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ABSTRACT

The contribution of asthenosphere diapirs to the exhumation of Orogenic Lherzolites from the mantle to
the Earth’s surface stands as a major issue in the evolution of orogenic belts. Structural and textural data
from the Carratraca massifs of the Ronda peridotites, in the Betic Cordillera of southern Spain, provide
evidence for a narrow mantle diapir that was formed in Early Miocene times. Its development spent 1.1
Ma at an ascent rate of less than 4.5 mm/y. When set in its geological and petrological context, this diapir
documents the injection of hot asthenosphere into older and cooler lithospheric mantle, in response to
the delamination of the thickened lithosphere keel formed during the Mesozoic and Cenozoic convergence
of the African and Iberian plates from Cretaceous times onwards.
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Introducción

El papel del manto subcontinental du-
rante una orogenia sigue siendo un asun-
to crucial de Tectónica de Placas. Las va-
riaciones texturales que tienen los
xenolitos del manto, arrastrados por ba-
saltos muestran que deben existir
gradientes de deformación dentro del
manto subcontinental, pero su pequeño
tamaño y su orientación al azar hacen di-
fícil su interpretación geodinámica
(Mercier y Nicolas, 1975; Nicolas et al.,
1987). Por el contrario, los macizos de
lherzolitas orogénicas, aunque se encuen-
tren parcialmente serpentinizados y afec-
tados por deformaciones corticales, nos
dan la oportunidad de comprobar, con los
métodos de trabajo tradicionales de Geo-
logía Estructural las estructuras de origen
mantélico, ya que representan láminas del
manto subcontinental emplazados en la
corteza (Nicolas, 1989). Actualmente,
está bien establecido que las lherzolitas
orogénicas se encuentran relacionadas
con rifts o zonas de subducción
(Brueckner y Medaris, 2000), si bien per-
manecen sometidos a controversia los
procesos involucrados en su ascenso des-
de las profundidades del manto hasta la
superficie, así como la posible contribu-
ción del diapirismo a la exhumación del
manto litosférico. En este trabajo presen-
tamos las variaciones estructurales y
texturales en los macizos de Carratraca de

las peridotitas de Ronda (Cordilleras
Béticas), que demuestran la existencia de
un diapiro del manto.

Las peridotitas de Ronda (Fig. 1) for-
man láminas alóctonas de unos 2,5 km de
espesor, emplazadas dentro de la corteza
continental (Lundeen, 1978; Tubía y Cue-
vas, 1986). Están formadas por
lherzolitas con menores proporciones de
harzburgitas, dunitas y capas máficas
(Obata, 1980). Con una superficie de
unos 450 km2, repartida en tres macizos

principales y muchos pequeños aflora-
mientos, las peridotitas de Ronda son los
mayores afloramientos del mundo de
lherzolitas orogénicas e incluyen las tres
facies metamórficas de la clasificación de
O’Hara (1967) para las rocas
ultramáficas. Los macizos de Ronda pre-
sentan una zonación metamórfica inversa
(Obata, 1980), difícilmente explicable, de
tal forma que las peridotitas con granate
(P>2500 MPa) están en los niveles es-
tructurales superiores, las peridotitas con

Fig. 1.- A) Localización geográfica de las Cordilleras Béticas. B) Mapa geológico de los princi-
pales afloramientos de peridotitas de Ronda.

Fig. 1.- A) Geographic location of the Betic Cordilleras. B) Geological map of the main outcrops
of the Ronda peridotites.
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plagioclasa (P<1500 MPa), en la posición
inferior de los macizos y las peridotitas
con espinela quedan en el interior
(2500>P>1500 MPa).

Estructura de los macizos de
Carratraca

Los macizos de Carratraca contienen
lherzolitas con espinela recubiertas por
peridotitas con granate, aunque la conser-
vación de agregados de clinopiroxeno-or-
topiroxeno-espinela con microestructura
protogranular en las peridotitas con espi-
nela indicaría que los macizos derivan de
peridotitas con granate antiguas. Las ca-
pas máficas son paralelas a la foliación a
lo largo de los macizos de Carratraca, ex-
cepto en el nivel estructural inferior de la

Sierra de Aguas. Debido a que la oblicuidad
entre la foliación y las capas máficas es ca-
racterística de las facies con plagioclasa en
los macizos de Sierra Alpujata y de Sierra
Bermeja, estas capas máficas marcan pro-
bablemente la transición hacia las peridoti-
tas con plagioclasa subyacentes.

Los macizos de Carratraca incluyen
tres dominios texturales (Esteban, 2003;
Esteban et al., 2004). Predominan las pe-
ridotitas con espinela de microestructura
porfiroclástica, bien foliadas y de tamaño
de grano medio. Dentro de las peridotitas
porfiroclásticas se encuentran cuerpos
lenticulares de lherzolitas granulares de
grano grueso, con enstatita globular > 1
cm.  En el exterior de estos cuerpos lenti-
culares suele existir una débil foliación,
concordante con la foliación de las peri-

dotitas porfiroclásticas. Finalmente, el te-
cho de los macizos presenta una reduc-
ción progresiva del tamaño de grano y un
reforzamiento de la foliación, que genera
milonitas de grano fino. Estas relaciones
implican que las lherzolitas granulares ci-
tadas son el dominio tectónico más anti-
guo de las peridotitas de Ronda, de acuer-
do con las interpretaciones de las mi-
croestructuras granulares en los xenolitos
del manto (Mercier y Nicolas, 1975).

