
IMPLICACIONES TECTOSEDIMENTARIAS DE LA DISCONTINUIDAD 
ESTRATIGRÁFICA DEL MAASTRICHTIENSE MEDIO EN ASPE 

(PREBÉTICO DE ALICANTE) 

B. Chacón y J. Martín-Chivelet 

Dpto de Estrntigrafín - Instituto de Geologin Eco~zóiizica (CSIC-UCM), Fnccilfad c/c Cierlcitrs Geolo',qicrr.s. 28040 Mrrtlrirl, 
(bclzncon @r~icii7r,s..siiii. iiciii.e,s / ~~iti~.ri~lc/i @ C ~ I C I ~ Z C I X . . S ~ I ~ ~ . L I C I ~ ~ . ~ S ) .  

Resumen: En el Cretácico terminal de Aspe (Dominio Prebético) se reconoce, por vez primera en 
facies hemipelágicas, la discontinuidad estratigráfica regional de edad Maastrichtiense medio. Las 
excepcionales condiciones de afloramiento permiten un análisis sedimentológico y bioestratigráfico 
detallado de la misma y su interpretación en términos tectosedimentarios. La discontinuidad implica 
erosión submarina y posterior onlap, y representa un cambio abrupto en las condiciones de depósito, 
ya que separa dos unidades muy diferentes: una n~zidnd inferior, constituida por series rítmicas 
carbonatadas, y una siniclnd s~iperior, de carácter margoso y con evidencias de inestabilidad 
sinsedimentaria. Asociadas a la discontinuidad se generaron fallas inversas sinsedimentarias y 
paleorelieves, así como depósitos turbidíticos, slu17zps y olistolitos. La correlación de dicha 
discontinuidad con otras áreas del Prebético permite enmarcar sus implicaciones tectonosedimentarias 
dentro de la evolución geodinámica de las Cordilleras Béticas durante el inicio de la convergencia 
alpina. 

Palabras clave: Maastrichtiense, sedimentación hemipelágica, globotruncánidos, Estratigrafía de 
eventos, Béticas, España, Orogenia Alpina. 

Abstract: A major sedimentary unconformity, middle Maastrichtian in age, has been recognized in 
the uppermost Cretaceous, hemipelagic deposits outcropping near Aspe (SE Spain, Prebetic Domain). 
The exceptional outcropping conditions allow detailed sedimentological and biostratigraphical analyses 
of the unconformity and its tectosedimentary interpretation. This unconformity implies submarine 
erosion and a later onlap, and represents an important change in the sedimentary conditions. The 
unconformity separates two completely different units: the lower cinit (the uppermost part being latest 
Campanian-early Maastrichtian in age) is built by rhythmic hemipelagic carbonate sequences deposited 
in a calm open marine environment; the cipper zinit (late Maastrichtian in age) is basically formed by 
marls and marly limestones with evidences of synsedimentary instability during the sedimentation. 
The unconformity is interpreted as the result of a tectonic compressive event pointed by the development 
of synsedimentary reverse faults (and related paleorelieves), turbiditic layers, slumps and olistholiths. 
Correlation of this unconformity with other Prebetic areas allows to integrate its tectosedimentary 
implications within the geodynamic evolution of the Betic Ranges, during the beginning of the Alpine 
convergence. 
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El Cretácico terminal constituye un intervalo de nota- 
ble interés en las Zonas Externas de la Cordillera Bética, y 
no sólo por la existencia de excelentes secciones del lími- 
te Cretácico -Terciario, como las bien conocidas de Cara- 
vaca y de Agost, sino también porque permite analizar una 
etapa clave en la evolución de la antigua Margen Bética e 
integrar esa evolución en el marco geodinámico de la Oro- 
genia Alpina en el Mediterráneo occidental. En este senti- 
do se enmarca el presente trabajo, centrado en el  

Maastrichtiense del área de Aspe (Alicante), donde se des- 
criben, por primera vez en el dominio pelágico - hemipe- 
lágico de la cuenca, las consecuencias del episodio tectó- 
nico que tiene lugar en el Maastrichtiense nzedio. Este epi- 
sodio, hasta este momento, había sido solo descrito en las 
zonas más someras de la antigua margen continental (Mar- 
tín-Chivelet 1992, 1995), donde indujo cambios drásticos 
en la configuración paleogeográfica y la geometría de las 
plataformas carbonatadas someras. 
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Figura 1.- Mapa de localización de la sección estudiada en las 
cercanías de Aspe (Alicante). 

Marco geológico 

La sección de Aspe (Fig. l), de la que nos ocupare- 
mos en este trabajo, queda englobada en el "Prebético 
de Alicante" (Azeina, 1966). Se sitúa en la parte más 
suroriental del Prebético, ligeramente al SO de la falla 
del Vinalopó y a escasos lcilórnetros al NE del cabalga- 
miento subbélico. Estudios estratigráficos previos so- 
bre este corte pueden encontrarse en Coloin (1954), von 
Hillebrandt ( 1974) y Azkma (1 975). 

