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INTRODUCCIÓN

El acantilado costero es uno de los elementos más comunes en la geomorfología litoral
de la isla de Mallorca, ocupando el 80% de los 623 km lineales de litoral. A pesar de ello,
muy pocos estudios han tratado su origen y su evolución posterior, tanto dentro de un con-
texto global (Trenhaile, 1987; Sunamura, 1992) como dentro del marco de la Península Ibé-
rica (Yébenes et al., 2002; Zazo et al., 2001). Los escasos estudios se han centrado además
en lugares caracterizados por altos acantilados y amplias plataformas marinas con un régi-
men macro-mareal (Trenhaile, 1980; Gray, 1988, Sunamura, 1992; Cano et al., 1999; Ste-
phenson y Kirk, 1998).

El acantilado costero puede estudiarse desde dos puntos de vista diferentes, pero com-
plementarios. El primero se relaciona con la perspectiva evolutiva, la cual considera un ori-
gen primario del acantilado costero, relacionado directamente con su localización tectóni-
ca a gran escala (Griggs y Trenhaile, 1994), su estructura geológica, su naturaleza litológica
y su historia geológica reciente (Trenhaile et al., 1999). El segundo punto de vista tiene una
perspectiva dinámica que enfatiza los procesos (tipo e intensidad) que operan sobre las
costas rocosas. La acción del oleaje, la meteorización química, la bioerosión, la contrac-
ción-expansión mecánica y los movimientos en masa son algunos de estos procesos (Suna-
mura, 1992), aunque éstos actúan en escalas espaciales y temporales diferentes. De este
modo, el debate se centra actualmente en si el acantilado costero es el producto de la ero-
sión marina o de la erosión subaérea (Stephenson, 2000 a, b; Trenhaile, 2002).

Hasta el presente, en Mallorca, el estudio de la evolución del acantilado se ha centrado
en tres aspectos: 1) la monitorización del acantilado, con el seguimiento de los episodios
de caídas de rocas y de la desintegración granular de la pared del acantilado (Balaguer,
2005); 2) la influencia de la bioerosión (Villanueva et al., 2000); y 3) el cálculo de las tasas
de erosión a partir de técnicas de campo como el “micro-erosion meter” (MEM) y el “laser-
scanner” (LS) (Gómez-Pujol, 2006). Actualmente, miembros de nuestro equipo estudian el
retroceso del acantilado a partir del empleo de cartografía y fotografía aérea de años o épo-
cas diferentes, partiendo de la metodología de los trabajos de Moore (2000) y Lahousse y
Pierre (2003).
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La particularidad del presente trabajo radica en que trata del origen y la evolución de
un acantilado dentro de un régimen micro-mareal. Asimismo se propone por primera vez
un origen tectónico del acantilado, a partir del estudio de una serie de perfiles sísmicos de
reflexión, y también un intervalo de tiempo para su edad de formación. En definitiva, los
objetivos de este estudio son: 1) dilucidar el origen del acantilado, 2) cuantificar en la medi-
da de lo posible su tasa de retroceso, y 3) discernir si el proceso principal que modela el
acantilado es la erosión marina o la subaérea.

CARACTERIZACIÓN GEOMORFOLÓGICA DE LA ZONA

La costa de la parte oriental de la isla de Mallorca (Fig. 1) se caracteriza por la presencia
casi continua de un acantilado costero de 30 km de longitud y una altura variable entre 5 y
56 m. El trazado del acantilado se interrumpe únicamente en las incisiones que efectúan
los torrentes que desembocan al mar, dando origen a las calas. El acantilado costero se ha
modelado en las calizas arrecifales del Mioceno superior y las eolianitas del Pleistoceno,
ambas dispuestas horizontalmente. En cuanto a la topografía submarina cercana al acan-
tilado (Fig. 1) destaca una zona de mayor pendiente hacia el SE (8º) adyacente al acantila-
do de unos 175 m de anchura, a partir de la cual hay un pequeño escalón de orden métri-
co que lleva a una zona de suave pendiente (3º) hacia el SE (Fig. 1). 

