otros ya-
cimientos espafioles, como El Rincdn y La Puebla de Valverde, es muy escaso; no coinciden los ele-
mentos anatdmicos registrados, ya que en estos dos Ultimos yacimientos sélo se han recuperado
restos del esqueleto postcraneal. Sin embargo, tanto los caracteres morfoldgicos como biométricos
de los dientes de Rotonda presentan gran similitud con el material del yacimiento francés de Senéeze
y el italiano de Valdarno, donde se registra denticidn tipica de la especie Stephanorhinus etruscus
(Cerdefio, 1993; Mazza, 1988).

Orden Artiodactyla OWEN, 1848
Familia Bovidae GRAY, 1821
Género Gazella DE BLAINVILLE, 1816

Gazella borbonica DEPERET, 1884



Material estudiado: Serie P4-M3; 2 P3; 2 M2; 2 M3; 2 P%; 2 P3; 2 P4; 3 M1; 6 M2; 5 M3,

Material de comparacion: Gazella borbonica de La Puebla de Valverde y El Rincon (datos propios),
Gazella borbonica de Saint-Vallier (Crégut-Bonnoure y Valli, 2004), Gazella soriae de La Calera (Alcald

y Morales, 2006) y Gazella baturra de la Gloria 4 (Alcala y Morales, 2006).

Dimensiones: Denticion: P3 (RTC-82): L. max. 6,1, A. max. 6,2; P3 (RTC-120): L. max. 6,4, A. max. 6,2;
P4 (RTC-2a): L. méax. 6,9, A. max. 8,6; M! (RTC-2b): L. max. 10,7, A. max. 9,5; M2 (RTC-2c): L. max.
13,8, A. max. 8,8; M2 (RTC-82a): L. max. 14,9, A. max. 9,9; M2 (RTC-46): L. max. 14,1, A. max. 8,8; M3
(RTC-2d): L. méx. 14,7, A. max. 8; M3 (RTC-82b): L. méx. 17, A. méx. 11,8; M3 (RTC-72): L. méax. 14,2,
A. max. 8,4; P2 (RTC-64): L. max. 4,9, A. max. 2,8; P2

(RTC-26a): L. méx. 4, A. max. 2,2; P3 (RTC-24): L. méx. 8,7, A. méx. 5,5; P3 (RTC-26b): L. méx. 8,1, A.
max. 4,1; P4 (RTC-61a): L. méax. 9,5, A. méx. 4,7; P4 (RTC-70): L. méx. 8,9, A. méx. 4,6; M! (RTC-64): L.
max. 11,5, A. max. 7,1; M? (RTC-77): L. max. 10, A. max. 6,8; M (RTC-61b): L. max. 11,3, A. max. 7,1;
M2 (RTC-10): L. max. 15,4, A. max. 6,5; M2 (RTC-71a): L. max. 15,2, A. max. 6,6; M2 (RTC-32): L. méx.
14,3, A. méx. 7,1; M2 (RTC-42): L. méx. 12,1, A. max. 7,2; M2 (RTC-81a): L. méx. 12,4, A. max. 7,6; M2
(RTC-61c): L. max. 14,9, A. max. 7,5; M3 (RTC-11): L. max. 19,8; M3 (RTC-9): L. méx. 17,8, A. max. 6,1;
M3 (RTC-71b): L. max. 19,1, A. max. 6,4; M3

(RTC-81b): L. max. 18,5, A. max. 6,9; M3 (RTC-72): L. max. 14,2, A. max. 8,4. Nucleos dseos: (RTC-3): L.
base 33,3, A. base: 22,6; (RTC-3b): A. base: 22,4; (RTC-74): L. base 30,5, A. base: 21,3; (RTC-8): L. base
33,1, A. base: 22,7; (RTC-32a): L. base 31,7, A. base: 21,5; (RTC-32b): L. base 30,5, A. base: 22,6; (RTC-
86): L. base 31,9, A. base: 21,4.

Discusion:

La denticion registrada en el yacimiento de Rotonda presenta tanto caracteres morfolégicos como
biométricos que encajan con los de Gazella borbonica de El Rincén-1y La Puebla de Valverde. Todos
los nucleos dseos de cuerno registrados pertenecen a individuos macho y su morfologia tiene la sec-
cion, la cara aplanada, la presencia de estrias finas en su superficie y una curvatura muy similares a

las de Gazella borbonica.



Familia Bovidae GRAY, 1821
Género Gallogoral GUERIN, 1865

Gallogoral menighinii RUTIMEYER, 1878

Material estudiado: M3y M1,

Material de comparacion: Gallogoral menighinii de La Puebla de Valverde (datos propios) y Gallogo-

ral menighinii de Saint-Vallier y Senéze (Crégut-Bonnoure y Valli, 2004).

Descripcion: M3 (RTC-41): L. max. 26,7, A. max. 19,7.

Discusion:

Los dos Unicos molares de bdvidos recuperados se han determinado como Gallogoral menighinii por
la similitud, tanto en talla como en morfologia, con los de los yacimientos de La Puebla de Valverde y

Saint-Vallier.

Conclusiones

En la asociacién registrada en el yacimiento de Rotonda se han determinado los siguientes ta-
xones: Chasmaportetes lunensis, Equus stenonis, Stephanorhinus etruscus, Gazella borbonica y Gallo-
goral meneghinii. La fauna encontrada muestra que el yacimiento se sitla en la unidad MN17 del
Villafranquiense. Por un lado, tanto Gazella borbonica como Stephanorhinus etruscus son caracteristi-
cos del Villafranquiense, encontrandose ambas especies representadas tanto en la unidad MN16 co-
mo en la MN17. Sin embargo, se han recuperado algunos restos de équido determinados como
Equus stenonis, que se caracteriza por una morfologia dentaria estenoniana y un esqueleto postcra-
neal de talla similar al resto de las formas de Equus stenonis conocidas en Eurasia en la unidad
MN17. Por el contrario, los restos de Equus livenzovensis del Villafranquiense medio (MN16b) son al-
go mds pequefios en talla y menos robustos. Equus livenzovensis se registra Unicamente en la unidad
MN 16 y es la especie mas antigua registrada en Europa occidental. Equus stenonis es mas reciente
que Equus livenzovensis y se registra en Eurasia desde el final del Villafranquiense medio hasta el Vi-
llafranquiense superior. Por tanto la presencia de Equus stenonis indicaria una edad villafranquiense

similar a la del yacimiento de La Puebla de Valverde.






ANEXO IV. FICHAS DE
RESULTADOS DE PALEOESFUERZOS
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ANEXO VII. CORRELACIONES EMPIRICAS
UTILIZADAS PARA EL CALCULO DE LA MAGNITUD







Wells y Coppersmith (1994)
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Regressians of Surface Rupture Length ssd Dieplacement
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