FIGURA 11.10 Corrientas
ccednicas globales y circulacién
de aguas profundas (Woodroffe,
2002).

FIGURA 11.11 Distribucién
gobal del intervalo de mareas
{modificado de Davies, 1980).

nueva, se llaman mareas vivas. Cuando la Luna forma dn-
gulo recto con el Sol, respecto a la Tierra, las dos fuerzas
se oponen y las pequefias mareas resultantes se denomi-
nan mareas muertas.

i
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Por otra parte, las entradas de las bahias y los estrechos
entre islas tienen con frecuencia fuertes corrientes de ma-
rea. Los canales de marea ejercen una importante accién
erosiva por los flujos y reflujos de la misma.

1 " |6 Costas acantiladas y plataformas rocosas

Las costas acantiladas pueden definirse como laderas
abruptas que limitan las costas (Emery y Kuhn, 1982). Por
consiguiente, forman una zona de transicién bastante neta
entre el continente y el mar. Las tres cuartas partes de las
costas del mundo son acantiladas (Bird, 2000) (Fig.
11.12). Estdn atacadas por el oleaje y, como consecuen-
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cia, se producen morfologias erosivas. El desarrollo de las
costas rocosas suele ser muy lento, como en Galicia (Pé-
rez-Alberti et al., 2000). En las costas constituidas por ro-
cas cldsticas su evolucion es rdpida y se pueden analizar
los cambios geomorfolégicos que han tenido lugar, por di-
ferentes técnicas de estudio (mapas, fotografias aéreas,



13.1. Los glaciares
13.2. Erosién glaciar
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1 3!1 Los glaciares

13.1.1

En la historia de la Tierra se reconocen varias épocas gla-
ciares desde tiempos precimbricos, que han quedado im-
presas en el registro geoldgico por rasgos erosivos y
sedimentarios Eyles (1993) (Fig. 13.1). Dentro de esta
perspectiva general, el Cuaternario supone una etapa gla-
ciar, que comenzd a desarrollarse fundamentalmente en el
Terciario superior, de la que quedan restos de acumula-
ciones de hielo que ocupan en la actualidad un 10% de la
superficie terrestre emergida, mientras que en el ltimo
méximo glaciar, hace unos 18.000 afios, cubrieron casi la
tercera parte de las dreas continentales (Flint, 1971; Sug-
den y John, 1976). Por consiguiente, la actividad de las
masas glaciares se ve reflejada por distintos modelados
erosivos y deposicionales en una extensién importante del
planeta.

Las investigaciones sobre la actividad de los glaciares
antiguos y actuales se dirigen hacia distintas direcciones.
Los trabajos sobre Geologia glaciar los llevan a cabo los
estudiosos del Cuaternario, que se preocupan fundamen-
tlmente de la estratigrafia y cronologfa glaciares, mien-
tras que los geomorfélogos analizan los procesos glaciares
y el modelado resultante de la actuacién de las masas de
hielo, asi como su evolucién. La Glaciologia se interesa
por el estudio de la naturaleza, comportamiento fisico y
trabajo realizado por los glaciares (Lliboutry, 1965; Iver-
son, 2006). En la mayoria de los casos, existe una clara
desconexidn entre las investigaciones glacioldgicas y las
llevadas a cabo por los geomorfélogos glaciares, aunque
parece existir un acercamiento (Sugden y John, 1976).
Esta unién es necesaria, ya que los glaciares constituyen
un medio de rdpida actividad, con modificaciones en dias
omeses, ¥, por lo tanto, idoneo para estudiar los procesos
actuales y las formas resultantes.

En las tltimas décadas se ha abierto un nuevo campo
de trabajo dentro de la Geologfa planetaria, en relacién con
la Geomorfologia Glaciar. Asi, en Marte se reconocen cas-
quetes que cubren un 30% de su superficie durante el in-
vierno y que se reducen a casquetes de hielo residuales en
el verano, ocupando solo un 1%. También se ha propues-
to la interpretacién de algunos canales marcianos como
originados por la actividad de valles glaciares. Algunos in-
vestigadores establecen para este planeta un cambio cli-
mdtico similar al de la Tierra durante el Cenozoico
superior (Cutts et al., 1979; Baker, 1981a; Carr, 1981). Es-
fas investigaciones de Geomorfologfa planetaria pueden
suministrar datos importanies para una mayor compren-
sién de nuestras épocas glaciares.