Desde un punto de vista estratigráfico y sedimento- 
lógico, los materiales del Cretácico terminal (Campa- 
niense y Maastrichtiense) de esta parte del Prebético 
están formados por series de calizas y margas de carác- 
ter hemipelágico a pelágico (p.ej., Rodríguez Estrella, 
1977; Vera et al, 1982). Estas facies marinas profundas 
guardan notable parecido con los sedimentos que ca- 
racterizan el Dominio Subbético y difieren de las de 
zonas más septentrionales del Prebético, donde domi- 
nan los carbonatos de medios costeros y de plataforma 
interna. En esos dominios más someros del Prebético, 
los materiales del Maastrichtiense superior descansan 
sobre una discontinuidad estratigráfica de carácter re- 
gional, que representa un hiato de edad variable y que 
se ha interpretado como generada por un pulso tectóni- 

co que modificó de forma radical la distribución geo- 
gráfica de los medios sedimentarios, la subsidencia re- 
gional y la naturaleza de los sedimentos (que sufrieron 
un incremento en la proporción de siliciclastos). 

Las unidades litológicas descritas en este trabajo pue- 
den incluirse en unidades litoestratigráficas previamente 
definidas para la zona, si bien estas atribuciones deben 
realizarse con precaución, ya que dichas unidades tienen 
grandes magnitudes tanto temporales como de espesos, y 
engloban conjuntos litológicos diferentes (aunque siein- 
pre relativamente homogéneos, como corresponde a los 
medios hemipelágicos en que se depositan). Este es el caso 
de las Formaciones Capas Rojas y Quipar-Jorquera defi- 
nidas por Vera et al. (1982), unidades equivalentes en edad 
y espesores, que se diferencian esencialmente por el color 
dominante de sus facies (Vera y Molina, 1999). En con- 
junto, engloban los materiales Iiemipelágicos generados 
en la Margen Bética y tienen edades que van desde el Ce- 
nomaniense hasta el Eoceno inferioc 

La sección de Aspe: estratigrafía y evolución 
sedimentaria 

Se trata de un afloramiento excepcional que aporta 
nuevos datos sobre la génesis de la discontinuidad del 
Maastrichtiense medio en la Margen Bética. Esta disconti- 
nuidad se desmolló sobre materiales esencialmente car- 
bonatados del Campaniense - Maastrichtiense inferior y 
sobre ella se depositaron los materiales fundainentalmen- 
te inargosos del Maastrichtiense superior (Fig. 2). Descri- 
biremos a continuación brevemente las características se- 
dimentológicas de estas unidades litológicas y, posterior- 
mente, las de la discontinuidad que las separa. 

Tiene una potencia mínima de 55 metros (no aflora 
su base) y está forinada por calizas, margocalizas y 
margas de tonos rosados, rojos o blancos, que presen- 
tan un aspecto finamente tableado muy característico. 
Los sedimentos corresponden a biomicritas i.vackestoize 
y packstone muy finas, poco bioturbadas, de naturaleza 
hemipelágica y marcado carácter rítmico. En detalle, la 
unidad esta forinada por el apilamiento de ritmos (al- 
ternancia~ de caliza y marga) de espesor decimétrico 
(0,l-0,5 m) que se enmarcan dentro de la frecuencia de 
los ciclos de Milanlcovitch y que podrían tener un ori- 
gen climático. Estos ritmos además presentan patrones 
de apilamiento que permiten definir varias secuencias 
de mayor duración (en torno a un millón de años). 

Se han distinguido dos facies en esta unidad que co- 
rresponden a los términos extremos dentro de las sesies 
rítmicas. La primera de ellas en los niveles más carbonáti- 
cos, constituidos por calizas y margocalizas, con abundan- 
tes foraminíferos planctónicos y escasos bentónicos, os- 
trácodos, algunas calciesferas y restos de inocerámidos, 
equinodermos y otros bivalvos, con bioturbación, con un 
contenido en terrígenos de bajo a muy bajo (siempre infe- 
rior al 1%), fosfatos y ocasionalmente glauconita (Fig. 
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Figura 2.- Columna sintética del Cretácico terminal de Aspe, mostrando la distribución bioestratigráfica de los foraminíferos planctónicos y 
bentónicos. 

3A). La segunda está formada por margas (de tonos roji- 
zos a gris-verdosos) ricas también en foraminíferos planc- 
tónicos y con pocos bentónicos. Enae los escasos forami- 
níferos bentónicos representados destacan algunos ejem- 
plares que se han incluido en el género Lerzticulirzn y que 
no ofrecen una información bioestratigráfica ni paleoam- 
biental precisa. El ambiente de formación de los materia- 
les de esta unidad correspondería, atendiendo a la asocia- 
ción fósil, a un medio marino hemipelágico. Los abundan- 
tes globotruncánidos presentes en estas microfacies 
permiten asignar el techo de la unidad a la biozona de 
Gnrzsserirzn gnnsseri (Fig. 2). 