Los dominios miloníticos de Carra-
traca, Sierra Bermeja (Darot y Boudier,
1975) y Sierra Alpujata (Tubía y Cuevas,
1986) contienen frecuentemente una li-
neación mineral definida por grandes gra-
nos de enstatita (5-10 cm de largo, X/Z =
25), estirados por deslizamiento intracris-
talino. Conviene señalar que estos granos
recuperarían tamaños y formas similares
a las enstatitas globulares de grano grue-
so si se invierte el deslizamiento intracris-
talino. Esta observación tiene dos impli-
caciones interesantes: 1) las peridotitas
miloníticas son más modernas que las
granulares de grano grueso y 2) las peri-
dotitas de grano grueso existían en los
dominios porfiroclástico y milonítico an-
tes de la milonitización. Por tanto, nues-
tros resultados completan y modifican las
evoluciones tectónicas que interpretan to-
das las peridotitas granulares de los maci-
zos de Ronda como facies modernas for-
madas a partir de tectonitas con espinela,
y confinadas siempre entre las peridotitas
con espinela y las de plagioclasa (Van der
Wal y Vissers, 1996).

En los macizos de Sierra Alpujata y
Sierra Bermeja, las trayectorias de la fo-
liación son casi paralelas a los límites en-
tre las facies petrológicas (Obata, 1980) o
a los dominios microestructurales (Tubía
y Cuevas, 1986; Van der Wal y Vissers,
1996) y aproximadamente concordantes
con la zona de cizalla extensional que
marca el contacto con la secuencia
metamórfica suprayacente (Balanyá et
al., 1997; Argles et al., 1999). Por el con-
trario, la estructura de las peridotitas de
Carratraca (Fig. 2) se caracteriza por la
oblicuidad entre la foliación y los domi-
nios microestructurales. Esto es especial-
mente evidente en la Sierra de la Robla,
donde las direcciones N-S de la foliación
en el dominio porfiroclástico, están casi a
90º del límite E-O con las milonitas. En la
sección inferior de la mitad oriental de la
Sierra de Aguas, las trayectorias de la fo-
liación divergen de los contactos entre los
dominios microestructurales, pero en un
sentido contrario al de la Sierra de la Ro-
bla. Los dominios miloníticos muestran
foliaciones buzando fuertemente hacia el
Norte, con bandas anostomosadas carac-

Fig. 2.- Mapa estructural de los macizos ultramáficos de Carratraca. Cabe resaltar que las
trayectorias de la foliación muestran una inflexión de sentido contrario en la Sierra de la

Robla y en la Sierra de Aguas.

Fig. 2.- Structural map of the Carratraca ultramafic massifs. Note that the foliation trajectories
display opposite sense of inflections in Sierra de la Robla and in Sierra de Aguas.
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terísticas de una deformación coaxial en
ambos macizos. Debido a que se encuen-
tran modelos estructurales y cinemáticos
similares en la zona de cizalla extensional
de la secuencia metamórfica
suprayacente a las peridotitas (Argles et
al.,  1999), se puede asumir que la
milonitización de las peridotitas se pro-
dujo también en un contexto extensional.

Las reconstrucciones tectónicas,
usando la zona de cizalla extensional bas-
culada como un marcador paleohorizon-
tal, muestran a los dos macizos de Carra-
traca en los flancos opuestos de un domo
con unas paredes inclinadas (Fig. 3). La
zona de foliaciones anostomosadas de las
peridotitas de Sierra de Aguas está de
acuerdo con la localización en la zona de
montera del diapiro. El diapiro tendría
una anchura aproximada de unos 5 km en
su zona central. Su altura es más difícil de
precisar, pero puede estimarse en £ 5 km,
que es la diferencia entre el espesor máxi-
mo (10 km) de los dominios de espinela y
granate en Sierra Bermeja (Obata, 1980)
y el espesor de esos dominios que aflora
en el macizo de Carratraca.

