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Abstract: The Iberian Chain is an intraplate mountain range, oblique to the northern (Pyrenean) and
southern (Betic) active margins of the Iberian Plate. It developed by positive inversion of the exten-
sional Mesozoic Iberian basin, caused by compression both normal (NNE to NE) and parallel (SE to
SSE) to its boundaries. The main, NNE to NE compression (Middle Eocene to Late Oligocene in age)
was responsible for the principal folds and thrusts. The SE to SSE compression was mainly active du-
ring the Early Miocene, as the convergence between Europe and Africa was transferred from the Pyre-
nean to the Betic margin of Iberia, though it formed few new macrostructures. This work mainly reviews
and examines the inversion structures associated with Cretaceous normal faults that determined the
development of four paleogeographical domains into the Iberian Basin, each one characterized by
particular structural and sedimentary features, and also divided into subbasins. Examples are mainly
related to inversion of the two main Cretaceous basins (Cameros and Maestrazgo), showing different
Cenozoic compressional evolution. Associated with basin inversion, the development of coeval Ceno-
zoic continental basins (e.g., Ebro, Montalban, Aliaga) was produced, their tectonosedimentary rela-
tionships allowing to know the kinematics of some inversion structures. Other inversion examples
related to Permian and Triassic extensional structures are also reported. The great variety of cases stu-
died along the Iberian Chain allows us to propose a classification of inversion structures that can be
extrapolated to other intraplate areas. In addition, this variety of examples has permitted to analyse
some of the main factors controlling tectonic inversion and the resulting compressional structures,
such as the location (depth) of the main (basal) detachment, usually in Paleozoic basement rocks, the
presence of intermediate detachement levels within the cover (mainly Middle and Upper Triassic
gypsum and lutites), or the direction and geometry at depth of the previous extensional faults. Based
on changes in geometry of the main inversion structures along the chain and its surroundings, thick-
skinned, basement-involved thin-skinned, and thin-skinned inversion tectonics have been distinguished.
They usually vary from central to marginal parts of major extensional basins that contain an inter-
mediate detachment level within the cover.

Keywords: Cretaceous extension, Cenozoic inversion, inversion structures, fault reactivation, neo-
formation.

Resumen: La Cordillera Ibérica es una cadena intraplaca formada durante el Paledgeno-Mioceno in-
ferior a partir de la inversion de la Cuenca Ibérica extensional mesozoica a partir de compresiones
transmitidas desde los margenes de placa activos (Pirineos y Béticas): una NE a NNE (Eoceno medio—
Oligoceno superior) y otra SE a SSE (Mioceno inferior). Este trabajo revisa y examina principalmente
las estructuras de inversion asociadas con fallas normales cretacicas que determinaron la division de
la Cuenca Ibérica en cuatro dominios paleogeogréficos, cada uno fuertemente compartimentado y ca-
racterizado por una particular evolucion sedimentaria y estructural. Los ejemplos se relacionan con
la inversion de las dos cuencas cretacicas mas importantes (Cameros y Maestrazgo), que conllevd
asimismo el desarrollo de cuencas cenozoicas (Ebro, Montalban, Aliaga) cuyos sedimentos han per-
mitido conocer la evolucion cinematica de algunas estructuras. Otros ejemplos proceden de estructu-
ras extensionales pérmicas y tridsicas. La gran variedad de ejemplos estudiados permite proponer
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una clasificacion de estructuras de inversion para las regiones intraplaca. También, analizar algunos
factores que controlaron la inversion de fallas (profundidad del despegue basal, presencia de despe-
gues superficiales, geometria de las fallas extensionales). Asimismo, se ha distinguido modelos de in-
version tectonica de piel fina, que involucra o no al basamento, y de piel gruesa.

Palabras clave: extensién cretacica, inversion cenozoica, estructuras de inversion, reactivation de

fallas, neoformacion.
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Introduccion

Junto con la Cordillera Costera Catalana y el Sistema
Central, la Cordillera Ibérica constituye la mayor zona de
deformacion en el interior de la Placa Ibérica durante la
compresion cenozoica (Capote et al., 2002; De Vicente et
al.,2004). La estructura general de estas cadenas muestra,
sin embargo, una marcada diferencia que es consecuencia
de la diferente impronta que dejé la extension mesozoica
en dichas regiones. En las primeras (Sistema Central y Ca-
talanides) la extension mesozoica fue mas limitada, espe-
cialmente en el Sistema Central, de modo que durante la
deformacion compresiva constituiran verdaderos bloques
levantados (uplifts) de zocalo. En cambio, la Cordillera
Ibérica fue una zona que registré una importante subsi-
dencia diferencial asociada a distintas etapas de rifting, de
modo que durante la etapa de acortamiento cenozoico se
produce la inversion de las cuencas mesozoicas (genérica-
mente agrupadas con el término Cuenca Ibérica) para dar
lugar a la Cordillera Ibérica. Esta diferencia cualitativa
entre la Cordillera Ibérica y las cadenas intraplaca adya-
centes también queda reflejada en las direcciones estruc-
turales, ENE-WSW a NE-SW en el Sistema Central y
Catalanides y NW-SE en la Cordillera Ibérica. Tanto en el
Sistema Central como en las Catalanides se manifiesta de
forma mas patente la fracturacion a escala cortical rela-
cionada con la transtension y extension del Pérmico y del
Triasico, mientras que en la Cordillera Ibérica es la exten-
sion del Cretacico la que produce una mayor impronta en
la deformacion compresiva subsiguiente. Este esquema
general no excluye otros condicionantes significativos
como la propia estructura varisca (marcadamente NW-SE
en el caso de la Cordillera Ibérica) e importantes condi-
cionantes derivados de la litologia del basamento paleo-
zoico (mas competente en el caso de Catalanides y mayor
aun en el Sistema Central, por la abundancia de rocas
graniticas).

La evolucion extensional mesozoica de la Cuenca Ibé-
rica, primero, y la formacion y evolucion compresiva de la
Cordillera Ibérica, después, fueron procesos complejos que
determinaron la configuracion final de la cadena. Asi, la
Cuenca Ibérica se desarrolld en un contexto geodinamico
en el que confluyeron varios mecanismos: primero, el co-
lapso gravitacional del orégeno varisco a partir del Pér-
mico inferior (Doblas et al., 1994), y el desarrollo mas o
menos simultdneo de una red de fallas de desgarre NW-
SE y NE-SW que se propagaron cortandolo y comparti-
mentandolo (Arthaud y Matte, 1975; Alvaro et al., 1979;
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Capote, 1983); luego, el inicio del proceso de rifting en el
Pérmico medio-superior, consecuencia de la fragmenta-
cion continental de Pangea (Arche y Lopez Gomez, 1996),
y su desarrollo a lo largo de todo el Mesozoico. En este
tiempo la Placa Ibérica quedo sometida a la doble influen-
cia de la apertura del Atlantico (primero del Atlantico Cen-
tral y luego del Atlantico Norte) y de la expansion del Tetis
hacia el oeste, pero también a la apertura del Golfo de Viz-
caya y la rotacion levogira de Iberia (Salas y Casas, 1993;
Capote et al., 2002; Antolin-Tomas et al., 2007; Liesa et
al., 2018). Este complejo marco geodinamico dio lugar a
un desigual desarrollo y un reparto bastante heterogéneo
de la deformacion extensional mesozoica a lo largo de la
Cuenca Ibérica, con patrones propios en la orientacion y
geometria de las fallas principales. Este hecho queda es-
pecialmente patente en los distintos dominios de sedimen-
tacion o subcuencas diferenciados para la etapa de rifting
del Jurasico Superior—Cretécico Inferior en la Cuenca Ibé-
rica, cada uno de ellos caracterizado por un patrén de sub-
sidencia y un espesor y desarrollo de la secuencia sin-rift
propios (e.g., Soria et al., 2000; Capote et al., 2002; Liesa
etal., 2018).

El desarrollo de la Cordillera Ibérica durante el Ceno-
zoico (hasta el Mioceno inferior) y su estructura compre-
siva muestra una gran complejidad y variabilidad espacial,
a su vez, refleja grosso modo la historia del acercamiento
entre las placas Europea, Ibérica y Africana (Alvaro et al.,
1979; Salas y Casas, 1993; Salas et al., 2001; Capote et
al., 2002). La convergencia de dichas placas, junto con la
traslacion hacia el este a partir de la Dorsal Atlantica, in-
ducen y transmiten desde los bordes de la Placa Ibérica
hacia el interior de la misma distintos campos de esfuerzos
compresivos intraplaca, que tienen una distribucion hete-
rogénea en la region y variaciones espaciales de las tra-
yectorias del esfuerzo principal o, (graduales a escala de la
placa pero significativas a escala regional y local) producto
en su mayoria de perturbaciones asociadas a fallas mayo-
res (Liesa, 2000; Capote et al., 2002; Liesa y Simon,
2009). Bajo estos campos compresivos, y con la probable
intervencion de procesos de particion de esfuerzos (Simén
etal., 2008) y de deformacion (De Vicente et al., 2009), se
produjo la reactivacion inversa (o inversa oblicua) de las
fallas extensionales que condujo a la inversion positiva de
las cuencas mesozoicas ibéricas (e.g., Casas-Sainz y
Simon-Gomez, 1992; Casas Sainz, 1993; Guimera et al.,
1995, 2004; Casas et al., 2000; Simoén y Liesa, 2011) y a
la estructuracion compresiva de la cadena. Dicha estruc-
tura esta caracterizada por una direccion principal de plie-
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gues, desgarres y cabalgamientos de orientacion NW-SE o
ibérica a la que se le superpone, especialmente en la Cor-
dillera Ibérica centro-oriental, una segunda familia de plie-
gues y cabalgamientos E-W a ENE-WSW transversos
(Simoén, 1980, 2004; Guimera, 1988; Simon et al., 1998;
Capote et al., 2002; Liesa, 2011a).

El objetivo principal de este trabajo es analizar como se
produce la tectonica de inversion en una region intraplaca
y determinar los factores principales (geometria y orien-
tacion de las fallas, niveles de despegue y profundidad, es-
pesor de la cobertera y de las series sin-rift, régimen de
inversion...) que han controlado su desarrollo. La Cordi-
llera Ibérica es, a este respecto, una region clave porque la
heterogeneidad espacial con la que han actuado los meca-
nismos geodinamicos implicados, tanto en la evolucion ex-
tensional mesozoica como en la evoluciéon compresiva
cenozoica, asi como sus consecuencias en la estructura-
cion y en el registro sedimentario (variaciones de espesor
y facies) han determinado que el proceso y la cinematica
de inversion de las estructuras extensionales, ya de por si
muy variables en orientacion y desarrollo, fueran también
poco uniformes y hayan dado lugar a la formacion de una
variada tipologia de estructuras de inversion. Para la con-

Fig. 1.- Mapa geoldgico simplificado de la Cordillera Ibérica y localizacion de la cordillera

dentro de la Placa Ibérica.

secucion del objetivo arriba planteado, este trabajo analiza
de forma detallada una amplia variedad de ejemplos de es-
tructuras de inversion, a distintas escalas, que han sido re-
conocidos a lo largo de toda la cadena. Si comparamos la
estructura actual de la Cordillera Ibérica con la estructura
extensional de la etapa de rifting del Jurasico Superior-
Cretacico Inferior (Figs. 1 y 2), podemos observar la es-
trecha relacion existente entre las principales estructuras
cretacicas, aquéllas que definen cuencas o subcuencas, y la
localizacion de los principales cabalgamientos y estructu-
ras compresivas alpinas. Este hecho justifica que gran
parte de los ejemplos de inversion presentados en este tra-
bajo procedan de estructuras cretdcicas, especialmente de
las cuencas de Cameros y Maestrazgo, las dos cuencas cre-
tacicas principales y también las mejor conocidas. En la
Cordillera Ibérica también existen buenos ejemplos de in-
version de estructuras extensionales tridsicas y transpresi-
vas tardi-variscas, especialmente desarrolladas en las
zonas que se comportaron como altos estructurales durante
la etapa extensional cretécica.

Contexto geolégico

La Cordillera Ibérica es una ca-
dena alpina intraplaca, de direccion
general NW-SE y doble vergencia
(Fig. 1), que se caracteriza por: 1)
una ausencia casi total de sedimen-
tos mesozoicos y cenozoicos en fa-
cies profundas, predominando los
de plataforma somera y ambientes
transicionales sobre los lacustres y
aluviales; 2) una deformacion total
moderada, con presencia muy es-
casa de esquistosidad alpina y ca-
rencia casi total de metamorfismo;
y 3) un contraste manifiesto entre el
estilo estructural del zocalo y el de
la cobertera. Es considerada como
una cadena de tipo intermedio entre
las cadenas propiamente alpinas
(Pirineos, Béticas), con alto grado
de deformacion, y las areas de pla-
taforma, poco o nada deformadas
(Julivert et al.,, 1972; Julivert,
1978).