Introduccion
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FIGURA 13.1
(Eyles, 1993).

Epocas glaciares en la historia de la Tierra

13.1.2 Extension actual y antigua

de los glaciares
El hielo glaciar actual ocupa una superficie aproximada de
15,8 millones de km” (Tabla 13.1), lo que supone un 10%
del total de la superficie terrestre emergida. Unicamente el



TABLA 13.1 Area actual ocupada por los hielos (World Glacier Monitoring Service, 1989)
y extension maxima durante el Pleistoceno (segin datos elaborados por Flint, 1971).

Areaactual (km?)  iprign e o o6
Antartida 13.593.310 13.800.000
Groenlandia 1.726.400 2.295.300
Méjico, Estados Unidos, Canadd y Alaska 276.100 16.217.091
Fenoscandia 51.046 7.169.145
Africa 10 1.900
Asia (incluida Rusia} 185.211 3.951.000
Alpes y Pirineos 2921 39.000
Suramérica 25.908 870.000
Australasia 860 30.000
TOTAL 16.861.766 44.373.436

3% se encuentra fuera de los dos grandes casquetes de la
Antdrtida y Groenlandia, que constituyen la mayor reser-
va de agua dulce de la hidrosfera (Lvovitch, 1967). El pri-
mero de ellos cubre un drea de 13,6 millones de km?,
siendo su espesor medio de 2,2 km y el mdximo de cerca
de 5 km. El volumen de hielo, equivalente en agua, de este
casquete se estima en 30,1 millones de km”, que si fundiera
por completo traerfa consigo un ascenso del nivel del mar
de 59 m. El casquete de Groenlandia ocupa una superficie
de 1,7 millones de km’, su espesor medio es de 1,6 km y
el médximo 3,4 km, siendo su volumen de 2,4 millones de
km® (Donn et al., 1962; Flint, 1971; Sudgen y John, 1976).

H resto de las acumulaciones de hielo no superan el
medio millén de km® y se encuentran diseminadas por
todo el planeta, aunque se concentran fundamentalmente
en el hemisferio norte y en montafias de latitudes medias
y bajas (Alpes, Karakorum, Himalaya). La extensién de
los glaciares en Africa es pricticamente despreciable. Des-
tacan por su extensién las acumulaciones de hielo en los
Andes. El drea ocupada por los glaciares en el mundo ha
sido recientemente calculada por el World Glaciar Moni-
toring Service en 1989 (véase Hambrey, 1994). La super-
ficie total es de 15.861.766 km®.

En su mdxima extension durante el Pleistoceno los hie-
los cubrieron un drea de mds de 44 millones de km? (Flint,
1971), que representan un 30% de las tierras emergidas,
y su volumen sobre la superficie terrestre se estima en unos
100 millones de km® (Donn ef al., 1962). En la Tabla 13.1
puede observarse la gran diferencia existente entre el drea
ocupada por los glaciares actuales, que corresponden a una
época interglaciar, y la superficie ocupada en el pasado du-
mnte la mdxima glaciacién cuaternaria.

Los casquetes de la Antdrtida y Groenlandia han su-
frido una fluctuacién relativamente pequefia, mientras que,
por ejemplo, Fenoscandia y el complejo Lauréntido han

experimentado enormes avances. Este (iltimo alcanz6 unas
dimensiones préximas a la Antdrtida actual y se extendid
por debajo de latitudes de 40° N (Fig. 13.2).

