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CAPITULO 10

Subduccion de la corteza continental de Iberia

10.1 Introduccion

El estudio magnetotelurico de los Pirineos ha permitido obtener un modelo
de resistividades eléctricas. El modelo propuesto aporta nuevos datos sobre las
estructuras litosféricas, en particular, sobre la subduccién de la corteza inferior de
la placa ibérica. En este capitulo se presentan los modelos de la estructura cortical
y litosférica obtenidos mediante otros métodos geofisicos y se realiza una
comparacién con el modelo de resistividades eléctricas. A nivel cortical se realiza
una comparacién con los métodos sismicos de reflexién y refraccién. A nivel
litosférico se compara con la tomografia sismica. Asimismo, se cuantifica la fusién
parcial existente a partir de los datos de magnetotellrica y de tomografia sismica.
Para finalizar se presenta un modelo litosférico de densidades obtenido a partir de
la modelizacién conjunta de la anomalia de Bouguer y la anomalia de geoide, que
presenta una corteza inferior subducida y una litosfera més delgada en Iberia que

en Europa.

10.2 Métodos sismicos

El conocimiento de la estructura cortical profunda a partir de métodos
sismicos procede principalmente de los perfiles sismicos de refraccién (Gallart et

al., 1981; Daignieres et al. 1981), de los perfiles de sismica de reflexién profunda
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ECORS-Pyrennes (Ecors Pyrenees Team, 1988; Surinach et al., 1993) y ECORS-
Arzacg-Pyrenees (Daignieres et al.,, 1994). A partir de datos de propagacién de
sismos lejanos registrados en los Pirineos se ha realizado un estudio de
tomografia sismica (Souriau y Granet, 1995) que presenta una zona anémala de

bajas velocidades en el contacto entre placas a nivel litosférico .

10.2.1 Sismica de reflexién y refraccion

En los estudios de sismica de reflexién los sedimentos de edad Mesozoica
y Terciaria de la Cuenca del Ebro y de la Cuenca de Aquitania estén asociados con
reflectores de alta energia. Estos reflectores permiten definir con mucha précisién
el contacto entre la cobertera y el basamento. La corteza inferior es altamente
reflectora y presenta una ligera flexién hacia el norte en la placa ibérica y hacia el
sur en la placa euroasiética. La corteza ibérica tiene unos 35 km de espesor en la
Cuenca del Ebro. Este espesor aumenta hacia el norte, alcanzando una
profundidad de mas de 45 km en la zona axial. La geometria de los reflectores
evidencia la subduccién de la corteza ibérica bajo la placa europea (Choukroune y
ECORS Team, 1989). Sin embargo, a mayor profundidad no se alcanzan
reflexiones significativas, por la falta de marcados contrastes de impedancias
sismicas en los niveles superiores del manto. En la figura 10.1 se presenta el
modelo de resistividades eléctricas y el perfil de sismica de reflexién. La situacién
espacial del perfil de sismica y el de magnetoteldrica es diferénte, por lo que las
estructuras eléctricas y sismicas en los primeros kilémetros discrepan. De la
comparacién de ambos modelos hay que destacar una corteza inferior altamente
reflectora y conductora en la placa ibérica. En la placa euroasitica la corteza
inferior presenta un espesor menor en el modelo de resistividades y las
reflexiones no son tan marcadas. Alrededor de la Falla Norpirenaica la geometria
de las reflexiones no presenta continuidad en profundidad, mientras que en el
modelo de resistividades aparece un cuerpo vertical de alta conductividad
asociado a la Falla Norpirenaica. Asimismo en la Zona Axial observamos la
presencia de cuerpos subverticales que no quedan determinados mediante la

sismica de refiexién.
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IBERIAN PLATE EUROPEAN PLATE

Figura 10.1. (A) Line-Drawing del perfil de sismica de reflexion ECORS-Pyrenees, segiin
Murioz (1992). La escala vertical estd en segundos TWT. (B) Modelo de
resistividades eléctricas para la estructura litosférica de los Pirineos
propuesto en este trabajo, los niimeros presentes en el interior del modelo
indican la resistividad de las estructuras en Ohm.m. (C) Corte geolégico
simplificado de la estructura cortical de los Pirineos (Mufioz, 1992). EB:
Cuenca del Ebro, SPZ: Zona Surpirenaica, AZ: Zona Axial, NPZ: Zona
Norpirenaica, NPF: Falla Norpirenaica.
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En la figura 10.2 se muestra la comparacién del modelo de resistividades
eléctricas con las geometrias obtenidas para la discontinuidad manto corteza en
los Pirineos a partir de sismica de refraccién (Gallart et al.,, 1981), sismica de
reflexién (ECORS-Pyrenees Team, 1992) y sismica de reflexién de gran &ngulo
(Daignieres et al., 1989). Puede verse que la discontinuidad es bastante similar,
aunqgue en los métodos sismicos no se evidencia de forma clara la subduccién de

Iberia bajo Europa.
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Figura 10.2. Comparacién del modelo de resistividades con la geometrfa de la
discontinuidad corteza manto obtenida a partir de métodos sfsmicos
(Surifiach et al. 1993). (a), (b) y (c) Posiciones extremas para la
discontinuidad manto corteza compatibles con los datos gravimétricos. (d)
Posicion del Moho a partir de reflexiones de gran dngulo. (e) Posiciones
extremas del reflector profundo. EB: Cuenca del Ebro, SPZ: Zona
Surpirenaica, AZ: Zona Axial, NPZ: Zona Norpirenaica, NPF: Falla
Norpirenaica. Los nimeros en el interior del modelo indican la resistividad
de las estructuras en Ohm.m.