La sedimentacion mesozoica se
produce en un contexto intraplaca,
y esta regida por sucesivos periodos
de tectonica extensional activa (pe-
riodos de rifting: Pérmico superior
a Hettangiense y Jurasico Superior
a Cretécico Inferior), seguidos de
otros periodos de relativa calma
tectonica, con una subsidencia aso-
ciada a la contraccion térmica de la
litosfera (periodos post-rift: Jura-
sico Inferior-Medio y Cretacico Su-
perior) (Salas y Casas, 1993; Van
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Fig. 2.- Cuencas de sedimentacion y principales fallas activas durante la etapa de rifting del
Jurésico Superior-Cretéacico Inferior en la Cuenca Ibérica (modificada de Capote et al., 2002).
Localidades: A, Aliaga; Ag, Agreda; Al, Albarracin; Alb, Albacete; Ar, Aranda de Duero; C,
Calanda; Ca, Calatayud; LA, La Almunia de Dofia Godina; M, Mora de Rubiclos; Me, Medi-
nacelli; Mo, Molina de Aragoén; Mon, Montalban; Mor, Morella; P, Priego; R, Requena; T,

Tortosa; V, Vinaroz.

Wees et al., 1998; Capote et al., 2002). El registro meso-
zoico esta claramente condicionado por la tectonica ex-
tensional, identificaindose dos orientaciones preferentes de
fallas normales (NW-SE y NE-SW) a las que se asocian
basculamientos en las series pre- y sin-rift, levantamientos
y erosiones locales, discordancias angulares y variaciones
de potencia muy significativas de la serie sin-rift. El rif-
ting del Cretacico Inferior produjo la fragmentacion de la
extensa y relativamente homogénea plataforma marina que
habia caracterizado a la Cuenca Ibérica durante el Jura-
sico. Se diferencian asi cuatro importantes dominios pale-
ogeograficos (Fig. 2): noroccidental (Cameros), central,
suroriental (Cuenca Sudibérica), y oriental (Maestrazgo)
(Soria et al., 2000). Mientras que el dominio de Cameros
muestra una polaridad de sedimentos hacia el norte de la
Placa Ibérica y relacionado con la evolucion de la Cuenca
Vasco-Cantabrica, con incursiones marinas procedentes
del Océano Atlantico, los otros tres dominios tienen una
marcada polaridad hacia el este, hacia el Tetis. Todos los
dominios se caracterizan por una intensa compartimenta-
cion interna que da lugar a varias zonas depocentrales o
subcuencas.

La inversion positiva de las cuencas mesozoicas se
inicié hacia el transito del Mesozoico al Cenozoico,
cuando el régimen tectdénico cambid de extensional a
compresivo en el contexto de acercamiento de las placas
Europea, Ibérica y Africana. La convergencia de las pla-

Revista de la Sociedad Geoldgica de Espafia, 31(2), 2018

cas dio lugar en la cadena a tres
campos principales de compresion
(Liesa, 2000; Capote et al., 2002;
Liesa y Simoén, 2007, 2009): 1bé-
rico (NE-SW, Eoceno Medio-Oli-
goceno superior); Bético s.l.
(NW-SE, con tres estadios sucesi-
vos ESE, SE y SSE desarrollados
entre el Eoceno inferior-medio y la
actualidad) y Pirenaico (N a NNE,
Mioceno-actualidad). Estos cam-
pos de esfuerzos son compatibles
en general con las dos orientacio-
nes principales de las macroestruc-
turas (Fig. 1), una de direccion
NW-SE o ibérica y otra super-
puesta de orientacion transversa E-
W a ENE-WSW (Capote et al.,
2002). Durante la inversion, y es-
pecialmente durante el Paledgeno,
tuvo lugar el deposito de materia-
les sintectonicos cenozoicos en
cuencas intramontafosas (como
las de Calatayud-Montalban o
Aliaga; Fig. 1) en ambientes de
abanicos aluviales (Pérez et al.,
1983; Gonzalez y Guimera, 1993;
Casas et al., 2000). A comienzos
del Neogeno la sedimentacion se
hace mas extensiva, llegdndose a
comunicar algunas de ellas. Di-
chos sedimentos y su relacién con
las macroestructuras permiten reconstruir la evolucion de
la deformacién compresiva de la region.

A partir del Mioceno inferior-medio, y especial-
mente en la parte centro-oriental de la cadena, se so-
breimpone un proceso extensional ligado al rifting del
Surco de Valencia (Roca y Guimera, 1992). Este induce
un campo de esfuerzos con trayectorias de 6; E-W a
ESE-WNW, que se manifiesta a veces en transicion gra-
dual desde el campo compresivo (Simdn, 1982, 1986)
y que sustituye definitivamente a este al inicio del Mio-
ceno superior (Ezquerro y Simoén, 2017). Se forman
fosas de direccion NNE-SSW, tanto en el margen me-
diterraneo (fosas del Maestrat) como en el interior de la
Peninsula Ibérica (Cuenca de Teruel), que cortan obli-
cuamente las estructuras compresivas alpinas (Alvaro
et al., 1979; Capote et al., 2002) (Fig. 1). Avanzado el
Neogeno, tiene lugar un abombamiento cortical o do-
ming (Simoén, 1982, 1989) que se manifiesta especial-
mente a partir del Plioceno superior en la deformacion
de un extenso nivel de aplanamiento erosivo (Superficie
de Erosion Fundamental; Peiia et al., 1984) datado re-
cientemente en 3,7-3,5 Ma (Ezquerro, 2017). En esta
ultima etapa, y bajo un régimen de esfuerzos extensio-
nal con cardcter mas radial (o, vertical, 6, = 0;) y 0
orientado ENE-WSW, se reactivan dichas fosas y se for-
man otras nuevas como la del Jiloca, de direccidon
NNW-SSE (Simén, 1989) (Fig. 1).
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Estructuras de inversién en la Cuenca cretacica
de Cameros

Estructura general y estratigrafia

La Cuenca cretacica de Cameros, expuesta hoy en dia en el
macizo de Cameros-Demanda, es por sus dimensiones y mag-
nitud de acortamiento y extension el ejemplo de inversion mas
importante de la Cordillera Ibérica. El macizo de Cameros-De-
manda constituye el sector mas noroccidental de la Cordillera
Ibérica (Fig. 3). Esta formado por: 1) un macizo de rocas paleo-
zoicas (Sierra de la Demanda), que limita la cuenca cretacica por
el oeste y presenta un recubrimiento mesozoico considerable-
mente menor que el centro de la cuenca (2500 m frente a 8000
m en la secuencia sin-rift); y 2) la cuenca cretacica invertida de
Cameros, constituida por materiales mesozoicos (Jurasico-Cre-
tacico) despegados a favor de las lutitas y evaporitas del Tridsico
Superior. Por el este, el limite de la cuenca cretacica es el macizo
del Moncayo, compuesto por rocas infrayacentes a la cobertera
despegada (Paleozoico y Tridsico Inferior, basicamente), y que
constituye las mayores alturas topograficas de la cordillera (2314
m) (Figs. 1y 3).

La serie sedimentaria paleozoica visible alcanza los 11 km
de espesor, con predominancia de materiales cambricos y ordo-
vicicos. El conjunto fue estructurado durante la Orogenia Varisca
con pliegues apretados de direccion E-W, de plano axial vertical
y longitud de onda y amplitud plurikilométricas en la parte cen-
tro-sur de la Sierra de la Demanda (sinclinal del Najerilla; Col-
chen, 1974), que se hacen claramente vergentes al norte hacia el
sector norte del macizo. Hacia el sur de la gran estructura alpina
que constituye el sinclinal de Villavelayo, con nucleo de mate-
riales jurasicos y cretacicos, y que divide en dos los afloramien-
tos paleozoicos (Fig. 3), los pliegues variscos adoptan direcciones
mas proximas a NW-SE (Roman-Berdiel et al., 2018). Esta es la

Fig. 3.- Mapa geoldgico de las sierras de Cameros y Demanda, con las principales estruc-
turas nombradas en el texto (modificado de Garcia-Lasanta et al., 2013).

direccién dominante también en los materiales paleozoicos aflo-
rantes al este de la Cuenca de Cameros (Sierra del Moncayo y
Rama Aragonesa de la Cordillera Ibérica). La fracturacion tardi-
hercinica, con orientacion WNW-ESE a NW-SE se asocia en al-
gunos casos a cuencas estefanienses o pérmicas (sector occidental
de la Sierra de la Demanda; Colchen, 1974), y en otros a mine-
ralizaciones cuya edad se prolonga hasta el Tridsico (falla de rio
Grio; Marcén Albero y Roman Berdiel, 2015). La influencia de
dicha fracturacion en el magmatismo de origen mantélico (Lago
et al., 2004) hace que estas fallas, de probable alcance cortical o
litosférico, hayan sido un condicionante de primer orden en la lo-
calizacion de la deformacion durante las etapas de extension me-
sozoica y compresion cenozoica (Del Rio et al., 2013).

Los materiales del Tridsico en facies germéanica muestran dos
particularidades interesantes (Casas et al., 1995): 1) el Muschel-
kalk es menos potente que en otros sectores de la Cordillera Ibé-
rica, debido a que la transgresion en ese momento tenia polaridad
tetisiana; y 2) el Jurasico Inferior puede aparecer discordante di-
rectamente sobre el Tridsico Inferior o incluso sobre el Paleo-
zoico, como ocurre por ejemplo en el sinclinal de Villavelayo
(Casas-Sainz y Gil-Imaz, 1994). El Jurasico marino (Rhetiense-
Hettangiense a Kimmeridgiense) es homogéneo a nivel de la
cuenca, presenta potencias de unos 1000 my es en general muy
similar al del resto de la Cordillera Ibérica, excepto por algunas
variaciones locales en la potencia de algunas unidades a partir
del Calloviense (Alonso y Mas, 1990). Sobre el Jurasico marino
aparece una secuencia sin-rift que abarca desde el Titoniense-
Berriasiense hasta el Albiense (Mas et al., 1993; Muiloz et al.,
1997). Dentro de ella se han distinguido varias unidades litoes-
tratigraficas, clasicamente agrupadas en los grupos Tera, Oncala,
Urbion, Enciso y Olivan (Beuther, 1966; Tischer, 1966). Los me-
dios de sedimentacion son generalmente continentales: predo-
minantemente fluvial para los grupos Tera, Urbion y Olivan
(compuestos basicamente por alternancias de areniscas y lutitas;
Guiraud y Séguret, 1984) y lacustre
para los grupos Oncala y Enciso (com-
puestos en su mayor parte por limolitas
y calizas; Angulo y Mufioz-Jiménez,
2013 y referencias alli incluidas). Todo
el conjunto ha sido interpretado como
resultado de la sedimentacion en un sis-
tema deltaico que conectaria probable-
mente con el Océano Atlantico
(Tischer, 1966; Muiioz et al., 1997).
Mientras que en el sector occidental el
espesor conjunto de los cinco grupos
esta en torno a 2-3 km, en el sector
oriental alcanza 8 km, aunque en fun-
cion del modelo de cuenca adoptado
(Fig. 4) dicha potencia puede reflejarse
de diferente manera en la geometria de
la misma. Por encima de la secuencia
sin-rift se sitfan las arenas de la For-
macion Utrillas, de edad Cenoma-
niense en este sector (Mufioz et al.,
1997), y finalmente las calizas y dolo-
mias del Cretacico Superior, que apa-
recen representadas sobre todo en la
zona sur de la cuenca.
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Fig. 4.- Modelos alternativos para explicar la génesis de la cuenca
de Cameros, que ponen el énfasis en aspectos diferentes de su ge-
ometria y evolucion. A. Modelo de Guiraud y Séguret (1984),
donde el sinclinal norte de Cameros es una estructura sinsedi-
mentaria entre un flanco norte ubicado contra la falla maestra, y
un flanco sur engrosado por la superposicion lateral de cuerpos
sedimentarios. B. Modelo de Guimera et al. (1995), donde el sen-
tido de imbricacion de los cuerpos y su adelgazamiento se man-
tienen, pero la adquisicion del buzamiento del flanco norte del
sinclinal seria resultado de la compresion cenozoica; la geome-
tria de sag basin resultante estaria ligada a una rampa de falla nor-
mal que atravesaria el basamento. C. Modelo de Casas-Sainz y
Gil-Imaz (1998) y Mata et al. (2001), que considera una cuenca
sinclinal asociada a una falla de basamento, de modo que la su-
perposicion de los cuerpos seria vertical y no lateral; en este caso,
la cuenca cretacica tendria geometria sinclinal pero su superficie
axial no coincidiria con la del sinclinal norte de Cameros.