METODOLOGÍA

Para alcanzar los objetivos previstos se planteó una campaña de oceanografía marina.
El registro continuo de la información y su proceso con el sistema de navegación y adqui-
sición de datos HYPACK, consistió en la obtención de datos de posicionamiento mediante
un equipo de recepción GPS Diferencial TRIMBLE AgGPS 132, a los que se unieron los
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Figura 1. a) Esquema geológico de la isla de Mallorca y localización general de la zona de estudio. b) Topografía y
batimetria detallada de la zona de estudio con la posición de los transectos de batimetría y sísmica realiza-
dos. El perfil sísmico de la Fig. 2 se realza con trazado grueso.
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datos batimétricos adquiridos con una sonda acústica ECHOTRAC-DF 3200 con una reso-
lución de ±5 cm que posteriormente fueron corregidos con los datos proporcionados por
el mareógrafo del Instituto Español de Oceanografía instalado en el puerto de Palma. A
estos valores se añadieron los datos obtenidos mediante un equipo de sísmica continua
por reflexión de alta resolución Geopulse (175 J), con una penetración media (75 – 100 m)
y una gran resolución (0,3 – 0,4 m).

En total se analizaron en el área objeto de estudio, en el SE de Mallorca (s’Estret des
Temps), entre Cala Figuera y Portopetro, un total de 51 km de recorrido (Fig. 1b) distribui-
dos en 21 perfiles paralelos perpendiculares a la línea de costa y separados entre sí 200 m,
y uno paralelo a la misma.

De los perfiles obtenidos se han calculado los parámetros morfométricos de los acanti-
lados, que junto con las dataciones obtenidas mediante termoluminiscencia y carbono-14,
han permitido obtener las tasas de retroceso medio del acantilado. Los valores así obteni-
dos, se han comparado con los datos de erosión del acantilado aportados por Balaguer
(2003) para la misma zona, correspondientes a la erosión por desintegración granular y
deslizamientos en masa.

RELACIONES ESTRATIGRÁFICAS EN EL ACANTILADO

En la zona de estudio el acantilado tiene una altura aproximada de 20 metros, es prác-
ticamente vertical y en él afloran los materiales del Mioceno superior y Pleistoceno que
presentan una disposición horizontal y unos planos de estratificación muy marcados (For-
nós y Pomar, 1982). En la base del acantilado, afloran las calizas arrecifales que presentan
una superficie de karstificación en su techo (Fornós, 1999). Sobre esta superficie se dispo-
ne una secuencia alternante de calcarenitas y calcisiltitas, de entre 5 y 10 m de espesor, que
caracterizan un ambiente de lagoon interno. La secuencia carbonatada transgresiva finali-
za con un nivel masivo de unos 15 m de espesor formado por calizas oolíticas con estro-
matolitos. Desde un punto de vista geomorfológico, es de resaltar la diferente respuesta a
la erosión mecánica marina de los materiales más blandos de facies lagunar respecto al
nivel superior más duro de calizas.

Discordante sobre los depósitos carbonatados del Mioceno aflora una secuencia for-
mada por una alternancia de conglomerados y brechas de origen coluvial y de calcarenitas
de origen dunar. Depósitos continentales similares han sido descritos por Nielsen et al.
(2004) al sur de la zona de estudio y han sido datados mediante técnicas de termoluminis-
cencia y magnetoestratigrafía. Las excursiones inversas de la polaridad indican que la
secuencia representa un intervalo de tiempo comprendido entre los 420 y los 260 ka (es
decir, dentro del Pleistoceno medio). Los datos de luminiscencia recogidos por Nielsen et
al. (2004) indican una edad de 333 ±70 ka en la base y  de 275 ±23 ka en el techo de la
secuencia. Estos datos sugieren que el techo de la secuencia del acantilado se inició duran-
te el MIS 11 y finalizó con anterioridad al MIS 5e (Nielsen et al., 2004).

