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PREAMBULO

Excmo. Sr. Presidente
Excmos. e Ilmos. Sres. Académicos
Sefioras y Sefiores

En primer lugar, quiero expressr mi mas profundo
agradecimiento a los Sres. Académicos por la eleccion que han
realizado de mi persona para formar parte de esta docta corporacion.
Me siento abrumado por esta decision, ya que entiendo que es un
honor desproporcionado a la labor que he realizado. Este
nombramiento supone para mi, sin duda, una importante obligacion
en las tareas de promocion y desarrollo de nuestra Academia, que de
muy buen grado llevaré a cabo.

Suele ser regla, o lo ha sido en tiempos pretéritos, que el
Académico electo glosara sobre la labor del Académico fallecido, que
dejé su lugar para el que lo reemplaza. La Medalla n° 8 fué llevada
durante varias décadas por D. Mariano Tomeo Lacrué, Catedrético de
Quimica Técnica, Decano de la Facultad de Ciencias (1945-1953) vy
Vicerrector de la Universidad de Zaragoza (1953-1955). Tuve la gran
satisfaccion de conocer a Prof. Tomeo en 1973 en Teruel, en su
provincia natal, ya en su época de jubilacion, a raiz de su
nombramiento por el Rectorado del cargo de Director Delegado del
Rector en el Colegio Universitario de Teruel. Este Centro, creado en
1972, necesitaba la experiencia y el estimulo que D. Mariano volcé en
€él. Las numerosas estancias que realizO en Teruel me permitieron
conocer en parte su intensa y variada vida. En la posguerra, delegado
por el Instituto Nacional de Industria, jugd un papel de gran
relevancia en la promocion industrial de nuestro pais,
principal mente en la ubicacibn de plantas resineras. Con
posterioridad, fué comisionado por la UNESCO durante muchos afios
para ayudar a promocionar las enseflanzas superiores en distintos
paises de Suramérica. El profundo interés que procesaba por los
problemas de su tierra le llevd a ocupar el puesto de Teniente de
Alcalde del Ayuntamiento de Zaragoza. Por otra parte, participo
activamente en el Ateneo y en la Rea Sociedad EconOmica Aragonesa
de Amigos del Pais, donde su erudicion quedé manifiesta en sus
numerosas intervenciones Yy trabajos. De estos escasos datos, mal
hilvanados, se deduce que el Prof. Tomeo fué una persona inquieta,
humanista y fervorosa amante de Aragon y de su Universidad.



1.-INTRODUCCION

Los desiertos se caracterizan por ser éareas con escasa
precipitaciéon y consecuentemente su cobertera vegetal es reducida o
inexistente. Presentan una  variable  distribucion geografica,
encontrandose en areas de bajas y altas latitudes, en el interior de los
continentes, en las orlas litorales e incluso en zonas de elevada altura.
Los desiertos frios situados en latitudes medias presentan una
probleméatica especifica, diferente a la de los desiertos de las zonas
calidas, ya que estan afectados por la actividad de los procesos
periglaciares.

La exploracion de muchos de los desiertos estd en relacion con
la colonizacién por los europeos de estas éreas, en las que buscan
fundamentalmente nuevos recursos naturales. Las épocas en las que
se ha llevado a cabo esta exploracion son muy variables vy
corresponden basicamente a los tiempos modernos y
contemporaneos. Los primeros documentos que se conocen son de
caracter general y en ellos se enfatiza en aspectos geograficos y
naturalistas. A finales del siglo pasado se realizan los primeros
trabajos geomorfoldgicos de gran rigor cientifico, como los llevados a
cabo por Gilbert, Powell y Dutton en su estudio de los desiertos del
suroeste de los Estados Unidos. No obstante, y a pesar de estos
precedentes, la investigacion ha sido generalmente de caracter
descriptiva con la utilizacion de términos locales, que ha producido
un cierto confusionismo entre los geomorfélogos. En las ultimas
décadas, con el advenimiento de la Geomorfologia dindmica, en la
gue se analizan los procesos mediante la aplicacion de técnicas fisicas
y quimicas para explicar las formas existentes, se ha producido un
considerable avance en e conocimiento sobre el desarrollo vy
evolucion del modelado desértico.

Las caracteristicas geolégicas, climaticas y de vegetacion de los
ambientes desérticos calidos son muy variables. Estos se asientan
sobre formaciones geoldgicas de diferente naturaleza y edad, con una
gran estabilidad cortical o, por el contrario, con una marcada
actividad neotecténica. Los climas de los desiertos son muy variables
y se caracterizan generalmente por una escasa precipitacion |y
elevadas temperaturas con una acusada amplitud diurna. La
vegetacion es rala y escasa 0 no existe y su metabolismo se adapta a
las rigurosas condiciones  climaticas. El agua la obtienen
fundamentalmente a través de su sistema radicular, que en ocasiones
penetra hasta mas de 20 m de profundidad.

Por otra parte, los medios desérticos son zonas poco favorables
para el hombre por sus climas extremos y por la escasez o ausencia de



agua y alimentos. La actividad del hombre en estas areas es muy
diferente, ya que hay zonas carentes de poblacién, mientras que otras
se encuentran densamente habitadas. Es importante sefialar que el
15% de la poblacion mundial vive en estas regiones. Ademas, el
crecimiento de la poblacién es muy grande en muchas de estas zonas,
con incrementos del 50% o mas en los Ultimos cincuenta afos. Se
estima que la poblacién alcanzard 1.200 millones de personas en el
ano 2000. Por consiguiente, la utilizacion por el hombre de los escasos
recursos hidricos y vegetales conduce a la generacion de numerosos
problemas ambientales de dificil y costosa resolucion (Cooke et al.,
1982; Goudie, 1990)

Meigs (1953) plantea una division de los medios éridos, basada
en el indice de humedad de Thornthwaite (1948), y diferencia tres
tipos de climas éridos: hiperarido (Ih<-56), é&rido (-56<lh<-40) vy
semiarido (-40<Ih<-20), estando e clima subhimedo con valores
comprendidos entre -20 y 0. La UNESCO (1977) publicd la distribucién
de las zonas aridas del mundo a partir de datos de 1.600 estaciones
meteoroldgicas. Este trabajo ha sido modificado recientemente por el
Atlas Mundial de la Desertificacion (1992), elaborado dentro del
Programa de Medio Ambiente de las Naciones Unidas. Grove (1977)
efectia una diferenciacion simple teniendo en cuenta exclusivamente
la precipitacion vy distingue las zonas semiaridas (200-500 mm),
aridas (25-200 mm) e hiperaridas, en las que no existe un régimen
estacional de precipitaciones y en €l registro se reconocen intervalos
de doce meses sin lluvias.

La superficie ocupada por todas las zonas aridas del mundo
varia en funcion de la clasificaciéon climética utilizada. Segun el Atlas
Mundial de Desertificacion (1992) el 37,3% de la superficie del globo
terrdgueo estd ocupado por las zonas éridas, correspondiendo el
17,7% a las regiones semiaridas, el 12,1% a las areas aridas y el 7,5%
para las zonas hiperéridas (Fig. 1).

1.1.- El cambio ambiental.

A lo largo de la historia de la tierra se han sucedido numerosas
modificaciones en el clima, niveles del mar, cinturones de vegetacion,
poblaciones de animales, suelos y formas del relieve (Goudie, 1992),
pero es durante el Cuaternario donde podemos detectar con mas
precision estos continuos cambios ambientales, que se manifiestan en
ocasiones en muy cortos periodos de tiempo.
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Fig. 1.- Distribucion global de las zonas aridas (UNEP, 1992).

Para épocas recientes, estos cambios ambientales, desde I|a
perspectiva geomorfoldgica, resultan de tres causas basicas: geoldgicas,
antropicas y climaticas. El problema del conocimiento preciso de los
factores que desencadenan estos cambios surge de la interaccién entre
estas causas, ya que con frecuencia actlan conjuntamente Yy resulta
dificil conocer la aportacién de cada una de ellas a las modificaciones
ambientales.

El cambio ambiental geoldgico se debe fundamentalmente a
la actividad neotecténica, que adquiere una gran significacion en las
areas ubicadas en los margenes de placa activos, donde los reajustes
isostdticos y el desplazamiento relativo de las placas litosféricas
producen importantes modificaciones en el relieve. De este modo, los
desiertos de montaflas y depresiones (Mabbutt, 1977), como los del
oeste de los Estados Unidos y Asia central, que presentan una gran
inestabilidad cortical, veran afectado su modelado por esta actividad.
Por el contrario, los desiertos de escudos y plataformas, como el
Sahara, India o Australia, no estdn précticamente influenciados por
esta actividad endogena. En estos ultimos, es donde resulta mas facil
el estudio del cambio climatico, como consecuencia de la carencia de
interferencias de causas tecténicas.

Aunque el hombre ha poblado la Tierra desde hace unos tres
millones de afios, su interaccion con e medio ambiente comienza a
ser relevante hace unos 10.000 afios con e advenimiento de la
revolucion de la agricultura y sobre todo con las méas recientes
revoluciones industrial y médica (Goudie, 1981). El hombre incide



sobre la vegetacion, fauna, suelo, aguas y clima, por lo que se le
considera un agente geomorfolégico (Dov Nir, 1983), ya que modifica
con su actividad la superficie terrestre y, a su vez, interfiere en la
actuacion de los procesos geomorficos.

El cambio climatico nos resulta muy familiar, ya que estamos
acostumbrados a modificaciones temporales de la precipitacion y
temperatura a escala de la vida humana. A estas variaciones
climaticas de corto periodo se suceden otras mas profundas y de
mayor amplitud temporal. Estas circunstancias vienen ilustradas en
las diferentes escalas de cambio climatico sefialadas por Goudie
(1992). En ellas se reflejan modificaciones en el clima desde intervalos
de decenas de afios a variaciones a escala de tiempo geoldgico.

El estudio de las formas del relieve en las zonas aridas,
tectonicamente estables y carentes de acciones antrépicas
significativas, refleja que muchos de los modelados existentes se han
originado bajo una dinamica geomorfolégica distinta de la reinante
en la actualidad vy, por consiguiente, debemos considerarlas como
paleoformas o formas heredadas, elaboradas bajo condiciones
morfoclimaticas distintas a las actuales. Por ejemplo, los extensos
campos de dunas de la region saheliana cubiertos por vegetacion
esteparia indican una mayor aridez durante la época de su
formaciéon. lgualmente, por la intrincada red de ouads del centro del
Sahara no circula en la actualidad ningun tipo de escorrentia
durante las crecidas, lo que denuncia épocas de mayor precipitacion
durante su generacion (Tricart, 1969, 1977). Estos modelados sefialan
unas profundas modificaciones en la reparticion de las zonas aridas
en la superficie del planeta.

De este tipo de evidencias surgié e ya antiguo concepto de
periodo pluvial o fase lacustre, que se puede definir como aquel
en e que las condiciones hidrolégicas y biogeograficas eran mas
himedas que las actuales, en contraposicion a periodo
interpluvial o &rido en el que las condiciones fueron mas secas
(Rognon, 1982). Esta definicion tiene en cuenta la disponibilidad de
agua, que no solo estd condicionada por la precipitacién, sino
también por la evapotranspiracion. Asi, para una misma
precipitacion, un  descenso de temperatura incrementa la
disponibilidad hidrica de los suelos. De este modo, este factor doble
de precipitacion y temperatura hace mas dificil la exacta definicién
de periodo pluvial. La alternancia de periodos pluviales e
interpluviales se reconoce en los desiertos por un conjunto de datos
indirectos de caracter muy variado: geomorfologicos, arqueoldgicos,
edaf ol 6gi cos, palinol 6gicos, hidrol6gicos e hidrogeol 6gicos
(Demangeot, 1981; Tricart, 1969, 1977; Goudie, 1992 y Thomas, 1997).



En la mayoria de los casos nos encontramos en el paisaje
desértico con un conjunto de modelados heredados de la actividad
de los procesos geomoérficos, que actuaron bajo un amplio espectro de
condiciones ambientales diferentes a las actuales. Como ya hemos
indicado, estos procesos derivados de la actividad tectdnica,
antrépica y climatica pueden interferir de forma manifiesta. Por
consiguiente, y de cara a estudio del cambio climatico, se hace
preciso discernir el grado de actuacion de cada uno de ellos e intentar
eliminar los “ruidos” inherentes a la actividad de los dos primeros.
Sin duda, la accién del hombre en los uUltimos milenios es muy
significativa en determinadas zonas, como en los paises de la orla
mediterranea, vy presenta problemas muy complejos en la
determinacién del verdadero influjo de las modificaciones climéaticas
en la génesis del relieve existente. Por consiguiente, las areas 6ptimas
para las investigaciones de cambio climético seran aquellas en las que
se reconozca una prolongada estabilidad cortical y un escaso
poblamiento humano a lo largo de la historia. De este modo,
encontraremos en este tipo de regiones un reflegjo en el modelado
debido exclusivamente a la actuacion de los procesos geomorfologicos
desencadenados por cambios climéticos.

Es muy necesario conocer adecuadamente la edad de las formas
relacionadas con el cambio climatico. Los primeros investigadores
utilizaban la cronologia relativa en relacion con series estratigréaficas,
secuencias morfogenéticas, grado de meteorizacion y desarrollo de
suelos (Birkeland, 1984). Recientemente, sobre todo en los ultimos
veinte afos, se han desarrollado numerosos métodos de datacion
capaces de suministrar edades absolutas tanto para particulas
enterradas como superficiales (radiocarbono, termoluminiscencia,
series de uranio, isOtopos  cosmMogénicos, racemizacion de
aminoacidos, luminiscencia estimulada por infrarrojos, resonancia de
electroespin). Se utilizan segun el tipo de material disponible y la
precision varia de una técnica a otra. Varios de estos métodos estan
en desarrollo experimental, pero su aplicacion en el futuro promete
revolucionar nuestro conocimiento e interpretacion de los cambios
ambientales de las zonas aridas (Stokes, 1997).

1.2.- Algunas consideraciones sobre el cambio climatico.

Tal y como indican Chorley et al. (1984), el cambio climéatico es
una de las materias fundamentales en la que el geomorfélogo se
siente profundamente ignorante. Segun estos autores, esto se debe
fundamentalmente a los continuos cambios climaticos a lo largo de



la historia de la tierra, a que los mecanismos del cambio operan de
una forma compleja, a los diversos modos de manifestacion del
cambio climético vy, finalmente, a la falta de conocimiento sobre qué
aspectos del clima son los mas significativos en la generacion de los
procesos erosivos y acumulativos.