Unidad szlperior (Mnnstriclztierzse superior) 

La unidad suprayacente mide 50 m, y constituye un 
tramo muy margoso que no da resalte topográfico alguno 
y que presenta un característico color verdoso. Las margas 

presentan intercalaciones decimétricas de calizas y mar- 
gocalizas de grano muy fino y tonos claros, que presentan 
slz~r~zys y fuertes dislocaciones sinsedimentarias que le 
otorgan un aspecto muy caótico, sin que pueda reconocer- 
se una ritmicidad bien definida. Tanto las margas como las 
calizas tienen glauconita en proporciones variables y son 
ricas en foraminíferos planctónicos y bentónicos, calcies- 
feras, equinodermos y prismas de inocerámidos. Los fora- 
miníferos bentónicos identificados, Bolivinoides decorn- 
tus (JONES, 1886), B. drnco clrnco (MARSSON, 1878), Cibi- 
cicloides velascoerzsis (CUSHMAN, 1925), Coryplzostoi7zn 
incrnssntn (REUS, 185 l),  C. nzidwnyensis (CUSHMAN, 
1936), Globorotnlites conicus (CARSEY, 1926), Nuttnlline- 
lln flor-enlis (WHITE, 1928), Reusselln sznjnochne (GRZY- 
BOWSKI, 1896) y Sterzsioirzn yorizr~zernna (B , 1940), indi- 
can que el depósito de la unidad tuvo lugar en un ambiente 
marino batial, de al menos 200 metros de profundidad 
(van Morkhoven et al., 1986). Los foraminíferos planctó- 



Figura 3.- A) Microí'acies correspoiidieiite a la ~ritidrrtl itúi~rioi coii abundantes secciones de Ioraininiferos plaiictónicos careiiados y prisinas de 
inocedinidos. B) Microfacies correspoiidienie al iiivel tlirbidíiico depositado sobre la discoiiiinuidad. Presenta abundantes seccio~ies de 
foraminíferos plaiictónicos de cáiiiaras globosas y de calciesSeras. C) Microfacies característica de las calizas liioclisticas y bioclásticas de caricter 
turbidític« (le la rrr~icltrd .s~rl>ci~i~ioi: Eii ell;is son í'recueiites los bioclastos procedentes de la plataforina. D) Detalle de la Sacies aiiterior, coi1 algunos de 
los rnacroloi.;iiiiiiiíSeros beiit6iiicos: Ncri~(ri~c.lltr jocrcliriiii (Ioi;iiiiiiiíIero aglutinado eii el ceniro de le iiiiageii). Sitl~,rolirc<s c~(rl(~i/,uil>oi(les (e11 la esqui- 
iia inferior izcliiiercl:i) y L(,/>irloi.l~i/oitl<..v sp. (bqjo N. jootjoirri). Escala I iiiin. 

nicos obteiiidos permiten situar la uiiidad en el Maastricli- 
tiense superior (parte alta de la biozona de G. gansseri 
para los primeros metros y biozona de Abnthoiill,lzalus 
17znynroerzsis para el resto cle la unidad, Fig. 2). 

Además, de foriiia puiiliial, delitro de esta unidad 
doininanteineiite inargosa, se encueiitraii niveles deci- 
métricos bastante continuos y competentes que se in- 
terpretan como depósitos turbidíticos. Están formados 
por calizas litoclásticas y bioclásticas de grano muy 
grueso a medio, pueden presentar granoselección posi- 
tiva y laininacióii paralela de alta energía, y en ellas son 
frecuentes los bioclastos procedentes de la plataforma 
somera (con fragmentos de inoluscos, orbitoídidos, 
otros foraminíferos bentónicos de gran tamaño, etc.) 
(Fig. 3C y 3D). Tienen bases muy netas, con frecuentes 
estructuras de impacto y flute cnsts. 

Ln clisco~zti~zuidnd del Mnnstriclztie~zse i~zedio 

Para el estudio de la discontinuidad del Maastrichtien- 
se medio en la sección de Aspe se han levantado ocho co- 

lumnas estratigráficas parciales de gran detalle, con un 
espesor iiiedio de 9 - 10 111, y espaciadas entre 6 y 20 m, 
siguiendo la direccióii del aflorainieiito (SE a NO). Estas 
coluiii~ias recogen la parte superior de la uiiidad iiihaya- 
cente y la parte inferior de la suprayaceiite (Fig. 4). Así 
mismo se ha Iieclio uii seguimiento lateral del aflorainieii- 
to, analizando con delalle los cambios de facies que se 
producen y se han realizado paneles fotográficos coii el 
fin de estudiar la arquitectura estratigráfica y la estructu- 
ración tectónica del afloramiento (Fig. 4). 

La discontinuidad que se analiza conlleva asociadas 
características notables, todas ellas estrechamente viii- 
culadas: 

-Cambio en las condiciones de sedimentación: Su- 
pone un cambio drástico en las condiciones de depósi- 
to, pasando de la sedimentación rítmica heinipelágica 
esencialmente carbonhtica de la uiziclnd iizferioi- a otra 
fundamentalmente margosa con abundantes niveles tur- 
bidíticos y S ~ L L M Z ~ J S  bajo unas condiciones mucho más 
inestables. Estas condiciones son dominantes en la uni- 
dad sziyerior. 