Discusión y conclusiones

Los datos de anisotropía sísmica y la
distribución de xenolitos del manto en el
Macizo Central Francés (Nicolas et al.,
1987), predicen el desarrollo de diapiros
estrechos y verticales bajo rifts continen-

tales. La forma del diapiro de Carratraca
está de acuerdo con estas predicciones
aunque su ascenso (£ 5 km) fue unas diez
veces menor que en un diapiro relaciona-
do con un rift (> 50 km). Esto indica que
el diapiro de Carratraca se detuvo rápida-
mente después de la intrusión de la
astenosfera, debido probablemente a un
aislamiento térmico deficiente. Esta evo-
lución también concuerda con la escasez
de rocas ígneas máficas en las Cordilleras
Béticas debido a que un manto ascenden-
te que no está térmicamente aislado se
enfría rápidamente y, por lo tanto, apenas
se funde. Las tasas de enfriamiento cal-
culadas en las rocas metamórficas cir-
cundantes varían entre 100 y 500 ºC/Ma
(Zeck et al., 1992; Monié et al., 1994;
Sánchez-Rodríguez y Gebauer, 2000).
Asumiendo que una tasa media de 400
ºC/Ma puede ser aplicada a las
peridotitas, el diapiro de Carratraca se
podría desarrollar en, aproximadamente,
1,1 Ma, que es el tiempo en el que la
astenosfera se enfriaría desde 1240 a 800
ºC, que constituye el límite plástico para
la deformación de las peridoti tas
(Nicolas, 1989). Por tanto, la construc-
ción de un diapiro de 5 km de alto re-
quiere una tasa de ascenso inferior a 4,5
mm/año. Esta estimación es razonable, si
tenemos en cuenta la existencia de una
corteza continental atenuada sobre las
peridotitas de Ronda y que los diapiros
astenosféricos que ascienden a tasas ³ 1

cm/año producen acreción de corteza
oceánica (Huismans et al., 2001).

La presencia de diamantes
grafitizados en las peridotitas con granate
de estos macizos indica una extracción
desde profundidades superiores a los 180
km (Davies et al., 1993). Nuestro modelo
requiere un origen doble para  las
peridotitas de Ronda: una litosfera
subcontinental más fría y más antigua
(dominios con granate y espinela) y una
astenosfera caliente y más joven (las
peridotitas con plagioclasa). Este origen
ayuda a explicar la coexistencia de
peridotitas granulares primarias y secun-
darias y la zonación metamórfica inversa
de las peridotitas de Ronda. Nosotros su-
ponemos que las facies granulares prima-
rias son remanentes de un manto que pro-
bablemente estuvo en el campo de estabi-
lidad del granate desde el Jurásico, lo que
explicaría la completa grafitización del
diamante. Las dataciones U/Pb SHRIMP
sobre circones de las piroxenitas con gra-
nate indican un proceso de fusión parcial
durante el Mesozoico (Sánchez-
Rodríguez y Gebauer, 2000), que apoya
nuestra interpretación. Las peridotitas
granulares secundarias, descritas por Van
del Wal y Vissers (1996) se habrían desa-
rrollado por recrecimiento mineral de las
peridotitas con espinela y serían el reflejo
del calentamiento inducido por la
astenosfera infrayacente. Las peridotitas
con plagioclasa se habrían añadido a la

Fig. 3.- A) Esquema del diapiro obtenido tras la reconstrucción estructural de los macizos de Carratraca. B) Esquema tectónico donde se mues-
tra el ascenso de la astenosfera, responsable del desarrollo del diapiro de Carratraca, por la delaminación del manto litosférico.

Fig. 3.- A) Sketch of the diapir obtained after the structural restoration of the Carratraca massifs. B) Tectonic sketch showing the astenosphere
upwelling, responsible of the development of the Carratraca massif diapir, associated to the delamination of the lihospheric mantle.
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litosfera durante el Mioceno, ya que se
encuentran equilibradas en condiciones
similares a las eclogitas infrayacentes,
que han sido datadas por el método U/Pb
SHRIMP sobre circones en 19,9 ± 1,7 Ma
(Sánchez-Rodríguez y Gebauer, 2000).

La formación de las peridotitas de
Ronda se ha producido parcialmente en
un entorno de subducción, que generó un
fuerte proceso extensional, como se evi-
dencia por la preservación de eclogitas en
las unidades metamórficas infrayacentes
(Tubía y Gil Ibarguchi, 1991; Tubía et al.,
1997) y un importante adelgazamiento
cortical y metamorfismo térmico de la re-
gión (Balanyá et al., 1997; Argles et al.,
1999), respectivamente. La edad del pro-
ceso extensional está bien establecida en
el Mioceno inferior (Zeck et al., 1992;
Monié et al., 1994; Sánchez-Rodríguez
y Gebauer, 2000). La delaminación de la
litosfera subducida bajo el orógeno
Bético Rifeño se produjo en esa época
(Platt y Vissers, 1989; Seber et al.,
1996), lo que hace posible la yuxtaposi-
ción de una astenosfera joven y caliente
contra otra más antigua y más fría. A par-
tir de las consideraciones anteriores, se
infiere que la delaminación fue un pro-
ceso muy corto; esta situación es razo-
nable en la región Bético-Rifeña, en la
que la convergencia N-S entre Iberia y
África se mantiene desde el Cretácico
(Dewey et al., 1989). Esas condiciones
tectónicas favorecen la renovación de la
convergencia y de la subducción (Tubía
et al., 1997), mientras que el debilita-
miento térmico y la litosfera atenuada
producen una inestabilidad reológica para
la focalización  de los procesos de
subducción.
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