13.1.3 Balance de masas
en los glaciares:
acumulacién y ablacion
El balance de masas en un glaciar trata de la ganancia y
pérdida de nieve y hielo en el mismo y normalmente se
mide por su equivalente en agua (cantidad de agua resul-

tante de la fusién). El término acumulacién hace refe-
rencia a todos aquellos procesos por los que se afade

FIGURA 13.2 Méxima extension de los casquetes de hielo
pleistocenos en el Hemisferio Norte (segun Antevs y Flint; en
Holmes, 1944).
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material al glaciar. El mds importante es la precipitacién,
aungue la alimentacién por avalanchas a los valles puede
ser en ocasiones significativa. También la accion edlica
juega un papel secundario en su efecto de redistribucidn
de las masas de nieve.

La ablacion se refiere al conjunto de procesos por los
que se pierde parte de la masa del glaciar. El principal es
la fusién, que estd influenciada por la radiacién solar, llu-
via, temperatura del aire, cubierta de nubes, cantidad de de-
tritos, etc. (Sharp, 1988). Las particulas rocosas finas, con
mayor capacidad de absorcion de la radiacién solar, al fun-
dir la nieve de alrededor del canto penetran en ella gene-
rando pequefios conductos cilindricos. Por el contrario, las
capas potentes de detritos aislan de la fusién al hielo in-
frayacente pudiendo dar origen a monticulos de gravas con
hielo en su interior. 5i el manto de detritos tiene una dis-
posicién superficial irregular se puede producir, por fusién
diferencial, una topografia de monticulos y depresiones. En
el caso de la presencia de grandes bloques, la morfologia
resultante es la de pedestales o mesas glaciares (Fig. 13.3)
enlas que el bloque se asienta sobre hielo infrayacente. Es-
tas mesas con frecuencia se presentan basculadas, debido
auna mayor fusién del hielo orientado a solana, hasta que
finalmente caen. La fusién diferencial da origen en oca-
siones a numerosas y profundas depresiones, denomindn-
dose a este conjunto topografia kdrstica glaciar por su
parecido con el paisaje de las dreas calizas (Clayton, 1964).
Por otra parte, otro proceso importante de ablacién en los
glaciares que vierten su masa a lagos o mares es el de la
generacion de grandes bloques de hielo o icebergs, que que-
dan flotando en el agua. Este proceso estd influenciado por
el grado de fracturacién de la masa de hielo.

Cualquier glaciar tiene dos partes: una superior, don-
de 1a alimentacién es mayor que la pérdida por fusion, que
constituye la zona de acumulacidn y, otra inferior, en la
que el balance es contrario al anterior, denominada zona

FIGURA 13.3 Mesa glaciar sobre el Glaciar Godwin Austen
(Karakorum, Pakistan). Al fondo es visible el K2 (8.611 m),
segunda cumbre mds alta de la Tiema. Foto J. Ldpez-Martinez.

de ablacién. Enfre estas dos zonas se encuentra la linea
de equilibrio en la que el balance es cero (Miiller, 1962).

La diferencia entre acumulacidn y ablacién para todo
el glaciar en un afio constituye el balance neto (Andrews,
1975; Paterson, 1994) (Fig. 13.4). Si el balance es positi-

FIGURA 13.4 Explicacién

grafica del balance de masas en
los glaciares {en Andrews, 1975). Y
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vo el glaciar ha experimentado una ganancia de nieve y
hielo (acumulacién neta anual) y al contrario si es nega-
tivo (ablacién neta anual). Si el balance es cero indica un
equilibrio entre acumulacién y ablacién. El balance de in-
vierno suele ser positivo y el balance de verano negativo.
La diferencia entre ambos es el balance neto. Estos ba-
lances se calculan mediante medidas in situ del hielo
terrestre (Hagen y Reeh, 2004), de hielo en el mar (Wad-
hams, 2004) y técnicas de sensores remotos (Bamber y
Kwok, 2004). Existen balances de masas para glaciares y
uno de los méds completos es el de Storglaciéiren en Sue-
da, en el que en un periodo de 28 afios ha habido cinco
afios con balance positivo, uno con balance cero y en el
esto domind la ablacidn (Ostrem et al., 1973; en Sugden
y John, 1976) (Fig. 13.5). El balance de masas de la An-
tirtida (Bentley, 2004) es pricticamente seguro negativo,
pero se debe posiblemente a la fusién del hielo flotante y
no afecta al nivel del mar.