Rev.soc. Geol. Esl~nila, 14(1-2), 2001 
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-Fracturación inversa: La ~irzidntl irzferior está afec- 
tada por fallas inversas, relativamente tendidas (10- 
25"), y con salto decimétrico a métrico. La actividad de 
esas fallas es coetánea con el final del depósito de la 
~iizidnd inferior y está directamente relacionada con la 
génesis de la discontinuidad. Quedan fosilizadas por 
los materiales de la ~lrziclnd s~iperior: 

-Truncamiento y onlap: La discontinuidad lleva aso- 
ciada, en algunos puntos, truncamiento de niveles de la 
~~rzidnrl irzferior y solapamiento (orzlap) de los niveles 
de la  nida dad s~~per ior  (Fig. 4, correlación entre colum- 
nas 1, 11 y 111). 

-Depósitos turbidíticos y sl~~nzps: Tapizando la dis- 
continuidad y fosilizando la falla, se encuentra un nivel 
decimétrico de calizas algo arenosas pnclcstone ricas en 
foraminíferos planctónicos y calciesferas (Fig. 3B), con 
laininaciones liorizontales de niveles de  grano más 
grueso y que presentan f l ~ ~ t e  cnsts en la base. Se inter- 
preta como el sedimento de un flujo turbidítico. Este 
nivel está, además, deformado por deslizamiento (es- 
tructura de tipo sluinp) debido a la inestabilidad creada 
por el levantamiento del Iznrzgirzg-wnll de la fractura. 

-0listolitos: Directamente sobre la discontinuidad y 
en los primeros metros de la  nida dad s~iperior se apoyan 
olistolitos de dimensiones decimétricas a métricas (que 
llegan a superar 3 m de diámetro, Fig. 5). Se trata de 
bloques subredondeados, internamente masivos, de co- 
lor beige oscuro, de composición caliza y textura pnc- 
ltstone - wnclcestorze con abundantes calciesferas y fora- 
rniníferos planctónicos, así corno restos fragmentados 
de bivalvos y equínidos. Se interpretan como bloques 
deslizados hacia zonas deprimidas a favor de las pen- 
dientes generadas. De acuerdo con el contenido paleon- 
tológico, la edad de estos materiales es Maastrichtiense 
no terminal (Fig. 2) sin poder, con los datos disponi- 
bles, precisar más su edad. 

Tanto el nivel turbidítico basa1 como los olistolitos 
presentan microfacies similares (algo más micríticas en 
los olistolitos, algo más terrígenas en el nivel turbidíti- 
co) y en ellas contrasta la abundancia de foraminíferos 
con cámaras globosas (aunque también están presentes 
en menor cantidad formas con quillas), además de 
abundantes calciesferas, frente a lo habitual en los ma- 
teriales de la ~lrzidnd inferior y s~~perior ,  donde son do- 
minantes los foraminíferos carenados y los prismas 
alargados de inocerámidos. Ambas microfacies son ri- 
cas en calciesferas y en foraminíferos planctónicos glo- 
b o s o ~ ,  aunque también presentan en menor cantidad 
formas con quillas. La morfología de los caparazones 
de los foraminíferos planctónicos ha servido de base a 
distintos autores para inferir la paleoprofundidad en la 
que habitaban por analogía con los foraminíferos planc- 
tónicos actuales (Sliter, 1972; Caron, 1983; Caron y 
Homewood, 1983). Estos autores defienden una rela- 
ción entre la presencia y ausencia de quillas y la posi- 
ción en la vertical en la columna de agua de los forami- 
níferos planctónicos, en la que las formas sin quillas 
serían oportunistas y euritópicas y ocuparían las aguas 
más superficiales, mientras que las formas carenadas, 

menos tolerantes, habitarían niveles más prof~indos de 
las aguas superficiales. Por otra parte, trabajos basados 
en el estudio de los isótopos estables presentes en el 
caparazón de dichos foraminíferos, como los de Do- 
uglas y Savin (1978) y Boersina y Shaclcleton (1981), 
aunque ofrecen resultados algo diferentes, a grandes 
rasgos siguen manteniendo el modelo de distribución 
morfotípico anterior. Sin embargo, el estudio isotópico 
de Huber et al. (1995) refleja una mayor complejidad 
en la distribución por profundidades, de  manera que las 
diferentes morfologías ocupan amplios rangos de hábi- 
tats en las aguas superficiales dependiendo de su onto- 
genia, estación del año e intervalo estratigráfico consi- 
derado. La diferente composición fosilífera de estas 
microfacies, respecto a las de la urzidncl inferior y supe- 
rior, podría estar relacionada con la entrada de materia- 
les más someros, si seguimos los criterios de Sliter 
(1972) y Caron (1983). Esta hipótesis no es descartable 
si tenemos en cuenta que tanto el flujo turbidítico como 
los olistolitos se han generado como respuesta a un 
evento tectónico que ha provocado inestabilidades en la 
plataforma y el talud. Sin embargo, esta diferencia en 
las faunas podría estar asociada a factores hidrodinámi- 
cos relacionados con el transporte diferencial de unos y 
otros tipos de caparazones por las corrientes. 