Otra importante circunstancia se deriva del conocimiento del
tiempo requerido para que las formas del relieve se ajusten a las
nuevas condiciones climéticas. Algunos autores sefialan que algunas
morfologias pueden perdurar durante largos periodos de la historia
de la tierra. Asi, Twidale (1978) indica que el famoso inselberg de
Ayers Rock en el desierto australiano ha permanecido desde el
Mesozoico superior-Cenozoico inferior hasta la actualidad. Por el
contrario, las éareas de carcavas y los campos de dunas activos
experimentan una continua y répida evolucion. Esta persistencia o
modificacion de los modelados es funcidn, entre otros factores, de su
situacion espacial dentro de las zonas morfoclimaticas desérticas. Asi,
las formas del relieve ubicadas en ambientes hiperaridos se habran
modificado poco o nada por los cambios climéticos cuaternarios
(paralisis erosiva de Oberlander, 1997). En contraposicion, los
modelados existentes en zonas semiaridas estaran claramente
afectados por las variaciones temporales de la circulacion atmosférica
global, que traen consigo una migracion de los limites de los
cinturones climaticos. Estas Ultimas areas son las mas adecuadas para
intentar reconstruir los cambios climaticos que han tenido lugar en
épocas recientes de la historia de la Tierra.

Muchas de las formas del relieve se encuentran en un equilibrio
dindmico (steady state equilibrium) (Hack, 1960) en e que los
procesos operan pero los elementos activos del sistema estan en
equilibrio entre si. Si se produce una modificacion como, por ejemplo,
un cambio climéatico, puede superarse un umbral geomorfico
(Schumm, 1973, 1979), generandose una inestabilidad en e medio.
Estos umbrales pueden ser abruptos o graduales (Begin y Schumm,
1984) y pueden operar para cualquier intervalo de tiempo, desde
minutos a millones de afios. Bull (1991) analiza un conjunto de
conceptos importantes en relacion con la respuesta de los sistemas
geomorficos al cambio climatico (Fig. 2).
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Fig. 2.- Los cambios en la altura del lecho fluvial producidos por agradacioén
y degracion se utilizan como referencias para indicar los componentes del
tiempo de respuesta. R, es el tiempo de respuesta, que es la suma del tiempo
de reaccion (R, y €l tiempo de relajacion (R,). Ps es e tiempo de
persistencia en las nuevas condiciones de equilibrio. Ty Eson condiciones
de umbral y de equilibrio, respectivamente (Bull, 1991).

Sefiala un tiempo de reaccion del sistema ante los estimulos,
seguido de un tiempo de relajacion necesario para establecer unas
nuevas condiciones de equilibrio. La suma de los tiempos de reaccion
y relajacion constituye el tiempo de respuesta. El tiempo durante el
gue el sistema geomorfoldgico permanece en estado de equilibrio es el
tiempo de permanencia. Podemos, por consiguiente, tener sistemas
con diversos umbrales, tiempos de permanencia breves o largos y
tiempos de respuesta muy variables. Estos ultimos nos indican |a
sensibilidad del sistema a cambio (Wright, 1984).

Estos umbrales geomorfolégicos pueden definirse a veces
cuantitativamente y utilizarse como base para el reconocimiento de
modelados potencialmente inestables (Schumm, 1973). En las éareas
desérticas, la activacion de los sistemas, necesaria para obtener una
respuesta en el relieve, es, por lo general, mucho menor que en otras
zonas climéticas. Esto indica que la sensibilidad climética del
modelado (Brunsden y Thornes, 1979) de las zonas aridas es grande,
ya que el tiempo de relajacion necesario para reflejar cambios en las
formas ante la aplicacion de estimulos climaticos es pequeiia (Shaw y
Thomas, 1993). Estos modelados de corto tiempo de relajacién
Trudgill (1976) los denomina modelados labiles (Fig. 3).

FALTTI LS

2 = I- | EEeEs
P [P e
L

Fig. 3.- Respuesta de modelados l&biles y resistentes a lo largo del tiempo. A
corresponde a un cambio climatico ciclico y B representa otro de caréacter
fluctuante y luego estabilizado (Trudgill, 1976).

Los modelados lébiles se modifican rapidamente ante sucesos
extremos o0 bien poseen una escasa resistencia a cambio. Su respuesta
es casi paralela al cambio climatico. Por el contrario, los modelados



resistentes estdn sometidos a procesos débiles o presentan una
elevada resistencia al cambio.

Se ha supuesto que un cambio climatico es gradual y la
respuesta hidrolégica es del mismo tipo. Sin embargo, Knox (1972), en
su trabajo del suroeste de Wisconsin (Estados Unidos), indica que el
cambio climatico puede ser abrupto Yy, como consecuencia, se
desencadena una respuesta que, aunque breve, puede ser opuesta a
las curvas de pérdida de suelo de Langbein y Schumm (1958). Este
autor seflala que si se produce un aumento de precipitacion intenso y
sostenido, éste da lugar a una erosion del canal y a un incremento de
la pendiente de la ladera (Fig. 4B). Por consiguiente, también se
produce en este corto periodo un aumento importante de la pérdida
de suelo, seguido de una disminucion (Fig. 4D). Sin embargo, estas
fluctuaciones son dificiles de distinguir de los efectos de grandes
inundaciones con gran periodo de retorno (Chorley et al, 1984).
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Fig. 4.- Respuestas de la vegetacion y del modelado a cambios climaticos
bruscos. Las curvas se aplican méas adecuadamente a regiones de
precipitaciones medias anuales comprendidas entre 250 y 1520 mm (Knox,
1972).



1.3.- El clima futuro y el efecto invernadero.

Los estudios de las tendencias climaticas son hoy objeto de
numerosas investigaciones, como consecuencia del proximo y cercano
calentamiento, predicho por los cientificos, debido al efecto de los
gases invernadero. Estos gases son el vapor de agua, dioxido de
carbono, Oxido nitroso, metano y clorofluorcarbonados. En las ultimas
décadas han aumentado afectando a clima global. El efecto mas
importante se debe a incremento de dioxido de carbono producido
por la combustiéon de cantidades cada vez mayores de carbon,
petroleo y otros combustibles foésiles. EI CO, es practicamente
transparente a la radiacion solar de onda corta y absorbe una gran
parte de la radiacion de onda larga. Por consiguiente, es uno de los
factores que producen el efecto invernadero, incrementando la
temperatura de la superficie terrestre y de la bagja atmosfera. Por todo
ello, un aumento en la cantidad de CO,conduce a un calentamiento
global (Budyko, 1982).

En la reunion Illevada a cabo en 1990, patrocinada por las
Naciones  Unidas, se elaboro un  informe por e  Panel
Intergubernamental de Expertos sobre e Cambio Climatico (IPCC)
(Houghton et al., 1990). Se sefialaron en funcién de diversos modelos
(Fig. 5 que, como consecuencia del incremento de los gases
invernadero, las temperaturas pueden elevarse a 0,3 °C por decenio.
Debido a la fusion parcial de los casquetes de hielo el nivel del mar
experimentara una elevacion media de 6 cm, también durante una
década.
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Fig. 5.- Simulaciones del incremento de temperatura media global desde
1.850 a 1.990, debido a aumentos observados en los gases invernadero, vy
predicciones del incremento entre 1990 y 2100, resultantes de estas



emisiones para los Escenarios IPCC A, B, Cy D. El ascenso de temperatura es
de 0,3 °C por década para €l Escenario A, de 0,2 °C (Escenario B); algo mas de
0,1 °C (Escenario C) y 0,1 °C (Escenario D) (Houghton et al., 1990).

Estas importantes variaciones produciran intensas
modificaciones en los sistemas naturales y, a su vez, se derivaran
importantes implicaciones socioecondmicas que afectaran gravemente
a la vida del hombre. Por esta razén, en la cumbre de Rio de Janeiro
de 1992 se firmd el Convenio sobre Cambio Climatico (CCC) en e que
se proponen un conjunto de programas para mitigar el futuro cambio
climéatico, asi como la promocion de nuevas tecnologias para reducir
los gases invernadero.

Aungue existe entre los cientificos un consenso generalizado
sobre el advenimiento de un calentamiento global en un futuro
proximo, hay algunas opiniones que discrepan sobre este aumento de
temperatura o manifiestan algunos juicios dubitativos sobre el tema.
Dickinson (1986) sefiala que los modelos generales de circulacion
(GCMg) tienen muchas limitaciones y hay que utilizarlos con
cuidado. Sundquist (1993) en su estudio de la liberacion de CO, de
los hielos durante el dltimo interglaciar, junto con el balance de la
absorcion y pérdida de este gas en el océano, seflala que existen
incertidumbres fundamentales en relacion con las consecuencias del
CO, antropogénico Yy considera sus efectos mucho mas tardios. Paté-
Cornell (1996) indica que los modelos utilizados en el estudio de los
efectos del cambio climético global se basan en conocimientos
limitados de los fendmenos fundamentales (por ejemplo, el papel de
las nubes y de los océanos). Demangeot (1996) considera que las
pruebas sobre la cantidad del calentamiento actual del planeta no
son convincentes y solicita a los especialistas precisiones sobre |a
fusion de los casquetes de hielo, elevacion del nivel mar, papel de la
deforestacion, etc.

Embleton (1989) pone de manifiesto que la prediccion de los
cambios climaticos para las proximas décadas o0 siglos es
tremendamente  dificil. Es evidente que e CO, ha aumentado
considerablemente desde 1750 segun los datos suministrados por las
investigaciones de los testigos de hielo de Siple (Antartida) y también
por las medidas de muestras de aire obtenidas desde 1958 en el
observatorio de Mauna Loa (Hawaii). No hay duda de que este
incremento de CO, produce un aumento de temperatura. Como
hemos indicado las prediciones indican hasta 3 °C por siglo. Si éstas
se cumplen se producira un “superinterglaciar” provocado por los
gases invernadero (Fig. 6), que seria el de mayor magnitud de todo el
Cuaternario. Para Embleton (1989) y Goudie (1990) el papel de las
aguas oceanicas, que constituyen el gran reservorio de CO, y de la
biota marina juegan un papel fundamental en la dinamica



reguladora del CO, atmosférico. No obstante, el sistema tierra-
atmosfera-océano es muy compleo y falta mucho para

comprenderlo.

Finalmente, la actividad volcanica, sobre todo la de
composicion acida por su elevado grado de explosividad, se
manifiesta esporadicamente y egjerce una clara influencia sobre el
clima. S la erupcion alcanza proporciones importantes, las cenizas
son impulsadas hacia la estratosfera y participan de la circulacién
general atmosférica. En Junio de 1991 entr6 en erupcion e volcan
Pinatubo, situado en las Islas Filipinas. Los aerosoles volcanicos se
extendieron alrededor del planeta y los modelos desarrollados
indican que las temperaturas medias globales del aire se redujeron
hasta 0,5 °C durante dos afios en superficie y 0,6 °C en la troposfera,
para algunos meses de mediados de 1992. Los efectos de la erupcion
fueron menos evidentes en 1994. Las consecuencias de la actividad
volcanica que producen la opacidad de la estratosfera tienen una
influencia notable en el clima, aunque de caréacter esporadico.
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Fig. 6.- Prognosis de un “superinterglaciar” producido por e calentamiento
de los gases invernadero, comparado con la tendencia de las temperaturas
naturales para los dltimos 140.000 afios (Lamont Newsletter 6, 1984).

Si el cambio que predicen el grupo de cientificos del IPCC llega a
manifestarse tendra efectos muy diversos en los diferentes ambientes
climaticos. En las zonas é&ridas se espera que se enfatice la
problemética existente (Boer y De Groot, 1990), tal como la
degradacion del suelo, erosion hidrica y eolica, pérdidas de la
fertilidad de los suelos, salinizacion, sedimentacion e inundaciones.
Ademas se producird una expansion de las zonas semiaridas,
incremento del riesgo de incendios y una disminucion de la calidad y

cantidad del agua subterranea.



Con € fin de estudiar las consecuencias en el relieve para
épocas de marcado calentamiento, los investigadores pueden acudir a
etapas pretéritas, fundamentalmente a  Optimo Climatico o
Altitérmico, que se desarroll6 hace 6000-5000 BP, para estudiar |a
respuesta en el relieve para etapas mas calidas. De este modo, las
modificaciones en los modelados, motivadas por el cambio de los
procesos bajo estas nuevas circunstancias climéaticas, pueden
indicarnos e panorama geomorfolégico que se avecina y las
consecuencias derivadas del mismo. Esta aproximacion prognostica es
una importante aportacion aplicada de la Geomorfologia.

2.- SISTEMAS FLUVIALES

Aungue las precipitaciones son escasas en los medios aridos, |a
escorrentia superficial paraddjicamente juega un papel fundamental
en la elaboracion de las formas de relieve de estas é&reas. Esto es debido
a la escasa cobertera de vegetacion existente y a la carencia bastante
generalizada de suelos que hace que el substrato geolégico no esté
protegido, estando sometido por consiguiente a impacto de las gotas
de lluvia. Las precipitaciones, aunque escasas, son frecuentemente
violentas y poseen una distribucion temporal irregular. Asi, en las
zonas semiaridas saharianas existe por término medio una crecida por
ano, pero en las regiones de mayor aridez pueden transcurrir hasta
diez afos sin que circule agua por los wadis.

Muchos son los autores que se han preocupado de la
importancia del cambio climatico en la modificacion de los procesos
geomoérficos en los sistemas fluviales. En Schumm (1977) y Knox
(1984) se recogen con detenimiento los efectos directos e indirectos del
clima sobre estos sistemas. En las regiones aridas, donde la cubierta
vegetal es escasa, las variaciones de vegetacion como consecuencia del
cambio climéatico pueden producir modificaciones importantes en la
hidrologia. Asi, Knox (1984) establece un umbral critico de cobertera
de vegetacion que puede ser de un 70%, correspondiente a una
precipitacion media anual de 400-500 mm. Para valores inferiores al
70% aumenta muy répidamente la cantidad de suelo erosionable.
Estas circunstancias se reflegjan muy claramente en la curva (Fig. 7) de
Langbeim y Schumm (1958) en la que se relaciona la precipitacion
media anual con la producciéon anual de sedimentos. En los desiertos,
a medida que aumenta la precipitacion, la escorrentia se hace mayor
y la erosion va en aumento hasta alcanzar un maximo para unos 300
mm de precipitaciéon. Cuando ésta se incrementa, la cobertera de
vegetacion es cada vez mayor Yy la produccion de sedimentos
disminuye rapidamente. De este modo, mientras que en los desiertos
muy extremos la erosion hidrica es pequefia, en las regiones



semiaridas la escorrentia a partir de precipitaciones de tormenta es
muy frecuente y la produccion de sedimentos alcanza los valores mas
altos.
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Fig. 7.- Variacion de la pérdida de sedimentos en sistemas fluviales en
funcién de la precipitacibn media anual (Langbein y Schumm, 1958).