La sedimentacion cenozoica refleja el cambio experi-
mentado por la Placa Ibérica entre el Mesozoico y el Ceno-
zoico (Casas-Sainz y Faccenna, 2001), desde una situacion
extensional-transtensiva a la compresion regional que dio
lugar al levantamiento de las cadenas intraplaca (Catalani-
des, Cordillera Ibérica y Sistema Central, ademas de otros
uplifts de menor importancia; De Vicente et al., 2004). La
mayor parte de la sedimentacion se produjo asociada a sis-
temas aluviales de corto o largo alcance que en el Surco Rio-
jano (sector occidental de la Cuenca del Ebro;
Mufioz-Jiménez y Casas-Sainz, 1997) fueron evolucionando
en el tiempo desde un drenaje puramente transversal a los
frentes montafiosos a otro longitudinal. Debido a las parti-
cularidades tectonicas de este sector de la Cuenca del Ebro,
el espesor de sedimentos contemporaneos del cabalgamiento
de Cameros alcanza mas de 4000 m. Las litologias domi-
nantes en las unidades cenozoicas del Surco Riojano son
conglomerados, areniscas, lutitas, yesos y localmente cali-
zas, y su edad va desde el Eoceno superior (etapa en el que
se produce el cierre por el norte y dejan de depositarse sedi-
mentos marinos) hasta el Mioceno superior.
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La inversién de los macizos paleozoicos

Durante la compresion cenozoica, tanto la Sierra de la De-
manda como la del Moncayo se comportaron como “Uplifts” de
zdcalo, con levantamientos de varios kilémetros en la vertical y
desplazamiento de hasta 25 km hacia el antepais de la Cuenca del
Ebro (Casas Sainz, 1992; Guimera et al., 1995). En el caso de la
Sierra de la Demanda, las pizarras precambricas (Esquistos de
Anguiano; Colchen, 1974) parecen jugar un papel importante
como nivel de despegue. Ademas, la cobertera, parcialmente des-
pegada al nivel del Tridsico Superior, forma un flanco invertido
(cortado en profundidad por el sondeo de Pazuengos; Lanaja,
1987; Casas-Sainz et al., 2017) que cabalga a su vez sobre el an-
tepais, de modo que el cabalgamiento principal se divide en dos
superficies imbricadas (Figs. 3 y 5A). En el bloque inferior del
cabalgamiento de Cameros-Demanda, es decir, bajo el autoc-
tono relativo de la Cuenca del Ebro, también pueden reconocerse
cabalgamientos que involucran el basamento paleozoico (Fig.
6A). Todos ellos presentan vergencia norte y su geometria puede
reconocerse en los perfiles sismicos que atraviesan la cuenca
(Mufioz-Jiménez y Casas-Sainz, 1997). A pesar de estar cubier-
tos por mas de 3000 m de molasa cenozoica, estos cabalga-
mientos producen en superficie los monoclinales de Najera y
Baiios, en el sector occidental del Surco Riojano (Casas et al.,
1995). Las relaciones con las unidades tectosedimentarias
(Muioz-Jiménez y Casas-Sainz, 1997) indican que su movi-
miento se prolongoé al menos hasta el Mioceno medio.

En el caso de la Sierra del Moncayo no esta claro si las piza-
rras precambricas constituyen el nivel de despegue basal, y tam-
bién es probable que la pendiente del cabalgamiento frontal sobre
la Cuenca del Ebro sea algo mayor (San Roman y Aurell, 1992).
Esto seria consistente con una disminucion del desplazamiento
horizontal hacia el este, donde la componente transpresiva de la
deformacion cenozoica empieza a cobrar mayor importancia (De
Vicente et al., 2009).

La inversion de la cuenca

La geometria actual de la Sierra de Cameros es la de un
gran pop-up limitado al norte y sur por sendos sinclinales de
diferentes dimensiones. El mas importante, localizado al norte
(sinclinal norte de Cameros) presenta un nivel de despegue
basal (Triasico Superior), que en su mitad norte cabalga sobre
los depositos cenozoicos de la Cuenca del Ebro (el cabalga-
miento principal habria estado favorecido por la presencia de
ese nivel ductil, constituyendo un rellano de hasta 20 km de
longitud despegado sobre el Cenozoico del antepais, frente a
lo que ocurre en los uplifts paleozoicos) (Figs. 3 y 6A). En
cambio, en la mitad sur de ese gran sinclinal la cobertera es
en general solidaria sobre el Paleozoico y se halla solo par-
cialmente despegada del zocalo (Garcia-Lasanta et al., 2017).
El cabalgamiento de Cameros conecta pues los cabalga-
mientos de Demanda y Moncayo, pero con una geometria di-
ferente, que implica la existencia de estructuras mas
complejas en las zonas de enlace con ellos.

La geometria general del bloque superior del cabalgamiento
es la de un gran rellano (Casas-Sainz y Simén-Gémez, 1992),
que abarca sobre todo el sector occidental y central de la cuenca,
ya que en el oriental se superponen estructuras extensionales y
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Fig. 5.- Aspectos de campo de la cuenca de Cameros y estructuras de inversion asociadas a la misma. A. Cabalgamiento de la Sierra de
la Demanda proxima a su contacto con la Cuenca de Cameros (zona de Matute-Tobia). B. Falla normal de escala decamétrica en el Grupo
Enciso entre Enciso y Yanguas (flanco sur del sinclinal norte de Cameros). C. Boudinage asociado a grietas de extension rellenas de
cuarzo en capas de arenisca del Grupo Urbion (flanco sur del sinclinal norte de Cameros, zona de Yanguas). D. Falla normal basculada
(con aparente movimiento inverso) en el barranco de Préjano (sector oriental de Cameros). E. Flanco sur del sinclinal norte de Came-
ros al norte de Enciso. F. Estructura antiforme cortada por numerosas fallas normales en Arnedillo. A la izquierda pueden verse las
capas buzando fuertemente hacia el sur del sinclinal norte de Cameros.
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Fig. 6.- A. Corte geoldgico del sector oriental de Cameros en su estado actual. B. Corte restituido a la geometria de la cuenca cretacica, pre-
via a la inversion temprana. C. Modelo analdgico con nivel de despegue (para el que se utiliza silicona, ver detalles en Soto et al., 2007 y
Casas-Sainz et al., 2009) entre el basamento y las secuencias pre-rift y sin-rift (representada por capas de arena de espesor variable).

compresivas y no hay coincidencia entre el antiguo margen de
la cuenca cretécica y el frente de cabalgamiento. En el bloque
superior aparecen (Figs. 3, 6A): 1) el nivel de despegue, con im-
portantes acumulaciones locales de material salino en el sector
central del cabalgamiento (sector de Clavijo), lo cual podria in-
dicar la influencia de la tectonica diapirica en algunas zonas du-
rante la etapa extensional (con formacion de un salt-wall,
probablemente en el bloque inferior de la falla normal); 2) sobre
él, la secuencia pre-rift, es decir el Jurasico marino que aflora en
buena parte del frente de cabalgamiento, especialmente en su
sector occidental, aunque en el sector central el Jurdsico solo
aparece localmente, debido a la existencia de fallas normales
heredadas que ponen en contacto la secuencia sin-rift con el
Triasico; y 3) la secuencia sin-rift que aflora ampliamente hacia
el sur definiendo el sinclinal norte de Cameros.

En el sector oriental, como ya se ha comentado, la superfi-
cie de cabalgamiento principal se divide en dos superficies im-
bricadas: la superior corresponde al antiguo margen de la cuenca
cretacica, de modo que entre sus dos bloques se reconocen di-
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ferencias de espesor de la serie sin-rift desde varios cientos de
metros (bloque norte) a mas de 4000 m (bloque sur). La super-
ficie de cabalgamiento inferior es la que consume la mayor parte
del acortamiento y presenta en su bloque superior, cabalgando
sobre los materiales cenozoicos del Surco Riojano, una escama
formada por rocas paleozoicas (cortadas en el sondeo Arnedo-
1; Lanaja, 1987), una serie adelgazada del Triasico y Jurésico,
y las unidades cenozoicas basales (R1 y R2; Mufloz-Jiménez y
Casas-Sainz, 1997) plegadas con geometria anticlinal (anticlinal
de Arnedo; Casas Sainz, 1993) (Fig. 6A). En general, en el sec-
tor oriental de la Cuenca de Cameros las estructuras que pre-
senta el borde cabalgante son mas variadas, desde zonas donde
se reconoce toda la serie jurasica sobre la superficie del cabal-
gamiento aflorante (corte de Préjano; Casas et al., 1995) hasta
otras donde la parte alta de la secuencia sin-rift entra en con-
tacto con la pre-rift, con fallas importantes entre ambas (Soria et
al., 1994) (Fig. 5D). Al contrario de lo que ocurre en el sector oc-
cidental, donde puede reconocerse de forma continua la se-
cuencia pre-rift en el margen norte, en el sector oriental del



C.L. Liesa, A.M. Casas y J.L. Sim6n 31

cabalgamiento se reconocen numerosas fallas normales, de salto
hectométrico a kilométrico (Casas-Sainz y Gil-Imaz, 1998) que
rompen su continuidad (Figs. 5SF y 6A).

El interior de la Cuenca de Cameros es relativamente pobre
en macroestructuras, como ha sido reconocido desde Beuther
(1966) y Tischer (1966). Las dos estructuras mas importantes
son el denominado sinclinal norte de Cameros o sinclinal de Ar-
nedillo, que recorre buena parte de la mitad oriental de la cuenca
(Casas-Sainz y Gil-Imaz, 1998), y el sinclinal de Villavelayo,
que separa los dos grandes afloramientos paleozoicos de la Sie-
rra de la Demanda (Fig. 3). El sinclinal norte de Cameros es fuer-
temente asimétrico, con un flanco norte vertical y un flanco sur
cuyos buzamientos varian desde 20 a 50° (moda de 25-30°), y
cortado por fallas normales de escala hectométrica (Fig. 5B, E).
Su traza cartografica mimetiza el borde norte de la Sierra de Ca-
meros, cambiando de direccion E-W a NNW-SSE en sus distin-
tos segmentos. La diferencia de espesor de la serie entre sus dos
flancos (4 a 1) permiti6 a Guiraud y Séguret (1984) caracteri-
zarlo como sinsedimentario. Su desarrollo durante la etapa ex-
tensional también ha sido sugerido a partir de datos
paleomagnéticos (Casas et al., 2009; Garcia-Lasanta et al., 2017).
Al sur aparece el anticlinal de Oncala, que recorre longitudinal-
mente la cuenca, con buzamientos bajos en sus flancos. Las mi-
graciones de charnela existentes entre el sinclinal extensional y
el compresivo (Garcia-Lasanta et al., 2017) apuntan hacia un de-
spegue entre zocalo y cobertera también en la zona de culmi-
nacion del anticlinal de Oncala. La otra gran estructura sinclinal
que se reconoce en el macizo es el sinclinal de Villavelayo, lo-
calizado entre dos afloramientos paleozoicos que corresponden
a sendos anticlinales resultantes en parte de la reactivacion de
pliegues variscos (Liesa y Casas, 1994). En este caso la direccion
es practicamente E-W, con una longitud de onda de 4-6 km. Fi-
nalmente, existen también fallas de escaso desplazamiento y di-
recciones N-S a NW-SE. Las mas importantes se disponen en
relevo con direccion NW-SE, definiendo, junto con el margen
norte de la cuenca, un corredor de cizalla dextra en el sector mas
oriental de la misma (Casas et al., 1992).

Entre las estructuras del borde sur de la cuenca destacan las
fallas de San Leonardo (de direccion WNW-ESE y que puede se-
guirse a lo largo de unos 50 km) y San Marcos (longitud de 25
km en direccion ENE-WSW y reactivada en transpresion sinis-
tra), resultantes de la inversion compresiva de una falla normal
cretacica (Casas-Sainz et al., 2000), o el sinclinal de la Sierra de
Cabrejas, con origen compresivo pero localizado también sobre
una falla reactivada (Fig. 3). Las fallas invertidas del borde sur de
la cuenca presentan geometrias completamente distintas de las
del margen norte, con estructuras en arpon o cufia (harpoon
structures; Williams et al., 1989) y fallas de atajo involucrando
al basamento paleozoico (Guimera et al., 1995) (Fig. 5A).

Una cuestion importante y debatida es la posible existen-
cia de una inversion temprana durante el Cretdcico en la
Cuenca de Cameros. Los datos geocronologicos y estructu-
rales existentes apuntan claramente a una etapa de formacion
de foliacion anterior al pico térmico de un metamorfismo de
bajo grado, representado por la cristalizacion de cloritoide
(Guiraud y Séguret, 1984; Gil Imaz, 2001), y cuya datacion
por K-Ary Ar-Ar en illitas autigénicas ha proporcionado una
edad de 100 Ma (Goldberg et al., 1988; Casquet et al., 1992).
Estudios estructurales y paleomagnéticos en la Cuenca Vasco-

Cantabrica (Soto et al., 2011) admiten también esa interpre-
tacion, de modo que seria un proceso que afectaria al norte de
Iberia y su efecto iria siendo progresivamente menos mar-
cado hacia el sur. Su explicacion podria estar, como sugieren
Soto et al. (2011), en el movimiento sinistro de Iberia en re-
lacion a Europa, durante el cual el paso de transtension a
transpresion dependeria inicamente del movimiento relativo
entre placas para direcciones constantes de las fallas.
Existen ademas condicionantes de zécalo que han controlado
la génesis y evolucion de la Cuenca de Cameros, al igual que ocu-
tre en el resto de la Cordillera Ibérica. La propia geometria de los
bordes de la Sierra de Cameros (y partes de la Demanda y el Mon-
cayo), que no se corresponde con el clasico arco de los cabalga-
mientos de cobertera (utilizado a veces para inferir la direccion
de transporte), serfa indicativa de la existencia de fuertes condi-
cionantes para la geometria de los limites de la cuenca y su pos-
terior funcionamiento durante la compresion cenozoica, bien
como cabalgamientos o bien como fallas inversas con una im-
portante componente direccional. Una caracteristica comiin a la
Cuenca de Cameros y a otros sectores de la Cordillera Ibérica es
que las direcciones de fractura dominantes que han ejercido un
fuerte condicionante son precisamente la NW-SE (direccion Ibé-
rica) y laNE-SW (dominante en el Sistema Central y la Cordillera
Costera Catalana). Los tres segmentos mas importantes de direc-
cion NW-SE se sittan en el extremo oriental de la Sierra de la
Demanda (Casas-Sainz et al., 2017) y en el sector oriental de la
Sierra de Cameros; en este tlltimo los dos segmentos con dicha di-
reccion estan unidos por el segmento de direccion E-W que co-
rresponde al borde de cuenca en el sector de Préjano. El caso de
la falla o cabalgamiento de San Marcos, situada en el borde sur del
macizo, seria resultado de un condicionante por parte de las fallas
de direccion transversal NE-SW (Casas-Sainz y Maestro-Gon-
zélez, 1996). La impronta de estas tltimas en la historia exten-
sional de la cuenca ha podido determinarse a partir de un analisis
detallado de los perfiles sismicos de reflexion (Casas et al., 2009)
y de indicadores cinematicos como la Anisotropia de la Suscep-
tibilidad Magnética (Soto et al., 2008; Garcia-Lasanta et al.,
2014). Las fallas NE-SW (transversales), a pesar de ser menos
conspicuas y no facilmente detectables (Angulo y Mufioz-Jimé-
nez, 2014), han marcado la evolucion de los depocentros durante
el Aptiense, mientras que las fallas mayores de direccion NW-SE
han acomodado el plegamiento por bending del conjunto de la
cobertera (Fig. 5B) que se refleja, por ejemplo, en el gran des-
arrollo de grietas de extension en la parte central de la cuenca.

