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Resumen: El andlisis espectral de las anomalias de Bouguer del centro peninsular ha puesto de
manifiesto la existencia de dos discontinuidades corticales situadas a unas profundidades medias de
29,2:+1,7 y 8,2+0,4 km. De acuerdo con los datos sismicos, la discontinuidad més profunda representa
el Moho y la mds superficial estd situada dentro de la corteza superior. Mediante la inversidn en el
dominio de las frecuencias de la anomalia regional, se ha elaborado un modelo tridimensional del
Moho. Su geometria estd caracterizada por una depresién con las mayores profundidades dispuestas
seglin una orientacién NO-SE, alcanzando valores préximos a 30 km. Por tanto, la corteza en esta
zona se encuenira ligeramente engrosada, descendiendo el Moho bajo las dreas centrales del Sistema
Central y sus margenes con las Cuencas del Duero y del Tajo. Hacia los extremos de la cadena el
espesor de la corteza disminuye. En los modelos gravimétricos transversales al Sistema Central
realizados, la estructura de la cadena aparece definida como un bloque cortical elevado en el que el
Ifmite corteza superior-corteza media asciende en sentido transversal a la cadena, adquiriendo una
forma arqueada. El limite con las Cuencas del Duero y del Tajo corresponde a dos fallas inversas de
buzamientos préximos a 50°, asociados a gradientes gravimétricos de direccién NE-SO bien marcados.
El modelo gravimétrico longitudinal muestra el cardcter heterogéneo de la corteza superior en el
Sistema Central. Estas heterogeneidades estén relacionadas con dominios establecidos en el basamento
hercinico de forma que la densidad de los materiales disminuye hacia la zona occidental. Aunque
tanto el andlisis espectral de los datos gravimétricos como la modelizacién sugieren la existencia de
un engrosamiento bajo el Sistema Central, éste se encuentra circunscrito a la zona central y es menor
que el propuesto por los modelos sismicos.

Palabras clave: Anomalia de Bouguer, andlisis espectral, modelo de profundidades del Moho, modelos
gravimétricos, estructura alpina, Sistema Central Espafiol. -

Abstract: The spectral analysis of gravity anomalies in Central Spain has provided the occurrence of
two crustal discontinuities located at a mean depth of 29,2+1, 7 and 8,20, 4 km respectively. According
to seismic data, the deeper discontinuity represents the Moho and the shallower one is located within
the upper crust. A 3D-depth model for the Moho has been obtained by means of the inverse modelling
of regional gravity anomalies in Fourier domain. Moho geometry is characterised by.a NW-SE trending
depressed zone, where maximum depths reach values up to 30 km. As a resultof it, the crust in
Central Spain is thickened below the central zone of the Spanish Central System and Duero and Tajo
tertiary basin margins. This thickening vanishes towards the eastern and western: ‘boundaries of the
mountainous chain. Transverse gravity models show that the Spanish Central System structure consists
in an uplifted crustal block. Upper-middle crust boundary appears arched in the chain. Two main
reverse faults limit the Central System and the Duero and Tajo basins. Faults dip around 50° and they
are related to two main gravity gradients NE-SO trending. These gradients are well marked in Bouguer
anomaly map and residual anomaly map. Chain parallel gravity model shows upper crust density
heterogeneity. Rock density decreases to the west related to an increase of granite outcrops. Gravity
profile fitting requires a density increase at the base of the upper crust in the western zone. Here,
Bouguer anomaly presents a relative maximurm to the central zone. Spectral analysis, as well as gravity
modelling, suggests a crustal thickening under central part of the Spanish Central System. This
thickening is lower than seismic modelling results.

Key words: Gravity anomaly, spectral analysis, Moho depth model, gravity models, alpine structure,
Spanish Central System.
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El mapa de anomalfas de Bouguer del centro penin-
sular presenta anomalias negativas que descienden por
debajo de los —140 mGal en la Cuenca del Tajo (Mez-
cua ef al., 1996). La distribucidén de los méximos y mi-
nimos relativos estd, en gran parte, asociada a la estruc-
tura de la corteza superior y refleja las estructuras y dis-
tribuciones de cuerpos litolégicos aflorantes
caracterizados por un marcado contraste de densidad
con las rocas circundantes. Este es el caso de, por ejem-
plo, los minimos relativos relacionados con los sedi-
mentos que rellenan las Cuencas del Duero y del Tajo,
cuya geometria y espesor han sido descritos en trabajos
previos (e. g. Querol, 1989; Aeroservice, 1967). A la
contribucién de las fuentes superficiales se superpone
la contribucién de las fuentes profundas, como son las
principales discontinuidades de densidad que forman la
corteza de esta regién. La discriminacién en un mapa
gravimétrico entre la tendencia regional, es decir, los
efectos debidos a fuentes profundas, y la tendencia re-
sidual, los efectos debidos a las fuentes superficiales,
ha dado lugar al desarrollo de diversos métodos entre
los que se encuentra el andlisis espectral. Esta técnica
permite, ademds de establecer las tendencias regional y
residual, hacer un célculo aproximativo de la profundi-
dad media de las fuentes (Spector y Grant, 1970; Trei-
tel et al., 1971; Bose y Sengupta, 1984; Tselentis ef al.,
1988; Chakraborty y Agarwal, 1992; Surifiach y
Chévez, 1996, entre otros), asif como el definir unos fil-
tros propios para cada caso cuya aplicacién permite se-
parar ambos efectos gravimétricos.

En este trabajo se aplicard esta técnica al andlisis de
los datos gravimétricos del centro de la Peninsula Ibéri-
ca con objeto de investigar la forma y profundidad de
las principales discontinuidades de densidad de la cor-
teza. Los resultados derivados de dicho anélisis, junto
con los datos geolégicos y geofisicos existentes, serdn
utilizados para la elaboracién de tres modelos gravimé-
tricos en 2+1/2D que describen la estructura cortical del
Sistema Central y sus mérgenes.