El segundo aspecto estratigráfico destacable en la zona de estudio es la presencia de
dunas adosadas al acantilado, que evolucionan desde las clásicas dunas eco hacia las
dunas rampantes (Clemmensen et al., 1997). Su potencia puede alcanzar los 23 m y regis-
tran la captura, por parte del acantilado, de la arena carbonatada marina transportada tie-
rra adentro por el viento. Estos depósitos dunares están recubiertos por depósitos de
rampa coluvial y finalmente por dunas ascendentes.
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Butzer (1975) emplazó esta eolianita adosada al acantilado dentro del “hemiciclo B” for-
mado durante el último periodo glacial. La eolianita recubre una serie de terrazas marinas
(con depósitos marinos asociados) formadas durante el último periodo interglacial (Butzer
y Cuerda, 1962), sugiriendo una correlación con el MIS 5a. Dataciones mediante radiocar-
bono de conchas marinas y arena carbonatada, así como conchas terrestres pertenecientes
a los depósitos coluviales (Clemmensen et al., 2001), indican que la acumulación  de estos
depósitos tuvo lugar durante el MIS 3 (40 ka). Los datos de luminiscencia de los mismos
autores dan unas edades más antiguas (aproximadamente 60 ka), aunque también apoyan
el hecho de que estos depósitos eólicos se formaron durante el último periodo glacial.

CONTROL ESTRUCTURAL

En la Fig. 2 se puede observar el perfil sísmico tipo de la zona estudiada (localización en
la Fig. 1). En él se puede apreciar claramente un escalón del fondo del mar que se ha inter-
pretado como una falla extensional con buzamiento hacia el E.

El modelo seguido para la identificación de la morfología de la falla normal interpreta-
da en el perfil sísmico es el de Xiao y Suppe (1992) de evolución del rollover y de los sedi-
mentos sintectónicos asociados.

En este modelo, el bloque superior se deforma por colapso creando un pliegue a causa
de las inflexiones de la falla. Según el mismo, una superficie axial activa nace de cada punto
de inflexión de la falla. Las superficies axiales son las que limitan paneles donde las capas
presentan un buzamiento constante. Las superficies axiales activas son el lugar de plega-
miento activo y se encuentran fijas al bloque inferior. Las superficies axiales inactivas se
encuentran fijas al bloque superior y viajan con él durante el desplazamiento.

Durante el colapso, la superficie axial activa mencionada está orientada paralelamente
a la dirección de movimiento de cada partícula relativa al bloque superior. La dirección de
colapso del bloque superior coincide con la falla normal antitética o sintética, o con la
dirección de las superficies de fricción de Coulomb, orientadas entre 20º y 25º respecto al
máximo esfuerzo principal, que en el caso de la deformación extensiva es subvertical. El
ángulo de 23º (es decir, 67º respecto la horizontal) es el que se aplica en el modelo y está
basado en medidas del ángulo de fricción interna en estudios de mecánica de rocas

Bernadí GELABERT, Pau BALAGUER, Joan J. FORNÓS y Lluis GÓMEZ-PUJOL128

Figura 2. Perfil sísmico de reflexión tipo de la zona de estudio. Situación en la Fig. 1.



(Suppe, 1985). El colapso se da en la dirección de la cizalla antitética para las inflexiones
cóncavas de la falla normal (Fig. 3) mientras que para las inflexiones convexas se da en la
dirección de la cizalla sintética.
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Figura 3. Modelo de deformación del bloque superior de una falla normal con una inflexión cóncava. Si la roca fuera,
de una forma irreal, lo suficientemente fuerte, se abriría un hueco al desplazarse el bloque superior (1). En
realidad el bloque superior colapsa. El colapso se da en la dirección de la falla normal antitética y es para-
lelo a la superficie axial (2), formando un pliegue. El mismo modelo con sedimentos sintectónicos se pre-
senta en 2b y 2c, siendo la relación tasa de sedimentación/tasa de desplazamiento de la falla mayor en el
caso 2c que 2b. En el apartado 3, el pliegue es fosilizado por sedimentos post-tectónicos. Comparar el caso
3 con el perfil sísmico de la Fig. 2. 