Estructuras de inversion en la cuenca cretacica del
Maestrazgo

La cuenca cretacica del Maestrazgo es la segunda en impor-
tancia dentro de la Cuenca Ibérica, y conforma todo el sector su-
roriental de la misma. Estuvo, a su vez, muy compartimentada,
distinguiéndose numerosas subcuencas (La Salzedella, Morella,
El Perell6, Penyagolosa, Galve, Las Parras y Oliete; Fig. 2), cada
una con un espesor y una serie sedimentaria particulares (€.g.,
Salasetal., 2001; Liesa et al., 2018). Los limites entre estas sub-
cuencas estuvieron definidos por estructuras extensionales ma-
yores (Fig. 2), con dimensiones de decenas a centernares de
kilémetros y orientaciones diversas (NW-SE, NE-SWy E-W a
ENE-WSW) y con caracteristicas a veces diferentes. En algu-
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nos casos, se corresponden con grandes zonas de falla que defi-
nen un margen de cuenca en graderio (Liesa y Simén, 2004), es
decir, una familia de fallas subparalelas y proximas entre si (nor-
malmente separadas menos de un centenar de metros) que nor-
malmente tienen caracter listrico (€.g., margen norte de las
subcuencas de Las Parras y Galve). Otras veces son grandes fa-
llas subverticales, como la de Miravete (en este caso el margen
oriental de la subcuenca de Galve). Las subcuencas, a su vez, es-
tuvieron altamente compartimentadas por fallas menores de di-
versas orientaciones (Fig. 2; Soria, 1997, Liesa et al., 2004, 2006;
Antolin-Tomas et al., 2007; Navarrete et al., 2013).

Esta variedad en la estructura extensional mesozoica, junto
con el desarrollo posterior de las dos familias de estructuras com-
presivas cenozoicas (ibéricas y transversas) que son reflejo de
distintas direcciones de transporte, hacen de este sector una zona
clave para el estudio de los procesos de inversion tectonica. La
complejidad de este proceso de inversion ha podido ser desen-
trafiada en buena medida gracias al completo registro sedimen-
tario que se encuentra en las cubetas sintectonicas cenozoicas
que se extienden en la transicion a la Cuenca del Ebro (e.g., cu-
betas de Montalban, Aliaga, Alloza, Berge, Aguaviva, Borddn;
Figs. 1 y 11A). Los procesos de inversion tectonica han afectado
tanto a las estructuras principales que delimitan las subcuencas
como a las estructuras menores intra-cuenca. En las partes orien-

tales de la cuenca no se observan directamente las estructuras ex-
tensionales originales, aunque si se reconocen deformaciones en
la cobertera mesozoica relacionadas con su inversion (Guimera
y Alvaro, 1990); ademas, se sobreimpone la tectonica extensio-
nal nedgeno-cuaternaria, dificultando atin mas la observacion y
estudio de las estructuras de inversion. Por todo ello, los mejo-
res ejemplos de inversion se reconocen en el margen norte y oc-
cidental de la Cuenca del Maestrazgo.

El margen norte de la cuenca ha sido completamente in-
vertido, definiendo el cinturén de pliegues y cabalgamientos
de Portalrubio-Vandell6s (Guimera, 1988; Guimera y Alvaro,
1990), de direccion general E-W (Fig. 1). Esta directriz pro-
medio es el resultado de la inversion de un margen extensional
cretacico complejo que estuvo definido por la asociacion de
dos familias de fallas de direcciones NW-SE y NE-SW (Liesa
etal., 1996, 2000a,b; Liesa, 2000; Antolin-Tomas et al., 2007).
En su sector occidental (margen norte de la subcuenca de Las
Parras) las fallas NW-SE se corresponden con la familia prin-
cipal del sistema (€.g., fallas de La Rambla y Utrillas), actuando
las fallas NE-SW (e.qg., falla de Las Parras) como estructuras
transversas que segmentaron la cuenca (Fig. 7). En su sector
oriental (margen norte de las subcuencas de Morella y El Pe-
rello) ocurre lo contrario: la familia de direccion NE-SW (fa-
llas del Segre y La Llaberia) son las fallas maestras del sistema.

Fig. 7.- A. Mapa geologico del sector Villarroya de los Pinares-Montalban (ver situacion en Figura 1) con la localizacion de las figuras 8A,
9Ay 10A. B. Mapa de isopacas del Cretacico Inferior en facies Weald (formaciones El Castellar, Camarillas y Artoles) con identificacion de
las subcuencas cretacicas de Las Parras y Galve y principales fallas activas (ver situacion en Figura 2) (modificado de Soria, 1997). Notese
como buena parte de las estructuras compresivas son el resultado de la inversion de las fallas cretacicas.
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Estructura de inversion en el sector occidental del
margen norte

La estructura compresiva del sector occidental con-
siste basicamente en dos cabalgamientos principales, el
cabalgamiento de Portalrubio, al oeste, y el cabalga-
miento de Utrillas, al este, que acomodan la mayor parte
del acortamiento (Fig. 9). La geometria y cinematica de
estos cabalgamientos ha sido bien establecida por Casas
et al. (2000), Liesa et al. (2000a, 2004) y Simo6n y Liesa
(2011). Estas estructuras compresivas estan estrecha-
mente relacionadas con la inversion del margen norte de
la subcuenca de Las Parras (Fig. 7). De hecho, las es-
tructuras extensionales principales de este margen se si-
taan en el bloque superior de dichos cabalgamientos,
siendo la falla de La Rambla (en la lamina de Portalrubio)
una de las que mas espectacularmente aflora (Fig. 8A-
C). Esta falla de direccion NW-SE representé un margen
de cuenca durante buena parte del Cretacico Inferior,
puesto que su bloque sur hundido tiene una serie bastante
completa mientras que en su bloque norte la serie meso-
zoica estd muy adelgazada y el Cretacico Inferior esté
practicamente ausente (Soria, 1997; Peropadre, 2012; Pe-
ropadre et al., 2008). Esta falla aparece fosilizada en su
extremo noroeste (entorno de La Rambla de Martin) por
la Formacion Arenas de Utrillas, unidad cuya base re-
presenta la discontinuidad post-rift en el conjunto de la
Cuenca Ibérica. Las unidades cretacicas de su bloque su-
perior muestran asimismo un claro engrosamiento (geo-
metria en cufia) hacia la falla (Liesa et al., 1996; Soria,
1997; Peropadre et al., 2008), que ha sido interpretado
como consecuencia de una geometria listrica de la falla
en profundidad (Liesa et al., 2000a, 2004; Liesa y Simon,
2004). Las unidades jurasicas del bloque inferior fueron
erosionadas durante la etapa sin-rift, de modo que las are-
nas de Utrillas (localmente el techo de la Formacion Es-
cucha infrayacente) se apoyan sobre el Jurdsico Inferior
(Formacion Barahona) en el extremo sureste de la fallay
sobre el Jurasico Superior (Formacion Higueruelas) en
su extremo noroeste. Esta disposicion ha sido interpre-
tada como resultado de un basculamiento hacia el nor-
oeste, probablemente ligado a la actuacidon de la falla
transversa NE-SW de Las Parras que limita este bloque
por el sureste.

La inversion de la falla de La Rambla para formar el
cabalgamiento de Portalrubio probablemente se produjo
durante la primera etapa de deformacion compresiva,
como lo sugiere la directriz ibérica de ambas estructuras
y las de los pliegues asociados en la propia lamina de ca-
balgamiento. Representa un claro ejemplo de inversion
en la que solo se reactiva el segmento inferior profundo
de la falla extensional mientras que en la parte mas su-
perficial se forma un nuevo segmento que corta el bloque
inferior de la falla normal (falla de atajo o short cut) (cor-
tes 1-1°y 2-2° en Fig. 8B). Como resultado, el cabalga-
miento asi formado transporta pasivamente, ademas de
la parte desgajada del bloque inferior, el segmento supe-
rior de la falla y la cuenca cretacica, y los superpone
sobre los sedimentos cenozoicos de la Cuenca de Mon-

talban. Esta geometria se infiere en la cartografia geolo-
gica a partir del paralelismo entre la falla normal creta-
cica y el cabalgamiento cenozoico, el cual se encuentra
separado casi 3 km al noreste del anterior, y se visualiza
claramente en corte geologico (Fig. 8A-C). En su ex-
tremo noroeste, la falla de La Rambla aparece solo leve-
mente basculada, perdiendo algo del buzamiento
original, y no ha sido invertida; en el extremo noroeste
aun se conserva sobre la falla un ligero sinclinal de arras-
tre afectando a la serie post-rift. El basculamiento de la
falla hay que relacionarlo con la posicion que esta ha ad-
quirido en el flanco norte del gran anticlinal de rampa de
bloque superior asociado al cabalgamiento de Portalru-
bio. Otras fallas normales, sintéticas y antitéticas con la
principal, también aparecen basculadas por este pliegue,
de modo que en su flanco sur estas fallas ganan o pierden
buzamiento, respectivamente (Fig. 8B). La geometria de
las fallas y de las deformaciones asociadas, asi como la
serie sedimentaria involucrada, han llevado a interpretar
que el despegue principal de las estructuras extensiona-
les y contractivas es el mismo; en esta area se localiza a
unos 4-5 km de profundidad, probablemente en materia-
les paleozoicos (Liesa et al., 2000a, 2004; Liesa y
Simoén, 2004).

Hacia el sureste, en direccion a Las Parras de Martin,
aunque la geometria del cabalgamiento es similar (inclu-
yendo el short cut), la estructura de la lamina de cabal-
gamiento y la de la propia falla de La Rambla se
complica (corte 1-1’ en Fig. 9B). En la lamina de cabal-
gamiento afloran materiales pale6genos (unidad tectose-
dimentaria 1: UTS 1; Pérez, 1989) formando un amplio
sinclinal con inmersion al sureste; hacia el sur estos ma-
teriales se llegan a disponer discordantes sobre capas ver-
ticales del Cretacico Superior (formaciones Mosqueruela
y Barranco de los Degollados). El Paledgeno, como ve-
remos, esta cabalgado por la lamina de Utrillas. Hacia el
sur, el resto de las unidades jurasicas y tridsicas del blo-
que inferior de la falla de La Rambla tienen polaridad
norte y, como la propia falla, estan verticalizadas. En
concreto, las arcillas y yesos del Keuper verticales del
bloque norte estan en contacto con distintas unidades del
Cretécico Inferior que siguen mostrando la caracteristica
geometria en cufla abierta hacia la falla y, en la parte su-
perior, con la Formacion Utrillas. Esta relacion geomé-
trica debe explicarse segiin un proceso complejo que
implica una mayor grado de deformacién en la ldmina de
cabalgamiento y un cierto desacoplamiento de los blo-
ques inferior y superior de la falla. En este proceso ten-
dria lugar, primero, el aumento de buzamiento de la serie
del bloque inferior, probablemente asociado al flanco
norte del anticlinal de bloque superior del cabalgamiento,
mientras que la serie cretacica del bloque inferior per-
manecia relativamente inalterada. Posteriormente se pro-
duce una extrusion del bloque inferior a favor de un
despegue mas superficial (las arcillas y yesos del Keu-
per) que verticaliza aun mas el bloque inferior y acaba
superponiendo los materiales triasicos del bloque norte
sobre la parte baja de la serie post-rift del bloque sur. Esta
geometria puede caracterizarse como una inversion tec-
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Fig. 8.- El margen norte de la Cuenca del Maestrazgo en su sector occidental (subcuenca de Las Parras) y las estructuras de inversion. A.
Mapa geoldgico de detalle (ver situacion en Figura 7). B. Cortes geoldgicos (ver situacion en A). C. Vista panoramica de las fallas cretaci-
cas de La Rambla y Las Parras y del cabalgamiento cenozoico de Utrillas. D. Detalle de las tres laminas de cabalgamiento de Utrillas, en su

extremo occidental. (A-B, modificado de Liesa y Simon, 2004).
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Fig. 9.- A. Cartografia general de la lamina de Utrillas e indicadores cinematicos con la localizacion de los principales cortes geologicos. B—
D. Cortés geologicos (ver situacion en A). Modificada de Simén y Liesa (2011).
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tonica (desde el punto de vista cinematico-evolutivo) que
no llega a producir inversidn estructural ya que el bloque
relativamente hundido durante la extension y el acorta-
miento fue siempre el mismo, el bloque sur.