Marco geol6gico

Las rocas metamorficas e {gneas del basamento her-
cinico forman una serie de alineaciones de sierras de
direccién media NE-SO que conforman el Sistema Cen-
tral (Fig. 1). Flanqueando este sistema montafioso se
encuentran las cuencas terciarias del Duero y del Tajo.
El Sistema Central ha sido descrito como un bloque
cortical elevado a favor de dos fallas inversas, elevén-
dose hasta mé4s de 2.000 m por encima de las mayores
alturas de las cuencas (Vegas et al., 1990; Capote et al.,
1990; De Vicente ef al., 1992). En funcién de sus ca-

Regional ~ Residual Ruido blanco
hasta 0,12 0,12-0,45 desde 0,45
292+1,7 82x04

16,128 11,313

Frecuencia (km'™)
Profundidad media (km)

Valor de y en x=0

Tabla L.- Pardmetros utilizados en el disefio del filtro tipo Wiener
para la separacién regional-residual.
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racterfsticas estructurales, litolégicas y metamérficas,
en el basamento del Sistema Central se han definido
tres dominios (Bellido et a/l., 1981; Capote y Ferndndez
Casals, 1981): a) un dominio oriental situado al este de
la Zona de Cizalla de Berzosa-Riaza (ZCBR) caracteri-
zado por el predominio de rocas ordovicicas afectadas
por un metamorfismo de bajo grado; b) un dominio cen-
tral donde dominan las rocas con metamorfismo de alto
grado, y ¢) un dominio occidental formado por exten-
sos afloramientos de granitoides tardihercinicos, do-
minantes sobre las rocas metamérficas (Fig. 1). Las eta-
pas de deformacidn alpinas dan lugar a la formacién de
bloques limitados por fallas inversas paralelas o subpa-
ralelas a la cadena. Parte de estas estructuras corres-
ponden a estructuras generadas durante las fases de de-
formacidn hercinicas y tardihercinicas, reactivadas
posteriormente. Asociados a estas fallas, se forman en
la cobertera mesozoico-terciaria, pliegues de propaga-
cién con basamento implicado observables fundamen-
talmente en los bordes de la zona centro-oriental del
Sistema Central (Sdnchez Serrano er al, 1993; De Vi-
cente et al., 1996, Gémez Ortiz, 2001). En ellos, asf
como en algunas depresiones intramontafiosas corres-
pondientes a bloques hundidos, han quedado preserva-
dos los sedimentos mesozoicos y paledgenos. El relle-
no sedimentario de las Cuencas del Duero y del Tajo
indica que la deformacién compresiva alpina se inicia
en el Eoceno y que la formacién del Sistema Central
ocurre fundamentalmente en el Mioceno Medio-Supe-
rior (Etapa Guadarrama) (De Vicente et al., 1994;
1996).

Los datos sfsmicos muestran que la corteza de la
zona del centro peninsular estd caracterizada por la pre-
sencia de tres capas. La capa mds superficial, constitui-
da por la corteza superior, tiene un espesor de unos 14
km, la corteza media llega a los 21-23 km de profundi-
dad, y la corteza inferior tiene un espesor medio de 9
km (e. g. ILIHA DSS Group, 1993). Segin algunos au-
tores, la corteza superior presenta en su base una capa
de baja velocidad que se extiende entre los 7y 11 km
(Banda et al., 1981; Surifiach y Vegas, 1988). El espe-
sor de la corteza oscila entre 28 y 31 km (Payo, 1970;
Banda eral., 1981; Surifiach y Vegas, 1988; Diaz et a/,
1993; ILTHA DSS Group, 1993, entre otros). Bajo el
Sistema Central, el Moho descenderia a 34 km produ-
ciéndose un engrosamiento de la corteza (Surifiach y
Vegas, 1988; ILIHA DSS Group, 1993). EI engrosa-
miento cortical en el centro de la Peninsula ha sido su-
gerido a partir de los datos gravimétricos por Cadavid
(1977) y mediante modelos gravimétricos (Tejero et al.,
1996).

Ademds de los modelos sismicos de alcance corti-
cal, existen otros datos geofisicos en las Cuencas del
Duero y del Tajo. Perfiles sismicos de reflexién asf
como datos gravimétricos y magnéticos, indican la
existencia de un depocentro en la Cuenca del Tajo
(Querol, 1989), donde los sedimentos alcanzan més de
3.000 m de espesor. Datos magnéticos sefialan también
la presencia de un depocentro en la Cuenca del Duero,
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Figura 1.- Principales unidades tecténicas de la Peninsula Ibérica y mapa geolégico de sintesis del drea de estudio. SC: Sistema Central; IC:
Cordillera Ibérica; CD: Cuenca del Duero; CT: Cuenca del Tajo; PI: Pirineos; MI: Macizo Ibérico; BE: Béticas.

situado préximo al limite con el Sistema Central (Ae-
roservice, 1967).

"Mapa de anomalias de Bouguer observado

Los datos utilizados para la elaboracién del Mapa
de anomalias de Bouguer proceden de un levantamien-
to gravimétrico propio y de datos del Instituto Geogra-
fico Nacional (Mezcua et al., 1996). El levantamiento
gravimétrico propio se extiende desde las provincias de
Valladolid y Soria hasta las de Madrid y Cuenca, cu-
briendo un 4rea de 23.657 km? donde han sido medidas
2.892 estaciones, con una densidad de 0,12 estaciones
por km?. La totalidad de las medidas se ha realizado

con un gravimetro Lacoste & Romberg, modelo G n°
953, que proporciona una precisién de = 0.01 mGal,
con una deriva inferior a =1 mGal al mes. La altimetria
de las estaciones se ha determinado mediante la utiliza-
cién de un altimetro barométrico Pauling, modelo MD-
5, minimizando la deriva instrumental debida a varia-
ciones de presién y temperatura apoyando los recorri-
dos sobre vértices geodésicos. En cada estacién se han
aplicado las correcciones cldsicas de este tipo de estu-
dios. La gravedad tedrica se ha determinado mediante
la férmula del World Geodetic System de 1984, y se
han considerado tanto las variaciones luni-solares como
el efecto del peso de la columna de aire. Ademads de las
reducciones de aire libre y de Bouguer, la correccién
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Figura 2.- Mapa de anomalias de Bouguer de la zona del centro peninsular. Intervalo de las curvas de isoanémalas 5 mGal. Coordenadas UTM
en metros, huso 30. El recuadro representa la zona con datos gravimétricos de los autores. A y B indican la situacién de los dos gradientes principa-

les.

topografica de cada estacién se ha realizado hasta 167
km obteniéndose la anomalia de Bouguer completa.