150



10.2.2 Tomografia sismica

A partir de datos de propagacién de sismos lejanos, registrados en los
Pirineos (Souriau y Granet,1995), se ha detectado en las partes central y oriental
de la cadena la presencia de una zona anémala de bajas velocidades. Esta zona
esta situada al sur de la Falla Norpirenaica y alcanza una profundidad de 90-100
km. Existe una buena correlacién entre la localizacién de esta zona de baja
velocidad y la zona de elevada conductividad eléctrica. En la figura 10.3 se
presenta la capa de 50-100 kilémetros de anomalias de velocidad de las ondas P
(Souriau y Granet, 1995) y la zona de alta conductividad (recuadro negro) del

modelo 3D de resistividades eléctricas a 50 km de profundidad.

43 N —

42 N —

A 2oond e O e S g
H B E SV/V (%)

Figura 10.3. Anomalfa de velocidad de las ondas P, capa de 50-100 km.(Souriau y Granet,
1995). Zona de alta conductividad recuadrada en negro. Se puede observar la
coincidencia espacial de la zona anémala de bajas velocidades y elevada
conductividad eléctrica.
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Cuantificacion de la fusién parcial

La coincidencia espacial de la anomalia de baja velocidad de las ondas P
(50-100 km) vy la zona de alta conductividad (40-80 km) en la Zona Axial sugiere
mecanismos que expliquen a la vez ambos fenémenos. En el capitulo 7 se realizé
una discusién acerca del mecanismo que prodria explicar los valores de
conductividad observados en el contacto entre placas. La conclusién a la que se
llegé fue que la fusidn parcial de la corteza inferior subducida es el mecanismo
mas probable. Por lo tanto, la fusién parcial de la corteza inferior tiene que explicar
simultdneamente, con un porcentaje de fusién similar, la velocidad anémala de las
ondas P y la conductividad elevada. El porcentaje no puede ser superior al 10%

que es el limite superior deducido a partir de consideraciones petroldgicas.

Para cuantificar la fusién parcial, presente en la corteza inferior subducida,
supondremos que las propiedades fisicas de la corteza inferior coinciden con las
propiedades efectivas de un medio formado por dos fases. Es decir, un medio
constituido por una matriz o material encajante que presenta unas intrusiones
de otro material. En nuestro caso la matriz es la granulita de la corteza inferior y
las intrusiones son los materiales fundidos. El efecto de la fusidn parcial, en las
propiedades efectivas, depende tanto de la cantidad de material como -de la
distribucion geométrica y el grado de interconexién (Schmeling, 1986). La
distribucién geométrica y el grado de interconexién estan relacionados con la
energia libre minima entre las superficies de contacto de los dos materiales que

se consideran. Esta energia viene determinada por el 4ngulo dihédrico (fig. 10.4).

Energéticamente solo hay tres configuraciones posibles; si ® = 0° la fase
fluida forma l4minas que mojan completamente el material, (fig. 4); si 0° < ® <
60° la fase fluida se situa en los bordes de los granos formando un sistema de
tubos interconectados; por Ultimo si ® > 60° la fase fluida se concentra en
células aisladas. La distribucién de las intrusiones en funcién del 4ngulo dihédrico

se muestra en la figura 10.4.
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Figura 10.4. Configuraciones posibles del contacto entre la fase liquida y la sélida en
funcién del dngulo dihédrico. (a) llustracién de la definicién de dngulo
dihédrico ®. (b-e) Geometrias posibles de la fase fundida en un roca
parcialmente fundida: peliculas (b), tubos (c) y células aisladas (d y e). Las
areas sombreadas (parte inferior de cada figura) muestran las posibles
geometrias de los fundidos en funcion de la localizacién de estos. (Schmeling,
1985).

La distribucién geométrica de la fase menor es un factor muy importante a
la hora de determinar las propiedades efectivas. Los casos extremos, es decir,
cuando ® = 0°y ® = 180° se conocen como limites de Hashin-Shtrikman (Hashin

y Shtrikman, 1960). Vamos a considerar dos posibles geometrias:

1) Las intrusiones de fusién parcial se distribuyen en tubos en los

bordes de la matriz.
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2) Las intrusiones se concentran en pequefas peliculas. Estas
peliculas se pueden aproximar por elipsoides planos. Los ejes de los
elipsoides cumplen la siguiente relacién a=b >> c. Se define el

cociente o=c/a.

Si sélamente se utilizan los datos de conductividad eléctrica o de
velocidad, la geometria de las distribuciones queda indeterminada. Para poder
determinar la geometria emplearemos simultdneamente los resultados obtenidos
por Souriau y Granet (1995) mediante tomografia sismica y el valor de
conductividad eléctrica de nuestro modelo. En este trabajo vamos a considerar
dos posibles distribuciones geométricas para el material fundido: elipsoides vy
tubos. Las ecuaciones para calcular los pardmetros efectivos a partir de la
concentracién de fusién y la geometria de las conexiones se presentan en el

Apéndice 1. Los valores utilizados se muestran en la tabla 1.