Edad de los materiales 

Mediante el estudio de las asociaciones de foraminífe- 
ros planctónicos presentes en las muestras se ha podido 
realizas una biozonación (Fig. 2) apoyada en la propuesta 
por Robaszynslci y Caron para la Europa mediterránea en 
1995, y teniendo en cuenta los trabajos de Premoli Silva y 
Sliter (1995), sobre la bioestratigrafía del centro de Italia, 
y Robaszynslci et al. (2000), en la región de Kalaat Senan 
(Túnez), y el cuadro biocronoestratigráfico para el Cretá- 
cico de Hasdenbol et al. (1998). 

De este modo, en los niveles superiores de la urziclnd 
inferior, se ha identificado una asociación rica en fora- 
miníferos planctónicos formada por: Arclzneoglobige- 
rirzn cretncen (D'ORBIGNY, 1940), Corztusotruizcnrzn for- 
nicntn (PLUMMER, 193 l) ,  C. patelliforrizis (GANDOLPI, 
1955), C. ivnlfisclzerzsis (TODD, 1970), Gnrzsserinn 
gnnsseri (BOLLI, 195 l), G. wiederzr~znyeri (GANDOLFI, 
1955), Globotrurzcnnn arca (CUSHMAN, 1926), G. bu- 
lloides (VOGLER, 1941), G. fnlsostunrti (SIGAL, 1952), 
G. linneinnn (D'ORBIGNY, 1839), G . mariei (BANNER Y 

BLOW, 1960), G. orientalis (EL NAGGAR, 1966), G. ro- 
settn (CARSEY, 1926), Globotruncnnelln hnvarzerzsis 
( V O O R W I J K , ~ ~ ~ ~ ) ,  Globotruncnnita conicn (WHITE, 
1928), G. stunrti (DE LAPPARENT, 19 18), G. stunrtiformis 
(DALBIEZ, 1955), G. subspirzosa (PESSAGNO, 1960), Hed- 
bergella raonrnouthensis (OLSSON, 1960), Rugoglobige- 
rinn rugosa (PLUMMER, 1926), Globigerinelloides sp., 
Heterolzelix sp. y Pseudotextulnrin sp. Los globotrun- 
cánidos presentes permiten asignar estos niveles a la 
biozona de Gnnsserina gansseri de acuerdo con Ro- 
baszynski y Caron (1995). Dicha biozona, conforme a 
estos últimos autores, es una zona de intervalo que que- 
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da definida entre la primera presencia de la especie ín- 
dice, en la parte alta del cron de polaridad normal 32 
N2 (según' Premoli Silva y Sliter, 1995) de edad Cam- 
paniense superior alto, y la primera presencia de Aba- 
thonzphal~is mayaroensis, en la base del cron 31N (tam- 
bién de acuerdo con Premoli Silva y Sliter, 1995) de 
edad Maastrichtiense superior. Para precisar un poco 
más la edad de estos materiales podemos añadir que, 
según el trabajo de Robaszynski et al. (2000), la pre- 
sencia de Contusotruncana walfischensis indicaría que 
nos encontramos al menos en la parte superior de labio- 
zona de G. gansseri, sin llegar a entrar en la parte más 
alta de la misma, caracterizada por la primera aparición 
de Contusotruncana contusa. De este modo, la edad de 
la parte más alta de la unidad inferior sería Maastri- 
chtiense inferior. 

En cuanto a los olistolitos que se encuentran sobre 
la discontinuidad, incluidos en los primeros metros de 
la unidad s~~perior, la asociación fósil identificada es la 
siguiente: Archaeoglobigerina blowi (PESSAGNO, 1967), 
Contusotruncana fornicata, Gansserina wiedenmayeri, 
Globotruncana aegyptiaca (NAKKADY, 1950), G. arca, 
G. bulloides, G. falsostuarti, G. linneiana, Globotrun- 
canella havanensis, Globotruncanita stuarti, G. stuar- 
tiformis, Hedbergella monnzouthensis, Rugoglobigeri- 
na hexacamerata (BRONNIMANN, 1952), R. pennyi 
(BRONNIMANN, 1952), R. rugosa, Globigerinelloides sp. 
y Heterohelix sp. A pesar de que la asociación de forami- 
níferos planctónicos que se ha obtenido no permite incluir 
los materiales de los bloques en una biozona determinada, 
atendiendo a los rangos de las especies presentes, la edad 
de estos materiales sería Maastrichtiense no terminal, de 
acuerdo con las biozonaciones de Premoli Silva y Sliter 
(1995) y Robaszynski y Caron (1995). 

En las masgas y margocalizas de los primeros me- 
tros de la unidad superior (que engloban los olistolitos 
calizos) se ha reconocido una asociación de foraminífe- 
ros planctónicos caracterizada por la presencia de Ar- 
clzaeoglobigerina blowi, Contusotruncana contusa 
(CUSHMAN, 1926), Globotruncana rosetta, Globotrun- 
canella lzavanensis, Globotruncanita stuarti, G. stuar- 
tifornzis, Rugoglobigerina rugosa, Globigerinelloides 
sp. y Heterolzelix sp. Premoli Silva y Sliter (1995) defi- 
nen la biozona de Contusotruncana cont~isalRacei~zigu- 
enzbelina fructicosa, situada entre las biozonas de G. 
gansseri y Abatlzoiizphalus inayaroensis y correspon- 
diente a la primera paste del Maastrichtiense superior, a 
partir de la primera presencia de Contusotruncana con- 
tusa y10 Racenziguenzbelina fr~~cticosa. Robaszynski y 
Caron no mantienen en su cuadro bioestratigráfico de 
1995 esta biozona propuesta por Premoli Silva y Sliter 
pero, de acuerdo con el esquema de biozonación que 
muestran, la primera presencia de C. contusa, que tiene 
lugar en la paste más alta de la zona de G. gansseri, indi- 
caría igualmente una edad Maastsichtiense superior. 