Las superficies axiales siempre se generan a pares, ya que los puntos de interrupción de
los bloques superior e inferior también se generan a pares. De este modo, a cada superficie
axial activa le corresponde otra inactiva.

La Fig. 3 muestra el efecto de los sedimentos sintectónicos en la morfología del pliegue.
La superficie axial inactiva (I) se reorienta al entrar dentro de los sedimentos sintectónicos,
los cuales reflejan la progresiva reducción hacia el techo de la amplitud del panel que llega
a ser cero en la actual superficie deposicional, donde coinciden las superficies axiales acti-
va (A) e inactiva (I). La superficie axial que conecta estas dos superficies axiales se denomi-
na superficie axial de crecimiento (growth axial surface; Suppe et al., 1992). La superficie
axial de crecimiento (G) registra en cada capa la posición de la superficie axial activa en el
tiempo de la sedimentación. Por ejemplo, la partícula p, depositada a lo largo de la super-
ficie axial activa en la Fig.    3 (2b), cae a lo largo de la superficie axial de crecimiento en un
estadio posterior de la deformación (Fig. 3-2c). La inclinación de esta superficie axial de
crecimiento depende de la relación entre la tasa de sedimentación y la tasa de desplaza-
miento a lo largo de la falla: el buzamiento es mayor con un incremento de la sedimenta-
ción y decrece con un aumento del desplazamiento de la falla. En la Fig. 3 (2c) se observa
cómo los niveles estratigráficos 3 y 4 corresponden a un periodo donde la tasa de sedi-
mentación respecto a la de desplazamiento era mayor que durante el depósito de los nive-
les 1 y 2. La superficie axial activa de crecimiento (G) refleja claramente el repentino
aumento de la tasa de sedimentación mediante un súbito aumento en su inclinación.

En el caso de que se produzca el desplazamiento de la falla sin sedimentación sincró-
nica asociada, la superficie axial de crecimiento tendrá la misma inclinación que el panel
situado entre las superficies axiales activa e inactiva. La sedimentación posterior al despla-
zamiento de la falla se dispondrá discordantemente sobre el pliegue producido por el des-
plazamiento (Fig. 3-3).

El modelo de falla extensional lo hemos aplicado al perfil sísmico mencionado. En él se
observa cómo el fondo marino forma un claro escalón submarino. El escalón delimita dos

Bernadí GELABERT, Pau BALAGUER, Joan J. FORNÓS y Lluis GÓMEZ-PUJOL130

Figura 4. Cortes geológicos evolutivos del acantilado costero. a) Pleistoceno Medio. b) Actual (el rectángulo se corres-
ponde con el perfil sísmico de la Fig. 2. c) Mapa con las principales fallas normales interpretadas de la zona
de estudio.



zonas de reflectores sísmicos con distintos atributos. Al norte del escalón, los reflectores
inferiores tienen una geometría desorganizada, los reflectores medios son paralelos y de
baja frecuencia y alta amplitud y los reflectores superiores (también de baja frecuencia y
alta amplitud) onlapan los reflectores infrayacentes. Al sur del escalón se pueden diferen-
ciar cuatro unidades: 1) la inferior presenta una geometría desorganizada; 2) la segunda
unidad consiste en reflectores muy continuos de alta amplitud y baja frecuencia, buza
hacia el SE y está ligeramente plegada; 3) la tercera unidad contiene reflectores transpa-
rentes; y 4) la unidad superior consiste en reflectores con buzamiento uniforme hacia el SE,
de gran continuidad, alta amplitud y baja frecuencia.

De acuerdo con el modelo expuesto, interpretamos el escalón del fondo del mar en el
perfil sísmico, como una falla extensional con buzamiento hacia el E, sin sedimentos sin-
tectónicos asociados y que produce la estructura en semigraben observada en el perfil. La
subsidencia inducida en el bloque superior, debido al movimiento a lo largo de la falla, pro-
duce un espacio de acomodación en el semigraben (Shaw et al., 1997) que es rellenado con
las unidades transparentes (tercera) y la superior; se trata de unidades posteriores al movi-
miento de la falla. La segunda unidad, ligeramente plegada, y la primera son unidades
anteriores al movimiento de la falla. La amplitud del panel plegado se corresponde con el
salto de la falla, el cual es de 50 m. De este modo suponemos que el origen del acantilado
costero se debe al movimiento de esta falla normal.