Esta grafica refleja también la importancia que tiene Ila
cobertera de vegetacion como medio mas eficaz para reducir la
escorrentia superficial y la erosion del suelo. Pero estos maximos de
generacion de sedimentos varian en funcion de las temperaturas
(Schumm, 1965) (Fig. 8), de tal forma que a medida que aumenta |a
temperatura los maximos de erosion se sitlan con mayores
precipitaciones.
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Fig. 8.- Efecto de la temperatura con respecto a la relacién de pérdida de
sedimentos y precipitacibn media anual (Schumm, 1965).

Es decir, que para temperaturas mas elevadas y con una mayor
evapotranspiracion se necesita mas precipitacion para mantener el
porcentaje de cobertera vegetal, la escorrentia es menor y el maximo
de produccion de sedimentos se desplaza a la derecha.

En &eas semiaridas, que como hemos visto corresponden a
zonas de gran erosion, las inundaciones también son mucho mas
frecuentes;, ya que e agua de las precipitaciones discurre



superficialmente con gran celeridad. Para cuencas con distintas areas
de drenaje (Fig. 9) la magnitud de la inundacibn aumenta
considerablemente a medida que la precipitacion media anual
disminuye desde unos 500 mm a aproximadamente 375 mm (Knox,
1982).Esto indica que un cambio climatico de relativamente humedo
a seco producira un ensanchamiento del canal para acomodarse a
crecidas méas importantes.
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Fig. 9.- Relacién entre la magnitud de la inundacién con un periodo de
retorno de 50 afios y la precipitacion media anual, para tres cuencas de
drenaje de distinta superficie (Knox, 1972).

Igualmente, |la densidad de la red de drenaje tiende a aumentar
en las regiones semiaridas y disminuye, en lineas generales, con el
aumento de las precipitaciones (Gregory, 1976) (Fig. 10). La grafica
indica una disminucién brusca de la densidad a partir de 800 mm.
Logicamente existen variaciones como consecuencia de los distintos
tipos de roca, relieve y vegetacion.

Todos estos ejemplos ilustran la sensibilidad del modelado en
estas &reas a cambio climatico. En regiones éridas la vegetacién es
mas sensible a clima y una ligera modificacion en la vegetacion
puede producir cambios hidrolégicos significativos. Por consiguiente,
en estas regiones la intensidad de la erosion puede variar
substancialmente como respuesta a cambios de clima no muy
acusados.



= 8

Densidad de Drenaje (km/fm’)

¢ W0 weo mes 2000
Precipitacidn media anual (mm)

Fig. 10.- Relacion entre la densidad de drenaje y la precipitacion media
anual (Gregory, 1976).

Las oscilaciones en las temperaturas Yy precipitaciones que han
tenido lugar a lo largo del Holoceno (10.000 ultimos afios) han sido de
escasa magnitud (+2°C vy +10 -20% de precipitacion) (Lamb, 1977),
pero fueron lo suficientemente importantes como para afectar a la
intensidad de muchos procesos geomorficos que determinan la
estabilidad morfolégica de los modelados, especialmente la de los
sistemas fluviales (Knox, 1984).

Dentro de los numerosos sistemas geomorficos existentes en las
zonas aridas, los abanicos aluviales y las ramblas o arroyos
constituyen dos de los modelados mas significativos, tanto por su
extension como por la complejidad de su origen y evolucion.

2.1.- Abanicos aluviales

Son formas semiconicas que se producen cuando flujos de agua
y sedimentos confinados llegan a pie de las montafias donde tiene
lugar una reduccion del poder de las corrientes, carencia de
confinamiento y la sedimentacion de la carga, fundamentalmente |a
de mayor tamafio. Aunque se localizan en numerosos ambientes
climéticos (Rachocki, 1981), el propésito en nuestro caso es intentar
deducir los cambios climéaticos que han tenido lugar en estos abanicos,
ubicados actualmente en zonas aridas.

El estudio de los abanicos aluviales ha experimentado un gran
avance con la aplicacion de técnicas sedimentolégicas (Mayer et al.,
1984; Grossman y Gerson, 1987), andlisis de paleosuelos (Bull, 1991),
dataciones de carbén vegetal y métodos de barniz rocoso (Dorn, 1994).



Todo ello permite deducir los rasgos climaticos a partir de los
depoOsitos y paleosuelos, asi como llevar a cabo correlaciones dentro
del abanico y regionalmente. Con e€llo se pretende establecer |a
influencia del clima en la construccion de los abanicos aluviales.

Para algunos autores, las etapas fundamentales de agradacion
en el abanico tienen lugar en periodos humedos (Glennie, 1970; Dorn
et al., 1987; Maizels, 1987), mientras que otros estiman que la
sedimentacién se incrementa en etapas mas aridas (Wells et al., 1987;
Bull, 1991). Una solucion intermedia la adoptan otros investigadores,
gue seflalan que en ambas condiciones climaticas puede producirse
agradacion (Williams, 1973; Ponti, 1985). Todo ello nos habla de la
complejidad de la interpretacion y de la extrema dificultad de las
correlaciones.

No obstante, se han propuesto cuatro modelos conceptuales
para relacionar los cambios climaticos con e desarrollo de los
abanicos aluviales (Dorn, 1994b). Cuando tiene lugar una transicion
a un clima mas seco, se produce una mayor denudacién de los
depdsitos acumulados en laderas y valles de la cuenca de recepcion,
retenidos previamente por una mayor cubierta vegetal, dando lugar a
una etapa de agradacion (Knox, 1983; Wells et al., 1987; Harvey, 1990,
1997; Bull, 1991). El modelo paraglaciar llama la atencion sobre |a
gran cantidad de material féacilmente erosionable y de los grandes
volumenes de agua liberados en la época de fusiéon. Todo ello afecta a
los abanicos en el sentido de que la glaciacion produce grandes
cantidades de sedimentos que alimentan a abanico aluvial,
perdurando estas circunstancias durante miles de afios después de la
etapa glaciar. En los desiertos del Oeste de los Estados Unidos y de Asia
Central se reconocen numerosos ejemplos en los que las cuencas de
recepcion de los abanicos aluviales han estado sometidas a la
actividad de los glaciares. Otra alternativa, anteriormente sefialada, es
la relacion directa entre etapa humeda y agradacion. Algunos
autores la relacionan con condiciones glaciares en las que la
disponibilidad hidrica es mayor (Bull, 1991). Finalmente, el modelo
periglaciar implica una importante produccién de crioclastos que al
erosionarse dan lugar a una etapa de agradacion en el abanico aluvial
(Williams, 1973; Wasson, 1977). Estos procesos periglaciares son muy
patentes en algunas montafas sobre las que se desarrolla la cuenca de
recepcion del abanico aluvial. En el SE de Espafia se sefiala que los
periodos fundamentales de agradaciéon coinciden con las fases frias
cuaternarias 'y la diseccion con periodos de escaso aporte de
sedimentos, que corresponden con fases mas célidas (Harvey, 1978;
1990; 1996, 1997).



La construccion de un abanico aluvial requiere un largo periodo
de tiempo vy, por consiguiente, ha estado sometido a numerosos
cambios climéaticos. A pesar de la diversidad de los modelos
propuestos, es realmente dificil separar las influencias climéaticas de
otros “ruidos’, como los tectonicos o los factores intrinsecos del
sistema. Sin embargo, analizando €l registro de paleovegetacion en el
Desierto de Mojave se han llevado a cabo correlaciones climéticas
entre diferentes areas con abanicos aluviales (Spaulding, 1990). En este
tipo de correlaciones hay que tener presente que las zonas analizadas
suelen presentar historias tectonicas recientes muy variables.

En la actualidad, los investigadores estan de acuerdo en que la
construccion de los abanicos aluviales de las zonas aridas se produce
como consecuencia de tormentas de alta magnitud y baja frecuencia
(Beaty, 1974; Baker, 1977; Dorn, 1994b; Blair y McPherson, 1994a,b;
Harvey, 1997), que han podido manifestarse en cualquier periodo
climatico de su historia. Por consiguiente, es dificil predecir los efectos
del cambio climético (Harvey, 1996). Como sefiala este autor, las
condiciones de umbral y la sensibilidad a cambio ambiental
(Brunsden y Thornes, 1979) varian considerablemente de un abanico a
otro. En la zona semiarida del SE de Espafa, durante el periodo de
1985-1990, tuvo lugar un incremento significativo en e numero de
tormentas. La erosion se limitd a apice de los abanicos, donde se
produjeron marcados encajamientos, mientras que e sedimento
erosionado se deposité aguas abajo, sin ninguna evidencia de nuevas
incisiones en las zonas medias y distales de los abanicos aluviales
(Harvey, 1996). Por consiguiente, de lo anteriormente sefialado resulta
muy complejo reconstruir la historia evolutiva o incluso algunos
datos de los cambios climéaticos a los que han estado sometidos los
abanicos aluviales (Blair y McPherson, 1994a,b).

2.2.- Las ramblas o arroyos

Rambla es un término utilizado fundamentalmente para
designar a cursos fluviales efimeros de las zonas semiaridas de la
cuenca mediterranea espafiola. Estos cursos solo son funcionales
cuando se producen grandes aguaceros, que dan lugar a crecidas que
movilizan una importante carga solida (Segura, 1990). Arroyo es un
vocablo introducido por los colonizadores espafioles en los desiertos
del Oeste de los Estados Unidos y se aplica a cauces desde 5 a 200 k m
de largo, con secciones transversales profundas y de fondo plano. Es
un curso intermitente que esta afectado por tormentas esporadicas y
se encaja en un material, por lo general, no consolidado (American
Geological Institute, 1972; Bull, 1997). En estos sistemas aluviales se
pueden diferenciar distintas etapas de acumulacién y encajamiento
(Fig. 11).



La region en la que estos sistemas geomérficos han sido
estudiados mas profundamente son los desiertos norteamericanos y de
ahi derivan los conocimientos mas avanzados en los campos de la
hidrologia, paleohidrologia, geomorfologia y cambio climatico. La
sedimentacion de los rellenos de vale por cursos efimeros
discontinuos, se lleva a cabo con precipitaciones que fluctian entre
100 y 500 mm (Bull, 1997). La temperatura controla la escorrentia al
influir en la evapotranspiracion y en el tipo y densidad de vegetacion.
Estos efectos son mas acusados en las regiones aridas que en las
subhumedas y humedas (Langbein et al., 1949). El material que se
sedimenta en estos cursos efimeros deriva fundamentalmente del
suministro de arena, limo y arcilla, procedentes de la erosion de las
laderas. Con posterioridad, estas particulas se movilizan féacilmente,
excepto los niveles de arcilla en los que disminuye la infiltracion vy
aumenta la cohesion.

Por otra parte, la accion antrépica es importante ya que el
hombre modifica la cubierta vegetar de muchas maneras:
sobrepastoreo, exceso de construcciones, deforestacion, incendios, etc.
El incremento de la biomasa afecta a la resistencia a la erosion del
canal (Graf, 1979). En este sentido, Cooke y Reeves (1976) muestran
como la introduccion de animales herbivoros en New México y Arizona
desencadena un importante incremento en la erosion de los suelos.

Fig. 11.- Esquema obtenido a partir de diferentes fotografias en e que se
reconocen barrancos discontinuos (1) formados en valles tributarios, que
coalescen por erosion remontante (6). En estos valles hay dos knickpoints
(2,3). El encajamiento del fondo del valle da lugar a terrazas (4,5). Los
rellenos de valle (7) se originan a partir de procesos de erosion lateral y
longitudinal (Brice, 1966).



2.2.1.- Sedimentacién y encajamiento

En las ramblas o arroyos se reconocen varios niveles escalonados,
dentro de los sedimentos que rellenan estas formas, que resultan de la
alternancia de distintas etapas de agradacion e incision. Las
particulas mas gruesas se depositan en canales trenzados, mientras
gue los sedimentos finos se sedimentan por arroyada en manto. Esta
disposicién parece ser debida a la disminucion de la velocidad del
fluyjo y a la retencion del sedimento por una densa vegetacion de
ribera. La sedimentacion en el abanico origina una elevacion del nivel
de base que tiende a rellenar el canal valle arriba desde el apice del
abanico (Bull, 1997). Todo ello trae consigo un aluvionamiento, que se
manifiesta por una disminucion de las particulas hacia el techo de las
columnas estratigraficas y en el centro del canal tenemos un
predominio de depdsitos trenzados. Se reconocen también épocas de
carencia de sedimentacion, que se registran por perfiles de suelo
incipientes. Por consiguiente, estos cursos efimeros se caracterizan por
periodos de sedimentacion prolongada, que alternan con breves hiatos
con canales someros encajados Yy desarrollo de entisoles (Leopold,
1994).

Al proceso de agradacion, acabado de describir, se sucede una
etapa de degradacion, que corresponde a un encajamiento de la
rambla que comienza con una incision rapida seguida de un descenso
exponencial, como consecuencia de la aproximacion a un nuevo nivel
de base de erosion (Bull, 1997). Para el Sur de Arizona Cooke y Reeves
(1976) proponen un modelo sobre las diversas causas de iniciacion del
encajamiento del arroyo en e que interaccionan multitud de
variables. Las principales son los cambios en el uso del suelo, las
variaciones aleatorias en la frecuencia y magnitud de los procesos y
los cambios climaticos seculares. EI primero y el Ultimo parecen ser las
causas principales del comienzo de los arroyos. No obstante, el origen
de los mismos es un clasico ejemplo de equifinalidad o convergencia
de formas, en e que es muy dificil sefialar un Gdnico mecanismo
(Cooke y Reeves, 1976).

En el estudio del origen del encajamiento en los arroyos es muy
complejo separar la accion antrépica de los cambios climéticos
seculares o de corta duracion. Otra forma méas simple, de afrontar el
problema, es sefialar que se produce un aumento de la erosion por las
aguas de escorrentia y una disminucion de la resistencia a la erosion
en los sedimentos del arroyo. De todas las maneras, la vegetacién
parece ser la clave en la iniciacion y desarrollo del arroyo. La cubierta
vegetal, tanto de ladera como de ribera (Foto 3), responde
rapidamente a los cambios de temperatura, precipitacion y a la



interferencia antrépica. Dentro de las modificaciones en el uso del
suelo, el sobrepastoreo en zonas aridas con suelos limosos da lugar a
un descenso de la cubierta de vegetacion, intenso pisoteo, incremento
en el impacto y salpicadura por gotas de lluvia y, por consiguiente,
una disminucion de la capacidad de infiltraciébn. Todo ello, junto con
las précticas de construccion (caminos, ferrocarriles, puentes),
deforestacion y fuegos son las principales causas desencadenantes
debidas a la actividad humana. Dos ejemplos ilustran estas causas
antrépicas.

Thornes (1976) en su trabajo sobre la Cuenca de Almazan
(Soria) indica que el exceso de pastoreo debido, por un lado, a su
propia cabafia y por otro, al ser ruta de trashumancia hacia los pastos
de verano del Urbion “es un factor importante en la intensa erosion
de estas éreas’, a causa de la disminucion de una gran parte de la
vegetacion esteparia. Esto ha dado lugar a un desencadenamiento de
la erosién con la generacién de barrancos que inciden en los terrenos
terciarios, constituidos por materiales facilmente erosionables.