13.1.4 Transformacion de nieve
en hielo

Los glaciares se desarrollan en situaciones en las que la
acumulacidn de nieve excede ala fusion de la misma. Esto
requiere unas condiciones climéticas adecuadas, asf como
unos modelados que proporcionan lugares idéneos para su
almacenamiento (Price, 1973).

La nieve caida en la zona de acumulacién sufre pro-
fundos cambios que la transforman finalmente en hielo
glaciar. Los granos constituyentes de este hielo estdn for-
mados por cristales que varian desde tamafios milimétri-
cos a decimétricos y han sido formados por numerosos
copos de nieve.

La nieve recién caida tiene una densidad muy baja, a
veces de 0,05, y una gran porosidad (95%) y puede con-
siderarse como un sedimento edlico (Fig. 13.6). Esta nie-
ve fresca cambia en poco tiempo a nieve granular o vieja

1970-11

| T 1960-61
I E‘°"‘+ o i ox;
[
L : 5
} E : 1955-56
I_ | R
[ R
[ m& 1950-51
| B
I R =)
| | iy
T ] 194546
| 1 | [ 1
Wom 20 100 0 10 200em
Ablacion (-} Acumulacidn (+)

FIGURA 13.5 Balance de masas en Storglacidren {Suecia)
para el periodo 1945-1973 en el que se representan la
acumulacién, ablacién y los balances netos anuales (Ostrem et
al, 1973).

con una densidad de 0,3 que estd formada por granulos es-
féricos de nieve sueltos y de gran permeabilidad. La trans-
formacidn continiia con un incremento de la densidad por
modificacién de los granos, pérdida de los espacios poro-
sos y aumento del empaquetamiento. Cuando se alcanza
una densidad de 0,4 se llega al estado de neviza, que tie-
ne un 50% de porosidad y un tamafio de grano de uno o
varios milimetros. Al aumentar la compactacion los poros
entre los granos quedan sellados y entonces se fransforma

FIGURA 13.6 Nieve venteada.
Heritage Range, Antartida,
alrededor de los 80° de latitud
Sur. Foto J. Lépez-Martinez.
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la neviza en hielo glaciar cuando se obtiene una densidad
de 0,80-0,85. Esta masa es impermeable y el aire existen-
e estd como burbujas y cualquier aumento de densidad se
debe a la compresidn de las mismas. Esta transformacion
de nieve en hielo va acompafiada por desplazamientos en-
tre los cristales, cambios en el tamafio v la forma y de-
formacidn interna (Paterson, 1994).

La velocidad de transformacion de la nieve en hielo va-
ria de un lugar a otro, a causa de que el proceso es sensi-
ble a la temperatura y a la velocidad de acumulacién de
la nieve. La presencia de agua de fusién en verano acele-
ra la transformaci6n. En las curvas de la Figura 13.7 (Pat-
terson, 1994) se representa la variacién de la densidad de
la neviza en funcién de la profundidad para un glaciar de
nieve seca en Groenlandia y otro de nieve hiimeda en el
Yukén. En el primero la neviza pasa a hielo a 66 m de pro-
fundidad, requiriéndose un tiempo de mds de 100 afios
para esta transformacién, mientras que en el segundo se
produce a los 13 m en un intervalo de 3-5 afios.

13.1.5 Clasificacion de los glaciares

Se han propuesto numerosas clasificaciones para las acu-
mulaciones de hielo, pero las més utilizadas, ya que per-
miten una ficil diferenciacién, son las que se basanen el
®gimen interno de la temperatura de los glaciares yen la
geometria de los mismos.