Estos datos se han orlado hasta un drea total de
99.225 km? con datos del I.G.N. (Mezcua et al., 1996),
con lo cual la superficie cubierta excede la longitud de
onda del descenso del Moho bajo el Sistema Central
(Surifiach y Vegas, 1988). La comparaci6n entre los va-
lores de anomalia de Bouguer obtenidos en el levanta-
miento antes descrito con los del I.G.N. para una serie
de 469 estaciones comunes ha revelado que el error
medio cuadritico entre ambos conjuntos de datos es de
+ 0.88 mGal, lo que supone una congruencia de ambos
grupos de datos y permite su integracién e interpre-
tacién conjunta sin diferencias significativas para un
estudio gravimétrico regional. Para la correccién de
Bouguer se ha utilizado una densidad de reduccién
de 2,67 g/cm3. Los datos se han interpolado median-
te el método del kriging a una malla de 3.000 m de
espaciado.

El mapa de anomalfas de Bouguer obtenido (Fig. 2)
presenta un minimo relativo de gran longitud de onda
en la zona central de la Peninsula, donde los valores de
la anomalia descienden por debajo de —140 mGal al
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norie de Madrid. Deniro del minimo relativo existen
minimos de menor longitud de onda que estdn asocia-
dos a las zonas de mdximo espesor de sedimentos en
las cuencas terciarias (Querol, 1989; Aeroservice,
1967). Estos minimos estdn limitados por fuertes gra-
dientes de direccién NE-SO (A y B en figura 2), entre
los que queda definido un mdximo relativo asociado al
Sistema Central. Estos gradientes corresponden a las
dos fallas inversas de cardcter cortical que limitan la
cadena. Dentro del mdximo relativo se pueden diferen-
ciar una zona oriental caracterizada por mdximos rela-
tivos de orientacién N-S y E-O, relacionados con los
afloramientos de rocas metamérficas de grado bajo del
dominio oriental. En esta zona oriental, el madximo re-
lativo mds occidental estd limitado por un gradiente N-
S, asociado a la Zona de Cizalla Berzosa-Riaza Valores
mds negativos dominan en la zona central, coincidien-
do con el dominio central del basamento hercinico. El
minimo relativo, situado en la zona meridional, enlaza
con el minimo de la Cuenca del Tajo reflejando la su-
perposicién del efecto del granito de La Cabrera y el
relleno sedimentario. El valor de la anomalia sube por
encima de —80 mGal en la zona occidental, correspon-
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Figura 3.- Grifico donde se representa el logaritmo neperiano del
espectro de potencia del mapa de anomalfas de Bouguer de la figura 2
frente a la frecuencia. Los tres dominios diferenciados, A, B y C, co-
rresponden a las fuentes regional, residual y ruido blanco respectiva-
mente.

diendo con los extensos afloramientos de granitoides
de la zona occidental de la cadena.

Establecimiento de la profundidad de las
principales discontinuidades de densidad corticales

En el dominio de las frecuencias, el cdlculo del es-
pectro de potencia de los datos de anomalias de campos
. potenciales permite discriminar las fuentes regional y
residual y, ademds, aproximar las profundidades medias
de los horizontes que contienen las fuentes de distinta
forma, tamafio y densidad que generan las anomalias
(Spector y Grant, 1970; Treitel et al., 1971, entre otros).
Mediante la aplicacién de la transformada de Fourier
discreta, los datos de anomalia de Bouguer pueden re-
presentarse por dos series de Fourier bidimensionales
en las que estdn reflejadas las diferentes frecuencias y
amplitudes que caracterizan las anomalias. Represen-
tando en un grafico el logaritmo neperiano del espectro
de potencia respecto a la frecuencia se pueden definir
distintos dominios; caracterizados por un-intervalo de
frecuencias, a los que se puede ajustar un segmento li-
neal. La pendiente de estos segmentosésté relacionada
con una profundidad media que corresponde a aquella a
la que se encuentran las fuentes que generan dichas
anomalias. '

La estimacién del espectro de potencia puede hacer-
se por distintas técnicas, siendo la més tradicional la de
la obtencién del periodograma (Spector y Grant, 1970;
Syberg, 1972; Bechtel et al., 1987, entre otros). Esta
consiste en determinar el espectro de potencia de una
sefial geofisica la cual ha sido prolongada artificialmen-
te mas alld del drea de interés para evitar efectos de
borde, ya sea mediante la repeticién periddica de la
misma sefial o mediante valores de cero. Estimaciones
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més robustas del espectro de potencia son las obtenidas
mediante el método de mdxima entropia (Lowry y Smi-
th, 1994) o el del multitaper (Thomson, 1982; McKen-
zie y Fairhead, 1997). Este tltimo presenta la ventaja
de reducir la varianza del espectro de potencia median-
te el promedio de varias estimaciones espectrales deter-
minadas de forma independiente. Dicha estimacién se
efectda mediante la aplicacién al conjunto de los datos
de unas funciones ventana de cuyo tamafio va a depen-
der la resolucién de la estimacion espectral. Estas fun-
ciones ventana (tapers) son ortogonales entre si y su
combinacién permite obtener un espectro de potencia
con un menor nivel de ruido que otro tipo de estimacio-
nes. Este dltimo método se ha aplicado al andlisis de
los datos de anomalfa de Bouguer del centro de la Pe-
ninsula Ibérica.

En la figura 3 se ha representado el logaritmo nepe-
riano del espectro de potencia calculado para el mapa
de la figura 2 respecto a la frecuencia. Al realizarse el
andlisis sobre un conjunto de datos bidimensionales, ha
sido necesario transformar el espectro de potencia bidi-
mensional en un espectro radial para su representacién
en una dimensién. Esta operacién se ha llevado a cabo
promediando los valores mediante circulos concéntri-
cos con un origen comin (Mishra y Naidu, 1974; Dimi-
triadis ez al., 1987, Tselentis et al., 1988). En el gréfico
(Fig. 3) se pueden definir tres dominios de frecuen-
cia a los que se han ajustado mediante minimos cua-
drados dos segmentos lineales. El primer dominio,
dominio A, comprende el intervalo de frecuencias
entre 0 y 0,12 ciclos/km, siendo la profundidad pro-
medio estimada de 29,2x1,7 km. El segundo domi-
nio, dominio B, estd definido por frecuencias de
0,12 a 0,45 ciclos/km, con una profundidad media
de la fuente de 8,2+0,4 km. La cola del espectro consti-
tuye un espectro de ruido blanco.

Las profundidades obtenidas estdn relacionadas con
Iimites definidos en los modelos sismicos de corteza.
La discontinuidad situada a una profundidad de 29,2
km representa la discontinuidad del Moho, ya que,
como hemos mencionado, los modelos sismicos mues-
tran que la profundidad media del l{mite corteza-manto
en el centro de la Peninsula Ibérica se encuentra entre
28 y 31 km. El horizonte definido por una profundidad
media de 8,2 km se sitda en la corteza superior y puede
estar relacionado con el limite superior de la capa de
baja velocidad propuesta dentro de la corteza superior
(Banda-et al., 1981; Surifiach y Vegas, 1988).