Un problema similar surgié durante la colonizacion del Suroeste
de los Estados Unidos. Los colonos Illegaron en gran numero,
construyeron numerosas granjas y caminos Yy trasladaron a estas
tierras decenas de miles de cabezas de ganado vacuno. Todas estas
circunstancias condujeron a la desaparicion de una gran parte de la
vegetacion existente, comenzando un intenso arroyamiento que
produjo en muy pocos afios encagamientos en barrancos de mas de 50
m de profundidad. Este proceso erosivo tuvo lugar entre 1850 y 1920 y
especialmente de 1870 a 1890. Los colonos se vieron forzados a
emigrar nuevamente hacia &areas mas favorables. Este cambio
ambiental de origen antropico es conocido desde hace mucho tiempo
y Cooke y Reeves (1976) lo han estudiado a fondo en una excelente
monografia.

Otros autores (Bryan, 1941; Antevs, 1952) sostienen un origen
mixto para los encajamientos y seflalan que la vegetacion estaba
debilitada, a finales del siglo pasado, por un cambio climético, a lo
gue se sumO €l sobrepastoreo. Esta hipétesis parece encontrar un
apoyo en estudios dendrocronologicos, que apuntan la existencia de
un periodo de precipitaciones mas bajas (Stockton y Fritts, 1971).

Otro de los modelos propuestos por Cooke y Reeves (1976) es el
relativo a las variaciones aleatorias en la frecuencia vy
magnitud de los procesos. Una causa que puede conducir a la
incision es el descenso tectonico del nivel de base (Bull y Pearthree,
1988). Otra estd en relacién con la capacidad erosiva, que aumenta
exponencialmente con el incremento del caudal (Leopold et al., 1964).



Ello da lugar a inundaciones ocasionadas por tormentas. Estos eventos
producen encajamientos, mientras que en los periodos de menor
caudal predomina la agradacion. Schumm y Hadley (1957) sugieren
gque se deben a ajustes internos dentro del sistema fluvial. Para
pequefias cuencas, menores de unos 50 km2, la sedimentacion puede
producirse por disipacion del flujo, producido por infiltracién,
evaporacion, etc. Estos autores generalizaron estos cambios |y
propusieron un ciclo de erosion semiarido en el que se contempla la
evolucion de la agradacion e incision para pequefias cuencas de
drenaje.

Los cambios climaticos menores y seculares constituyen el
ultimo modelo sobre las causas de la incision. Para periodos de corta
duracion hay suficientes evidencias de que en estos sistemas la erosion
y sedimentacion responden al cambio climatico, asi como a la accidn
humana. Leopold (1976) instrumentd cursos efimeros en New México,
con el fin de analizar sus modificaciones, durante un periodo de 15
anos y dedujo que los arroyos que habian erosionado durante todo el
siglo, a partir de 1961 cambiaron su tendencia hacia la agradacion.
Atribuyé el cambio a enfriamiento posterior a 1940. Hereford (1984)
describe una situacion similar en Arizona. Por otra parte, las
respuestas hidrolégicas y geomorfologicas ante las oscilaciones de H
Nifio pueden producir sequias (Andrade y Sellers, 1988) o grandes
inundaciones (Hereford y Webb, 1992) en el Suroeste de los Estados
Unidos. Hay que tener en cuenta que esta perturbacion climética es
persistente.

No hay duda de que en las zonas semiaridas, durante las épocas
de colonizacion, que afectaron a Suroeste de Estados Unidos,
Surafrica, India y Australia, el encajamiento de los cursos fluviales se
incrementé notoriamente (Cooke et al., 1993). Sin embargo, en
periodos prehistéricos la alternancia de agradacion e incision parece
ser debida a cambios climéaticos (Antevs, 1952). Otros investigadores,
mediante estudios dendrocronoldgicos, con registros de miles de afos,
sefialan la alternancia de épocas secas y humedas que se relacionan
con etapas de encajamiento y sedimentacion. A conclusiones parejas
se llega utilizando dataciones de C!4y restos arqueoldgicos.

Leopold (1994) lleva a cabo una sintesis de la historia climatica,
con posterioridad al retroceso de los hielos Wisconsin, basada en las
numerosas investigaciones Ilevadas a cabo sobre los depdsitos
aluviales del Suroeste de los Estados Unidos. Se reconoce un periodo
de agradacion, desde la ultima glaciaciéon, hasta el Periodo Altitérmico
u Optimo Climético, hace 4000-6000 afos. Durante las condiciones
aridas de este periodo se desencadené una amplia erosién en los
rellenos de valle, que produjo terrazas de hasta 10 m sobre su cauce.



Con posterioridad se desarroll6 otro periodo de agradacion que
finalizo alrededor de 1200-1400 afos d.C. (Periodo Calido Medieval u
Optimo Climatico Secundario). En este periodo seco tuvo lugar
nuevamente un predominio de la incision de los depositos fluviales
anteriormente depositados. En la etapa hameda y fria
correspondiente a la Pequefia Edad del Hielo (1450-1850 d.C.) se
renueva la agradacion. Entre 1880 y 1920 tiene lugar un cambio hacia
la aridez que produce la erosion de los valles.

Esta propuesta es de caréacter general y obedece a los datos
existentes, pero no es universal. Esta secuencia de etapas de
agradacion y erosion puede ser distinta para los tributarios de
cabecera que para los canales principales (Baling y Wells, 1990).
Ademaés, es improbable que exista un sincronismo entre las etapas de
degradacion dentro de una amplia regién, ya que cada sistema fluvial
tiene una diferente sensibilidad a las perturbaciones climaticas (Bull,
1997). Este autor calcula en menos de 100 afios el tiempo requerido
para € encajamiento, pero se requieren mas de 500 aflos para
completar la agradacion de canales encajados.

En conclusion, es demasiado simplista atribuir €l inicio del
encajamiento del canal a una sola causa, como, por ejemplo, un
aumento de temperatura. Las modificaciones en la densidad de
vegetacion de ladera o de ribera juegan un importante papel en la
iniciacion de la incisién. La vegetacion puede modificarse por cambios
en la precipitacion, temperatura, sobrepastoreo, incendios Yy otras
actividades humanas. La incision comienza cuando estas variables
crean un desequilibrio en e sistema suficiente como para
desencadenar y mantener el proceso de encajamiento. No obstante,
algunas explicaciones, como el cambio climético, son de ambito
regional, mientras que otras solo tienen un significado local. De esta
complejidad del problema de la rambla 0 arroyo, surgen defensores y
detractores de cada hipétesis, aunque hay que tener presente que
distintos cambios en una misma area pueden dar resultados
geomoérficos similares.

3.- LAS LADERAS Y SU EVOLUCION

En las regiones é&ridas la produccion de particulas por
meteorizacion es generalmente algo mas baja que la movilizacion de
estos detritos por escorrentia  superficial o por e viento.
Evidentemente, la cobertera de vegetacion, estrechamente relacionada
con el clima, eerce una influencia manifiesta en este balance. Por eso,
podemos sefialar que el grado de aridez controla el balance entre
suministro y evacuacién de particulas. Sin embargo, en los desiertos
frios montafiosos, donde la crioclastia es e proceso dominante, Ila



generacion de gelifractos es superior a la exportacion de los mismos,
sobre todo s la aridez es acusada Yy, como consecuencia, la erosion
hidrica es poco importante e incapaz de movilizar todos los clastos
producidos.

Aunque la influencia del clima y de la vegetacion poseen una
gran relevancia en la evolucion de las laderas desérticas, la
constitucion litolégica de las mismas, junto con la densidad de los
planos de discontinuidad existentes, son los factores mas
fundamentales en el desarrollo del modelado de las laderas bajo estos
ambientes é&ridos. Estas caracteristicas geolégicas afectan muy
directamente a la actividad e intensidad de los procesos de
meteorizacién. Por consiguiente, estos factores imprimen un caréacter
determinante y posibilitan la diferenciacion de tres tipos de laderas
elaboradas sobre rocas cristalinas, formaciones estratificadas vy
materiales facilmente erosionables (Mabbutt, 1977).

3.1.- Laderas en rocas cristalinas

La composicion quimica del magma ejerce una influencia muy
directa en la morfologia de los materiales volcanicos. Los productos
basicos dan origen a extensas coladas basalticas, que alternan con
niveles de piroclastos. La erosion diferencial de estas formaciones
produce laderas escalonadas (trap), caracteristicas de los grandes
afloramientos de basaltos de meseta (plateau), de diferentes edades,
existentes en el mundo. lgualmente, morfologias de este tipo podemos
encontrarlas en los rift valleys del Africa oriental. La emision de
magmas de composicion acida, como consecuencia de su gran
viscosidad, da lugar a erupciones explosivas que van acompafiadas de
domos, pitones y agujas, como en las traquitas y fonolitas del macizo
del Hoggar, en la region central del Sahara.

En las rocas pluténicas se reconocen dos tipos de modelados.
Unos controlados por lajamiento (sheeting) y otros por sistemas
diaclasas que interseccionan. El lajamiento, que se desarrolla en rocas
masivas fundamentalmente cristalinas, esta formado por diaclasas
curvas paralelas a la superficie del terreno, de ahi que algunos autores
lo denominen diaclasado topografico. Su origen se atribuye a la
descompresién de rocas que han estado sometidas a importantes
esfuerzos en el interior de la corteza terrestre. Al ascender hacia |a
superficie y perder carga litostatica se produce la relajacion del
macizo rocoso (Gilbert, 1904). No obstante, también se aducen
diferentes origenes en relacion con otros tipos de esfuerzos (Howard y
Selby, 1994). En rocas con numerosos planos de discontinuidad no se
propaga el lgamiento, ya que los esfuerzos se disipan a favor de estas
discontinuidades.



El lajamiento se reconoce en casi todos los tipos climaticos y es
relativamente frecuente en rocas cristalinas de los desiertos de Africa y
Australia (Twidale, 1981, 1982a, b; Howard y Selby, 1994). H
lajamiento da lugar a formas dométicas o hemiesféricas, que fueron
descritas por primera vez por el gedlogo aleman Bornhardt (1900).
Willis (1936) denomind a estos inselberg en domo que destacan sobre
las llanuras, bornhardts, en honor a su descubridor. Muchos de estos
bornhardts son el resultado de la denudacion de perfiles de alteracion
generados en épocas pasadas bajo climas tropicales humedos (Budel,
1957; Ollier, 1988, 1991; Thomas, 1989a, b, 1994; Twidale, 1990). H
cambio climatico hacia condiciones claramente é&ridas desencadena
los procesos de erosion hidrica, que traen consigo el afloramiento del
substrato rocoso.

3.2.- Laderas en rocas estratificadas

En los desiertos de plataforma (Mabbutt, 1977) ubicados en
areas cratonizadas de las zonas é&ridas del norte del Sahara, Arabia
oriental, Thar en la India y el Plateau del Colorado se desarrollan
laderas elaboradas en formaciones estratificadas de diferentes edades,
en disposicion proxima a la horizontal. También se reconocen estas
laderas en cadenas de tipo intermedio, como la de Israel-Libano, y en
cuencas terciarias continentales, como las existentes en la Espafa
arida y en los Emiratos Arabes Unidos.

Estas laderas se originan en morfologias de cuesta o mesa y
presentan una gran variedad. Schumm vy Chorley (1966) en su clasico
estudio sobre los Plateaus del Colorado diferencian distintos tipos de
laderas, que resultan de la combinacion de caracteristicas litologicas,
climaticas y de vegetacion. Las laderas simples estan constituidas
fundamentalmente por un tipo de roca. Pueden ser materiales
arcillosos afectados por erosion hidrica, que elaboran un paisaje de
carcavas. El  otro subtipo esta constituido por rocas
predominantemente masivas, como areniscas Yy conglomerados, que
forman importantes cantiles. Las laderas compuestas estan
coronadas por una cornisa resistente bajo la que se desarrolla, en rocas
de facil erosion, un modelado de carcavas y también laderas de
detritos que pueden arrancar desde la cornisa. Finalmente, las
laderas complejas estan formadas por la alternancia de capas
duras y blandas. Las laderas compuestas seran analizadas a
continuacion, ya que presentan frecuentes testigos de antiguas etapas
de su evolucion.

3.2.1.- Laderas compuestas



Este tipo de laderas esta constituido por un cantil rocoso en su
parte superior sobre un conjunto de capas facilmente erosionables. Los
componentes de estas laderas se austan a los definidos en los
detallados estudios de Wood (1942) y Fair (1947, 1948) en Africa del
Sur, que fueron analizados en profundidad y redefinidos por King
(1957). Este autor considera a estas laderas como "normales', en
contraposicion con lo sefialado por numerosos investigadores de |la
geomorfologia climéatica. Para King, aunque forman parte de un
modelo universal, estas laderas son mas caracteristicas de los
ambientes desérticos. Los elementos que se diferencian dentro de una
ladera son: la cresta que es la parte superior, a veces de perfil
convexo, COmMO consecuencia procesos de meteorizacion y creep. La
cornisa que constituye el afloramiento de roca mas resistente y en el
gue actuan diversos procesos erosivos que producen su retroceso. Los
materiales resultantes de la destruccion de la cornisa forman la
ladera de detritos, que se movilizan basicamente por erosion
hidrica. Finalmente, € pedimento constituye un importante
elemento concavo que enlaza con la llanura aluvial.

La cresta suele presentarse redondeada por creep, S existe,
meteorizacion, accion del splash y erosion laminar. Esta tendencia al
redondeamiento aumenta con el buzamiento de la capa resistente que
constituye la cornisa y se enfatiza si ésta es porosa 0 esta afectada por
lajamiento (Bradley, 1963). Por el contrario, s €l retroceso esta
controlado por fracturas el redondeamiento desaparece o disminuye.

Las cornisas constituyen e borde de mesas, plataformas
estructurales o0 cuestas. Es importante la potencia de la capa que
constituye la cornisa, ya que determina la altura del cantil y la
longitud de la ladera de detritos. El tipo de roca es igualmente
fundamental, ya que los procesos de meteorizacion que disgregan, por
gjemplo, a las areniscas o0 calizas son distintos. También el grado de
cementacion de la roca es primordial de cara a la resistencia de la
misma. A la litologia hay que afiadir la estructura. Si la cornisa esta
formada por rocas finamente estratificadas o muy dioclasadas, las
laderas de detritos presentan un buen desarrollo; en caso contrario, la
ladera esta cubierta de bloques de gran tamafo.