El resto de la unidad s~~perior  está formado por ni- 
veles esencialmente margosos, con algunos tramos ca- 
lizomargosos afectados por slunzps y pequeñas interca- 
laciones decimétricas de calizas bioclásticas - litoclás- 

Figura 5.- Aspecto en campo de los olistolitos. Se observa cómo 
éstos se disponen sobre los materiales margocalizos claros del techo de 
la znzidad iizfeiior. 

ticas grainstone-packstone de naturaleza turbidítica. En 
las masgas y calizas margosas se ha identificado la si- 
guiente asociación: Abathomplzalus mayaroensis (Bo- 
LLI, 1951), Archaeoglobigerina blowi, Contusotrunca- 
iza contusa (CUSHMAN, 1926), C. patellifornzis, C. wal- 
fischensis, Gansserina gansseri, G. wiedennzayeri, 
Globotruncaiza aegyptiaca, G. linneiana, G. falsostuar- 
ti, G. orientalis, G. rosetta, Globotrurzcanella havanen- 
sis, Globotruncanita pettersi ( G A N D o L F I , ~ ~ ~ ~ ) ,  G. 
stuarti, G. stuartifori~zis, Hedbergella r~zonnzouthensis, 
Racerizig~~ei~zbeliiza fructicosa (EGGER, 1899), Rugoglo- 
bigerina lzexacanzerata, R. pennyi, R. rugosa, Globige- 
rinelloides sp. y Heterolzelix sp. Estos foraminíferos 
planctónicos permiten caracterizar la biozona de Aba- 
tlzonzplzal~~s iizayaroensis según Robaszynski y Cason 
(1995) de edad Maastrichtiense superior alto. 

Además, es conveniente señalar que en los niveles 
turbidíticos de esos tramos de la unidad superior se re- 
conoce una mezcla de fósiles de diferentes ambientes y 
batimetrías. Son particularmente abundantes los fósiles 
de ambientes muy someros, incluso de la plataforma 
interna. Entre ellos se han reconocido numerosos frag- 
mentos de bivalvos, equinodermos y algas rojas, 
briozoos y abundantes foraminíferos bentónicos perte- 
necientes a las siguientes especies: Navarella joaquiizi 
(CIRY Y RAT), Oii~plzalocycl~~~ i i~acroyor~s (LAMARCK), 
Sidel-olites calcitrapoides (LAMARCK), Lepidorbitoides 
sp. y Orbitoides sp., asociación típica del Maastrich- 
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Figura 6.- Interpretación del desarrollo de la discontinuidad del 
Maastrichtiense medio. 1 )  En el primer episodio se muestra el ambien- 
te de sedimentación de la ~lrriclcrrl inferior, previo al evento que dio lu- 
gar a la discontinuidad. 2) En uii segundo episodio, la ~rrzi~l(ic1 irlferioi 
estuvo afectada por una actividad tectónica compresiva que provocó 
pequeños relieves que condicionaron los depósitos posteriores. Sobre 
la discontinuidad, y a favor de las pendientes geiieradas, se depositaron 
niveles turbidíticos con shrrlzps y grandes olistolitos calizos. 3) Final- 
mente, en el tercer episodio se Iian representado las condiciones de de- 
pósito de la ~rrzidcrd superior, en un ambiente mis inestable que el del 
primer episodio. U.I.: ~rizidncl iizferior, U .  S.: urziclad sllperior. 

tiense superior (p. ej., Pons et al . ,  1994; Martín- 
Chivelet et al, 1995; Hardenbol et al. 1998). 

Interpretación genética 

La interpretación de la discontinuidad se resume en 
las reconstrucciones de la Fig. 6. Ésta refleja tres episo- 
dios consecutivos de su desarrollo. 

El primer episodio (Fig. 6A) representa las condicio- 
nes sedimentarias previas al evento que produjo la discon- 
tinuidad. Éstas dieron lugar al depósito de la unidad infe- 
rior, en un medio tranquilo y relativamente profundo, con 
desarrollo de series rítmicas carbonatadas hemipelágicas 
todas ellas con abundante fauna planctónica. 