Mapas regional y residual

Para separar de una forma més precisa la contribu-
cién de cada fuente se ha procedido a disefiar un filtro
de tipo Wiener (Wiener, 1949; Gupta y Ramani, 1980;
Pawlowski, 1994). En este tipo de filtro, los pardmetros
se definen a partir de las pendientes de las rectas ajusta-
das correspondientes a la fuente regional y residual, as{
como por los valores de corte de dichas rectas con el eje
de ordenadas y los intervalos de frecuencia para cada
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Figura 4.- Mapa de anomalia de Bouguer regional obtenido mediante la aplicacién al mapa de anomalia de Bouguer observada de un filtro de
tipo Wiener especifico, disefiado a partir de los datos del andlisis espectral de la figura 3. Intervalo de las curvas de isoanémalas 5 mGal. Coordena-

das UTM en metros, huso 30.

fuente (Tabla I). En las figuras 4 y 5 estdn representa-
dos los mapas de anomalia regional y de anomalia resi-
dual obtenidos. El mapa de anomalia regional (Fig. 4),
asociado a la discontinuidad corteza-manto, estd carac-
terizado por un minimo relativo cuyo eje tiene una
orientacién media N 150° E. Los valores de la anoma-
lfa se encuentran entre -28 y -56 mGal, situdndose es-
tos tltimos en el drea de Madrid.

El mapa de anomalias residuales (Fig. 5) se ha obte-
nido mediante la sustraccién del mapa de anomalia regio-
nal descrito al mapa de anomalfa de Bouguer observada y
refleja fundamentalmente las variaciones de densidad
existentes en la corteza superior. La distribucién de las
anomalias en el mapa residual es similar a la distribucién
de las mismas en el mapa de anomalias observado, desta-
cando los fuertes gradientes que, como se describird
posteriormente, corresponden a las fallas del borde sep-
tentrional y meridional del Sistema Central.
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Modelo tridimensional de profundidades del Moho

La inversién de la anomalfa regional (Fig. 4) del
dominio de frecuencias al dominio espacial proporcio-
na la geometria de la discontinuidad de densidad que
causa esa anomalfa. La inversién se ha realizado me-
diante el método iterativo de Oldenburg (1974) que per-
mite obtener la topograffa de la interfase que genera
una anomalia determinada a partir de la ecuacidn des-
crita por Parker (1973). Para ello, es necesario conocer
la profundidad media a la que se encuentra la interfase
que genera la anomalfa y el contraste de densidades
entre los materiales que separan dicha interfase. Segin
Parker (1973), existe una relacién entre la transforma-
da de Fourier de la anomalfa gravimétrica y la suma de
transformadas de Fourier de la topografia que causa di-
cha anomalia. El proceso es iterativo, de manera que se
calcula la topografia que producirfa la anomalia de
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Figura 5.- Mapa de anomalfas residuales obtenido mediante Ola resta al mapa de anomalia de Bouguer observada del mapa de anomalia de
regional de la figura 4. Intervalo de las curvas de isoan6malas 5 mGal. Coordenadas UTM en metros, huso 30.

Bouguer para el primer término de la serie, y con esa
topograffa se calcula la anomalfa de Bouguer para el
siguiente término de la serie, y as{ sucesivamente hasta
llegar a un nimero méximo de iteraciones o bien hasta
alcanzar un criterio de convergencia. Una vez obtenida
una topografia para la interfase, es conveniente calcular
la anomalfa producida por ella para comprobar que se
ajusta bien a la anomalfa observada utilizada como dato
de entrada en el proceso iterativo.

Los resultados obtenidos previamente nos permiten
- utilizar como profundidad de referencia la profundidad
media calculada con el anélisis espectral, 29,2 km, va-
lor que se encuentra dentro de las profundidades esti-
madas mediante perfiles sismicos de refraccién (Banda
et al., 1981; Surifiach y Vegas, 1988; ILIHA DSS
Group, 1993). A partir de las velocidades de las ondas
P calculadas para las distintas capas corticales (Banda
et al., 1981; Surifiach y Vegas, 1988; ILIHA DSS
Group, 1993) se han estimado las densidades de estas
capas (Nafe y Drake, 1957; Wollard, 1975; Barton,
1986). Los valores de densidad para los distintos nive-
les de corteza descritos se muestran en la Tabla II. Pues-
to que los datos de sfsmica no proporcionan valores
tnicos de densidad sino un intervalo de valores de la

misma, se ha optado por adoptar un valor intermedio
para el intervalo de contraste de densidad manto-corte-
za, siendo éste de 0,44 g/cm?.

La figura 6 representa el mapa de profundidades
para el limite corteza-manto calculado a partir del con-
traste de densidad y la profundidad media del Moho
mencionados previamente, junto con las caracteristicas
del proceso de inversién. La geometria de la superficie
del Moho que se observa en el modelo de profundida-
des (Fig. 6) presenta un descenso de la superficie regio-
nal desde 28,3 km (extremos NO y SE) hasta casi 30
km (zona norte de Madrid). La depresién tiene una li-
gera orientacién NO-SE y representa la existencia de
un pequefio engrosamiento, aproximadamente 1,5 km,
de la corteza en la zona central del Sistema Central. En
la parte inferior de la figura se presenta el mapa de ano-
malfa de Bouguer tedrica generada por dicha superfi-
cie, asi como el mapa que muestra la diferencia entre
dicha anomalia teérica y la anomalfa de Bouguer regio-
nal utilizada como dato de partida en el proceso de in-
versién, Como se observa, el grado de error es muy pe-
queilo, oscilando entre -2 y +2 mGal, lo que supone un
buen grado de ajuste entre la solucién propuesta y los
datos de entrada.

Rev.Soc.Geol. Espaiia, 16(1-2), 2003
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MAPA DE PROFUNDIDADES DE LA FUENTE REGIONAL
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Figura 6.- Modelo tridimensional de profundidades del Moho obtenido mediante la aplicacién del método iterativo de inversién de datos
gravimétricos de Oldenburg (1974) al mapa de anomalia de Bouguer regional de la figura 4. Intervalo de isobatas 0,5 Km. Coordenadas UTM en
metros, huso 30.
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El resultado muestra un descenso del Moho menor
que el propuesto a partir de datos sismicos (Surifiach y
Vegas, 1988; ILIHA DSS Group, 1993) y localizado en
la zona central.