v, = 8 km/s (Soriau y Granet, 1995) 2.6 knm/s (Schmeling, 1985)

o =0.02S/m c=10S/m

Tabla 1

La velocidad de las ondas P en la matriz coincide con el valor empleado por
Souriau y Granet (1995) en su trabajo. El valor de la conductividad de la matriz se
ha considerado de 0.02 S/m. Este valor coincide con el obtenido para la corteza
inferior en el modelo de resistividades bajo la zona Surpirenaica lejos del contacto
entre placas. La conductividad efectiva es poco sensible a la conductividad de la
matriz y si consideramos valores de 0.01 S/m para la matriz el resultado obtenido
es practicamente el mismo. Para la conductividad del material fundido se ha
considerado un valor de 10 S/m. Este es un valor elevado pero est4 dentro de los
valores propuestos por diversos autores (Schmeling, 1985). Con estos datos se
trata de hallar la geometria de las intrusiones que explique al mismo tiempo la
velocidad de las ondas P en la zona anémala (7.68 km/s) y la resistividad eléctrica

(3 Ohm.m) para una concentracién de fusién parcial similar.
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Si consideramos que la fusién parcial estd distribuida en forma de
elipsoides (figs. 10.5a, 10.5b), podemos ver que para elipsoides con una relacién
a = 0.03 se requiere una concentracién del 2% para explicar la anomalia

observada en las velocidades y un 4% para explicar la conductividad observada.

Eliipsoids
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Figura 10.5a. Variacion de la velocidad de las ondas P en funcién de la cantidad de fusién
para una distribucién de los materiales fundidos en forma de elipsoides. (a)
elipsoides con un cociente . =0.01, (b) . =0.03 y (c) a. = 0.1
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Figura 10.5b. Variacién de la resistividad eléctrica en funcién de la concentracion de
material fundido, para una distribucién geométrica en forma de elipsoides.
(a) elipsoides con un cociente a. = 0.01, (b) . = 0.03 y (¢) a. = 0.1, (d) limite
superior de Hashin-Shtrikman.
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En el caso de que la geometria de las intrusiones fuese en forma de tubos
(figs. 10.6a, 10.6b) se necesitaria un 10% de fusién parcial para explicar la

conductividad eléctrica y un 5% para la velocidad.

Tubes
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Figura 10.6a. Variacién de la velocidad de las ondas P en funcién de la cantidad de fusién
para una distribucién del material fundido en forma de tubos. (a) seccién de
los tubos € = 0 (b)e = 1, (c) € = inf. (Ver apéndice A)
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Figura 10.6b. Variacién de la resistividad eléctrica en funcién de la concentracién de
material fundido, para una distribucién geométrica en forma de tubos (b) y
los limites superior (a) e inferior (b) de Hashin-Shtrikman.
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La distribucién en forma de elipsoides permite explicar las anomalias
electromagnéticas y sismicas con una concentracién de fusion parcial muy similar.
Por otra parte las intrusiones de fusién que se han hallado experimentalmente
pueden aproximarse por geometrias en forma de elipsoides (Faul et al, 1994),
segun este trabajo el valor mds probable de o es 0.05. A partir de lo expuesto
anteriormente podemos considerar que una fusidén parcial de la corteza inferior
distribuida en forma de elipsoides y con una concentracién aproximada del 4%

explica simultdneamente las observaciones sismicas y electromagnéticas.

10.3 Comparacion con datos de gravimetria y geoide

Las modelizaciones gravimétricas bidimensionales realizadas a lo largo del
perfil de sismica de reflexién Ecors-Pyrenees (Torné, 1988; Torné et al., 1989,
Daignieres et al., 1989) muestran, como rasgos méas destacados, un
engrosamiento de la corteza en Iberia, que alcanza un espesor méximo de unos
60 km en el contacto entre placas y que el limite norte de la corteza ibérica esté
determinado en profundidad entre dos modelos extremos, uno que presenta un
contacto vertical y otro con una superficie buzante 70 grados hacia el norte. Sin
embargo, la anomalia dei geoide no ha sido modelizada hasta el momento. En
esta tesis se presenta una modelizacién bidimensional conjunta de la anomalia de
Bouguer y del geoide a nivel litosférico. Tanto la gravimetria como el geoide son
métodos potenciales, pero, mientras que la gravimetria varia como 112, el geoide
varia como 1/r y por tanto es més sensible a las anomalias de densidad intra-
litosféricas y del manto profundo y a las variaciones topogréficas de longitud de
onda larga. Asi, la modelizacién conjunta de anomalias gravimétricas y de geoide
permite reducir la ambigliedad en la interpretacién que tienen cada uno de estos

métodos por separado.

10.3.1 Anomalia de Bouguer

La modelizacién gravimétrica se ha realizado a partir de los datos de la
anomalia de Bouguer que provienen del Defense Mapping Agency (DMA). El

comportamiento de la anomalia de Bouguer se puede analizar siguiendo dos de
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sus formas: los gradientes regionales y las anomalias locales. A nivel regional, el
mapa de anomalias de Bouguer (fig. 10.7) muestra una anomalia negativa en la
parte central y oriental de los Pirineos, que llega a alcanzar los -140 mGal, y en la
parte occidental presenta un méaximo de 20 mGal. Esta morfologia ha sido
observada en otras cadenas montanosas: la anomalia negativa, de gran longitud
de onda, se explica por el engrosamiento cortical y la positiva por cabalgamientos
y mantos de corrimiento, la carga de los cuales incluye topografia y, a veces,
material intracortical denso (Karner y Watts, 1983). La orientacién de las anomalias
es este-oeste, siguiendo la estructura de la cadena. El fuerte gradiente positivo
hacia el este indica un adelgazamiento de la corteza hacia el Mediterraneo. Las

anomalias locales se deben principalmente a cuerpos sedimentarios superficiales.