13.1.5.1 dlasificacion térmica

El agua pura se transforma en hielo a 0 °C a la presién de
una atmdsfera, pero se requiere una temperatura un poco mas
baja cuando las presiones son importantes. Asf, por ejemplo,
en la base de un glaciar de 1.500 m de potencia el punto de
fusién se encuentra a —1 °C. Podemos diferenciar entre
«hielo frio» en el que la temperatura estd por debajo del pun-
to de fusi6n y «hielo cdlido» en el que estd tan préximo a
la fusién que contiene agua (Ahlmann, 1935).

FEl hielo frio lo encontramos cuando las temperaturas
de la superficie del glaciar son muy bajas en invierno y con
poca 0 ninguna fusién en verano, como en la Antdrtida,
Groenlandia y las zonas mds elevadas de las grandes mon-
tafias. En la Antdrtida se han registrado temperaturas del
aire de hasta —89,2°C y también allf se alcanzan tempe-
raturas mds cdlidas de —30 °C, pero la temperatura au-
menta con la profundidad como consecuencia del calor
geotérmico y de la deformacidn interna de la masa de hie-
loen el flujo glaciar (Sugden, 1982).

El hielo cdlido se forma cuando hay el suficiente ca-
lor para producir la fusién. Durante el verano es normal
la fusi6n en la superficie del hielo. Este agua percola en
la masa de hielo y puede volver a helarse, liberando en-
tonces el calor latente, que eleva por cada gramo de agua
recongelada 1 °C a 160 g de hielo. Esta puede ser una de
las fuentes de calor mds importantes. En estas circuns-
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FIGURA 13.7 Varacion de la densidad de la neviza con la
profundidad en el glaciar Upper Sewand (Yukdn) de nieve
himeda y en el casquete de Groenlandia (Paterson, 1994).

tancias todo el glaciar puede estar formado por hielo en
su punto de fusién bajo presion. En la base del hielo el ca-
lor geotérmico suele ser suficiente para elevar la tempe-
ratura del hielo a su punto de fusidn. Este hielo cdlido
puede estar en el fondo de glaciares cuyas capas superfi-
ciales son de hielo frio (Budd et al., 1970).

Estos tipos de hielo permiten diferenciar glaciares
templados y glaciares polares. Esta clasificacién es muy
simplista, ya que las condiciones térmicas de los glacia-
res pueden variar espacial y temporalmente (Sugden,
1977; Paterson, 1994). La Antdrtida es dominantemente un
glaciar polar, pero hay partes que tienen en su base hielo
cilido. En los glaciares templados la transformacidn de ne-
viza a hielo es mucho mds rdpida que en los glaciares po-
lares. Estas diferencias en las temperaturas del hielo son
de extraordinaria importancia en Geomorfologia Glaciar,
sobre todo en lo relativo a la presencia de una delgada pe-
licula de agua en los glaciares templados que lubrica el le-
cho del glaciar facilitando el movimiento del mismo, a la
par que este agua subglaciar realiza un importante traba-
jo erosivo y de sedimentacién.

13.1.5.2 Clasificacion morfolégica

Estd basada en la geometria, posicién y tamafio de las ma-
sas de hielo. Algunas de estas acumulaciones estdn cons-
trefiidas por la topografia, mientras que otras no presentan
ningiin tipo de confinamiento.

Los casquetes de hielo continentales estin repre-
sentados por los de la Antdrtida (Fig. 13.8) y Groenlan-



dia. Presentan una forma domdtica con superficie con-
vexa como respuesta al flujo del hielo. En el centro de
la acumulacién el hielo es mds potente y su superficie
buza suavemente, aumentando progresivamente su pen-
diente hacia los mirgenes, donde disminuye de potencia.
Estos casquetes fosilizan la topografia infrayacente, aun-
que en ocasiones el substrato rocoso sobresale de la masa
de hielo, denomindndose a estos afloramientos nunataks
(Fig. 13.9).

Las plataformas de hielo (Fig. 13.10) son grandes ma-
sas que se prolongan sobre el mar alcanzando algunas de
ellas extensiones superiores a los 500.000 km?, como las
plataformas Ross y Filchner-Ronne en la Antdrtida, que
ocupan grandes bahias y tienen una extension que corres-
ponde al 7% del casquete. El espesor del hielo puede lle-
gar a ser de unos 200 m y el acantantilado alcanzar unos
30 m, produciéndose desprendimientos de icebergs (Fig.