EVOLUCIÓN PLEISTOCENA

Una vez definido el origen del acantilado por la presencia de una falla normal interpre-
tada en el perfil sísmico (Fig. 2), hemos de calcular la tasa de retroceso del acantilado a par-
tir del momento de su formación. Como se ha explicado anteriormente, las relaciones
estratigráficas entre las calcarenitas del Mioceno y las dos sucesiones de eolianitas permi-
ten el establecimiento de la edad de formación así como de la evolución del acantilado. En
este sentido, el Mioceno está recubierto por una secuencia de eolianitas de edad Pleistoce-
no Medio (275 ka es la edad mas joven obtenida por Nielsen et al., 2004), que se deposita-
ron anteriormente a la formación del acantilado (Fig. 4). El acantilado está fosilizado por
otro conjunto de dunas frontales que datan del Pleistoceno superior (40 ka, según Clem-
mensen et al., 2001). De este modo, el inicio y posterior retroceso del acantilado ha tenido
lugar entre los 275 ka y los 40 ka.

En el análisis a gran escala (Fig. 4), la tasa media anual de retroceso del acantilado es de
0,74 mm a-1, teniendo en cuenta que el retroceso se ha producido durante 235 ka, esto es
entre los 275 y los 40 ka (la distancia entre el acantilado actual y el escalón submarino –que
se corresponde con la falla extensional– es de aproximadamente 175 m).

A partir de los datos aportados por el análisis de los espeleotemas freáticos en cuevas
costeras de Mallorca (Fig. 5), se realizó (Tuccimei et al., 2006) el gráfico de las oscilaciones
del nivel del mar durante los últimos 250.000 años. Este periodo comprende dos episodios
glaciales donde la acción erosiva del mar sobre nuestro acantilado fue prácticamente nula.
El último episodio glacial presenta una bajada del nivel del mar de -135 m, indicando una
localización  de la línea de costa unos 15 km mar adentro de la localización actual. De este
modo, los procesos marinos no afectaron el acantilado en estudio durante los periodos con
nivel del mar bajo. Si consideramos que el retroceso del acantilado tuvo lugar principal-
mente durante los periodos con nivel del mar alto en el MIS 5 (aproximadamente 31 ka), el
cual en el caso de Mallorca representa un nivel del mar entre 1,5 y 2,5 m por encima del
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nivel actual, la tasa anual de retroceso del acantilado es de 5,6 mm a-1. Si consideramos que
el retroceso ha sido causado por los procesos marinos del MIS 5 y el Holoceno (31 ka + 6 ka,
respectivamente) la tasa anual de retroceso del acantilado es de 4,7 mm a-1.

El análisis meso-escalar realizado por Balaguer (2005) concluye con un valor de 0,79
mm a-1 para la tasa anual de retroceso del acantilado: 0,1 mm a-1 debido a la desintegración
granular y 0,78 mm a-1 debido a las caídas de rocas. Si comparamos los valores medios de
retroceso anual obtenidos a partir de los análisis macro y meso escalares, se puede obser-
var que son del mismo orden de magnitud (0,74 mm a-1 contra 0,79 mm a-1). Estos valores
de retroceso no son suficientes para explicar los altos valores de retroceso obtenidos con-
siderando únicamente los periodos con nivel del mar alto (4,7 y 5,6 mm a-1).  En este senti-
do, una pluviosidad mucho mayor que la actual y, por tanto, con una tasa de erosión supe-
rior a la actual, explicaría el retroceso del acantilado considerando solamente los periodos
con nivel del mar alto. De todos modos es evidente que incluso en los periodos con nivel
del mar bajo el acantilado está sujeto a los procesos gravitacionales y de erosión propios de
las zonas de alta pendiente, aunque sin el proceso de “limpieza” (o remoción de los bloques
caídos) que ejerce la influencia marina en la base del acantilado.