Anomalia de Bouguer (mGal)

4900

50 100 150 200 250 300 350 400 450 500 550 600

Figura 10.7. Anomalia de Bouguer en los Pirineos. Coordenadas UTM (huso 31) en
kilémetros.
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10.3.2 Anomalia del geoide

El geoide se define como la superficie equipotencial que coincide con el
nivel del mar y se prolonga a través de los continentes. La ondulacién del geoide
o anomalia del geoide, N, se define como la altura del geoide por encima

{positiva) o por debajo {negativa) del elipsoide de referencia.

El geoide se determina a partir de medidas gravimétricas mediante la

férmula de Bruns:
N=L
Y

donde T es el potencial perturbador (el potencial perturbador es la diferencia entre
el potencial gravitatorio de la Tierra y el potencial gravitatorio del elipsoide de

referecia) y y es la gravedad normal. T se calcula mediante la férmula de Stokes:

T =-’?-”Ags<~f')ob
4n

y sustituyendo T en la férmula de Bruns se obtiene:

N=—&fngS(T)w 1)
4ny
[+}

donde R es el radio medio de la Tierra, ¥ es la gravedad normal, Ag son las
anomalias gravimétricas, ¢ denota la superficie de la Tierra, S(\¥) es la funcién de
Stockes (Heiskanen y Moritz, 1967) y ¥ es la distancia en coordenadas esféricas

entre el punto donde se calcula el geoide y un punto sobre la superficie .

El uso de la ecuacién (1) requiere el conocimiento de las anomalias

gravimétricas sobre toda la Tierra para calcular la altura del geoide en un punto. En
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la préctica, la ecuacién (1) sélo se aplica en una regién limitada, obteniéndose el
geoide gravimétrico, N, ; por tanto, la contribucién al geoide de las anomalias
gravimétricas de onda larga no estard presente en los resultados y debe
calcularse a partir del desarrollo en arménicos esféricos de los coeficientes del
potencial perturbador T; es lo que se conoce como geoide global, Ngy. T se

expresa mediante una serie en términos de arménicos esféricos:

Pmoc N
n
T(r.8.A) = @ZZG’) [Gom 005 Mk + Sy sEn MAJP(@.0)

n=2 m=0

donde

r es la distancia geocéntrica.

0 es la colatitud.

A es la longitud.

a es el radio ecuatorial del elipsoide.
Nmax= 360 (Rapp y Paulis, 1990)

Conocido T, Ngy se calcula mediante la férmula de Bruns:

Nev = Th

Debido a que la densidad de datos gravimétricos no suele ser mayor que 5’ x 5',
con la aplicaciéon de la ecuacién (1) tampoco se tienen longitudes de onda corta;
éstas se calculan a partir del potencial creado por la topografia. Las alturas

topogréficas se obtienen del Modelo Digital del Terreno con mallas de 1km x

1km.

Asi, el geoide para una regién determinada (geoide regional) se obtiene
sumando la contribucién del geoide global, el geoide obtenido a partir de las
anomallas gravimétricas locales y el obtenido mediante datos topogréficos de alta

precisién:
N = Nay + Ny + Ny,
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donde N es el geoide regional, Ngy es el geoide global, Ny es el geoide

gravimétrico y N, es el geoide obtenido a partir de los datos topograficos.

Geoide residual

Para modelizar las anomalias del geoide originadas por estructuras
litosféricas es necesario eliminar la contribucién de las estructuras sublitosféricas.
El resultado de esta operacién es lo que se denomina geoide residual. Este es
sensible a las variaciones laterales de densidad a nivel litosférico. Para obtener el
geoide residual se ha restado del geoide regional calculado por GEOMED
(Arabelos et al.,, 1991), un geoide global basado en el modelo geopotencial
OSU91A (Rapp y Paulis, 1990) desarrollado hasta grado y orden 12. A grandes
rasgos, el mapa de anomalias del geoide residual (fig. 10.8) tiene un forma similar

al de las anomalias de Bouguer.

Anomalia de Geoide (m)

200 250 300 350 400 450 500 550

Figura 10.8. Geoide residual de los Pirineos. Coordenadas UTM (huso 31) en kilometros.

El geoide residual presenta una forma alargada en direccién este-oeste, con el
maximo alrededor de 3 m centrado en la zona Axial y un gradiente negativo

importante hacia las zonas donde la topografia disminuye.
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Interpretacién del geoide residual

Es dificil realizar una interpretacién cualitativa del geoide residual debido a
que la topografia presente enmascara las estructuras profundas. En los Pirineos,
la influencia del relieve que alcanza alturas superiores a 2500 m puede provocar
anomalias superiores a 20 m. El hecho de que el geoide residual presente una
anomalia maxima de tan sélo 3 m indica que existe un importante déficit de masa
bajo la cordillera, probablemente asociado a la subduccién de la corteza ibérica.
Una evaluacién de la contribucién de los modelos propuestos hasta el momento,
que apuntan a una subduccién truncada hasta una profundidad méxima de 60 km,
no explica satisfactoriamente el geoide residual. En efecto, se ha realizado una
modelizacién del geoide con modelos simples a partir de la estructura cortical
propuesta en los modelos de gravimetria y sismica. La anomalia méxima del
geoide obtenida ha sido de 10 m frente a los 3 m observados, indicando que es
necesario un mayor déficit de masa. Se ha anadido una estructura situada entre
60 y 80 km de profundidad con un contraste de densidades negativo, la anomalia
maxima se reduce hasta unos 3 m. Este cuerpo se asocia a la subduccién de la
corteza. Por consiguiente, es de esperar que los modelos de densidad propuestos
hasta €l momento no puedan explicar satisfactoriamente la anomalia del geoide
observada, y sea necesario incrementar el déficit de masa de las estructuras

profundas.