Posteriormente, en el segundo episodio (Fig. 6B), 
los materiales de la unidad inferior se vieron afectados 

por una actividad tectónica compresiva. Este proceso 
indujo la formación de fallas inversas y pequeños relie- 
ves asociados y, de manera puntual, acarreó el trunca- 
miento de los niveles más altos de la urziclalnd iizjerior 
debido a procesos erosivos. Los materiales depositados 
a continuación se apoyaron en onlap sobre esta superfi- 
cie. El paleorelieve que originó la actividad tectónica 
condicionó la sedimentación de los primeros aportes 
que llegaron. Así, tapizando la discontinuidad, se en- 
cuentra un nivel de calizas ligeramente arenosas, con 
laminaciones horizontales y flute casts en la base, que 
se interpreta como un flujo turbidítico, y que presenta 
estructuras de tipo S ~ L L M Z ~  debido a la inestabilidad crea- 
da en la pendiente del bloque levantado. Por otro lado, 
a favor de dichas pendientes, se deslizaron hacia las 
zonas más deprimidas grandes olistolitos calizos que 
quedaron apoyados sobre la discontinuidad y engloba- 
dos en los materiales de los primeros metros de la urzi- 
dad superior. 

Por último, el tercer episodio (Fig. 6C) representa la 
sedimentación de la uiziclnrl superior. Ésta se produjo 
dentro de un contexto mucho mis inestable que el que 
reinaba durante la sedimentación de la unidad infraya- 
cente. Los tramos inferiores de la ~irzidad superior se 
apoyaron en onlap sobre el nivel de turbiditas que recu- 
bría la discontinuidad. La sedimentación fue entonces 
esencialmente margosa, aspecto que denota un incre- 
mento notable en la proporción de material siliciclásti- 
co en suspensión en el agua. Además de las margas se 
depositaron niveles algo más carbonatados en los que 
se reconocen estructuras de deformación sinsedimenta- 
ria (slunzl~s). De manera puntual e intercalados entre las 
margocalizas, tuvo lugar la sedimentación de los peque- 
ños niveles de calizas lito y bioclásticas interpretados 
como flujos turbidíticos, que constituyen una evidencia 
rnás de la inestabilidad reinante. 

Correlación regional 

La importancia de este trabajo radica en el recono- 
cimiento, caracterización estratigráfica e interpretación 
genética de la discontinuidad regional de edad Maastri- 
chtiense nzedio en los dominios profiindos de la Margen 
Bética. Dicha discontinuidad fue reconocida en los ám- 
bitos paleogeográficos someros del Prebético, que han 
sido el objetivo de trabajos previos (p.ej., Fourcade, 
1970; Martín-Chivelet, 1992, 1995; Ramírez del Pozo 
y Martín-Chivelet, 1994; Martín-Chivelet et al., 1995; 
Chacón y Martín-Chivelet, 1999). Aunque la laguna 
que representa puede ser muy variable, en todos los 
puntos estudiados sobre la discontinuidad descansan 
los materiaIes del Maastrichtiense superior, que se ca- 
racterizan, independientemente del sistema deposicio- 
nal en el cual se generen, por un incremento sustancial 
de los sedimentos siliciclásticos. 

En las zonas más someras de la margen, al norte de 
la localidad murciana de Yecla, Martín-Chivelet (1992, 
1995) describe la discontinuidad en las Sierras de los 
Gavilanes y del Cuchillo, donde separa las facies car- 
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bonáticas de ambientes marinos bastante restringidos 
del Campaniense - Maastrichtiense inferior (Fm. Ram- 
bla de los Gavilanes), caracterizadas por la presencia 
de Murciella cuvillieri (FOURCADE), de los sedimentos 
margosos, ricos en ostrácodos y carófitas, depositados 
en lagos costeros poco profundos durante le Maastri- 
chtiense superior (Fm. Cerrillares). 

En zonas algo más abiertas, y ocupando una franja 
de unos 30 - 50 kilómetros de ancho que sigue las di- 
rectrices paleogeográficas ENE-OSO típicas del Prebé- 
tico, el Maastrichtiense superior está representado por 
facies de plataforma somera mixta, en ocasiones de ca- 
rácter arrecifal (Fm. Molar). En ellas dominan las cal- 
carenitas bioclásticas y arenosas en proporciones varia- 
bles, con grandes foraminíferos bentónicos (que inclu- 
yen especies muy características como Omphalocyclus 
macroporus (LAMARCK), Hellenocyclina beotica (REI- 
CHEL) y Siderolites calcitrapoides (LAMARCK) y rudistas 
relativamente abundantes (Mastín-Chivelet, 1992, 
1995; Pons et al., 1994). Estos materiales descansan 
sobre rocas de diferentes edades, siendo las más recien- 
tes las de edad Campaniense superior - Maastrichtiense 
inferior (Mastín-Chivelet, 1995). 

En la zona más dista1 de esa franja de plataforma 
somera, las facies de la Fm. Molar registran un tránsito 
hacia condiciones de plataforma externa, más abierta y 
más profunda, y que presenta biofacies con abundantes 
Lepidorbitoides y rotálidos (p.ej., Azema et al., 1979; 
Mastín-Chivelet, 1992). 