Ya hemos indicado que las laderas de detritos resultan de la
meteorizacion y erosion de la roca resistente que constituye la cornisa.
Esta es la que suministra la mayor parte de la cobertera de una ladera
de detritos, aunque otra parte puede proceder del substrato
infrayacente. A pesar del extenso desarrollo que alcanzan en muchos
de los desiertos, sus estudios son escasos comparados con los |levados
a cabo en areas alpinas (Oberlander, 1989).

Schumm y Chorley (1966) indican que la diferencia entre unas
laderas y otras puede expresarse cualitativamente por la relacion de



meteorizacion (M). La existencia o carencia de detritos a pie de la
cornisa depende de la velocidad de generaciéon de fragmentos en la
cornisa (p) frente a la destruccion a pie de la misma (d). S esta
relacion es mayor que la unidad se generan acumulaciones de ladera,
conos de derrubios y una abundancia en general de detritos. S M es
igual a uno, tenemos un balance entre p y d. Si M es menor que la
unidad, los blogues a caer se desintegran por impacto y €l residuo se
meteoriza antes de la proxima caida. Esto ultimo es frecuente en los
Plateaus del Colorado.

Estos detritos pueden cubrir total o parcialmente la ladera y, a
su vez, estar afectados por reguerizacion y abarrancamiento, que
paulatinamente descubren una mayor extension del substrato rocoso.
El caso extremo resulta de la practica desaparicion de la cobertera de
la ladera y, en el caso de que las arcillas sean el material aflorante, se
genera un modelado de céarcavas (Gutiérrez et al., 1995). En ocasiones,
los materiales del substrato estan constituidos por capas duras y
blandas; en este caso se origina un escalonamiento formado por
microladeras compuestas (cornisa y ladera de detritos) a lo largo de la
ladera principal. Estas son las caracteristicas de las laderas complejas.

3.2.2.- Velocidades de retroceso de la cornisa

Para el cédlculo de este valor se necesita conocer, por un lado,
una dimensién lineal que corresponde a la distancia entre dos
momentos determinados del borde de la cornisa, y por otro, es preciso
saber el tiempo transcurrido entre estas dos posiciones. De este modo,
se pueden obtener velocidades de retroceso. Existe una dificultad
manifiesta para la obtencion de estos datos, o que obliga a avivar el
ingenio y a adoptar numerosas Yy variadas suposiciones para llegar a
unas cifras de retroceso. Como consecuencia, las metodologias para |a
obtencion de estos datos son muy variables (Oberlander, 1997). En el
sur de la Peninsula del Sinai, Yair y Gerson (1974) calculan valores de
0.1-2 mm/afio a partir del retroceso de escarpes de falla. La presencia
de una fina cubierta de lavas en el norte de Arizona, datada por K/Ar,
sobre un escarpe en retroceso, permite a Lucchitta (1975) obtener
cifras de 6.7 mm/afo. Schmidt (1980, 1989b) estudiando l|a geometria
de los valles consecuentes capturados en los Plateaus del Colorado
consigue valores de 0.3 mm/afio y de 0.5-6.7 mm/afio, en ambas
publicaciones. Otra metodologia, muy criticada por diferentes autores,
se basa en las acumulaciones de Neotoma (restos de ratas) existentes
en la entrada de las cuevas en Arizona y datadas por C14. Las cifras
obtenidas son de 0.45 mm/afio (Cole y Mayer, 1982). Young (1985)
estudia el retroceso del escarpe a partir de la superficie de erosion del
Eoceno inferior en el noroeste de Arizona, teniendo en cuenta las



posiciones deducidas del escarpe basadas en la localizacion de valles
rectos y obtiene valores de 0.16-0.17 mm/afio. Schmidt (1987, 1988,
1996) calcula el retroceso por construcciones gréficas a partir de
perfiles de laderas relictas. En su publicacion de 1996 hace
corresponder las facetas de ladera con las glaciaciones Illinois vy
Wisconsin y las cifras resultantes son de 0.2-0.35 mm/afio. La mayoria
de estos trabajos estan basados en edades supuestas. Sancho et al.
(1988) precisan la edad a partir del contenido de restos arqueoldgicos
en las laderas y facetas triangulares (Fig. 12), obteniendo valores de
retroceso de 0.3 mm/aiio en formaciones terciarias de la Depresion del
Ebro. Los valores temporales se precisan mucho mas cuando se
consigue datar por C14 diferentes facetas triangulares de ladera, en el
centro de la Depresion del Ebro, que en sus acumulaciones contienen
restos de carbon y cenizas (Arauzo et al., 1996b; Gutiérrez et al.,
1997c) Los valores obtenidos por estos autores son de 0.9-1 mm/afio
para los ultimos 35.000 afios. Todos estos datos reflejan que las
velocidades de retroceso en zonas aridas para distintas partes del
mundo son del orden de 0.1-7 mm/afo.



Fig. 12.- Mapa geomorfolégico de la zona de Chalamera (Provincia de
Huesca) y bloque diagrama idealizado de las cuatro etapas de evolucién de
laderas, en el que se observan tres fases de facetas triangulares. 1. Mesas y
escarpes estructurales. 2: Valles de fondo plano. 3: Barrancos. 4,5,6: Facetas
triangulares Sg4, S3y Sp. 7: Ladera de detritos S1. 89 y 10: terrazas T3, T2y T1

del rio Cinca. 11: Abanicos aluviales (Sancho et al., 1988).

Ya hemos indicado que la mayoria de estos valores se han
obtenido por métodos indirectos simplificados y con edades
supuestas. Todo ello constituye un importante limitacion a la hora de
utilizar y correlacionar estas cifras, dado que no existe una clara
fiabilidad en los métodos y, por consiguiente, en los resultados. Otro
de los problemas estd en relacion con la sinuosidad del frente del
escarpe. Generalmente, se supone un frente recto, que suele ser mucho



mas frecuente cuanto mayor es la potencia de la cornisa. Cuando se
utiliza el método de extrapolacion de los segmentos de facetas
triangulares (Sancho et al, 1988) hasta su interseccion con la
prolongaciéon del techo de la cornisa, se obtienen intersecciones a
diferentes distancias, debidas muy posiblemente a que el frente del
escarpe es sinuoso (Fig. 13). No obstante, a disponer de diversos
puntos de interseccion, se puede obtener una media aritmética mas
proxima al valor real de retroceso.

Una de las caracteristicas mas importantes, relativa a la mayor
o menor velocidad de retroceso, esta en relacion con las caracteristicas
litol6gicas y estructurales de los materiales constituyentes de la
cornisa, que a su vez determinan el grado de resistencia a los procesos
erosivos (Schumm y Chorley, 1966; Nicholas y Dixon, 1996; Schmidt,
1989a). La composicion mineralégica de la roca es fundamental de
cara a su comportamiento ante los procesos de meteorizacion
dominantes en el area.

Fig. 13.- Perfiles de facetas triangulares de ladera correspondientes a varias
etapas (S1-S4) dibujados en linea continua y curvas extrapoladas a puntos.

La altura del 4pice de las facetas triangulares con respecto a escarpe actual
es hyd es la distancia del apice de la faceta a frente del escarpe, medido en
fotografias aéreas (Sancho et al., 1988).

La velocidad de erosion también estd influenciada por e buzamiento
de las capas (Howard y Selby, 1994), de tal forma que cuanto mayor es
el buzamiento menor es el volumen de rocas erosionadas y viceversa.
Igualmente, la potencia de las rocas de la cornisa estd en razon
inversa con la velocidad de retroceso (Schumm y Chorley, 1966;
Schmidt, 1987, 1989b). La presencia de una cornisa formada por un
espesor importante de roca, posibilita la aplicacion del modelo
aciclico de origen de facetas de Koons (1955), apoyado por Schipull



(1980) y Schmidt (1987). Con este origen el retroceso de la cornisa se
produce a partir de impulsos desencadenados por grandes
desprendimientos de rocas, entre los que alternan la produccion de
particulas por los procesos de meteorizacion reinantes en el area. Por
el contrario, s los materiales de la cornisa son poco potentes, el
retroceso de la misma es mucho mas rapido. El grado de fracturacion
de los materiales de la cornisa constituye uno de los factores mas
significativos respecto a la velocidad de retroceso de la misma vy
determina en gran parte el grado de resistencia a la erosion. De este
modo, las rocas afectadas por una importante densidad de
fracturacion presentan mayores valores de velocidad de retroceso.
Evidentemente, la intensidad de la erosion del substrato también
afecta al retroceso de la cornisa, ya que cuando esta constituido por
rocas féacilmente erosionables, como arcillas y margas, los regueros
progresan hasta la base de la cornisa produciéndose socavacion basal
y caida de bloques (Schipull, 1980; Gerson y Grossman, 1987).

Otro factor extraordinariamente importante, en relaciéon con el
retroceso de la cornisa, lo constituye la intensidad de los procesos de
meteorizacion  fisica, quimica y biolégica, que producen la
disgregacion de la roca y su acumulacion en la ladera de detritos.
Estos procesos varian en funcion de las caracteristicas litologicas y
estructurales de las rocas, del clima y sus cambios y también del
tiempo de actuacion de estos procesos.

Ya se ha indicado que existe un balance entre el suministro de
fragmentos a la ladera procedentes de la cornisa (p) y la velocidad de
erosion (d) de estas acumulaciones, que constituye la relacion de
meteorizacion (M) de Schumm y Chorley (1966). En ocasiones, p
supera con mucho a d y la acumulaciéon de la ladera llega a
superponerse a la cornisa, fosilizandola. En estas condiciones el
retroceso de la cornisa se ve paralizado, aunque quizdas la
meteorizacion quimica pueda seguir actuando. Este balance de
produccion-destruccion puede mantenerse sin grandes oscilaciones
debido a que los cambios no afectan significativamente al sistema. No
obstante, puede inclinarse hacia una mayor erosion, de tal forma que
paulatinamente quedan desconectadas o0 aisladas las laderas de
detritos. Esta ruptura del balance se debe a un cambio ambiental vy
[leva implicito la superaciéon de un umbral geomérfico (Schumm,
1979). La mayoria de los investigadores estiman que las laderas han
estado sometidas a numerosos cambios climéticos, en los que en las
etapas humedas/frias se produce dominantemente acumulacion y en
las secas/cdlidas los procesos de erosiéon son los prevalentes. Ahora
bien, el retroceso de la cornisa tiene lugar en ambas condiciones
climéticas, aunque es posible que se enfatice mas en un clima que en



otro por variacion en la intensidad de meteorizacién, generacién de
deslizamientos, incremento de la socavacion basal, etc.

Finalmente, hay que tener en cuenta la velocidad de descenso
del nivel de base (Howard y Selby, 1994), que afecta al sistema de
drenaje, y que puede deberse a causas climaticas y/o tectonicas.
Igualmente, la proximidad de la ladera a un rio con gran poder
erosivo puede producir la ruptura del perfil de la ladera en sus partes
bajas y desencadenar una erosién remontante que afecte al retroceso
de la cornisa, tal como parece producirse por el rio Cinca en el area de
Chalamera (Provincia de Huesca).

3.3.- Facetas triangulares de ladera

El conocimiento de los procesos desarrollados en laderas de
ambientes éaridos y semiaridos ha progresado considerablemente en las
ultimas décadas. Sin embargo, los trabajos relativos a la evolucion de
las mismas son escasos, debido a la dificultad de llevar a cabo
dataciones que situen temporalmente las diferentes laderas relictas.
No obstante, en los medios semiaridos en los que existe un mayor
porcentaje de cobertera vegetal y ha habido una ocupacion humana
desde antiguo, es posible encontrar restos carbonosos y materiales
arqueoldgicos en el interior de los depésitos que posibiliten su
datacion.

En secuencias de rocas estratificadas es donde mejor se reconoce
el perfil caracteristico de las laderas de regiones aridas. Este esta
constituido en su parte superior por una cornisa, en la parte media
aparece una ladera cubierta parcial o totalmente de detritos y a pie
del mismo se suele observar una ligera concavidad basal, a partir de |la
cual se desarrolla un pedimento (King, 1962).

Estas acumulaciones de ladera suelen estar afectadas con
posterioridad a su elaboracion por una etapa de predominio de la
incision, que puede destruir toda la acumulaciéon o dar origen a
laderas relictas denominadas talus flatirons (Koons, 1955). También se
conocen como tripartite slopes (Gossmann, 1976) y triangular slope
facets (Budel, 1982). Estas morfologias presentan en planta forma
triangular o trapezoidal y se localizan alrededor y separadas del
escarpe (Fig.14). Por consiguiente, la generacion de las facetas requiere
la alternancia de etapas acumulativas y erosivas en la evolucion de
las laderas.



Fig. 14.- Modelo aciclico de desarrollo de facetas triangulares de ladera
(segun Koons, 1955, en Schmidt,1989a).

El desarrollo de varias de estas etapas puede dar origen a una
secuencia de talus flatirons, de manera que las méas recientes se situan
proximas al escarpe. Estas formas relictas no son muy frecuentes a
nivel global y esto se debe a que se localizan preferentemente en
formaciones estratificadas con disposicion subhorizontal, en las que |la
cornisa sobreyace a materiales facilmente erosionables que pueden ser
evacuados rapidamente por los procesos de encajamiento (Koons,
1955; Everard, 1963; Budel, 1970; Blume y Barth, 1972; Gerson, 1982;
Gerson y Grossman, 1987; Schmidt, 1989a, 1994; Arauzo et al., 1996a).
Ademas, la cornisa debe ser poco potente con e fin de que la
acumulacién de detritus no sea excesiva (Schmidt, 1987) de forma que
su destruccion vy retroceso del escarpe sean rapidos. Por otra parte, |a
alternancia de capas duras y blandas por debajo de la cornisa
dificulta la generacion de los talus flatirons.

Una vez indicados los factores que favorecen la formaciéon de los
talus flatirons, se hace preciso conocer las causas generadoras de los
mismos. Koons (1955) interpreta los talus flatirons a partir de un
balance discontinuo entre el suministro y la remocion de detritos en
la ladera (Fig. 14). A este origen no ciclico se opone una interpretacién
basada en la modificacion de los procesos morfogenéticos dominantes
como consecuencia de cambios climéaticos (Everard, 1963; Gerson,
1982; Gerson y Grossman, 1987; Sancho et al., 1988; Schmidt, 1989a,
1994; Arauzo et al., 1996a; Gutiérrez et al., 1997b) (Fig.15). Para
épocas recientes se sefiala también la posible incidencia de la accién
antropica en la modificacion de los procesos geomorfolégicos (Everard,
1963; Sancho et al., 1988; Gutiérrez y Pefia, 1989, 1992, 1997a; Arauzo
et al., 1996a; Gutiérrez et al., 1997a).