Modelos gravimétricos en 2+1/2D

La geometria del Moho obtenida a partir del andlisis
espectral, los datos geolégicos propios y publicados
(Fig.1) y los datos geofisicos existentes, han sido inte-
grados en unos modelos de densidades que han servido
de punto de partida para ajustar tres perfiles gravimé-
tricos. Los modelos se han realizado segtin dos trans-
versales a la zona central y centro-oriental del Sistema
Central y segiin una seccién longitudinal a la misma
(Fig. 7). En este 4rea se disponia de un mayor nimero
de datos geoldgicos propios y se encuentra dentro del
levantamiento gravimétrico realizado.

Puesto que la densidad de los materiales es un para-
metro fundamental a la hora de la elaboracién de mode-
los gravimétricos correctos, se han obtenido valores de
densidades procedentes tanto de muestras de campo de
superficie como de datos procedentes de sondeos. En
cuanto a las muestras de superficie, se han recogido y
analizado un total de 101 muestras en las que se ha in-
tentado que estuvieran presentes todas las litologfas re-
presentativas de la geologfa del 4rea de estudio, abar-
cando materiales metamoérficos y pluténicos preherci-
nicos y hercinicos, materiales sedimentarios
mesozoicos (Tridsico, Jurdsico y Cretdcico) asi como
terciarios (Paledgeno). El método empleado ha sido el
especificado en la normativa de Rocas Ornamentales
UNE-22-182-85, y que se basa en la determinacién
precisa del peso de la muestra de roca y su volumen.
Respecto a los datos de sondeos, se han utilizado tres
sondeos que contaban con registro de density-log: son-
deo de Baides-1 (SHELL, 1983), situado en la zona
noreste de la Cuenca del Tajo y los sondeos de Olmos y
La Seca (ITGE, 1990) en la Cuenca del Duero. Mien-
tras que en el sondeo de Baides-1 se atraviesan materia-
les cretdcicos y tridsicos, hasta llegar a un basamento
de tipo granitico a 854 m de profundidad, los sondeos
de Olmos y La Seca atraviesan tinicamente materiales
nedgenos, paledgenos'y cretdcicos y alcanzan un basa-
mento de tipo metamdérfico a profundidades de 1.200 m
y 1.590 m respectivamente. La localizacién tanto de las
muestras de campo como de los sondeos se indica en la

Velocidad (km/s) Densidad (g/cm’)

2-4,5 2-2,49 Sedimentos
5,5-6 2,65-2,71 Basamento

6-6,4 2,71-2,81 Corteza superior
6,2-6,8 2,77-2,96 Corteza media
6,8-7,1 2,90-3,03 Corteza inferior
8,0-8,3 3,30-3,46 Manto

Tabla II.- Valores de densidad para las distintas unidades de los
modelos corticales propuestos obtenidos mediante la relacién entre ve-
locidad de ondas P y densidad (Nafe y Drake, 1957, Wollard, 1975;
Barton, 1986).
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Figura 7.- Esquema geoldgico donde se muestra la localizacién de
los puntos donde se han recogido muestras de roca para la determina-

-ci6én de densidades (circulos negros) asi como los tres sondeos de los

que se disponia de registro de density log (cuadrados negros). Se indica
también la posicién de los tres modelos gravimétricos realizados.

figura 7. Por dltimo, la densidad de los niveles profun-
dos de la corteza se ha determinado a partir de la rela-
ci6n ya comentada de la velocidad de las ondas P y la
densidad. Todos los valores de densidad medios utili-
zados en los modelos gravimétricos estdn recogidos en
la Tabla III.

El proceso de modelizacién se ha llevado a cabo me-
diante el programa GM-SYS 2.03p (1992) de Geosoft. En
la figura 7 se muestra la localizacién de los modelos rea-
lizados. En la figura correspondiente a cada modelo se ha
representado, de arriba abajo (Fig. 8): curva de anomalia
de Bouguer tedrica y observada, modelo de densidades
ajustado y un corte geolégico esquematico.

Modelo 1-1°

Se extiende desde la Cuenca del Duero hasta la zona
central de la Cuenca del Tajo, a través del Macizo de
Sepiilveda (Fig. 8). La curva de anomalia de Bouguer
observada presenta una médximo relativo de gran longi-
tud de onda limitado al NO y SE por dos minimos rela-
tivos, que alcanzan valores de —102 mGal (NO) y -115
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mGal (SE). Dentro del mdximo relativo se observa la
existencia de minimos y méximos relativos de menos
longitud de onda.

En el ajuste del modelo se ha introducido la geome-
trfa de la discontinuidad del Moho obtenida mediante
la inversién del mapa de anomalia de Bouguer regional.
En esta transversal el descenso del Moho solo alcanza
los 500 m. La distribucién de las anomalfas coincide
con las grandes unidades estructurales de la zona. Los
minimos relativos se corresponden con las cuencas del
Duero y del Tajo y el mdximo relativo con el Sistema
Central. Los maximos espesores de sedimentos tercia-
rios en las zonas adyacentes al Sistema Central justifi-
can estos minimos relativos. Tanto en la cuenca del
Duero como en la del Tajo, el espesor de los sedimen-
tos paledgenos (cuerpo de densidad 2,40 g/cm?®) mds el
espesor de los sedimentos nedgenos (cuerpo de densi-
dad 2,15 g/cm?) alcanza un total de 2.500 m. Bajo estos
cuerpos se encuentran otros dos de densidades 2,65 g/
cm® y 2,78 g/em® correspondientes a los materiales
mesozoicos de la cobertera y al basamento. En funcién
de los datos de densidades (Tabla III) el basamento estd
constituido fundamentalmente por rocas metamoérficas
densas, como las pizarras. Estas litologfas concuerdan
con los datos de sondeos y con las deducidas mediante
datos de sismica de reflexién (Querol, 1989) en la cuen-
ca del Tajo. En ambas cuencas, el limite cobertera-ba-
samento asciende hacia el interior de las mismas. Esta
geometria necesaria para alcanzar el ajuste, también ha
sido puesta en evidencia en la cuenca del Tajo mediante
datos sfsmicos (Querol, 1989). En la cuenca del Duero
el ascenso se justifica con los datos del sondeo de Don
Juan (ITGE, 1990), el cual alcanza una profundidad de
1.483 metros.