10.3.3 Modelizacion bidimensional

A la luz de los nuevos resultados aportados por la magnetotelirica, se ha
realizado una modelizacién simultdnea del perfil gravimétrico y del perfil de la
anomalia del geoide a lo largo del perfil de sismica ECORS-Pyrenees. Las
anomalias observadas se han ajustado mediante dos modelos que presentan una
subduccién de la corteza inferior ‘de la placa ibérica, coincidiendo con los
resultados obtenidos en magnetotelirica. En las figuras 10.9B y 10.9C se

muestran los dos modelos considerados. La estructura de la corteza superior e
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inferior de ambos modelos es idéntica;, la principal diferencia se halla en
profundidad, se debe a que el modelo 9C presenta no sélo subduccién de la

corteza inferior sino tambien del manto litosférico.

Las anomalias gravimétricas se han calculado utilizando el algoritmo de
Talwani et al. (1959). Para el geoide, los célculos se han realizado con el algoritmo
de Chapman (1979) modificado por Ayala et al. (1996) para tener en cuenta los
efectos de la topografia. Los modelos de densidades se han extendido lo
suficiente para evitar los efectos de borde. Las densidades utilizadas en la
modelizacién son las mismas que las de Torné (1988): una densidad promedio de
2500 kg/m?® para los sedimentos de la Cuenca de Aquitania, 2600 ka/m? para las
series de conglomerados y 2450 kg/m3 para los sedimentos de la Cuenca del
Ebro. La densidad de las formaciones cretacicas de los cabalgamientos de la zona
Norpirenéica es de 2650 kg/m®y la de los sedimentos Juréasicos en la misma zona
es de 2600 kg/ma. En la zona Surpirenéica se ha considerado una densidad de
2450 kg/m3 para los sedimentos Terciarios. Asimismo, se ha considerado una
densidad de 2750 kg/m3 para la corteza superior, 2930 kg/m3 para la corteza
inferior y 3280 kg/m3 para el manto litosférico. Para la astenosfera, se ha escogido

una densidad de 3245 kg/m3 segun el modelo de Zeyen y Fernandez (1994).

Para ajustar la anomalia del geoide obserVada ‘ha sido necesario
incrementar el déficit de masa presente en el modelo de Torné (1988) (Fig.
10.9A), por lo que se ha prolongado la subduccién de la corteza inferior en el
contacto entre placas hasta 80 km (Figs. 10.9B, 10.9C). De esta manera se
consigue reducir la anomalia del geoide hasta unos 3 m. Sin embargo, el efecto
de esta estructura en la anomalia de Bouguer consiste en una disminucién
generalizada de la anomalia de Bouguer, esta disminucion es méxima en la Zona
Axial, donde llega a disminuir 20 mGal, y por lo tanto no ajusta los datos. El
modelo de magnetotellrica sugiere la presencia de la astenosfera a 80 km en

Iberiay a 115 en Europa.
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Figura 10.9. (A) Modelo obtenido por Torné (1988). (B) y (C), Modelos propuestos en este
trabajo.

Teniendo en cuenta este resultado, se ha afiadido la astenosfera en el modelo de
densidades con una geometria similar a la del modelo de magnetotelurica. De
esta manera se consigue ajustar la anomalia del geoide y la de Bouguer

simultdneamente.
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Los modelos presentados coinciden con el modelo de Torné (1988) (fig
10.9A) en la estructura superficial (z<10km). En cuanto a la estructura profunda,
las principales diferencias entre el modelo de Torné (1988) y los modelos

presentados en este trabajo (fig. 10.9B y 10.9C) son:

1.- En la corteza superior, la Falla Norpirenaica de los modelos 9B y 9C
penetra hasta una profundidad de unos 16 kildmetros de acuerdo con el modelo
de resistividades eléctricas mientras que en el modelo de Torné (1988) alcanza
una profundidad de unos 12 kildbmetros. Al prolongar la Falla Norpirenaica en
profundidad no es necesario poner el fragmento de corteza inferior presente en el

modelo de Torné para explicar el méximo relativo de la zona de St. Gaudens.

2.- La diferencia mas significativa es la subduccién de la corteza inferior de
Iberia, que de acuerdo con lo propuesto por MT alcanza una profundidad de al

menos 80 kilémetros,

En las figuras 10.10 y 10.11 se presentan los ajustes de las anomalias de Bouguer
y del geoide para los dos modelos propuestos en este trabajo. En ambos casos,
las diferencias entre la anomalia de Bouguer observada y calculada son menores
de 15 mGal y el r.m.s. es inferior a 3 mGal. El ajuste de los datos gravimétricos de
ambos modelos es del mismo orden que el de Torné (1988). Las diferencias entre
el geoide residual observado y calculado con ambos modelos son menores a 20

cmyelrm.s. esde 10 cm.