La importancia de los cambios climaticos ha sido ampliamente
discutida para diversos tipos de modelados. En regiones desérticas con
escasa cubierta vegetal, las variaciones de la misma debidas a cambios
climéticos pueden conducir a importantes modificaciones en las
condiciones hidrolégicas. En este sentido, Knox (1984) ha sefialado un



punto critico de cobertera vegetal, alrededor del 70%, que corresponde
a una precipitacion media anual de 400-500 mm. Si la cubierta
vegetal disminuye por debajo del 70%, la erosibn aumenta
substancialmente.  Similares observaciones efectian Langbein &
Schumm (1958) en las que sefialan un umbral correspondiente a 300
mm de precipitation de maxima pérdida de suelo. Ya hemos sefialado
gue este umbral es funcion de la temperatura, ya que cuando ésta
aumenta se requieren mayores precipitaciones para mantener la
vegetacion (Schumm, 1965). Las caracteristicas climaticas del centro
de la Depresion del Ebro coinciden en la curva de Schumm con los
puntos de maxima produccién de sedimentos. Segun esta grafica,
débiles variaciones en la temperatura y precipitacion anual pueden
modificar el porcentaje de cobertera vegetal y, como consecuencia, se
produciran variaciones en la produccion de sedimentos.
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Fig. 15.- Evolucion de una secuencia de facetas triangulares de ladera.
H=régimen pluvial. S=régimen interpluvial. La faceta sefiala el final de los
periodos pluviales (Gerson, 1982).

Por otra parte, en los periodos mas humedos (pluviales) son mas
activos los procesos de produccién de sedimentos en la cornisa, sobre
todo los de zapamiento y slump. Esto se debe a un aumento de la
infiltracion 'y del flujo subterraneo por encima de las capas
impermeables (Ahnert, 1960). Cuando tiene lugar una disminucion de
la temperatura se incrementa el numero de dias de helada a afio, por



lo que sera mayor la produccion de sedimentos del escarpe por
crioclastia.

La interpretacion climatica de las etapas de acumulacion e
incision nos lleva a establecer una posible correlacion con secuencias
climaticas conocidas. Las dos etapas mas recientes de acumulacion de
laderas estan ampliamente representadas en todo el NE de Espafa
(Gutiérrez y Pefia, 1989, 1997a) y han sido datadas en numerosos
lugares por técnicas arqueolégicas y radiométricas. La acumulacién
mas reciente, Post-Medieval, puede correlacionarse con la Pequefia
Edad del Hielo (1.450-1.850 A.D.) (Grove, 1988). La acumulacion de la
etapa anterior se produce durante la Epoca Fria de |la Edad del Hielo
(2.900-2.300 B.P.) (Lamb, 1977; Gribbin y Lamb, 1978; Grove, 1979;
Harding, 1982). Gutiérrez y Pefia (1989, 1992, 1997a) correlacionan
para el NE de la Peninsula Ibérica estas dos etapas de acumulacion con
estos dos periodos frios.

En la actualidad Unicamente se disponen de dos dataciones
para acumulaciones mas antiguas a las citadas anteriormente, ambas
obtenidas por C!4 en Mezalocha y Chalamera (Provincia de Zaragoza).
Existe una buena correlacion con los sucesos Heinrich establecidos a
partir del estudio de testigos del fondo oceanico profundo del
Atlantico Norte. Las edades obtenidas para las acumulaciones se
corresponden con los sucesos H3 (27 ka BP)y H4 (35 ka BP) (Heinrich,
1988; Bond et al, 1993). Un suceso Heinrich esta representado por
sedimentos de origen glaciar procedentes de la fusion de icebergs con
escasos foraminiferos. Las etapas de generacién de estos sucesos se
encuentran en relacion con una enorme profusion de icebergs,
resultantes de rapidos desprendimientos en los casquetes de hielo
septentrionales. Estas ciscunstancias traen consigo un enfriamiento
generalizado de las aguas superficiales del océano. Como
consecuencia, los aires frios procedentes del Atlantico penetran en la
Depresion del Ebro. Este descenso de la temperatura produce una
disminucién de la evapotranspiracion 'y, por consiguiente, un
incremento de la disponibilidad hidrica del suelo, lo que da lugar a
un aumento de la cobertera vegetal. Estas condiciones parecen ser las
adecuadas para un predominio de la acumulacién de sedimentos en
las laderas. Estos sucesos Heinrich tienen lugar en momentos de
extremo enfriamiento atmosférico y van seguidos por interestadiales
netos y cortos (Dansgaard et al, 1993).

De todo ello se deduce que las etapas de acumulacion coinciden
con periodos climaticos frios, mientras que las etapas de incision se
corresponden con periodos climaticos calidos en los que se
individualizan las facetas triangulares de ladera. Por tanto, las
secuencias de talus flatirons parecen registrar cambios climaticos.



En ambientes semiéridos, estos cambios en los sistemas de
ladera, que dan lugar a talus flatirons, se producen en relativamente
breves espacios de tiempo. No obstante, en areas con una aridez mas
acusada se hacen necesarios cambios climaticos del orden de 100 ka,
para generar estas laderas relictas (Gerson, 1982; Gerson y Grossman,
1987; Bull, 1991; Schmidt, 1994, 1996).

Los datos cronoldgicos de que se disponen en la actualidad son
muy escasos y €S necesario tener muchas mas dataciones que
permitan comprobar esta génesis climatica. Si las investigaciones que
estamos Ilevando a cabo corroboran esta hipotesis, sera posible
obtener una curva climética para esta region durante el Pleistoceno
Superior y Holoceno. Por otra parte, dada la situacion intermedia de
la Peninsula Ibérica entre Europa y Africa, estos trabajos pueden ser de
gran utilidad para una posible correlacion con los periodos pluviales
del Norte de Africa y las fluctuaciones climéticas reconocidas en
Europa central y septentrional.

4.- PALEOLAGOS

El conocimiento de las lineas de costa de antiguos lagos, junto
con el estudio de los sedimentos depositados, proporcionan datos
muy valiosos sobre las modificaciones hidrolégicas a las que han
estado sometidos. Muchos lagos desérticos presentan una clara
evidencia geomorfoldgica y estratigrafica de haber tenido, durante el
Cuaternario superior (Mabbut, 1977), tamafios mucho mayores a los
actuales durante periodos con una mas importante humedad
efectiva.

La cartografia de las lineas de costa de los lagos requiere una
detenida interpretacion fotogeomorfolégica y un minucioso estudio de
campo (Sack, 1994). Las medidas realizadas en distintos puntos,
alrededor de la cuenca lacustre para una misma linea de costa, suelen
presentar diferentes alturas. Esto puede ser debido a procesos
geomorficos costeros y en los lagos profundos a rebotes hidroisostéaticos
(Gilbert, 1890). Con estos datos se pueden determinar el aea y la
profundidad del paleolago durante diferentes periodos. La presencia
de subcuencas, separadas unas de otras por umbrales, como en el lago
de Bonneville (Gilbert, 1890), controlan los niveles del paleolago
(Benson, 1978; Benson y Paillet, 1989) y dificultan su estudio por |a
compleja dindmica de cada subcuenca. Otro de los problemas esta en
relacion con las variaciones paleohidrologicas que han podido
experimentar las cuencas fluviales que alimentaban a paleolago.
Cualquier modificacion substancial que modifiqgue el aporte hidrico,
puede interpretarse errGneamente como un cambio climéatico.
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Fig. 16.- Fluctuaciones en los niveles lacustres de Africa Oriental y del
centro meridional del Sahara. Segun diferentes autores (recopilado por
Selby, 1985).

El estudio del registro estratigrafico, existente en el interior de la
depresion lacustre, proporciona datos fundamentales de cara al
conocimiento de su historia. Las investigaciones sedimentoldgicas,
mineralOgicas, geoquimicas, paleontolégicas y palinolégicas permiten
obtener una adecuada informacién paleoambiental de los distintos
eventos a los que ha estado sometido el sistema lacustre.

Las expansiones lacustres se producen por un aumento de la
precipitacion o por una disminucion de la temperatura, que trae
consigo un descenso en la evapotranspiracion. Estas circunstancias
corresponden a antiguo concepto de periodo pluvial o fase lacustre
(Rognon, 1980). No obstante, las deducciones obtenidas no tienen el
mismo grado de certidumbre que las conclusiones derivadas de los
sistemas de dunas, ya que la relacion entre precipitacion y niveles
lacustres se complica por la temperatura y por otros factores no
climaticos (Goudie, 1992). Algunos lagos, como los relacionados con el
Rift Valley de Africa oriental, presentan una marcada tectOnica
cuaternaria, que puede modificar la geometria y capacidad de la
cubeta lacustre. Igualmente, la actividad volcanica, dominantemente
efusiva, produce modificaciones muy acusadas. A pesar de estas



circunstancias, las investigaciones Ilevadas a cabo por numerosos
autores en los lagos de Africa Oriental indican que son excelentes
indicadores paleoclimaticos (Fig. 16).

En los desiertos de escudos y plataformas (Mabbutt, 1977) se
forman grandes lagos en depresiones estructurales poco profundas,
durante periodos relativamente mas humedos. La cuenca endorreica
mas grande conocida es la correspondiente a Lago Chad (Fig. 17),
cuyos limites se encuentran en la Dorsal de Guinea, divisoria del
Congo y en los macizos del Sahara Central.
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Fig. 17.- La cuenca del Chad con sus sitemas de dunas y la linea de costa del
"Megachad" a unos 320 m de altura (Grove y Warren, 1968).

Ha sido objeto de estudio por numerosos investigadores (Barbeau,
1961; Grove y Warren, 1968; Pias, 1970; Servant y Servan-Vildary 1980;
Nicholson, 1981) que se han preocupado de analizar tanto espacial
como temporalmente las diferentes fases humedas y secas que se
reconocen en esta cuenca. Durante varios periodos humedos alcanzé
extensiones muy superiores a la actual. La planitud de la cubeta
lacustre queda reflejada por su profundidad de 3-7 m, para un area

actual de 20.000 km-.



En una de las etapas expansivas (7.000-5.400 afios BP) (Pias,

1970) el lago, cuyo nivel era de 320 m, ocupd un area de 350.000 km®
(“Megachad”) y sus aguas llegaron a desbordar hacia e Océano
Atlantico y el rio Nilo. En periodos secos fué cubierto parcialmente por
dunas de direccion NE (dunas de alisios). Este tipo de lagos se
caracterizan por un solapamiento de formas lacustres y eodlicas, tal
como sefiala la Fig. 17.

En los desiertos de montafias Yy depresiones se encuentran
numerosos lagos con frecuencia profundos, originados por etapas de
fracturacion. En ellos se reconocen niveles lacustres a distintas alturas,
cordones de playas, flechas, pequefios deltas, Ilanuras de fangos
salinos, etc. (Gracia, 1995). En el Great Basin, localizado en la parte
septentrional de la Provincia del Basin and Range de los Estados
Unidos, se encuentra el mayor numero de lagos “pluviales” (Morrison,
1965), alrededor de 110-120, formados por una tectonica de bloques
extensional durante el Plioceno superior y Pleistoceno inferior (Fig. 18).
En la maxima etapa de expansividad se gener0 el Lago Bonneville, que
fué estudiado minuciosamente por Gilbert (1890), uno de los grandes
precursores de la Geologia. Este lago alcanzé una superficie de 51.640

km® y una profundidad de 304 m. En la actualidad, el Gran Lago
Salado de Utah, que es e mayor lago resultante de su posterior

desecacion, tiene una superficie que oscila entre 2.600 y 6.500 km®.

Més al Oeste se desarroll6 el Lago Lahontan de 22.900 km?2. Algunas de
las cuencas se unieron por canales de desbordamiento y otras
vertieron sus aguas a océano a través de los rios Snake y Colorado.
Segun célculos recientes, tanto el Lago Bonneville como e Lahontan
ocuparon un area diez veces mayor que e area superficial
reconstruida (MHRSA). Esta se utiliza para normalizar datos y resulta
de dividir el area maxima superficial de cada paleolago por su media
aritmética histérica (Benson y Paillet, 1979; Benson et al., 1990).
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Fig. 18.- Méaxima extension de los lagos de Great Basin durante la época post-
Sangamon. Las flechas sefialan desbordamientos y conexiones. La linea
gruesa indica la cuenca de drenaje actual del Great Basin (Morrison, 1965).

Estos desiertos norteamericanos deben su aridez sobre todo a un
efecto orografico. Las elevadas cordilleras (Cadena Costera, Sierra
Nevada y Cordillera de las Cascadas) orlan e Océano Pacifico y
entorpecen la circulacién ciclonal procedente del Oeste. Como
consecuencia, se originan desiertos de sombra de lluvias. En esta zona
las temperaturas son muy bajas, fundamentalmente durante los
periodos glaciares, ya que el Casquete Lauréntico se encontraba
proximo y ademas en las zonas elevadas de las cordilleras, que
bordean la costa, se desarrollaron numerosos glaciares. Con el
descenso de temperatura disminuye la evaporacion y las areas
deprimidas del Great Basin reciben enormes cantidades de agua de
fusion de los glaciares. De este modo, en las zonas endorreicas, se
originaron lagos de gran tamafo, que en la actualidad lo atestiguan
terrazas lacustres espectaculares. Este &rea es una region ideal para el
reconocimiento de la relacion entre glaciacion de montafia y fases
lacustres. El trabajo de Smith y Street-Perrott (1983) analiza muchas
de estas cuencas y discuten sobre las cronologias de las fases lacustres.
Establecen un periodo de expansividad entre 24.000 y 14.000 afos BP,



otro entre 14.000 y 10.000 afios BP con amplias fluctuaciones que
pueden ser o no sincrénicas vy, finalmente, entre 10.000 y 5.000 afios
BP se reconoce una fase érida o seca de descenso de nivel de los lagos.
Recientemente, Oviatt (1997) sefiala que las diferentes etapas de
descenso del lago tienen una edad de 21, 18.5-19, 17.5, 16-15.5, 14-13
y 10 Ka, todas ellas obtenidas mediante dataciones de C4. Son
sincronicas con las terminaciones de los sucesos Heinrich H1 y H2 y
otras mas pequefias etapas de deriva de icebergs (ab,c y Younger
Dryas) en el Norte del Atlantico. Todo ello sugiere un cambio de
caracter global.

El estudio de las lineas de costa y su interpretacion se complica
en los lagos profundos debido a que se encuentran deformadas por
haber experimentado la cuenca lacustre una descarga hidrostatica. No
obstante, el estudio de los niveles lacustres es basico para determinar
la magnitud de la subsidencia de la superficie terrestre, como
consecuencia de la carga que ejerce e volumen de agua y la
subsecuente elevacion que experimenta al liberarse. La Fig. 19 de la
izquierda representa las isobatas del Lago de Bonneville durante el
periodo 25.000-11.000 afios BPy la figura de la derecha sefiala el
rebote isostatico producido por la desecacion del lago, que es un 20%
de la columna de agua (Crittenden, 1963).