El cabalgamiento de Utrillas es una estructura cuya
traza tiene mas de 30 km de continuidad que muestra en
superficie una geometria general arqueada (Fig. 7A). Esta
geometria estd relacionada con la inversion de fallas cre-
tacicas de distintas direcciones (Fig. 7B). En su extremo
oeste, al norte de Las Parras de Martin, el cabalgamiento
se dispone con directriz NE-SW y representa la inversion
de una falla cretacica (falla de Las Parras; Soria, 1997) de
igual direccion (Liesa et al., 2000a, 2004; Liesa y Simén,
2004; Simon y Liesa, 2011). En su sector central, el mas
largo, el cabalgamiento tiene una orientacion general
ENE-WSW y representa la inversion de la falla cretacica
de Utrillas (Soria, 1997; Casas et al., 2000; Simén y
Liesa, 2011). Peor conocida es la estructura de inversion
de la parte oriental, donde el cabalgamiento adquiere una
orientacion general NW-SE a NNW-SSE y donde la 14-
mina de cabalgamiento presenta buenos ejemplos de su-
perposicion de plegamiento (Simon, 1980, 2004; Simoén
y Liesa, 2011) que afectan incluso a la propia superficie
de cabalgamiento. Simén y Liesa (2011), a partir de las
familias de estrias observadas sobre el plano principal y
de fabricas S-C asociadas con €I, han inferido la cinema-
tica de este cabalgamiento en numerosos afloramientos
a lo largo de su traza (Fig. 9A). Dentro de esta cinematica
compleja, con distintas direcciones de transporte, desta-
can dos etapas principales: una primera con transporte al
NE a NNE y otra posterior hacia el NNW a N. La defor-
macion interna de la lamina de cabalgamiento también
presenta dos directrices de plegamiento superpuestas que
se correlacionan con esas etapas de transporte/acorta-
miento (Simén y Liesa, 2011). La compleja evolucion de
los campos de esfuerzos explica por qué se reactivaron e
invirtieron estructuras de muy diferente orientacion.

En su extremo occidental, como ya se ha dicho, el ca-
balgamiento de Utrillas reactiva la falla de Las Parras y
se superpone sobre la lamina del cabalgamiento de Por-
talrubio (Figs. 8 y 9A,B). La estructura de inversion en
este punto es relativamente sencilla a pesar de la relativa
complejidad que tuvo la falla NE-SW de Las Parras
(corte 3-3° en Fig. 8B). La estructura cretacica fue un
margen de cuenca con bloques fallados y basculados en
graderio formado por 3-4 planos de falla subparalelos y
relativamente proximos (Soria, 1997; Liesa et al., 2000a,
2004). Durante la etapa compresiva se produjo unica-
mente la inversion de una de las fallas intermedias, de
modo que la mas externa ha quedado cobijada bajo el
plano de cabalgamiento. Esta falla se puede reconocer en
las proximidades del cauce del rio Las Parras, donde
pone en contacto los depositos sin-rift cretacicos con los
pre-rift triasicos-jurasicos (Fig. 8C). En el bloque supe-
rior del cabalgamiento también se observan fallas mas in-
ternas del margen que, manteniendo su salto normal, han
sido basculadas pasivamente. Unos pocos centenares de
metros hacia el noreste, el cabalgamiento de Utrillas
muestra en su frente una estructura algo mas compleja, en
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la que se reconocen tres pequeilas laminas imbricadas
que se entroncan muy superficialmente en las arcillas y
yesos del Keuper, y que en conjunto cabalgan sobre los
materiales cenozoicos del sinclinal NW-SE de la ldmina
de Portalrubio (Fig. 8A,D). Liesa et al. (1996) y Soria
(1997) observaron en cada lamina una serie sedimentaria
algo distinta, reconociendo una disposicion en onlap de
las unidades del Cretacico Inferior. En este punto se pro-
duce la inversion de varias de las fallas del margen en
graderio, quizés facilitado por 1) el moderado buza-
miento (25-30°) de los sedimentos cenozoicos del bloque
inferior frente a la disposicion subvertical que presenta-
ban las unidades carbonatadas del Cretacico Superior, y
2) por el hecho de que las estructuras extensionales me-
nores tengan un despegue mas superficial, en las arcillas
y yesos triasicos del Keuper (Liesa et al., 1996).

En su sector central, el cabalgamiento de Utrillas es el re-
sultado de la inversion de la falla normal de Utrillas, de di-
reccion WNW-ESE. En este caso, la falla normal mesozoica
transcurre aproximadamente paralela al cabalgamiento, a 2-
3 km del mismo en su bloque superior, y estd despegada en
materiales paleozoicos (Fig. 9A). Este patron de afloramiento
es caracteristico de segmentos superficiales de fallas trans-
portadas en la lamina de cabalgamiento una vez que se reac-
tiva su segmento inferior y se desarrolla una falla de atajo
(interpretacion ya recogida en el corte geoldgico de Casas
et al., 2000; Fig. 10A). La superficie de cabalgamiento
muestra bajo buzamiento hacia el sur, con geometria de
rampa en los dos bloques. El desplazamiento horizontal es
de unos 6 km (Simén y Liesa, 2011), mayor que el despla-
zamiento extensional, de modo que los materiales de la sub-
cuenca cretacica de La Parras y de la secuencia jurasica
pre-rift cabalgan sobre el relleno cenozoico de la Cuenca de
Montalban. Hacia el sur el cabalgamiento se enraiza en los
materiales paleozoicos, donde pasa a rellano a una profun-
didad de 3-4 km. En este punto, es probable que la falla de
atajo se nucleara aprovechando el nivel de despegue de las
arcillas y yesos triasicos del Keuper, como asi sugiere el
hecho de que este cabalgamiento siga dichos materiales en
buena parte de su recorrido. Hacia arriba el cabalgamiento
se divide en varias superficies, como puede observarse en
la panoramica del rio Mena, al norte de Utrillas (Fig. 10B).
En esta zona, las unidades carbonatadas del Cretacico Su-
perior, con pliegues vergentes al norte, estan superpuestas
varias veces sobre los conglomerados (UTS 3) de la Cuenca
de Montalban. Los niveles de conglomerados mas altos re-
cubren en onlap el frente de cabalgamiento inferior, para
ser nuevamente cabalgados por el Cretacico Superior afec-
tado por un anticlinal recumbente de bloque superior. Esta
relacion evidencia una secuencia de cabalgamientos de blo-
que superior (Liesa et al., 2004).

Una estructura de inversion algo diferente se observa al
pie del Cabezo de Onzil, al sur de Montalban (punto 6 en Fig.
9A). Se puede describir como un pliegue vergente al norte
con el flanco frontal ligeramente invertido, en el que se reco-
nocen varios planos de cabalgamiento con buzamiento de 50-
60° S que lo desplazan unas decenas de metros. El plano de
cabalgamiento, en su segmento inferior, parece correspon-
derse con la reactivacion e inversion de una falla normal pre-
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Fig. 10.- El cabalgamiento de Utrillas en la localidad de Utrillas. A. Corte geoldgico N-S por las proximidades de Utrillas (modificado de
Casas et al., 2000; ver situacion en Figura 9A). B. Panoramica del frente de cabalgamiento en el corte del rio Mena en Utrillas (modificado
de Liesa et al., 2004) (CS, Cretacico Superior; T4, UTS T4; punto negro, punto de terminacion del cabalgamiento). C. Detalle del plano de
cabalgamiento inferior (1) con dos familias de estrias que indican una secuencia de transporte hacia el NNE y NNW a N.

via, como asi lo sugiere el abanico de capas abierto hacia el
sur que describe la serie del Cretacico Inferior. Inmediata-
mente al sur de este punto se reconocen numerosas fallas nor-
males que producen cambios de espesor significativos en la
Formacion Escucha (techo de la secuencia sin-rift) y parecen
representar de nuevo un margen de cuenca en graderio.

Estructura de inversion en el sector centro-oriental del
margen norte

A diferencia del sector occidental descrito, donde la mayor
parte del desplazamiento inverso se acomoda practicamente en
una sola lamina cabalgante (Portalrubio al oeste, Utrillas al
este), en el sector centro-oriental la deformacion contractiva se
halla mas distribuida (Fig. 11A). La estructura consiste en una
banda de pliegues y cabalgamientos de unos 20-25 km de an-
chura (dentro del cinturén de Portalrubio-Vandellos), con una
traza sinuosa en la que alternan segmentos de directriz NE-SW
(Ejulve-Alcorisa y Beceite) y NW-SE (Calanda-Fuentespalda).
Estan despegadas en los niveles trisicos incompetentes (luti-
tas y evaporitas del Muschelkalk medio y Keuper), si bien hacia
el sur el cabalgamiento basal pasa a involucrar el zocalo, si-
guiendo una rampa que Nebot y Guimera (2016a,b) conside-
ran de bajo angulo y prolongan hasta una profundidad de al
menos 7,5 km (Fig. 11B). En la parte frontal las estructuras son

muy apretadas, con longitudes de onda de solo centenares de
metros en muchos casos. En contraste con este estilo de piel
fina, la manifestacion en superficie del cabalgamiento de zocalo
es, segiin Nebot y Guimera (2016a), la zona elevada que se ex-
tiende al sur, con pliegues laxos de gran longitud de onda. El li-
mite entre ambos dominios seria el suave monoclinal de
Calders y, mas al oeste, el monoclinal mas abrupto que forma
el borde meridional de la cubeta cenozoica de Bordon. La de-
formacion total acumulada en este conjunto de estructuras se
estima que supone un desplazamiento horizontal hacia el norte
de 11-13 km y un salto vertical de 0,8—1,2 km (Gonzélez et
al., 1998; Nebot y Guimera, 2016b).

Estas estructuras contractivas representan la inversion
de dos de las grandes sub-cuencas cretacicas del Maes-
trazgo, limitadas por fallas normales de orientaciones pre-
ferentes E-W a NE-SW: la subcuenca de La Salzedella,
situada en una posicién mas interior y controlada por la zona
de falla del Turmell (Salas y Guimera, 1996), y la de More-
lla, situada al norte y controlada por las fallas del Segre y
Herbers (zona de falla de Castellote-Herbers de Nebot y
Guimera, 2016a,b) (Fig. 11C). Se trata de dos semigrabens
contiguos en cada uno de los cuales el espesor de los mate-
riales sin-rift aumenta hacia el norte, hacia las fallas nor-
males que los limitan (Nebot y Guimera, 2016b). No
obstante, visto en su conjunto todo este sector norte de la
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Fig. 11.- A. Mapa geoldgico del sector central del cinturdn de pliegues y cabalgamientos de Portalrubio-Vandellos; a-a’, b-b’, c-¢’: situacion
del corte ilustrado en B. B. Corte geoldgico sintético y corte restituido a través del sector central del cinturdon (adaptado de Nebot y Guimera,
2016b); 1, 2, 3 (cabalgamientos del sur de Calanda), 4 (falla de Castellote), 5 (zona de falla del Turmell): principales fallas cretacicas inver-
tidas en el Cenozoico. C. Panoramica del sinclinorio y cabalgamiento de la Atalaya de Castellote, producto de la inversion de la falla creta-

cica de Castellote (CI, Cretacico Inferior; CS, Cretacico Superior; Cz, Cenozoico).
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Cuenca del Maestrazgo, el espesor total de Jurésico y Cre-
tacico disminuye ostensiblemente desde las zonas mas in-
ternas (>3000 m) a las externas, al norte de la falla de
Herbers-Castellote (<500 m). El cintur6n frontal de pliegues
y cabalgamientos afecta a esta porcion de cobertera mas del-
gada, y representa la inversion de multiples fallas normales
cretacicas (Garrocha, Castellote, Seno, Herbers) en el borde
o en el interior de la subcuenca de Morella, mientras que la
rampa de zocalo situada mas al sur se enraiza en la zona de
falla del Turmell (Fig. 11B; Nebot y Guimera, 2016a,b). No
obstante, algunos de los segmentos superiores de las fallas
normales no se invirtieron apenas, sino que fueron trans-
portados pasivamente hacia el norte sobre la falla basal, nu-
cleando en todo caso algunos de los anticlinales.