Para comprobar la resolucién en la geometria de la subduccién de la
corteza inferior y la del contacto litosfera-astenosfera se ha realizado un test de

sensibilidad. Para ello se ha variado la profundidad de la subduccién y la base de
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Figura 10.10 a) Anomalia gravimétrica observada (cruces) y calculada a partir del
modelo B (fig.10.9) (linea continua). b) Anomalfa del geoide observada
(cruces) y calculada a partir del modelo B (fig.10.9) (linea continua).
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Figura 10.11. a) Anomalfa gravimétrica observada (cruces) y calculada a partir del
modelo C (fig.10.9) (linea continua). b) Anomalia del geoide observada
(cruces) y calculada a partir del modelo C (fig.10.9) (lfnea continua).
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la litosfera de los modelos 9B y 9C, de manera que el r.m.s se mantenga inferior a
3 mGal en el perfil gravimétrico y 10 cm en el perfil de la anomalia del geoide.
Teniendo en cuenta que tanto la geometria de los sedimentos como la de la parte
superior de la corteza y los valores de densidad estdn acotados por datos de
sismica, la geometria del contacto litosfera-astenosfera estd acotada por el
modelo de resistividades, y su densidad por el modelo de flujo de calor (Zeyen y
Fernandez, 1994), la méaxima variacion en la profundidad de la subduccién que
ajusta tanto los datos de geoide como de gravimetria en ambos modelos es de

+2 km.

En cuanto al limite litosfera-astenosfera, para el modelo 9B, los resultados
del test muestran que la profundidad de la litosfera estd comprendida entre 80 y
85 km bajo la placa ibérica, mientras que en la placa europea la profundidad de la
litosfera estd entre 105 y 115 km. Para el modelo 9C la base de la litosfera en
Iberia se encuentra entre 80 y 85 km bajo la Cuenca del Ebro y entre 85 y 90 km
en la zona Axial. La base de la litosfera en Europa se encuentra entre 90 y 110
km. Con los datos disponibles no existe suficiente resolucién para decidir a nivel

litosférico entre los modelos 9B y 9C.
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CAPITULO 11

Conclusiones

En la memoria de esta tesis se han presentado las diversas etapas del estudio
magnetotellrico realizado en los Pirineos. La aportacién principal de este trabajo al
conocimiento de la estructura litosférica de la cadena montafosa ha consistido en la
elaboracién de un modelo de conductividades eléctricas a escala litosférica. Este
modelo representa un paso importante para la comprensién del estado actual de los

Pirineos y permite acotar las interpretaciones de su evolucién geodindmica.

A continuacién se resumen las aportaciones originales de esta tesis:

1) A lo largo del desarrollo de este trabajo se han abordado distintas
probleméticas metodolégicas del procesado e interpretacibn de los datos
magnetoteldricos. Como resultado de este estudio se ha propuesto un nuevo método
para la correccién de las distorsiones galvanicas que afectan al tensor de impedancias
regional. Este método generaliza los ya existentes y permite aplicarlo a estructuras

regionales mas complejas.

2) El anélisis de los datos magnetotellricos a partir de los tensores de
impedancias, la morfologia de las curvas de resistividad aparente, las
pseudosecciones de fases y las funciones de transferencia geomagnéticas permiten

concluir que:
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La estructura regional eléctrica de los Pirineos es bidimensional, siendo la direccién de

las estructuras este-oeste.

Un estudio previo de la morfologia de las curvas de resistividad aparente y fases ha

permitido realizar una clasificacién por zonas. Existen tres zonas que presentan unas

caracteristicas geoeléctricas diferenciadas. Estas zonas son: a) La Cuenca del Ebro, b)

Zona Surpirenaica y Zona Axial y ¢} Zona Norpirenaica. Los rasgos caracteristicos de

cada una de estas zonas son los siguientes:
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a) Cuenca del Ebro. En primer lugar, un rasgo diferenciador de los sondeos
que responden a la estructura regional en esta zona, es la similitud en todo el
rango de periodos de las curvas de resistividad aparente y fases de ambas
polarizaciones. Por otra parte, las curvas de resistividad aparente presentan
un minimo (0,1 s) que se desplaza a periodos superiores (1 s) a medida que
los sondeos se sitlan mas al norte. Finalmente, todos los sondeos
presentah un cambio en la pendiente de las curvas de resistividad aparente

para periodos superiores a 80 s.

b) Zona Surpirenaica y Zona Axial. En los sondeos considerados como
regionales destaca, en las curvas de resistividad aparente de la polarizacién
B, la presencia de un minimo alrededor de 1 s, en los sondeos préximos al
perfil ECORS-Pyrenees, y cercano a los 10 s en los sondeos realizados més
al oeste. Para periodos inferiores a la ocurrencia del minimo en la polarizacién
B, las curvas de resistividad aparente de ambas polarizaciones son muy
similares. Sin embargo, tras este minimo las curvas de resistividad aparente
se separan. La polarizacién E decrece de manera continuada, mientras que la

polarizacién B presenta un méximo alrededor de 100 s.

c) Zona Norpirenaica. Las curvas de resistividad aparente de la polarizacién B
presentan un comportamiento muy similar al observado en las zonas
Surpirenaica y Axial. Por el contrario, la polarizacién E no decrece de manera
continuada, sino que alrededor de los 80 s presenta un incremento en la

resistividad aparente.