Los fuertes gradientes que delimitan el méximo re-
lativo se justifican en gran parte por el contraste de den-
sidad entre el basamento y los sedimentos terciarios.
Ambos gradientes seflalan la posicién de las fallas que
delimitan el Sistema Central. En conjunto, la cadena
representa un bloque cortical elevado a favor de dos fa-
llas inversas de gran dngulo. En el modelo, sus buza-
mientos son de unos 45° y se observa que dichos valo-
res tienden a disminuir en zonas préximas a la superfi-
cie topogréfica. El mdximo relativo del Sistema Central
presenta una suave pendiente hacia el sureste. El ajuste
entre 1a anomalfa observada y la teérica se ha consegui-
do considerando la existencia de un cuerpo de densidad
2,68 g/cm? superpuesto sobre un cuerpo de densidad
2,78 g/cm?® entre el PK. 80 y el 110 del perfil. Estos
cuerpos representan un basamento formado por rocas
metamorficas de grado bajo (2,78 gr/cm?®) y un basa-
mento formado por rocas nefsicas (2,68 g/cm?®) afloran-
tes en ese drea. Este cambio se produce cerca del borde
noroeste, y aunque en esa zona existen afloramientos
de rocas sedimentarias y mesozoicas, debido a su esca-
sa potencia no deben contribuir decisivamente al valor
de la anomalfa. La superficie que delimita ambos cuer-
pos tiene un buzamiento muy bajo: aproximadamente
10°. El minimo situado en la parte sureste del maximo
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relativo correspondiente al Sistema Central (PK. 145
del perfil), estd relacionado con un cuerpo granitico
aflorante, el granito de la Cabrera, representado por un
cuerpo de densidad 2,62 g/cm?. Adyacente a este mini-
mo se encuentra un maximo relativo que estd asociado
al afloramiento de esquistos, pizarras y cuarcitas de la
zona oriental del Sistema Central (PK. 150 a 165
aproximadamente). Un cuerpo de densidad 2,78 g/cm?3,
densidad asignada a estas litologfas, justifica esta ano-
malia. Por dltimo, el minimo relativo situado en la zona
central del perfil (PK. 125) se ha ajustado mediante un
cuerpo de baja densidad, 2,62 g/cm?, probablemente un
cuerpo granitico no aflorante.

Las fuentes superficiales y la geometria del Moho
no justificaban adecuadamente el perfil gravimétrico.
Para mejorar el modelo ha sido necesario considerar la
existencia de un cuerpo de densidad 2,78 g/cm?bajo el
basamento, cuerpo cuyo limite inferior coincide con el
limite corteza superior-corteza media. Sus limites pre-
sentan una forma arqueada e introduce variaciones de
espesor en el cuerpo inferior, correspondiente a la cor-
teza media.

El error total del modelo es de un 1,96 % y se con-
centra en gran parte en el extremo NO. Aunque se ensa-
yaron distintas soluciones no se consignié mejorar el
ajuste sin introducir cuerpos dificilmente explicables
desde el punto de vista geoldgico. Por ello se ha optado
por no incluirlas en el modelo final.

Modelo 2-2’

La curva de anomalia de Bouguer muestra también
dos minimos relativos correspondiendo a los depocen-
tros de las cuencas terciarias, pero entre ellos aparece
una zona constituida por maximos y minimos relativos
de menor longitud de onda sin que haya una tendencia
general de la curva a aumentar o disminuir de valor des-
de el NO al SE (Fig. 8).

El Moho desciende unos 500 m bajo la parte central
de la cadena. De manera similar al modelo anterior los
minimos relativos se justifican mediante el contraste
entre materiales de baja densidad, 2,15 g/cm3y 2,40 g/
cm’, con materiales de densidad 2,78 g/cm?®. Los prime-
ros corresponden al relleno de materiales terciarios de
las cuencas y el dltimo a un basamento de tipo pizarro-
so cuya presencia se justifica mediante el sondeo de La
Seca. En ambos minimos relativos, se obtiene un buen
ajuste mediante espesores de sedimentos de unos 2.800 m.
Sin embargo, mientras el fuerte gradiente del minimo si-
tuado al noroeste precisa de un contraste de densidad con
un cuerpo de 2,78 g/cm?, el situado al sureste, de menor
magnitud, se justifica bien con el contraste respecto a un
cuerpo de densidad 2,66 g/cm?, valor que corresponde a
las rocas pluténicas que afloran en dicha zona.

El fuerte gradiente que limita el minimo relativo del
extremo noroeste del modelo da paso hacia el sureste a
un méximo relativo causado por el afloramiento de ma-
teriales mds densos del macizo de Nieva. Hacia el su-
reste, este maximo muestra un descenso hacia un mini-
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Figura 8.- Modelos gravimétricos en 2+1/2D realizados para la zona de estudio. En cada modelo se indican las densidades correspondientes a

cada cuerpo (ver Tabla III). Por razones de célculo, en los cuerpos situados por encima de la cota topogréfica cero se ha utilizado el contraste con la

densidad de reduccién (2,67 glcm?).
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Unidad Densidad (g/cm?)
Nedgeno (arcillas y arenas) 2,15
g Paledgeno (yesos, arenas, arcillas, conglomerados) 2,40
L Creticico (62,5% dolomias, 37,5% arenas) 2,65
S Jurisico (calizas) 2,71
O Triasico 2,65
Leucogranitos 2,64
Adamellitas 2,66
o~ Leuconeises 2,66
E Neises 2,68
E Pizarras 2,74
@ Cuarcitas 2,68
R Esquistos 2,78
Corteza superior 2,78
Corteza media 2,82
Corteza inferior 2,90
Manto 3,30

Tabla IIL.- Valores medios de densidad utilizados en la elaboracién
de los modelos gravimétricos

mo relativo de mayor longitud de onda que él y que pre-
senta un buen ajuste mediante un cuerpo de densidad
2,15 g/em? que corresponde al relleno de materiales ter-
ciarios de la cuenca de Cantalejo. Aquf, el espesor de
sedimentos estd controlado por unos sondeos de agua, y
el minimo relativo muestra a su vez un méximo super-
puesto coincidiendo con el afloramiento nuevamente de
materiales densos, en este caso de 2,66 g/cm?, que ates-
tiguan el cambio en la naturaleza del basamento respec-
to al existente bajo la cuenca del Duero y que aparecia
en el sondeo de La Seca. Este cambio de basamento pre-
senta un buen ajuste en el modelo mediante una super-
ficie de alto buzamiento que en profundidad se hace
mas tendida hasta alcanzar los 20° aproximadamente, y
que superpondria materiales de densidad 2,66 g/cm®
sobre otros de densidad 2,78 g/cm?.