La validez de la estimación de la tasa anual de retroceso del acantilado está enfatizada
por las tasas obtenidas en otros acantilados calizos a lo largo de todo el mundo, aunque
variando ligeramente en función de factores ambientales locales (Woodroffe, 2002). De
este modo, han sido calculadas en la costa de Perth por Hodgkin (1964) tasas de retroceso
de 0,20-0,10 mm a-1 para calizas y de 1 mm a-1 para eolianitas calcáreas y en Barbados (Bird
et al., 1979) resultaron unas tasas de 0,5-2,0 mm a-1 para rocas de origen coralino.
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Figura 5. Curva del nivel del mar para los últimos 250 ka en las Islas Baleares (Tuccimei et al., 2006). Las áreas con
trama indican estadios MIS con un nivel del mar más alto que el actual.



CONCLUSIONES

A partir de las relaciones estratigráficas entre las unidades geológicas que afloran a lo
largo del litoral SE de Mallorca y de la interpretación de varios perfiles marinos de sísmica
de reflexión adyacentes a la costa, se propone el origen tectónico del acantilado costero del
SE de Mallorca. Se consideran las fallas normales paralelas a la costa, interpretadas en los
perfiles sísmicos, como las responsables de la formación de un acantilado pleistoceno ubi-
cado mar adentro respecto la situación del acantilado actual. El acantilado tiene una edad
comprendida entre 275 y 40 ka. Los análisis geométricos del perfil proporcionan una tasa
de erosión del acantilado pleistoceno de 0,74 mm a-1 (175 m en 235 ka). El análisis de la tasa
de erosión debida a los procesos continentales, como desintegración granular (0,1 mm a-1)
y deslizamientos en masa (0,78 mm a-1), indica que estos procesos continentales pueden
absorber la totalidad del retroceso observado.
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Anexo 2.2
Itinerario y paradas complementarias

Parada 1. Cala Figuera - s’Estret des Temps

La costa de la parte oriental de la isla de Mallorca se caracteriza por la presencia
casi continua de un acantilado costero de 30 km de longitud y una altura variable
entre 5 y 56 m. El trazado del acantilado de origen tectónico se interrumpe única-
mente en las incisiones que efectúan los torrentes que desembocan al mar, dando
origen a las calas. El acantilado costero se ha modelado en las calizas arrecifales del
Mioceno superior y las eolianitas del Pleistoceno, ambas dispuestas horizontal-
mente.

En esta zona de la costa del término municipal de Santanyí, en la base del acan-
tilado, afloran las calizas arrecifales que presentan una superficie de karstificación
en su techo. Sobre esta superficie se dispone una secuencia alternante de calcareni-
tas y calcisiltitas, de entre 5 y 10 m de espesor, que caracterizan un ambiente de
lagoon interno. La secuencia carbonatada transgresiva finaliza con un nivel masivo
de unos 15 m de espesor formada por calizas oolíticas con estromatolitos. Desde un
punto de vista geomorfológico, es de resaltar la diferente respuesta a la erosión
mecánica marina de los materiales más blandos de facies lagunar respecto al nivel
superior más duro de calizas.

En algunas zonas se ha detectado la presencia de dunas adosadas al acantilado,
que evolucionan desde las clásicas dunas eco hacia las dunas rampantes. Su poten-
cia puede alcanzar los 23 m y registran la captura, por parte del acantilado, de la
arena carbonatada marina transportada tierra adentro por el viento. Estos depósi-
tos dunares están recubiertos por depósitos de rampa coluvial y finalmente por
dunas ascendentes. La disposición estratigráfica de los sistemas dunares relaciona-
dos con el acantilado permiten acotar la edad de formación del mismo dentro del
Pleistoceno medio.

Figura 1. Vista panorámica de los acantilados meridionales de Cala Mondragó.