BOBATAS (Phes} 1 BT (35T THOVS (Pl
w ‘_.ﬂ r/ .__,ul"._:ul".-")/:-rf
s
e
[ | r
L

RN

A\

U

Fig. 19.- Lago pleistoceno de Bonneville, Utah. lzquierda: profundidad del
agua en pies, en la que el aea en blanco indica la extension del Lago de
Bonneville y la zona punteada representa los lagos actuales. El lago desbordo
durante la fase lacustre por Red Rock Pass. Derecha: Rebote isostatico en
pies como resultado de la disminucion del volumen de agua, medido por |a




deformacién de la linea de costa del Lago Bonneville. Se indican
desplazamientos recientes a lo largo de Wasatch Fault (Crittenden, 1963).

Uno de los casos méas espectaculares de expansividad de lagos
durante el Pleistoceno lo constituye el sistema Aral-Caspio, que esta
formado por amplios abombamientos poco profundos. Este sistema
recibe grandes cantidades de agua de fusidén glaciar procedentes de los
rios Sirderia y Amudaria, para e Mar de Aral, y de los rios Volga y
Ural para e Mar Caspio. Cuando €l nivel lacustre alcanzé6 76 m por
encima del Mar Caspio, se uni6 a Mar de Aral y constituyé el lago

“pluvial” méas grande del mundo, inundando 1.100.000 kmzy penetro
unos 1300 kms en el interior del rio Volga (Goudie, 1992). También el
Mar Caspio se uni6 con e Mar Negro a través de la Depresion de
Mantych.

A pesar de la problematica que presenta la interpretacién
climatica deducida a partir de los estudios geomorfolégicos de
paleolagos, estas investigaciones son fundamentales en las
interpretaciones paleoclimaticas, especialmente s se apoyan en
estudios paleoambientales multidisciplinares.

5.- SISTEMAS DE DUNAS
5.1.- Introduccién

Las grandes acumulaciones edlicas o0 ergs, junto con las formas
erosivas existentes en los desiertos intertropicales ocupan el 20-25% de
la superficie terrestre (Livingstone y Warren, 1996). La extension de los
campos de dunas es bien conocida en la mayoria de los desiertos del
mundo (Fig.20) (Thomas, 1997a), gracias a las imagenes de fotografias
aéreas y de satélite. Las dunas se han desarrollado en periodos de
1.000 a 100.000 afos (Lancaster, 1995) y durante su formacion se han
producido expansiones Yy contracciones de los grandes casquetes de
hielo, que afectaron sensiblemente a las latitudes mas bajas, bajo la
forma de cambios climéaticos y de nivel del mar. Las alteraciones mas
significativas se manifiestan en la variacion de los limites de los
grandes desiertos de arena y en las modificaciones en el suministro de
arena y movilidad de las dunas. Estos desiertos de arena no son
exclusivos del Pleistoceno, sino que muchos de ellos aumentaron de
tamafio con el enfriamiento del clima global (Fig. 21) (Shackleton vy
Kennet, 1975; Goudie, 1992); es lo que W.illiams (1994) denomina
“desecacion del Cenozoico superior”.
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Fig. 20.- Distribucién global de los depdsitos edlicos. Segin Shead (1972),
modificado y ampliado con datos de numerosas fuentes (Thomas, 1997a).

A lo largo del Cuaternario se detectan numerosos periodos de
sequedad. El estudio de los testigos de hielo datados de la parte
superior del casquete de Groenlandia, (GISP 2 - Greenland Ice Sheet
Project 2), pone de manifiesto fluctuaciones en la conductividad del
hielo, a escala de < 5-20 afos, que reflegjan répidas oscilaciones en el
contenido de polvo atmosférico (Fig. 22), con periodos en los que |la
atmésfera es muy pulverulenta, separados por otros practicamente sin
polvo. Estas circunstancias ponen de manifiesto importantes
variaciones en la intensidad de la actividad eolica (Taylor et al.,
1993), asi como rapidas reorganizaciones de la circulacién
atmosférica. También el andlisis de los sedimentos terrestres existentes
en los testigos de los sondeos oceanicos ayudan a interpretar la
extension, intensidad y duraciéon de las zonas aridas durante el
Cuaternario. Los continentes suministran en las areas intertropicales
sedimentos fluviales y edlicos a los fondos marinos.
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Fig. 21.- Temperaturas de la superficie del mar durante el Cenozoico en el
océano meridional, obtenidas a partir de los cambios en la composicion
isotépica del oxigeno de los foraminiferos plancténicos, en los lugares 277,
279 y 281 del DSDP (Shackleton y Kennett, 1975).
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Fig. 22.- Variaciones de la conductividad eléctrica (relacionada con el
contenido en polvo) de la parte superior del testigo GISPZ en el casquete de
Groenlandia (Taylor et al., 1993)

A su vez, existe un suministro relativamente constante de carbonatos
orgaénicos Yy, por consiguiente, aquellos testigos ricos en carbonatos
indican aportes terrestres escasos. Los aportes eolicos vienen reflejados
por elevados porcentajes de cuarzo, tamafio limo, que se diferencian
de los limos fluviales por estar tefiidos de rojo (Diester-Haas, 1976).
Los incrementos de polvo edlico tuvieron lugar durante los periodos
frios cuaternarios, en los que el contenido de cuarzo del fondo del
Océano Atlantico se desplaza hacia el sur, a unos 8 de latitud norte,
lo que indica una expansion de la aridez y de los desiertos de arena
saharianos (Fig. 23) (Kolla et al., 1979).



Fig.23.- Distribucion del porcentaje en peso de cuarzo (libre de carbonatos)
en los sedimentos correspondientes a la dltima glaciacion (18.000 afios BP).
Los desiertos de arena de Africa continental se representan en negro (Kolla
et al., 1979).

La presencia de diatomeas de agua dulce en el polvo existente en los
testigos, correspondientes a maximo de la Ultima glaciacion, se
interpreta como particulas deflactadas al océano procedentes de lagos
desérticos desecados, |lo que también apoya esta expansién (Parmenter
y Folger, 1974; Pokras y Mix, 1985). Finalmente, también se pueden
obtener importantes datos en la investigacion de los testigos del fondo
ocednico, a partir del estudio del grado de la alteracion de los
feldespatos, polen y fitolitos, salinidad de las aguas marinas Yy
temperatura de las mismas a partir de las relaciones de los isOtopos
de oxigeno en foraminiferos.

Estas investigaciones proporcionan datos indirectos sobre los
grandes periodos secos que se diferencian en el registro geoldégico
reciente. Sin embargo, el estudio pormenorizado de los diferentes



campos de dunas, activos e inactivos, existentes en los diferentes
desiertos del mundo proporcionan una valiosa informacién sobre su
extension, duracion y distribucién de los periodos de marcada aridez,
asi como de los cambios en las direcciones del viento y sistemas de
circulacion a lo largo del tiempo (Lancaster, 1995).
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Fig. 24.- Periodos secos de formacién de dunas durante los dltimos 30.000
anos, para desiertos continentales tropicales y subtropicales de Africa, Asia
y Australia (recopilada de varios autores por Tchakerian, 1994).

Uno de los problemas mas importantes ha estado ligado a la
datacion de las acumulaciones arenosas. Hasta no hace muchos afos,
existia una manifiesta dificultad y las dataciones eran relativas. Asi,
por ejemplo, la dataciéon por C!4 de materia organica, existente en
paleosuelos desarrollados sobre dunas indica una edad pre- o post-.
Otra de las dificultades es la de disponer de dataciones fiables, ya que
muchos campos de dunas se forman en numerosos episodios. A
comienzos de la década de 1.980 se produce un extraordinario avance
con la realizacion de dataciones absolutas por numerosas técnicas. |a
termoluminiscencia (TL) y la luminiscencia Opticamente simulada
(OSL), que permiten datar arenas de duna y loess (Wintle, 1993). Se
han obtenido edades de hasta unos 500.000 afios. Estas dataciones
permiten efectuar correlaciones con datos paleocliméaticos obtenidos
con otras técnicas. Con todos estos datos se pueden llevar a cabo
correlaciones e interpretaciones paleoclimaticas de gran fiabilidad.
Como resultado de estos rapidos avances, a partir de dataciones
absolutas en los diferentes desiertos del mundo, ha sido posible
conocer los distintos periodos secos en los que se han encontrado los
sistemas de dunas (Fig. 24). Se observa que tienen historias muy
diferentes en su generacion.



Las dunas son sensibles a modificaciones en los parametros
atmosféricos, tales como direcciéon e intensidad del viento y cambios
en la precipitacion, que afectan a la evapotranspiracion, humedad del
suelo, porcentaje de vegetacion y a la movilidad de las particulas. Las
areas de dunas tienden a acentuar los efectos de las fases secas y
himedas (Rognon, 1982) y responden répidamente a los cambios
climéticos. Si aumenta débilmente la precipitacion, la vegetacion
crece bésicamente en las partes bajas de las dunas y en las superiores
se moviliza la arena con avalanchas a sotavento (Fig. 25). Al
incrementarse la precipitacion la vegetacion coloniza toda la duna
excepto en las crestas y comienza a producirse calcificacion en las
acumulaciones arenosas. Finalmente, cuando los periodos de
precipitacion son importantes y duraderos, €l nivel fredtico aflora en
las partes bajas generandose depdsitos palustres en las éareas
interdunares; ademas se instala una vegetacion de mayor porte que
estabiliza las dunas y, a su vez, se forman suelos. En los casos en los
gue las precipitaciones sean muy intensas puede producirse la erosion
de las dunas (Talbot y Williams, 1978). Por el contrario, en periodos
secos los niveles fredaticos son bajos y, por consiguiente, la
disponibilidad hidrica es practicamente nula e impide el crecimiento
de la vegetacion, favoreciendo l|a actividad eolica durante estos
periodos.
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Fig. 25.- Posibles respuestas de las dunas a cambios climaticos (Rognon,
1982).

5.2.- Dunas activas e inactivas

El conocimiento del grado de actividad de las dunas es
problemético e impreciso. A partir de numerosos datos, se estima que
cuando la precipitacion media supera 100-300 mm (Goudie, 1992) |a
vegetacion es lo suficientemente efectiva como para restringir el
movimiento de las dunas. El grado de actividad se puede obtener a
partir de indices climaticos, recogidos en Cooke et al., (1993), vy
elaborados por Chepil et al., (1962), Wasson (1984) y Lancaster (1988).
Los indices climéaticos son imprecisos debido a las escasas estaciones
meteorologicas y a la gran variabilidad ineranual de los climas
semiaridos (Livingstone y Warren, 1996), de tal forma que algunos



anos las dunas son activas y otros, de mayor precipitacion, pierden
una gran parte de su movilidad o incluso llegan a estabilizarse.

El transporte y la sedimentacion de las dunas activas se
manifiesta por superficies con ripples y avalanchas a sotavento. En la
actualidad el sobrepastoreo y otras actividades humanas en los
margenes de los desiertos puede desencadenar la reactivacion de las
dunas, tal como sucede en el area muy poblada del Rajhastan (India)
en e Desierto del Thar (Goudie, 1992). Las dunas durmientes
(Lancaster, 1995) o episodicamente activas (Livingstone y Warren,
1996) son aquellas en las que e movimiento de arena es bao o
ausente durante largos periodos de tiempo. Se encuentran entre 100-
300 mm de precipitacion, con una variabilidad grande en Ila
precipitacion interanual, de tal forma que en periodos secos
disminuye la cubierta vegetal y la arena se moviliza. El efecto es
contrario en afos humedos. En estas dunas las estructuras
sedimentarias primarias se encuentran afectadas por la bioturbacién.
La vegetacion presenta un buen grado de desarrollo con porcentajes
elevados de plantas perennes. Las dunas inactivas, fijas o relictas
son vestigios de climas pasados mas secos Yy, por lo tanto, son
indicadores de paleodesiertos. Estos sistemas de dunas se encuentran
en areas que hoy tienen precipitaciones de 250 mm hasta otras con
2.000 mm como en e Zare (Thomas y Goudie, 1984), Cuenca del
Orinoco (Tricart, 1985), Pantanal de Brasil (Klammer, 1982), etc.
Comprenden dunas y mantos de arena que estan estabilizados por
suelos estructurados en los que con el aumento de la precipitacion se
desarrollan horizontes petrocalcicos y suelos ferraliticos (Tricart, 1977,
Vokel y Grunert, 1990). Otras veces las dunas se cementan, por |0
general desigualmente, dando origen a las eolianitas y en ellas son
frecuentes los alveolos de alteracion y micromorfologias kéarsticas. Por
otra parte, las dunas se van modificando por procesos no eolicos y se
va produciendo una eluviacion de las mismas. Las crestas se
redondean vy rebajan, sus flancos se ven afectados por erosion hidrica
y los productos resultantes rellenan las depresiones interdunares
(Mabbutt, 1977). Actualmente los flancos de las dunas longitudinales
del sur del Sahara no superan los 5°. En las etapas iniciales de la
degradacion de una duna pueden desencadenarse procesos de
reguerizacion, abarrancamiento Yy piping en estaciones humedas, que
pueden destruir la primitiva estructura edllica. Otra causa de
inactividad es la inundacién de las dunas en etapas mas humedas, tal
y como ha tenido lugar en el Desierto del Thar (Singh, 1971) y en la
Cuenca del Chad (Grove, 1958), donde las dunas se encuentran bajo
depésitos lacustres. En todas estas dunas relictas e retorno a un
estado activo solo es posible mediante grandes cambios ambientales.



Un tema objeto de controversia y, por otra parte, frecuente en
otras ramas de la Geomorfologia, es el conocimiento del tiempo
necesario para construir una duna. Algunos investigadores han
indicado que las grandes dunas actuales deben ser relictas (Glennie,
1970; Besler, 1982), ya que solo vientos de gran intensidad, como los
del Pleistoceno superior, tienen la capacidad de generar estas formas.
También se aduce, como otra alternativa, largos periodos de tiempo
para su formacion. Asi, basandose en observaciones experimentales,
Wilson (1972) estima que las dunas de 100 m de altura del Gran Erg
Oriental tienen una edad de 10.000 afos y Lancaster (1989) estima en
42.000 afos la edad de las grandes dunas del Desierto de Namib.

Hoy se sabe que existen extensas areas de dunas estabilizadas en
todos los continentes, tanto en zonas tropicales como en éareas de altas
latitudes, en relacion con climas periglaciares (Sarnthein, 1978). H
conjunto de dunas en e maximo glaciar ocupaba en Africa 2,5
millones de km2 y constituia €l desierto mas grande del mundo
(Thomas y Shaw, 1991). Cuando se compara la extension de estos
campos de dunas con la superficie ocupada por las dunas activas
actuales, se deduce que se han producido grandes cambios en las
precipitaciones y en e porcentaje de la cubierta vegeta. En la
actualidad los desiertos de dunas activos, situados entre 30° Ny 30° S
ocupan un 10%, mientras que hace 18.000 afios su extension era del
50% (Goudie, 1992).