Los méximos y minimos relativos del interior de la
cadena que se observan hasta el borde sur de la misma
pueden ajustarse mediante una serie de cuerpos, de den-
sidades 2,64 g/cm?, 2,66 g/lcm® y 2,68 g/cm?, que repre-
sentan las variaciones de basamento observadas en su-
perficie entre materiales de tipo nefsico y distintos ti-
pos de rocas plutdnicas.

Este modelo tiene un grado de error total de un
1,65% y, como se observa en la figura, la mayor dife-
rencia entre la anomalfa observada y la calculada se
produce en el extremo noroeste del modelo, seguramen-
te debido al efecto de borde producido por el descono-
cimiento de la estructura de la cuenca del Duero mds
all4 del sondeo de La Seca, existiendo también un cier-
to desajuste en la zona del modelo correspondiente al
gradiente del borde sur del Sistema Central. En este
punto, con un espesor de sedimentos estimado a partir
de los datos de los modelos precedentes, se hace nece-
sario aumentar el espesor de los materiales de tipo plu-
ténico que afloran en superficie a medida que nos
aproximamos a la falla del borde sur, de manera que
sean estos materiales, de densidad 2,66 g/cm3, los que
se superpongan a los materiales paleégenos de densi-
dad 2,40 g/cm?. Aun asi, para disminuir el valor de la
anomalfa hasta el rango de valores observado, es preci-
so incluir en el basamento inmediatamente bajo el de-
pocentro, una cufia de materiales de baja densidad de
las mismas caracteristicas que los antes mencionados
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(2,66 g/cm3) y que habria quedado en el labio hundido
de la falla inversa que constituye el borde meridional
del Sistema Central.

Modelo 3-3~

El modelo (Fig. 8) es longitudinal a la direccién ge-
neral del Sistema Central en el drea de estudio. La cur-
va de anomalia de Bouguer muestra una geometria sen-
cilla, con valores de alrededor de —-80 mGal en los ex-
tremos disminuyendo hacia el centro del modelo hasta
aproximadamente los —60 mGal. Sobre esta geometria
sencilla existen sobreimpuestos una serie de minimos y
maéaximos relativos. El mds importante de ellos es el
méximo relativo situado cerca del extremo oriental, y
que presenta un buen ajuste considerando un cuerpo de
densidad alta, 2,78 g/cm?® e importante espesor. El resto
de médximos y minimos relativos son de menor magni-
tud y se encuentran distribuidos a lo largo de la curva
de anomalia.

Como en los casos anteriores, el proceso de modeli-
zacién se ha iniciado introduciendo la geometria del
Moho deducida en el apartado anterior, que muestra
una disminucién de la profundidad del mismo de unos
500 metros hacia la zona central del modelo. Por lo tan-
to, esta depresion aparece tanto en los modelos trans-
versales a la estructura alpina como en los longitudina-
les, hecho que ya se observaba en los mapas que refle-
jaban la geometrfa de esta discontinuidad obtenidos a
partir del andlisis espectral.

Este modelo sélo atraviesa una pequefia cuenca ter-
ciaria en el kilometro 25 del perfil, la depresién de
Campoazalvaro, por lo que las anomalias de menor lon-
gitud de onda estdn relacionadas con heterogeneidades
de densidad en el basamento y, por lo tanto, asociadas
fundamentalmente a la estructura hercinica y tardiher-
cinica. En el proceso de modelizacién se ha logrado un
buen grado de ajuste considerando la existencia de
cuerpos de baja densidad en su mitad occidental, de
2,66 g/cm?, justificados por los materiales de tipo gra-
nitico que se observan en superficie. Estos cuerpos en
la parte central del modelo pasan a ser de mayor densi-
dad, 2,68 g/cm?®, como corresponde a los ortoneises que
son las rocas predominantes en ese sector, y por tltimo
cuerpos de mayor densidad, desde 2,72 hasta 2,78 g/
cm? justificados por la presencia de materiales meta-
moérficos densos en la parte oriental del Sistema Cen-
tral. En el extremo més oriental, empiezan a aparecer
algunos pequefios cuerpos de densidad 2,65 y 2,40 g/
cm? que corresponden a los materiales sedimentarios de
la Cordillera Ibérica.

Sobre estos tres grandes dominios de cuerpos de
basamento se intercalan algunos cuerpos de menor ta-
mafio que son los responsables de los maximos y mini-
mos relativos sobreimpuestos, como es el caso de dos
cuerpos de baja densidad: uno de ellos aflora en super-
ficie pero su extensién es muy reducida (PK. 60 del per-
fil aproximadamente) y corresponde a la adamellita de
La Granja cuya densidad es de 2,65 g/cm?. El otro cuer-
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po, de mucha mayor extensién pero que no llega a aflo-
rar en este corte, estd constituido por los materiales
pluténicos detectados también en el modelo anterior y
en el que llegaban en alguna zona a aflorar, y cuya den-
sidad es de 2,62 g/cm?®.

La geometrfa mds compleja es la que se aprecia
en el tercio oriental del modelo, donde se suceden va-
rios cuerpos cuya densidad aumenta hacia el este y que
quedan justificados por la presencia de estructuras de
tipo falla listrica asociados con la Zona de Cizalla de
Berzosa.

En cuanto a la estructura general de la corteza,
presenta algunos rasgos interesantes. Por un lado, el li-
mite basamento-corteza superior no presenta un abom-
bamiento como en los modelos anteriores, sino que se
muestra con una geometria bastante horizontal a lo lar-
go de todo el modelo, y a una profundidad constante
de unos 10 km. Por otro lado, la curva de anomalia
presenta exactamente el mismo valor en ambos ex-
tremos del modelo. Sin embargo, la zona oriental
estd constituida por cuerpos mucho menos densos
que los del extremo oriental (2,66 g/cm?® por 2,78 g/
cm? respectivamente). Esto darfa lugar a un valor de
anomalia de Bouguer mucho mds bajo en la zona
occidental que en la oriental, hecho que no se obser-
va, lo que indica que debe haber una variacién en
profundidad de la densidad de los materiales de la cor-
teza.