3) De la interpretaciéon de los sondeos préximos al perfil ECORS-Pyrenees se
ha obtenido un modelo bidimensional a escala litosférica de conductividades
eléctricas. A nivel superficial (z < 15 km) el modelo reproduce las principales
estructuras geoldgicas. En particular, las zonas de fracturacién (cabalgamientos y
fallas) estan caracterizadas por estructuras de elevada conductividad. La aportacién
més destacada de este modelo, al conocimiento de la estructura litosférica de los
Pirineos, es el incremento de la conductividad eléctrica de la corteza inferior en la
placa ibérica a medida que se aproxima al contacto entre placas. Este incremento
culmina con la presencia de una estructura de 3 Ohm.m que penetra hasta una
profundidad minima de 80 km. La conductividad de esta estructura se asocia a la
fusién parcial de la corteza inferior de la placa ibérica subducida bajo la placa europea.
La continuidad de esta estructura en profundidad no se puede resolver mediante la
magnetotellrica, ya que ésta se confunde con la estructura de 7 Ohm.m de la base

del modelo en Iberia que se asocia a la astenosfera.

4) Para comprobar la continuidad del conductor profundo (3 Ohm.m), situado
en el contacto entre placas, hacia el oeste se ha realizado la interpretacién del perfil de
Belagua. El modelo bidimensional obtenido permite asegurar la continuidad de la
subduccién.al menos hasta la vertical de este perfil. Si bien, para determinar el limite
norte de esta estructura, en este perfil, es necesario la realizacion de més sondeos

magnetoteldricos.

5) A partir del conjunto de datos magnetoteluricos, se ha elaborado un modelo
tridimensional de conductividades eléctricas. El modelo confirma los resultados
previos de las modelizaciones bidimensionales. El conductor profundo se prolonga
hasta al menos el perfil de Belagua. Teniendo en cuenta la imagen del perfil de
sismica de reflexién profunda ECORS-Arzacq, los pocos datos magnetotellricos
existentes al oeste del perfil de Belagua parecen indicar que el conductor no se
prolonga hacia el oeste. Sin embargo, serfan necesarias nuevas estaciones de
magnetotellrica situadas més al oeste para poder concluir de forma definitiva sobre la
prolongacién occidental de este conductor. La ausencia del mismo se interpreta como
el resultado de la existencia de una corteza inferior méas delgada antes de la colisién y

una menor contraccién orogénica en la parte occidental de la cadena.
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6) Se ha realizado una interpretacién conjunta de la conductividad de la corteza
inferior subducida y la anomalia de velocidades de las ondas P, determinada por
Souriau y Granet (1995), a partir del registro de sismos locales y telesismos. Este
anélisis ha permitido determinar la distribucién geométrica mas probable del material
fundido y un limite superior de la cantidad de material fundido. Asi, una distribucién
del material fundido en elipsoides inferior al 4% explica simultdneamente los valores

de conductividad y velocidad de las ondas P observados.

7) Se ha realizado una interpretacién conjunta de la anomalia de Bouguer y del
geoide residual a lo largo del perfl ECORS-Pyrenees. El resultado de esta
interpretacién ha sido la obtencién un modelo litosférico de distribucién de
densidades. La modelizacién presenta como rasgo mas destacado la subduccién de la
corteza inferior de Iberia hasta una profundidad de 80 km. La interpretacién conjunta
de la anomalia de Bouguer y del geoide residual no permite determinar con precisién,
en las proximidades del contacto entre placas, el limite entre la litosfera y la
astenosfera. Sin embargo, el ajuste de los datos requiere que el contacto litosfera-

astenosfera se encuentre a mayor profundidad en la placa europea que en la ibérica.

8) La magnitud de la subduccién de la corteza inferior de |beria determinada a
partir de magnetotellrica, es compatible con: a) La acomodacién en profundidad del
acortamiento cortical determinado a partir de medidas de superficie (Mufioz, 1992). b)
Un modelo nimerico de colisién con delaminacién de la corteza ibérica {Beaumont y
Quinlan, 1995). c) La anomalia negativa de la velocidad de las ondas P determinada a
partir de tomografia sismica (Souriau y Granet, 1995). d) El modelo de distribucién de
densidades calculado a partir del ajuste simultdneo de la anomalia de Bouguer y del

geoide residual.

Este estudio electromagnético ha aportado nuevas restricciones para
interpretar la estructura litosférica de los Pirineos y al mismo tiempo, ha abierto
nuevos interrogantes y futuras lineas de investigacién. Entre las cuestiones que
quedan planteadas, esta el estudio de la correlacién entre la elevada reflectividad y
conductividad que caracteriza a la corteza inferior en comparacién con una corteza
superior més transparente y menos conductora. Desde la 6ptica metodolégica queda
abierto el estudio y correccién de las ‘distorsiones galvdnicas en medios

tridimensionales. La estructura profunda del limite septentrional de Iberia estd
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caracterizada por un engrosamiento generalizado de la corteza como evidencian los
perfiles sismicos de reflexién profunda ECORS (Choukroune et al., 1992 y Daignieres
et al., 1995) y ESCIN (Pulgar et al., 1995). La caracterizacién de este engrosamiento
mediante una estructura de elevada conductividad en los Pirineos, asociada a una
subduccién de gran magnitud, sugiere la realizacién de un nuevo estudio de
magnetotellrica en la prolongacién occidental de los Pirineos (Cordillera Cantébrica).
Este estudio aportaria nuevos datos sobre la prolongacién hacia el oeste del
conductor profundo del modelo tridimensional y sobre la caracterizacién del limite

septentrional de Iberia, en particular sobre la magnitud de la subduccién.
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APENDICE
A-1 Parametros elasticos efectivos

La velocidad de propagacién de las ondas P y S se relaciona con el médulo

de incomprensibilidad (k) y el médulo de cizalla (u) a partir de:

k+4H
e

En un medio formado por dos fases, una matriz encajante y unas intrusiones, los
pardmetros elasticos efectivos dependen de la cantidad de intrusiones presentes
y de su distribucion geométrica. Vamos a considerar dos casos, que las
intrusiones se distribuyen en elipsoides y que las intrusiones forman un sistema

interconectado de tubos.