Las direcciones de transporte durante el proceso de inver-
sion, al igual que ocurria en el sector de Utrillas-Portalrubio,
no son uniformes. Nebot y Guimera (2016b) interpretan una
direccion NNE-SSW comun para todo el sistema, perpendicu-
lar a la traza del monoclinal de Calders y a otras estructuras en
el sector central del cinturén. Sin embargo, los indicadores ci-
nematicos observados y analizados por Liesa (1999), directa-
mente sobre superficies de cabalgamiento o en su entorno
inmediato, sefialan dos direcciones de transporte sucesivas, pri-
mero hacia NNE y luego hacia NNW.

El margen occidental: la subcuenca de Galve

En el margen oeste de la cuenca cretacica del Maestrazgo
destaca, tanto por su variedad estructural como por la cantidad
y calidad de informacion que proporciona, la subcuenca de
Galve (Fig. 7). En relacion con las fallas extensionales que la
controlan se dan algunos de los ejemplos mas singulares de in-
version polifasica inducida por las sucesivas etapas compresi-
vas alpinas.

La estructura del sector de Galve-Aliaga-Miravete se ca-
racteriza por un sistema de grandes pliegues de direccion
NNW-SSE a los que se superponen pliegues y cabalga-
mientos orientados ENE-WSW. Los pliegues norteados mas
importantes son el anticlinal de Aliaga-Miravete y dos am-
plios sinclinales que lo flanquean al oeste (sinclinal de Jor-
cas-Camarillas) y al este (sinclinal de Fortanete) (Fig. 7A).
El anticlinal de Aliaga-Miravete muestra su ntcleo cortado
longitudinalmente por un cabalgamiento de alto dngulo
que separa sus dos flancos y hace desaparecer, entre Aliaga
y Miravete, la charnela del mismo (Simoén et al., 1998)
(Fig. 12A). La estructura se ve complicada ademas por otras
fallas menores que fragmentan dichos flancos (sobre todo
el flanco occidental) y compartimentan su nticleo. Las es-
tructuras de directriz ENE-WSW se concentran en una
banda en las proximidades de Aliaga, donde se reconoce el
cabalgamiento de Cobatillas y, al este del mismo, un denso
haz de pliegues (Fig. 7A). Mas al sur aparecen algunas otras
mas espaciadas superpuestas al sinclinal de Camarillas.

Las relaciones geométricas entre ambas familias de estruc-
turas y sus relaciones tectosedimentarias con los materiales ce-
nozoicos indican que las estructuras compresivas ENE-WSW
son claramente posteriores a las de direccion NNW-SSE
(Simon, 1980, 2004, 2005; Simén et al., 1998; Liesa et al.,
2004; Liesa, 2011a). La cuenca cenozoica de Aliaga se extiende

al oeste, norte y este de esta localidad; funcioné como cuenca
de piggy-back transportada sobre la lamina cabalgante de Utri-
llas, y contiene un registro muy completo de la historia com-
presiva de la zona (Fig. 9C-D). El analisis tectosedimentario
(Gonzalez y Guimera, 1993) ha permitido diferenciar un con-
junto de unidades (T1 a T6) que abarcan todo el Paledgeno y
el inicio del Neogeno (Fig. 7A). Los pliegues NNW-SSE se
desarrollaron mientras se depositaban las unidades T2 a T4
(Eoceno medio-Oligoceno Superior), mientras que los de di-
reccion ENE-WSW lo hacen en un periodo de tiempo mas
corto, tardio o posterior respecto a T5 (Mioceno inferior;
Simoén, 2004).

Estas dos direcciones de estructuras contractivas calcan las
que tenian las fallas extensionales cretacicas (Fig. 7B). Dentro
de la compleja evolucion de los campos de esfuerzos alpinos
que hemos senalado anteriormente, cada familia de fallas ex-
tensionales resulta mas favorable para su reactivacion en unas
etapas compresivas que en otras, lo que hace que la inversion
no haya sido un proceso lineal sino complejo y con cinematica
cambiante.

El margen este de la subcuenca coincide con el actual
nucleo del anticlinal de Aliaga-Miravete (Fig. 12B), a lo
largo del cual el cabalgamiento de alto angulo que lo corta
representa la porcion superior de una antigua falla creta-
cica NNW-SSE. Cerca de su extremo meridional, al sureste
de Miravete, la deformacion extensional se halla distribuida
en un sistema de fallas normales de alto buzamiento que ha
sufrido un grado de inversion variado (Fig. 12B). La falla
mas oriental, que represent6 el limite de sedimentacion para
la Formacion El Castellar (Hauteriviense), ha recuperado,
sin embargo, todo el salto extensional y muestra un salto
inverso de orden decamétrico para el techo de esta forma-
cion. Las otras fallas no estan invertidas, conservando en la
actualidad su salto estratigrafico normal y produciendo un
incremento rapido hacia el oeste del espesor de la Forma-
cion El Castellar hasta alcanzar unos 200 m (Soria, 1997;
Liesa et al., 2006). Su elevado buzamiento y la consi-
guiente imposibilidad para ser reactivadas como inversas
produjo un efecto de buttressing, que se manifiesta en una
densa foliacion subparalela a los planos de falla (Liesa et
al., 2004). La actividad de la falla de Miravete contintia en
el tiempo y determina el mayor espesor de otras unidades
del Cretacico Inferior en su bloque oeste hundido; asi, el
de la Formacion Camarillas es tres veces mayor en el flanco
occidental del anticlinal de Miravete que en el oriental.

Mas hacia el norte, entre Miravete y Aliaga, la estructura
aparece en superficie como una falla inversa de gran angulo
con buzamiento E (opuesto al original) (Fig. 12C). No hay
por tanto propiamente inversion estructural: el bloque hun-
dido (oeste) sigue siendo el mismo de la falla normal creta-
cica, y su aspecto de falla inversa proviene solo del cambio
experimentado en su sentido de buzamiento. Se ha interpre-
tado que esa superficie de rotura visible corresponde a una
porcion superior de la falla extensional, rotada pasivamente
en el flanco frontal del anticlinal de bloque superior (anticli-
nal de Campos; Fig. 9D); este estaria asociado a la inversion
positiva de la falla en profundidad, y a su probable propaga-
cion en una falla de atajo que no llega a aflorar (Simoén et al.,
1998). Las relaciones tectosedimentarias en ambos flancos
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Fig. 12.- Estructura e inversion de la falla de alto buzamiento de Miravete (margen oriental de la subcuenca de Las Parras) en
su parte central y sur, que da lugar al anticlinal y cabalgamiento de Aliaga-Miravete. A. Cartografia de detalle (ver situacion en
Fig. 7A). B. Corte geoldgico en el extremo sur de la falla (ver situacion en A). C. Ortoimagen e interpretacion del sector cen-
tral del anticlinal de Aliaga-Miravete, donde se puede observar la falla cretdcica ENE-WSW de Camarillas, los pliegues y ca-
balgamientos asociados con su inversion durante el Cenozoico, y la inversion tectonica sin inversion estructural de la falla

NNW-SSE de Miravete.
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del anticlinal NNW-SSE de Aliaga indican que este plie-
gue encofrado se formo en dos etapas (Fig. 9D): en primer
lugar su flanco oriental (durante buena parte del Paledgeno,
contemporaneo de las unidades T2 y T3), y posteriormente
el occidental (transito T4-T5) (Gonzalez y Guimera, 1993).
Todo ello puede explicarse mediante un modelo evolutivo
en dos estadios (Simon et al., 1998; Liesa et al., 2004): 1)
reactivacion con componente inversa del segmento inferior
de la falla, propagacion parcial de un plano nuevo de ro-
tura, formacioén de un monoclinal con vergencia E y rota-
cion pasiva del segmento superior; y 2) una vez ese
segmento superior hubo adquirido un buzamiento adecuado
(con sentido contrario al que tenia en el Cretacico), reacti-
vacion inversa del mismo con vergencia W, sin inversion
estructural, y formacion del flanco oeste del anticlinal.
Ambos episodios ocurren bajo una compresion en torno a
NE-SW (campo compresivo Ibérico), aunque no puede
descartarse que el primero de ellos empezase ya bajo la
compresion Bética temprana (WNW-ESE), pudiendo de-
ducirse que en tal caso la estructura habria tenido una ci-
nematica transpresiva de componente sinestral.

La estructura del que fue margen norte de la subcuenca
de Galve esta definida por el cabalgamiento de Cobatillas,
de orientacion E-W en su mitad oriental y que hacia el oeste
(Galve) cambia a NW-SE (Fig. 7A). Esta estructura cabal-
gante resulta de la inversion de las fallas de Aliaga (E-W)
y Cafiada Vellida (NW-SE) que definian ese margen en el
Cretacico Inferior (Guimera y Salas, 1996). Esto queda pa-
tente si comparamos la serie del Cretéacico Inferior al norte
de la estructura, con espesor muy reducido y ausencia de la
primera unidad sin-rift (Formacion El Castellar), y al sur,
donde el espesor total se triplica (Soria, 1997) (Fig. 9B,C).
Esta inversion se produce esencialmente bajo la compre-
sion tardia que representan los campos Bético (NNW-SSE)
y Tardi-Pirenaico (NNE-SSW), al menos en el segmento
E-W de Aliaga, de orientacién muy favorable para su reac-
tivacion.

Finalmente, existen también ejemplos de inversion
tectonica de fallas intra-cuenca de la misma orientacion
E-W a ENE-WSW, favorable a su reactivacion también
bajo esa compresion tardia. Buenos ejemplos son la falla
de Jorcas y la falla de Camarillas (Fig. 7A). La actuacion
sinsedimentaria de la segunda queda patente por los cam-
bios de potencia que provoca en las formaciones El Cas-
tellar y Camarillas (Navarrete et al., 2013). El bloque
inferior muestra: 1) una discordancia local en sus proxi-
midades, con ausencia de la Formacion El Castellar; y 2)
una geometria en cufia muy patente para ambas forma-
ciones, con un espesor que aumenta hacia el norte hasta
alcanzar 800 m en las proximidades de la falla de Re-
menderuelas situada al norte. La reactivacion compre-
siva provoca efectos notables en la falla de Camarillas y
en su antitética (Fig. 12C): 1) una inversion de la misma
que se manifiesta en un cabalgamiento de vergencia
norte que afecta a materiales cenozoicos (Fig. 7A); y 2)
otro cabalgamiento con vergencia sur, al que se asocia
un espectacular anticlinal de bloque superior con geo-
metria en caja, y que asimismo se habria nucleado en la
misma falla normal.

En sintesis, dos familias de fallas articulan la subcuenca
cretacica de Galve (Soria, 1997; Soria et al., 1998; Liesa et
al., 2000b, 2006): fallas NNW-SSE de alto buzamiento que
delimitan la estructura general en graben, probablemente
heredadas de la estructuracion tardi-varisca, y fallas ENE-
WSW listricas neoformadas que lo compartimentan (Fig.
7B). Su distinta orientacion hizo que las primeras fueran
invertidas durante la compresion Ibérica (NE-SW a ENE-
WSW, Eoceno-Oligoceno), mientras que las segundas lo
hicieran bajo la compresion tardia (Bética, NNW-SSE, y
Tardi-Pirenaica, NNE-SSW).

La inversion de las cuencas pérmicas y triasicas

Las cuencas pérmicas y tridsicas representan, tanto por
su geometria como por su localizacion, un caso bastante
particular y diferenciado de los otros descritos para la Cor-
dillera Ibérica. El Pérmico se localiza especialmente en el
sector de Atienza, en relacion con la falla de Somolinos que
define el limite entre la Cordillera Ibérica y el Sistema Cen-
tral (Fig. 1), donde la combinacion de relleno volcanico y
sedimentario alcanza mas de 1000 m de espesor (Garcia-
Lasanta, 2015 y referencias alli incluidas). Esta situacion
de fuerte subsidencia y combinacion de rellenos volcani-
cos y sedimentarios es también caracteristica de las cuen-
cas pérmicas pirenaicas (Cantarelli et al., 2013). Durante
el Tridsico las areas subsidentes se amplian pero, al menos
durante el Triasico Inferior, los depocentros estdan muy lo-
calizados y los cambios de espesor, asi como los limites
entre areas de sedimentacion y no sedimentacion, son con-
siderablemente bruscos (Arche y Lopez-Gomez, 1996; So-
pefia y Sanchez-Moya, 1997; De Vicente et al., 2009). En
general, la sedimentacion se hace mas extensiva hacia techo
del Triasico, abarcando practicamente toda la Cuenca Ibé-
rica, con excepcion de algunas areas que solo seran cu-
biertas por el mar durante el Jurasico (ver apartado
correspondiente a la Cuenca de Cameros).