Para obtener un buen grado de ajuste en el modelo y
conseguir que la anomalia de Bouguer muestre un as-
censo hacia un médximo relativo en su extremo oriental,
se hace necesario aumentar la densidad de la corteza
superior hasta el mismo valor de la corteza media, 2,85
g/cm?. Esto significa un cambio lateral en la estructura
de la corteza en la zona de Gredos, o bien se puede in-
terpretar como el ascenso de la corteza media bajo esta
misma zona.

El grado de error total de este modelo es de un
1,77 %, produciéndose la méxima diferencia entre ano-
malia observada y calculada en su extremo oriental.
Esto puede ser debido al efecto de borde producido por
la estructura de la Cordillera Ibérica que no se ha teni-
do en cuenta en el extremo oriental de este perfil ya que
constituye otro problema geoldgico y geofisico que es-
capa a los objetivos de este artfculo. A partir de esta
falla hacia el este, se ha considerado un basamento algo
menos denso, de 2,72 g/cm?, para justificar el descenso
en el valor de la anomalfa de Bouguer.

Discusion y Conclusiones

El andlisis del mapa de anomalfa de Bouguer del
centro peninsular indica que las fuentes que generan
las anomalfas se pueden agrupar en dos horizontes con
unas profundidades medias de 29,2 km y 8,2 km. El
horizonte mds profundo coincide con la profundidad
calculada mediante datos sfsmicos para la discontinui-
dad del Moho, por lo que en la zona estudiada repre-
senta una discontinuidad de densidad de primer orden.

Si bien los datos gravimétricos coinciden en este dato
con los modelos sismicos, no parece que indiquen la
existencia de un engrosamiento de la corteza del Siste-
ma Central de més de 3 km como se sugiere en los mo-
delos sismicos (Surifiach y Vegas, 1988; ILIHA DSS
Group, 1993). Como sefialan Chakraborty y Agarwal
(1992), uno de los problemas en la separacién residual
y regional basada en el andlisis espectral es la dificultad
para discriminar las longitudes de onda‘largas debidas a
fuentes superficiales, como pueden ser las cuencas se-
dimentarias, de las generadas por fuentes profundas.
Estd claro que la superposicién de los efgctos de la
Cuenca del Duero y de la Cuenca del Tajo puede enmas-
carar la verdadera amplitud de la longitud de onda co-
rrespondiente al Moho. No obstante, en el Mapa de
Anomalias de Bouguer (Fig. 2) el Sistema Central estd
asociado a un maximo relativo cuyos valores més nega-
tivos se sitdan en la parte central, por lo que si existe el
engrosamiento deben existir heterogeneidades dentro
de la corteza que anulan en parte el minimo gravimétri-
co producido por las raices. La modelizacién de un per-
fil longitudinal a la cadena ha permitido hacer una pri-
mera aproximacién al problema. Los resultados indican
que ha sido necesario introducir en el extremo occiden-
tal del modelo, en la parte superior de la corteza un
cuerpo con una densidad similar a la de la corteza me-
dia (Fig. 8). En el caso de que existieran raices, el ajuste
podria requerir la introduccién de un cuerpo todavia
mds denso. Resolver las discrepancias entre estos resul-
tados y los modelos sismicos requiere la adquisicién de
nuevas investigaciones geoffsicas y, en especial, sismi-
cas.

El horizonte o discontinuidad més superficial estd
localizada dentro de la corteza superior y en los mode-
los esta profundidad corresponde a la profundidad me-
dia del basamento heterogéneo que forma el centro pe-
ninsular. Los modelos transversales ponen de relieve
que la anomalia de Bouguer se justifica satisfactoria-
mente considerando que la estructura del Sistema Cen-
tral es un bloque cortical elevado a favor de fallas inver-
sas. El buzamiento de estas fallas estd entre 45° y 50°.
Las fallas afectan claramente a la base de la corteza su-
perior, la cual describe una forma ligeramente arqueada
bajo el Sistema Central, forma que se repite hacia el
centro de las cuencas del Duero y del Tajo. De la estruc-
tura descrita en los modelos, es interesante destacar que
los fuertes gradientes se justifican por el contraste de
densidad de los materiales del basamento y de los sedi-
mentos terciarios y la forma del limite inferior de la
corteza. En el borde noroeste de la cadena, limite con la
Cuenca del Duero, los dos perfiles gravimétricos reali-
zados muestran un fuerte gradiente, que en el perfil 1-1°
enlaza con un méximo relativo que presenta un gradien-
te méds largo y suave hacia el este, mientras que en el
perfil 2-2° el méximo presenta también un fuerte gra-
diente hacia el sureste. La forma de la anomalia ha re-
querido que la geometria de los cuerpos de los modelos
sea diferente. En el modelo 1-1° este mdximo se justifi-
ca mediante la existencia de un cuerpo de densidad 2,68
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g/cm? sobre un cuerpo de densidad 2,78 g/cm?® limitado
por una superficie de bajo buzamiento, mientras que en
el modelo 2-2’ los cuerpos involucrados tienen densi-
dades similares, 2,66 g/cm?y 2,78 g/cm? pero la super-
ficie que los limita presenta un alto buzamiento. Estas
anomalias caracterizan el borde norte de la cadena por
lo que se puede pensar que corresponden al contacto de
dos cuerpos de distinta densidad dentro del basamento

y su forma es debida al buzamiento de la superficie que .

los limita. Esta superficie parece asociada en la zona de
Cantalejo a fallas que limitan cuencas terciarias dentro
de la cadena, por lo que podrfan corresponder a acci-
dentes hercinicos o tardihercinicos reactivados en las
etapas de deformacidn alpinas.

Asf pues, el andlisis espectral de los datos gravimé-
tricos del centro peninsular indica que la corteza del
centro peninsular tiene un espesor medio de 29,2 km y
presenta un descenso del limite corteza-manto de 1,5
km en la zona central del Sistema Central. Los modelos
de densidades que satisfacen los datos gravimétricos
ponen de relieve que la geometria del Moho y del 1imite
corteza media-corteza inferior presenta un descenso
bajo la cadena prolongdndose hacia las zonas de mar-
gen en las Cuencas del Duero y del Tajo. El limite cor-
teza media-corteza superior sufre un ascenso en el Sis-
tema Central adquiriendo una forma arqueada. Las fa-
llas inversas que limitan esta cadena con las cuencas
terciarias adyacentes, los depocentros de dichas cuen-
cas asf como las variaciones en la naturaleza del basa-
mento hercinico son los factores principales causantes
de las anomalias gravimétricas observadas en el Centro
Peninsular.
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