Fuera ya de esa franja somera, dentro de las condi- 
ciones más externas de la plataforma y el tránsito hacia 
una sedimentación hemipelágica, encontramos la dis- 
continuidad del Maastrichtiense nzedio separando las 
facies fundamentalmente calizas de la Fm. Carche 
(Campaniense - Maastrichtiense inferior) de las facies 
fuertemente margosas de la Fm. Raspay (Maastrichtien- 
se superior). La primera unidad aflora extensamente en 
Sierra del Carche, Sierra de Salinas y Sierra Mariola y 
consiste en calizas margosas ricas en foraminíferos 
bentónicos y planctónicos (estos permiten caracterizar 
la biozona de Gansserina gansseri en su parte más alta, 
Ramírez del Pozo y Mastín-Chivelet, 1994); así como 
en equinoideos, inocerámidos y ammonites (Gallemí et 
al., 1995; Chacón y Mastín-Chivelet, 1999). La segun- 
da, que aflora de forma espectacular en la Sierra del 
Carche, está formada esencialmente por margas de to- 
nos verdes con abundantes foraminíferos bentónicos y 
planctónicos. Una revisión minuciosa de estos últimos, 
enmarcada dentro de la tesis de uno de los autores (B. 
Chacón), permite incluir el conjunto de la unidad en la 
biozona de Abatlzor~zplzal~~s rizayaroensis. 

En cuanto a la correlación de los conjuntos litológi- 
cos que encontramos en Aspe con otras unidades defi- 
nidas para el Prebético y dominios adyacentes, la uni- 
dad carbonatada inferior es correlacionable con la For- 
mación Carche, definida por Mastín-Chivelet (1992) en 
el Altiplano de Jumilla - Yecla. Esta unidad es equiva- 
lente en edad y presenta notables analogías con la que 
hemos descrito en este trabajo, aunque los ambientes 

de depósito que se deducen de sus facies en esas áreas 
del Prebético son siempre más someros. 

Del mismo modo la unidad superior de Aspe es co- 
rrelacionable con la Formación Raspay, descrita en la 
región de Jumilla-Yecla por Mastín-Chivelet (1992). 
Esta unidad tiene una edad similar y está formada por 
margas y masgocalizas de tonos verdosos que, sin embas- 
go, no presentan las evidencias de inestabilidad sinsedi- 
mentaria que caracterizan las facies de la zona de Aspe. 

La discontinuidad estratigráfica del Maastrichtiense 
medio tiene, por tanto, una entidad al menos regional, 
siendo reconocible en todos los puntos analizados del 
Prebético. Debe interpretarse, de acuerdo a las caracte- 
rísticas descritas en Aspe, como el registro de un evento 
tectónico compresivo de gran envergadura que afecta a 
toda la cuenca. Dicho evento se integraría en los estadios 
iniciales de la convergencia Alpina en la Masgen Bética. 

De acuerdo con diferentes autores, esta cuenca ex- 
perimenta, a lo largo del Cretácico Superior y el Pa- 
leoceno, una evolución desde una margen pasiva a una 
de tipo convergente (p.ej., Vegas y Banda, 1982; Zie- 
gler, 1988, Vera, 1988; Kenter et al., 1990; Martín-Chi- 
velet, 1996; Mastín-Chivelet et al., 1997) que finalmen- 
te conducirá, en el Eoceno y Mioceno a la estructura- 
ción del cinturón orogénico. Son escasos, sin embargo, 
los datos que permiten analizar este tránsito con deta- 
lle. Mastín-Chivelet (1996), centrándose en el área pre- 
bética de Jumilla - Yecla, interpreta los cambios en la 
subsidencia regional (descenso generalizado en las zo- 
nas someras de la cuenca, movimiento de bloques) y en 
la configuración paleogeográfica (estrechamiento de' la 
plataforma continental, movimiento diferencial de blo- 
ques) como evidencias de ese tránsito. Esos cambios no 
son paulatinos sino que ocurrieron en episodios rápidos 
que afectan a la totalidad de la cuenca y es en ese marco 
en el que se sitúa el evento tectónico del Maastrichtien- 
se nzedio que se caracteriza en este trabajo. 

Conclusiones 

Los materiales hemipelágicos de la zona de Aspe, 
pertenecientes al área paleogeográfica más profunda 
del Prebético, registran el episodio tectónico que tuvo 
lugar en el Maastrichtiense nzedio. Este episodio, que 
se ha datado mediante globotruncánidos, había sido re- 
conocido previamente en las zonas más someras de la 
cuenca, pero nunca en los dominios profundos. Queda 
reflejado en una discontinuidad estratigráfica que en el 
área estudiada, permite interpretar dicho episodio tec- 
tónico regional como un evento compresivo, de escasa 
duración, que provoca fallas inversas e induce procesos 
de erosión submarina e inestabilidad (slurizps, olistoli- 
tos). Después de este evento, las condiciones previas de 
sedimentación (sedimentación rítmica hemipelágica 
fundamentalmente carbonática) no se recuperan y los 
depósitos del Maastrichtiense superior que descansan 
sobre la discontinuidad evidencian una intensa inesta- 
bilidad sinsedimentaria y una importante llegada de 
material siliciclástico en suspensión. Este evento tectó- 
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nico regional d e  naturaleza compresiva se enmarca den- 
tro del inicio d e  la convergencia alpina eil las Zonas 
Externas d e  la Cordillera Bética. 
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