A-1.1 Elipsoides

" O'Connell y Budiansky (1977) estudiaron los pardmetros elasticos de un material
en el cual existian pequenas peliculas de fluidos. En su trabajo aproximaron estas
peliculas por elipsoides planos en los cuales los ejes de los elipsoides cumplian la
siguiente relacién a=b >> c y definieron el cociente a=c/a. Con estas definiciones

los pardmetros elésticos efectivos se expresan como:
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_1-__1__{_1__ 1 ] c
k' Km kp kKm 1+ kma2 1
H(a + He)

donde
41-v%)
3n(l-2v)

. 32
= 1—-——1—v(D+
H u[ 45( )

donde
41-v*)k,

3ma(l-2v)k

kp

=

1
km

Donde k' y m’ son los pardmetros el4sticos efectivos del medio; el subindice m se

refiere a la fase encajante, mientras que el subindice p corresponde a la fase menor y

el término ¢ representa la fraccién o concentracién de la fase menor.

A-1.2 Tubos

Mavko (1980) determiné los pardmetros elasticos cuando el fluido estaba

distribuido en forma de tubos a lo largo del borde de los granos. Para ello consideré

una matriz isotrépica que contenia una distribucién homogénea de tubos, la seccién

de los cuales viene determinada por un pardmetro e que permitia variar la seccién de

los tubos {ver fig. 1). En este caso las expresiones de los pardmetros eldsticos

efectivos.

3(1-2v)

21-v)[(2+¢)* +2] K -2v)*[(2+¢)? -z]
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Figura 1. Seccién de los tubos en el modelo de Mavko (1980), A: e = Infinito; B: e = 1; C: e =
0. Modificado de Mavko (1980).

A-2 Conductividad eléctrica efectiva

La geometria de las intrusiones y particularmente el grado de interconexién de

estas, tiene una importancia critica al calcular la conductividad efectiva, debido a que
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las conductividades de la matriz sdlida y del fluido pueden diferir en més de seis
6rdenes de magnitud, en contraste con los modelos sismicos donde las diferencias

en las propiedades de la matriz y el fluido solo son de un factor 2-4.

A-2.1 Limites de Hashin-Shtrikman

Si no se conoce nada acerca de la geometria de las intrusiones el valor de la
conductividad efectiva se halla comprendido entre un limite inferior y otro superior
(Waff, 1974). Los valores de la conductividad eléctrica para estos casos se conocen

como limites de Hashin-Shtrikman. El limite superior de Hashin-Shtrikman es:

-1
1 c
c....=0_+(1-c¢c +
HS Pt )(cm—cp 30PJ

mientras que el limite inferior es:

El subindice m se refiere a la fase encajante, mientras que el subindice p corresponde
a la fase menor y el término ¢ representa la fraccién o concentracién de la fase

menor.

A-2.2 Elipsoides

Si las intrusiones estén distribuidas en forma de elipsoides aislados entre si la

conductividad efectiva (Schmeling, 1986) se puede obtener a partir de

1
Ciso = '5(01 +0'2 +O'3)
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donde

e (1-¢)(n; - Yo, +(ni =(n; - 1)1- c))op

i (nj —1+cJop +(1-c)o,
i=1,2,3
donde

—2h*
h- (l + hz)arctgh

n1=n2=

—h3
= (l +h? )(arctgh -h)

a es el aspecto de las intrusiones

Schmeling (1986) propuso una nueva férmula en el caso de que existiera cierta
conexién entre los elipsoides. En su articulo propone una expresién estadistica para
hallar el grado de interconexién de los elipsoides. El grado de interconexién depende
de la concentracién (c) de las intrusiones asi como de su aspecto (a). El nimero n de

elipsoides al cual esta conectada un elipsoide viene dado por:

195



n=(5.65 + 1.72/a)c

El valor méximo de n segun Schmeling (1986) es de 4, la probabilidad de que una de

las intrusiones este conectada con otras vendré dada por

n(0,¢) / Nypax NS Npax

M%d={ .

nz N max

Si los elipsoides estan aislados entre si tendremos que p=0 y la conductividad

efectiva serd oy, . Si p=1, es decir, las intrusiones estan totalmente conectadas entre

si, la conductividad vendrd dada por el limite superior de Hashin-Shtrikman. Para
valores intermedios, una buena aproximacién de la conductividad efectiva es

considerar la media geomeétrica (Schmeling, 1983).

=g? .Gl

c:Fgm HS* iso

A-2.3 Tubos

La conductividad de un sistema que contiene intrusiones que se distribuyen
formando tubos a lo largo de los bordes de los granos que componen la matriz
puede aproximarse por una red cubica en la que los tubos tienen la misma

seccién (Grant y West, 1965), La conductividad eléctrica para este sistema es:

Gy = —;-ccp +(-c)op,
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