La geometria de las cuencas pérmicas es dificil de de-
finir, aunque, por analogia con regiones vecinas y teniendo
en cuenta los rapidos cambios de espesor, las potencias acu-
muladas y los altos gradientes geotérmicos, tienden a con-
siderarse como formadas en ambientes transtensivos o de
desgarre puro (e.g., Cantarelli et al., 2013). En el caso de la
Rama Castellana, la estructura mas importante en este sen-
tido es la falla de Somolinos, que tendrd una importancia
capital durante toda la evolucion mesozoica y cenozoica de
la cadena (De Vicente et al., 2009). Para la sedimentacion
del Tridsico Inferior en este sector (facies Buntsandstein)
las fallas de direccion ibérica o NW-SE han jugado el papel
mas relevante (Arche y Lopez-Gomez, 1996), aunque las
estructuras transversales (de direccion NE-SW) también li-
mitan depocentros y areas subsidentes (Sopefia y Sdnchez-
Moya, 1997). Durante la inversion cenozoica, el rejuego
como fallas inversas (muy moderado en comparacion con
el descrito para las cuencas cretacicas) ha dado lugar en al-
gunos casos a estructuras en arpon (cuando el depocentro se
sitlia proximo a la falla), mientras las zonas centrales (zonas
de charnela de los pliegues) se han deformado dando lugar
a anticlinales asimétricos cuyo trazado estd condicionado
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precisamente por la orientacion de las fallas previas (Gar-
cia-Lasanta et al., 2015). En cualquier caso, la escasa de-
formacion e inversion (nunca llegan a superarse los saltos
de las fallas normales en la Rama Castellana) permite re-
construir de forma fidedigna la geometria original de la
cuenca. La prolongacién de una de estas grandes fallas
NW-SE en el Sector Levantino (falla de Molina-Teruel-Es-
padan) configura en el Tridsico Inferior-Medio un semi-
graben con depocentro al sur, en la actual Sierra de
Espadan; en ¢l se deposita una secuencia sin-rift represen-
tada principalmente por la Formacion Eslida y con un es-
pesor proximo a los 700 m (Arche y Lopez-Goémez, 1996,
1999). No hay evidencia de una inversion estructural de
dicha falla durante el Cenozoico, pero la génesis del anti-
clinorio de Espadéan en su bloque superior, con vergencia
poco definida y un importante desarrollo de foliacion
(Simon, 1982; Gual et al., 2012), si sugiere un proceso de
butressing vinculado a la misma.

En el caso de la Rama Aragonesa, la inversion ceno-
zoica ha determinado en algunos casos (€.9., sector del an-
ticlinal de Montalban; Casas et al., 2000) el plegamiento
conjunto de la cuenca tridsica y las pizarras carboniferas
sobre las que se apoya; las fallas normales heredadas no
tendrian un papel especial, excepto quiza en la localizacion
de las charnelas de los sinclinales asimétricos. En el sector
del Moncayo (Gil Imaz, 2001) los depdsitos del Tridsico
Inferior también quedan en la zona de culminacion de los
anticlinales, coincidiendo posiblemente con las zonas de
maxima potencia (varios cientos de metros). Finalmente,
en la Sierra de la Demanda, la falla que limita por el norte
el sinclinal de Villavelayo (Colchen, 1974; Roman-Berdiel
etal., 2018) también puede corresponder a una falla normal
con buzamiento hacia el sur y funcionamiento durante el
Tridsico, cuya reactivacion durante la compresion ceno-
zoica fue probablemente inhibida por el plegamiento tem-
prano y la consiguiente rotacion de eje horizontal que gird
el plano de falla hasta la vertical e incluso hasta un buza-
miento en sentido contrario.

A partir de la oblicuidad entre la direccion de extension
dominante y las fallas maestras que conformaron su geo-
metria, las cuencas triasicas de la Cordillera Ibérica han sido
interpretadas como formadas bajo un régimen transtensivo
(De Vicente et al., 2009; Garcia-Lasanta et al., 2015), pro-
bablemente mas ligado al margen del Tetis que a la evolu-
cion del margen atlantico (Garcia-Lasanta et al., 2018). La
direccion principal de extension durante el Tridsico, obte-
nida a partir de diferentes tipos de indicadores (Anisotropia
de la Susceptibilidad Magnética y orientacion de fallas sin-
sedimentarias; De Vicente et al., 2009; Garcia-Lasanta et
al., 2015) es NE-SW a ENE-WSW (en coordenadas actua-
les; para determinar su orientacion en términos absolutos o
en relacion a Eurasia habria que tener en cuenta la rotacion
antihoraria de Iberia), con una extension secundaria en di-
reccion perpendicular. Durante la compresion cenozoica, los
campos compresivos orientados entre NNW-SSE y NNE-
SSW hicieron rejugar las fallas principales (WNW-ESE)
como transpresivas dextras, facilitando de esta manera la in-
version parcial (frente a la total de la Cuenca de Cameros,
situada mas al norte) de las cuencas tridsicas.
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Discusién

La inversion positiva de estructuras extensionales y el
estilo de las estructuras contractivas resultantes depende de
factores diversos, aunque interrelacionados entre si. Algu-
nos de ellos tienen que ver con lo que podriamos llamar ar-
quitectura reoldgica o estratigrafia mecanica de los
materiales durante la deformacion: 1) el espesor y profun-
didad del nivel de despegue basal de las estructuras, tanto
en la extension como en la contraccion; 2) la existencia o
no de niveles de despegue mas someros y de su numero,
espesor y profundidad; 3) el espesor relativo y reologia de
las secuencias pre-, sin- y post-rift y sin-inversion; y 4) las
condiciones bajo las que se produce la deformacion (pre-
sion, temperatura, presion de fluidos, velocidad de defor-
macion...). Otros factores se relacionan con los propios
mecanismos geodinamicos de deformacion y sus cambios
en el tiempo, destacando entre otros las orientaciones y ve-
locidades de extension/acortamiento, regimenes de defor-
macion, o existencia de doming. Estos factores, junto con
la herencia estructural de etapas anteriores, controlan ini-
cialmente el desarrollo de las estructuras extensionales, de-
terminando su orientacion, geometria y distribucion
espacial. Posteriormente, la interrelacion positiva o nega-
tiva de varios de ellos es lo que determinara la posibilidad
de que durante la etapa contractiva se reactiven o no las fa-
llas normales, asi como el estilo de la propia estructura de
inversion resultante. A continuacion nos centraremos en el
papel que han jugado algunos de estos factores en la evo-
lucién de la Cordillera Ibérica.

El papel del nivel de despegue principal (basal)
y su profundidad

Los ejemplos de inversion descritos en la Cordillera
Ibérica muestran un amplia casuistica en cuanto a los nive-
les de despegue implicados durante la deformacion exten-
sional y contractiva y su profundidad. En casi todos los
casos se interpreta la existencia de un nivel de despegue
principal localizado normalmente en la serie paleozoica o,
en su caso, precambrica que ha sido activo tanto durante la
etapa extensional como en la inversion. Ahora bien, a par-
tir de las reconstrucciones geométricas realizadas en corte
geoldgico, la profundidad a la que se ha situado dicho nivel
en los distintos sectores de la cadena es sensiblemente di-
ferente. Asi, el despegue principal se ha localizado a 8-10
km en el sector nororiental de la cordillera (Cameros y De-
manda; Casas Sainz, 1992; Casas-Sainz y Gil-Imaz, 1998)
y en el Maestrazgo oriental (Roca y Guimera, 1992), es
decir, en las zonas depocentrales del Cretacico. Esa pro-
fundidad, sin embargo, se reduce a 4-6 km en la parte cen-
tro-occidental del Maestrazgo (Casas et al., 2000; Liesa et
al., 2000a; Simoén y Liesa, 2011).

Esta diferencia de profundidad es un factor de control
de primer orden de las dimensiones de las estructuras ge-
neradas durante la extension y de su reparto espacial y, en
consecuencia, de las estructuras contractivas resultantes.
Donde el despegue principal es muy profundo y por tanto
la serie pre-cinemadtica es muy gruesa, como en Cameros
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oriental, las estructuras extensionales tienden a ser también
de mayores dimensiones, afectan a areas mas extensas y
estan mas espaciadas. Estas grandes estructuras tienen aso-
ciadas otras secundarias en sus proximidades, como es el
caso de fallas normales antitéticas desarrolladas en anticli-
nales de rollover (Gibbs, 1984), pero dichas fallas suelen
ser de menor entidad y estan controladas por la cinematica
de la estructura principal. Durante el periodo contractivo
se reactivan las estructuras principales, probablemente de-
bido a que en ambos casos comparten el despegue basal, de
modo que también controlan la deformacién y cinematica
en su area de influencia durante la inversiéon. Como resul-
tado, la inversion de la estructura principal determina el al-
zamiento general de la cuenca, que sufre una inversion
completa con poca o escasa deformacion interna. En el
caso de Cameros, el gran monoclinal (rollover) extensional
mantiene practicamente intacta su disposicion en gran parte
de la cuenca, de modo que las mayores deformaciones con-
tractivas (desplazamiento hacia el norte el eje del sincli-
nal) se concentran en las proximidades de la falla
extensional. En el caso del Maestrazgo centro-oriental, la
inversion da lugar a un extenso monoclinal relacionado con
la rampa principal y al sur de ella, si excluimos la defor-
macion extensional nedgeno-cuaternaria desarrollada en la
parte oriental, se mantiene una estructura bastante tabular
en amplios sectores donde solo destacan pliegues laxos de
gran radio.

Por el contrario, cuando el despegue principal se loca-
liza en zonas mas superficiales, como en el margen norte y
oeste de la Cuenca del Maestrazgo y quizas en Cameros
occidental, la serie pre-cinematica es menos potente y las
estructuras extensionales que se forman son de menores di-
mensiones y con menor espaciado que en el caso anterior.
En consecuencia, se produce una mayor compartimenta-
cion interna en las cuencas y subcuencas (Fig. 2). En estas
zonas, durante la etapa contractiva se produce la reactiva-
cion de gran parte de las estructuras extensionales previas,
de modo que la inversion esta bastante bien distribuida por
toda la region. Las estructuras de margen de cuenca se in-
vierten, recuperando todo el salto extensional (inversion
total), a veces con el desarrollo de fallas de atajo (cabalga-
mientos de Utrillas o Portalrubio). Las fallas intra-cuenca,
en cambio, tienen inversiones por lo general mas modera-
das y dan lugar al desarrollo de apretados anticlinales de
propagacion en la cobertera, en los que la propia falla puede
invertirse o plegarse y mostrar cambios de vergencia. Las
zonas entre fallas se caracterizan por sinclinales amplios y
mas laxos. Este tipo de inversion ha sido reconocido en el
margen occidental del Maestrazgo, tanto en las fallas
NNW-SSE subverticales (Miravete, Ababuj, o El Pobo)
como en las fallas listricas ENE-WSW (falla de Camari-
llas) que controlaron la subcuenca cretacica de Galve. Estas
ultimas favorecen la nucleacion de estructuras compresi-
vas en niveles de despegue mas superficiales dentro de la
secuencia sin-rift.

Este control que ejerce la profundidad del nivel de des-
pegue principal determina el estilo de las estructuras de in-
version y el grado en que esta involucrado el z6calo en
ellas. En casos de niveles de despegue profundos, se pro-

duce la inversion de grandes fallas aisladas, haciendo que
la cuenca extensional sufra un alzamiento general y la la-
mina de cabalgamiento tenga una deformacion interna re-
ducida a escala macroestructural. En contraposicion,
niveles de despegue someros (aunque incluyan parte del
basamento) producen la reactivacion e inversion de las fa-
llas de una manera mas distribuida. El transito desde el sec-
tor tabular del Maestrazgo a los pliegues y cabalgamientos
apretados en el centro del cinturén de Portalrubio-Vande-
116s, a través del laxo monoclinal de Calders, ilustra bien
este cambio de estilo estructural. Estos estilos de inversion
se podrian relacionar con los conceptos de tectonica de piel
gruesa (thick skin) y fina (thin skin), respectivamente.
Ahora bien, el primero de ellos, aunque involucra al basa-
mento, esta tipicamente definido por cabalgamientos de
bajo angulo; por ello, puede ser categorizado mejor dentro
del concepto de basement-involved thin-skinned tectonics
de Pffiner (2006).

La existencia de niveles de despegue mas superficiales

En numerosos de los ejemplos descritos, y en el con-
junto de la Cordillera Ibérica, ademas del despegue basal se
ha reconocido regionalmente un despegue mas superficial
en las arcillas y yesos del Tridsico. Este nivel se situa en el
Triasico Superior (Facies Keuper) en el conjunto de la ca-
dena (e.g., Alvaro et al., 1979; Casas-Sainz y Gil-Imaz,
1998; Capote et al., 2002; Rodriguez-Lépez et al., 2007),
pero llega a abarcar hasta el Tridsico Medio (facies Mus-
chelkalk) en su parte centro-oriental (Guimera, 1988; Gui-
mera y Alvaro, 1990). Localmente se han descrito
asimismo otros niveles de despegue mas superficiales, es-
pecialmente en los materiales incompetentes del Cretacico
Inferior (Viallard, 1973; Simén, 1980; Liesa et al., 2000a).