Fig. 26.- Extension de los campos de dunas en la actualidad, hace 18000 afios
(méximo glaciar) y 6000 afios (Optimo Climatico). H indica condiciones
hamedas (Sarnthein, 1978).

En los margenes de la mayoria de los desiertos zonales se encuentran
dunas longitudinales estabilizadas. Las mas extensas se sitian en el
Sahara por encima de los 5° N (Fig. 27) y se extienden desde la costa
atlantica del Senegal hasta el Sudan. Se prolongan hacia el sur 500
kms, en aeas en las que la actualidad tienen 500 mm de
precipitacion. Se reconocen tres generaciones principales de dunas
(Grove y Warren, 1968; Talbot, 1980). La mas antigua anterior a los



20.000 afos, la segunda entre 13.000 y 20.000 afios y la mas reciente
con una edad de 5.000 afos. La estabilizacion de la mayoria de ellas
se produjo entre 7.000 y 11.000 afos. Las dltimas sequias y la
desforestacion han reactivado algunas dunas y creado otras nuevas
(Nickling y Gillies, 1993). Otros egjemplos se encuentran en el Kalahari,
norte de Arabia, Desierto del Thar, grandes areas de Australia, Brasil,
Venezuela, etc. Todas estas dunas estan colonizadas totalmente por
vegetacion y presentan desarrollo de suelos.

5.3.- Informacion paleoclimatica gue suministran los
sistemas de dunas

Las dunas activas desarrolladas sobre los continentes se
encuentran en torno y por debajo de la isoyeta de 150 mm (Mainguet
et al., 1980), constituyendo el Sur del Sahara un excelente ejemplo de
esta disposicion (Fig. 28). La presencia de estas dunas relictas
constituyen pruebas irrefutables de etapas anteriores méas éridas. La
situacion de estas dunas en é&reas de precipitaciones elevadas (Fig. 26),
como por ejemplo en la selva del Congo, nos habla del cambio tan
dramatico que han sufrido. También hay que tener en cuenta que la
reactivacion o formacién de dunas puede también ser el resultado de
variaciones en la velocidad del viento y sus interacciones con el
contenido en humedad (Thomas, 1992).

Cuando se comparan las direcciones de los vientos que
movilizan arena y las alineaciones de las dunas se puede obtener una
valiosa informacion paleocliméatica. Hay sistemas de viento que
soplan hoy en la misma direccion que en el Pleistoceno superior, como
en el sur del Sahara (alisios). Por el contrario, hay regiones en las que
existe un claro contraste entre los rumbos actuales y pasados. En el
Desierto del Kalahari las dunas son fundamentalmente inactivas vy
estan cubiertas en su mayoria por un bosque de acacias, arbustos y
hierbas. En él se reconocen tres sistemas de dunas, generadas por
vientos con diferentes paleodiorecciones (Fig. 29) (Lancaster, 1981).
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Fig. 27.- Campos de duna o ergs en el Sahara que tienden a desarrollarse en
zonas endorreicas y posiblemente se han originado a partir de depdsitos
aluviales. Se reconoce una banda de dunas inactivas desde la costa atlantica
de Senegal-Mauritania hasta el rio Nilo. Igualmente estan representadas las
dunas activas con las trayectorias principales de movimiento de arena
(Mainguet, 1975).

La mayoria de los desiertos de arena actuales se han ido
formando lentamente durante los cambios climéticos cuaternarios vy
las subsecuentes variaciones de nivel del mar. Como consecuencia, se
diferencian distintas superficies de extension regional (Kocurek, 1988),
gue separan distintas etapas de acumulacion. Estas superficies biselan
los depésitos edlicos y representan periodos de cese de la
acumulacién. Sobre ellas pueden reconocerse procesos edafogénicos,
erosion hidrica, sedimentacién palustre y lacustre, etc.
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Fig. 28.- Limite de las dunas activas y relictas en las regiones meridionales
del Sahara (Mainguet et al., 1980).

Una gran parte de los desiertos de arena se alimentan de la
deflaccion de arenas marinas, lacustres y fluviales. Cuanto mas
importante y constante a lo largo del tiempo es el area de suministro,
mayor es el transporte, acumulacion y migracion de las dunas. Debido
al descenso del nivel del mar en épocas glaciares, el Golfo Pérsico
quedé en gran parte emergido (Kassler, 1973) y actu6 como un érea de
alimentacién para la construccion del Desierto de Rub al Khali, tal y
como indican las direcciones de los sistemas de dunas (Glennie et al.,
1994). Laformacion de estas dunas se produjo entre 20.000 y 9.000
afnos (McClure, 1978). En el Desierto del Mojave (California), las
fuentes de arena de las dunas procedian del fondo de las cubetas
lacustres desecadas y de los sistemas fluviales. En el limite Pleistoceno-
Holoceno se produjo wun incremento importante de la aridez y el
suministro de arena disminuydé bruscamente. La accion ellica se
limitd a la removilizacion de las dunas (Lancaster, 1995).

En muchos desiertos de arena son frecuentes los depdsitos
interdunares, como en la region de Al Liwa en el Desierto de Rub al
Khali. Se forman en lagos someros alimentados por manantiales,
elevacion del nivel fredtico o aporte de la escorrentia. La caracteristica
fundamental es su caracter efimero, a veces estacional, en los que
alternan momentos de expansividad con otros de desecacion. Su
importancia radica en que pueden contener fdésiles, que permiten
efectuar dataciones e interpretaciones paleoambientales. Asi, los
depositos lacustres de interduna del Desierto de Rub al Khali sefialan



condiciones humedas entre 2.400 y 3.200 afios BP y también entre
5.000 y 8.500 afios BP (Lancaster, 1995).

Fig. 29.- Isoyetas y sistemas de dunas relictas y durmientes en la region del
Kalahari. El grupo A tiene una edad anterior a los 20.000-30.000 afios, el
grupo B (18.000) y las dunas meridionales son de tipo durmiente y su
actividad esporéadica comienza en el Holoceno inferior (Lancaster, 1981).

Las &eas en las que se reconocen sucesiones de etapas de
acumulacion edlica, que indican una aridez manifiesta, con otras en
las que dominan la sedimentacion palustre y lacustre, debido a un
incremento substancial de la humedad, son lugares privilegiados para
el estudio de los cambios climéticos. Uno de estos enclaves se sitla en
el Erg de Akchar (Mauritania occidental), que constituye un excelente
ejemplo de la periodicidad producida por los cambios climéticos. La
estratigrafia y su datacion por C4 y artefactos prehistoricos fué
efectuada por Kocurek et al. (1991) (Fig. 30). El substrato estd formado
por dunas longitudinales cuya edad oscila entre 13.000 y 20.000 afos
BP. También se reconocen otras dos etapas de reactivacion edlica,
separadas por sendas superficies que se reconocen estratigraficamente
por sus caracteristicas especificas. Finalmente, los otros dos periodos
corresponden a fases de paralizaciéon de la actividad edlica por la
implantacion de una cubierta vegetal. En ellos también se desarrollan
sistemas palustres y lacustres entre las dunas, con sedimentacion
arenosa, calcarea y yesifera. En las zonas de interdunas proximas al
océano, las transgresiones marinas convierten a estas depresiones en
sebkhas litorales.

El rio Niger, en su curso suroriental, estaba alimentado durante
el Pleistoceno superior por afluentes procedentes del Macizo del



Hoggar (Fig. 27), hoy practicamente inactivos. Aguas abajo incrementa
su caudal por otros afluentes hasta desembocar en su delta. En el alto
Niger que discurre con rumbo noreste, alimentado por las montafias
de Guinea, durante el Plioceno superior y Pleistoceno inferior
desembocaba en e Golfo del Senegal (Goudie, 1992). Con
posterioridad, durante una fase seca se instalaron extensos campos de
dunas, que actuaron como barrera bloqueando €l curso primitivo
(Tricart, 1977). Como consecuencia, Se generaron numerosos lagos
efimeros. Més tarde, por captura o desbordamiento, verti6 sus aguas
hacia el Niger, formando un amplio codo en la region de Tombouctou
(Mali). Esta captura tuvo lugar hace 5.000-6.000 afos. El rio Niger,
durante las fases secas, era incapaz de atravesar las extensas dunas y
se perdia en las mismas en las zonas lacustres existentes a sur de
Tombouctou. En las etapas “pluviales’, la mayor alimentacion del
curso fluvial permite traspasar las acumulaciones edlicas vy
transformar la cuenca fluvial de endorreica a exorreica. Todos los
lagos de esta zona experimentan una clara expansividad durante las
etapas “pluviales”, mientras que en los periodos secos incrementan su
contenido salino por evaporacion, llegando incluso alguno a secarse
como el lago Fagnibine en 1957 (Tricart, 1977). El clima actual
permite la evacuacion de las aguas del Niger hacia el Golfo de Guinea,
lo que indica que las precipitaciones son superiores a los periodos de
endorreismo del rio.
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Fig. 30.- Secuencia evolutiva de etapas de actividad e6lica y periodos de
estabilizacibn en e Erg Akchar (Mauritania). (1) Dunas longitudinales



formadas en la fase constructiva Ogolian. (Il) Estabilizacion de las dunas por
vegetacion y formacion de lagos entre las dunas durante e Tchadian vy
Nouakchottian. (Il11) Reactivacion de las dunas y desecacion de los lagos
durante el Tafolian. (IV) Formacion de una nueva superficie 2 revegetada
durante un periodo maés reciente. (V) Reactivacion moderna de las dunas
con removilizacion de las mas antiguas (Kocurek et al., 1991).

6.- CAUSAS DE LAS OSCILACIONES PALEOCLIMATICAS EN H
CUATERNARIO SUPERIOR.

Este es uno de los temas que mas ha apasionado a los estudiosos
de las zonas aridas vy, fundamentalmente, ha estado cefido al
continente africano, quizas debido a un mejor conocimiento del
mismo por parte de los numerosos geomorfdlogos de diferentes paises
gque lo han estudiado. No obstante, segun Tricart (1969), Ila
reconstruccién de los mecanismos de las oscilaciones paleoclimaticas
son distintos segin se trate de desiertos zonales, que deben su
existencia a su situacion en zonas de altas presiones subtropicales, o
de desiertos extrazonales que se originan por configuraciones
geogréficas particulares, tales como continentalidad, efecto orografico
y corrientes oceanicas frias. Estos ultimos desiertos suelen ser menos
sensibles a las variaciones del balance térmico terrestre y su evolucion
se rige por circunstancias mas locales.

Las teorias sobre la circulacion general durante el Pleistoceno
aparecen recogidas en el excelente trabagjo de Nicholson y Flohn
(1980), en las que los numerosos autores teorizan acerca de la deriva
de las trayectorias de los ciclones de latitudes medias, sobre los
contrastes térmicos impuestos por la presencia de grandes masas de
hielo, respecto al sincronismo glaciar-pluvial, etc.

Nicholson y Flohn (1980) han lIlevado a cabo el trabajo maés
relevante y sintético, en relacion con los cambios climaticos vy
ambientales en Africa y la circulacion general atmosférica durante el
Pleistoceno superior y el Holoceno. Durante la maxima extension de
los hielos (18.000 afios BP) en e Hemisferio Norte las variaciones
estacionales eran minimas. Se produjo, en consecuencia, un
desplazamiento hacia el sur de las zonas ciclonicas y un aumento del
gradiente de temperatura. EI Hemisferio Sur, por el contrario, presenta
unas caracteristicas muy parecidas a las actuales.

Para estos autores, en esta época y durante gran parte del
intervalo 20.000-12.000 afios BP, la aridez aumenté al Sur del Sahara y
en el Este de Africa. Esto contradice los datos de Sarnthein (1978)
segun el cual el intervalo de aridez es de 2.000-3.000 afos, alrededor a
los 18.000 afios. Pero este supuesto no explica que desde esta época



hasta los 12.000 afios prevalecieran las condiciones humedas en el
Norte de Africa, en los macizos del interior del Sahara y en el Sur de
Egipto. Nicholson y Flohn sefialan que Ilos mayores cambios
ambientales en Africa tropical coinciden con el crecimiento acelerado
de los casquetes de hielo (pre-22.000 afios BP) y su proxima
desapariciéon (12.000 afos BP). Los sistemas de circulacion suponen,
para la mayor parte de este periodo, aridez en el Africa tropical vy
condiciones relativamente humedas en e Norte de Africa (Fig. 31),
como consecuencia del desplazamiento hacia el sur del sistema de
circulacion atmosférica.
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Fig. 31.- Modelo esquemético de circulacion atmosférica en Africa para el
periodo 20000-12000 afios BP. Sombreado oscuro: &reas mas humedas que
hoy; sobreado claro: zonas méas secas que hoy. (Nicholson y Flohn, 1980).

Aproximadamente, hace 10.00-8.000 afios BP, tuvo lugar un
cambio manifiesto del sistema de circulacion, que dié lugar a primer
episodio lacustre subtropical, como consecuencia de un aumento en la
precipitacion, que motivd la expansividad de los lagos a sur del
Sahara, desde el Africa oriental a Senegal y Mauritania. A su vez, la
aridez se instala en el noroeste de Africa. Estas circunstancias estan en
relacion con un calentamiento gradual del Norte del Océano Atléantico,
un descenso del gradiente de temperaturas y una maxima deriva
hacia el norte, que desplaz6 la aridez hacia el noroeste, como |o
indican los avances de dunas en Marruecos y Oeste de Argelia



Con posterioridad, hacia los 7.000 afios, desaparece el hielo en el
Casquete Fenoscandinavo y el norte de Europa alcanz6 e Optimo
Climético en torno a los 6.000 afios BP, mientras que el Hemisferio Sur
permanecia frio. Durante el periodo de 6.500-4.500 afios BP, tanto el
norte como €l sur del Sahara fueron mas humedos que hoy, pero con
una intensidad menor que en el periodo de 10.000-8.000 afios BP,
quizés debido a que el Hemisferio Norte era mucho méas calido en este
tercer periodo diferenciado.

El modelo de Nicholson y Flohn (1980) es e modelo mas
completo de los existentes, aunque presenta varias contradicciones
sobre todo en lo relativo a la interpretacion del Hemisferio Sur de
Africa (Thomas, 1997b). ElI problema alcanza altos grados de
complicacion si las interpretaciones se realizan globalmente y no solo
se limitan a continente africano. No hay duda que queda una ardua
y larga tarea por realizar, en la que se necesitan tomar nuevos datos,
reinterpretar los pasados y disponer del mayor ndamero posible de
dataciones absolutas. También se hace imprescindible conocer |a
evolucion climéatica cuaternaria de las areas mediterraneas, pues ellas
constituyen una zona de transicion entre Europa y el Africa calida.
Todo ello precisa de una exploracion minuciosa de las zonas éaridas, a
las que animo a investigar.
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