La importancia de este despegue tridsico en relacion
con las macroestructuras parece ser mayor durante la in-
version cenozoica que durante la etapa extensional creta-
cica. Durante la extension cretacica, este nivel de despegue
ocupd en muchos casos zonas muy superficiales, dando
como resultado que las estructuras extensionales despega-
das fueran de menor escala, de unos cientos de metros a
unos pocos kilometros, y saltos también mas moderados
(Soria, 1997; Liesa et al., 1996, 2004, 2006). Jugd, sin em-
bargo, un papel principal en la distribucion de la deforma-
cion en la cobertera pre-rift superior (Jurasico), facilitando
el desarrollo en ella de una densa red de fracturas, espe-
cialmente visible en las unidades carbonatadas jurdsicas
(Liesa, 2000, 2011b; Antolin-Tomas et al., 2007; Liesa et
al., 2018), y la nucleacion de una gran ntimero de fallas sin-
cronicas con las primeras secuencias sin-rift cretacicas
(Liesa et al., 1996, 2006). Su papel fue mas decisivo en las
partes externas de la cuenca cretacica y en las cercanias de
las grandes fallas de basamento, donde fue muy comun el
desarrollo de fallas en abanico (splay faults) despegadas en
este nivel para definir un margen de cuenca en graderio. En
el caso de Cameros, el nivel de despegue del Tridsico Su-
perior jugd un papel muy relevante 1) facilitando el reparto
de la deformacion y el adelgazamiento, por arrastre, de la
parte alta de la secuencia pre-rift (Jurasico Inferior y
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Medio) en la zona adosada al plano de falla principal, asi
como el desarrollo de salt walls en el margen sur pasivo y
2) favoreciendo la geometria general sinclinal del relleno
sin-rift en esta tipica estructura de semigraben.

Durante la etapa contractiva, en cambio, este nivel de
despegue somero desempeild un importante papel, espe-
cialmente en las partes externas del orégeno, donde cana-
liz6 superficialmente el acortamiento de la cadena y dio
lugar a la inversion de las fallas de las cuencas mas margi-
nales y al desarrollo de tipicos cabalgamientos de cober-
tera como el de Oliete (Cortés y Casas, 1996; Casas et al.,
1997; Cortés et al., 1999). Su papel fue también de especial
relevancia en numerosas fallas principales que se horizon-
talizan en el basamento. Por una lado, este nivel de despe-
gue superficial fue el utilizado para formar las fallas de
atajo, lo que explicaria que en el frente de la mayoria de
los cabalgamientos principales de la cadena (Cameros,
Utrillas, Portalrubio, Castellote-Calanda...) este nivel de
despegue se apoye sobre los depositos sinorogénicos de las
cuencas cenozoicas. También pudo facilitar la deformacion
interna de las laminas de cabalgamiento y, en el entorno de
fallas de alto buzamiento, nuclear estructuras menores que
resuelven problemas locales de espacio (€.9., sector sureste
del cabalgamiento de Portalrubio, sectores centro y norte
de la falla de Miravete). Ademas, facilitdo que las splay
faults despegadas en este nivel superficial fueran inverti-
das formando sistemas imbricados de cabalgamientos (€.g.,
parte occidental del cabalgamiento de Utrillas, cabalga-
mientos del sur de Calanda).

La influencia de la orientacién y geometria de las fallas

La orientacion de las fallas respecto a la direccion de
compresion ha sido considerado como un factor determi-
nante para definir si una estructura extensional previa puede
o0 no ser reactivada durante la etapa contractiva (e.g., Sib-
son, 1985; Bonini et al., 2012; Di Domenica et al., 2014).
En la Cordillera Ibérica, especialmente en sus sectores cen-
tral y oriental, se ha mostrado cémo el proceso de inver-
sion se ha producido en fallas de muy variada direccion
(NW-SE, N-S, NE-SW y E-W) y geometria (listricas, de
alto buzamiento). En el caso estudiado, la direccion de las
fallas no parece ser un factor relevante que determine si va
a sufrir o no inversion, aunque si va a determinar su cine-
matica. Puesto que durante la etapa compresiva cenozoica
la regidn estuvo sometida a distintos campos de esfuerzos
compresivos con direcciones de o, también muy variadas
(NE-SW, NNE-SSW a N-S y NW-SE a NNW-SSE) (Liesa,
2000; Capote et al., 2002; Liesa y Simén, 2007, 2009),
todas las estructuras extensionales, en un momento dado,
han estado orientadas favorablemente para ser reactivadas,
de modo que su inversion se ha hecho efectiva. La direc-
cion ha determinado, sin embargo, que la reactivacion
pueda producirse en regimenes inversos mas o menos puros
o transpresivos y la historia de reactivaciones compleja que
muestra cada estructura concreta. Asi, se han descrito mu-
chos cabalgamientos con indicadores cinematicos (familias
de estrias y fabricas S-C) que evidencian mas de una etapa
de movimiento (Liesa, 1999; Capote et al., 2002; Simén y
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Liesa, 2011; Casas-Sainz et al., 2018). Las direcciones de
transporte inferidas a partir de dichos indicadores y sus cro-
nologias relativas son compatibles tanto con las direcciones
de compresion y su evolucion temporal como con las fa-
milias de pliegues desarrolladas a escala macroestructural
(Liesa, 2000; Capote et al., 2002).

En la Cordillera Ibérica se constata que la geometria en
profundidad de la falla es muy relevante porque ha contro-
lado el tipo de inversion que han sufrido y la geometria de
la deformacion resultante, asi como el desarrollo de otras
estructuras (fallas menores, pliegues, foliacion...). Muchas
de las fallas invertidas tenian una geometria listrica y, en
menor medida, un alto buzamiento. Las fallas listricas, con
un segmento superior de alto buzamiento (e.g., falla de La
Rambla; Fig. 8A,B), han sido normalmente reactivadas solo
en su segmento inferior, de menor buzamiento, formandose
un nuevo segmento mas tendido (falla de atajo) en la parte
superior. Esto hace que la falla de margen, y las fallas me-
nores sintéticas y antitéticas con la principal, sean trans-
portadas y rotadas pasivamente en la lamina de
cabalgamiento.

Las fallas de muy alto buzamiento o subverticales son,
por norma general, mas dificiles de reactivar, salvo en con-
diciones de transpresion. Normalmente son zonas de de-
formacion heredadas de la etapa de desgarres tardi-variscos
(Alvaro et al., 1979), que durante las etapas extensionales
mesozoicas se reactivaron y propagaron hacia la superficie
formando margenes de cuenca en graderio (Soria, 1997;
Liesa et al., 2006). Durante la etapa contractiva, estas fallas
(e.g., falla de Miravete; Fig. 12) comunmente han nucle-
ado anticlinales que durante la deformacion han adquirido
una geometria en caja bastante apretada, con flancos sub-
verticales, que contrasta con la geometria suave y laxa de
los sinclinales adyacentes. La actividad previa extensional
de estas estructuras hace que la serie sedimentaria sin-rift
sea, a veces, marcadamente diferente en los dos flancos del
pliegue (Liesa et al., 2004). Es también caracteristico que
estos pliegues muestren en su nucleo la falla normal previa
con un grado de reactivacion y una vergencia que varian
mucho a lo largo de su traza (e.g., falla de Miravete), des-
arrollandose: 1) estructuras en arpén donde la falla ha per-
dido buzamiento hasta poder ser reactivada como inversa;
2) inversion tectonica sin inversion estructural cuando la
falla se reactiva tras plegarse y adquirir un buzamiento con-
trario; y 3) butressing temprano que da lugar al desarrollo
de foliacion en la secuencia sin-rift. Este Gltimo caso es el
que, a mayor escala, se habria producido también en la Sie-
rra de Espadan (Gual et al., 2012). Donde la secuencia sin-
rift cretacica fue mucho menos potente (como en la parte
central de la Rama Castellana), estas zonas de deformacion
de alto buzamiento fueron reactivadas con una componente
fundamentalmente de desgarre y dieron lugar al desarrollo
de importantes estructuras transpresivas (Rodriguez-Pas-
cua et al., 1994; De Vicente el al., 2009). Se desarrollaron
corredores de fallas de desgarre que acabaron afectando a
la secuencia post-rift (Cretacico Superior) y también a los
depdsitos cenozoicos sin-orogénicos en escalones compre-
sivos (restraining bends), como en las cuencas de Zaorejas
y Piqueras.
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Una propuesta de clasificacion de las estructuras
de inversion

Los ejemplos descritos en la Cordillera Ibérica, y también
los recogidos en muchos trabajos previos sobre inversion
(e.g., Williams et al., 1989; McClay y Buchanan, 1992; Scis-
ciani et al., 2002; Scisciani, 2009), muestran una gran varie-
dad de estructuras que se producen durante la inversion
tectonica positiva. La Figura 13 trata de sistematizar su tipo-
logia y los factores condicionantes principales: tipo y magni-
tud de la inversion (moderada, completa o sin inversion
estructural) y estilo de deformacion general (reactivacion de
la falla extensional, neoformacion de estructuras fragiles, bu-
tressing local o deformacion distribuida regionalmente). Para
cada tipo se muestra la geometria resultante, el nombre que
usualmente se le asigna y los principales ejemplos en la Cor-
dillera Ibérica. Debido a la moderada deformacion contractiva
experimentada por esta region intraplaca y su limitada acti-
vidad térmica, no se han reconocido inversiones con un aplas-

tamiento significativo asociado, con dos tnicas excepciones:
la inversion temprana de la Cuenca de Cameros y el anticli-
norio de la Sierra de Espadan, en los extremos NW y SE, res-
pectivamente, de la cordillera. En estos casos, la reologia
particular (alto gradiente térmico) probablemente facilit6 el
desarrollo de una foliacion de flexural flow o layer-parallel
shortening en las proximidades de las fallas (Casas-Sainz y
Gil-Imaz, 1998; Gil Imaz, 2001; Gual et al., 2012). En esta
propuesta tampoco estan recogidos algunos casos concretos
de inversion como en el que el sistema de cabalgamientos
corta a las fallas de alto angulo (e.g., corte C de la Figura 9
donde se ha interpretado que el cabalgamiento de Utrillas
corta y desplaza el extremo norte la falla de zocalo subverti-
cal de Miravete).

Conclusiones

El estudio de las estructuras de inversion tectonica po-
sitiva en la Cordillera Ibérica permite concluir que:

Fig. 13.- Tipologia de estructuras asociadas a la inversion tectonica positiva en la Cordillera Ibérica. Clave: 1-Cuenca cretacica de
Cameros (a—sector oriental, b—sector occidental, c—inversion temprana); 2—Cuenca cretacica del Maestrazgo (a—Maestrazgo norte, sec-
tor occidental (subc. Las Parras), b— Maestrazgo norte, sector centro-oriental (subc. Morella), c-Maestrazgo centro (subc. La Salze-
della), d—Maestrazgo oeste (subc. Galve); 3—Cuencas pérmicas y triasicas (a—Rama Aragonesa-Sierra del Moncayo, b—Rama
Castellana, c—Sierra de Espadan). Linea naranja, falla normal invertida; linea azul, falla normal no invertida; linea roja, nuevo ca-

balgamiento; lineas blancas (S1), desarrollo de foliacion.
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1) La inversion de las cuencas extensionales cretacicas
ha controlado en buena parte la estructuracion compresiva
de la cadena, dando lugar al desarrollo de cabalgamientos
principales, como el de Cameros-Demanda y el cintur6on de
pliegues y cabalgamientos de Portalrubio-Vandellds, y de
cuencas cenozoicas intramontafiosas (Almazan, Calatayud-
Montalban, Aliaga).

2) Existe una gran variedad de estructuras de inversion
que han sido clasificadas segun el tipo de inversion tecto-
nica (moderada, completa o sin inversion estructural) y los
tipos de deformacion preferentes (reactivacion, neoforma-
cion, buttressing o deformacion distribuida).

3) Las variedad de estructuras de inversion es resultado
de la diferente geometria y orientacion de las fallas exten-
sionales previas, de la variacion regional (en profundidad y
numero) de los niveles de despegue involucrados, y del he-
terogéneo desarrollo de la etapa compresiva cenozoica, de-
bido a la distinta posicién que cada uno de los sectores de
la cadena tenia en relacion con los dos margenes de placa
activos (Pirineos y Béticas).

4) La orientacion de las fallas extensionales no es un
factor determinante, especialmente en los sectores central y
oriental, de cara a posibilitar o no que la inversion se pro-
duzca. La existencia de distintas direcciones de compresion
ha permitido que estructuras de orientaciones muy varia-
das hayan podido reactivarse en un momento u otro de la
evolucion cenozoica.

5) La profundidad del despegue basal ha controlado la
geometria general durante la inversion. En las partes cen-
trales de las cuencas cretacicas principales (Cameros y
Maestrazgo) el despegue se sitiia a mayor profudidad, pro-
duciendo un desplazamiento solidario de la lamina con
poca deformacion interna (tectonica de inversion de piel
gruesa; mas propiamente basement-involved thin-skinned
tectonics). Hacia los margenes de las cuencas, y en relacion
con las fallas extensionales principales que limitaron sus
zonas depocentrales, la inversion produce la reactivacion
de sus segmentos inferiores, de menor buzamiento, y la nu-
cleacion de una falla de atajo, que corta el bloque inferior
de la falla, y que finalmente conecta con el nivel de despe-
gue regional de cobertera formado por los materiales luti-
ticos y salinos del Tridsico Medio y Superior. En las partes
externas de las cuencas extensionales (y actualmente de la
cadena) la inversion esté relacionada con este nivel de des-
pegue mas superficial, de modo que se produce la reacti-
vacion de un mayor numero de estructural extensionales y
se desarrolla una tipica estructura de pliegues y cabalga-
mientos de cobertera (tectonica de inversion de piel fina).
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