13.11) y fusidn de su base. La génesis de estas platafor-
mas de hielo fue propuesta, en primer lugar, por Mercer
(1968, 1978), que especuld con la polucién industrial at-
mosférica, para desintegrar y producir una liberacién ca-
tastréfica de hielo al mar, produciendo un ascenso de unos
5 m en un siglo. Ofra hipétesis sefiala que el agua de fu-
si6n marina penetra por las cufias de las crevasses. La pe-
netracién del agua y la expansidn de agua recongelada
puede contribuir a la rotura (Scambos et al., 2000). Estas
masas de hielo flotante tienen en su interior particulas de
diferentes tamafios, que al fundir el hielo caen al fondo del
mar (dropstones) (Fig. 13.12). Sobre la superficie del océ-
ano queda flotando una masa de hielo poco potente y cuar-
teada, denominada banquisa (pack ice) (Fig. 13.13).
Siel tamafio de los domos de hielo es menor de 50.000
km? (Sugden y John, 1976) se denominan casquetes de
hielo de montafia o meseta y de llanura, segin la posi-

FIGURA 13.5 Vista del
casquete glaciar antartico, en las
proximidades de Ellswoth
Mountains. Foto J. Lopez-
Martinez.

FIGURA 13.9 Nunatak en la
Sentinel Range, Ellswoth
Mountains, Antartida. Foto

J. Lopez-Martinez.
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FIGURA 13.10 PFataforma de
higlo y mar parcialmente helado
en la costa de la Antartida
Occidental. Foto J. Lépez-
Martinez.

FIGURA 13.11 Iceberg en el
Estrecho de Bransfield, Antartida
Occidental. Foto J. Lépez-
Martinez.

FIGURA 13.12 Bloque ermético
de roca metamérfica, procedente
do la Peninsula Antartica, siluada
d fondo, transportado por un
iceberg y desprendido por fusidn.
En ese momento la marea era
dta. Foto A. Martin-Semano.
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ddn topogrifica que ocupen. El primero se sitlia sobre

una zona amesetada (Fig. 13.14); el ejemplo m4ds carac-

teristico es el casquete de Vatnajokull, en el sureste de Is-

landia. Los casquetes de hielo de llanura se localizan en

dreas de escaso relieve, como el casquete Barnes en el
co.

Los glaciares de circo = localizan en dreas montafio-
sas en cabeceras de valle (Fig. 13.15). Son masas peque-
fias de hielo situadas en anfiteatros, por lo general de
paredes escarpadas, de dimensiones hectométricas y po-
tencias de decenas de metros. Durante una glaciacién son
los primeros que se desarrollan y los dltimos que desapa-
r'ecen.

Los glaciares de valle estin confinados lateralmente
por paredes rocosas. Si su alimentacién se realiza a partir
de circos tenemos los glaciares de valle de tipo alpino
(Embleton y King, 1975a) (Fig. 13.16). Fluyen radial-
mente desde los grandes macizos y pueden alimentarse por

FIGURA 13.13 Banquisa
fraccionada en las proximidades
de la Peninsula Antariica. Son
visibles algunas focas sobre los
bloques de hielo. Foto J. Lopez-
Martinez.

valles glaciares secundarios. Existe una clara jerarquia que
viene dada por la relacion entre la anchura del valle y el
niimero de tributarios. La masa glaciar es larga y estrecha
y termina en una lengua de hielo. Las pendientes longitu-
dinales son variables. Algunos glaciares superan los 100
km de recorrido. En la actualidad son frecuentes en las al-
tas montafias. En la zona periférica de los casquetes las
masas de hielo pueden escaparse del margen dando ori-
gen a los glaciares de valle de tipo salida o escape (ou-
tlet glacier) (Figs. 13.17 y 13.18), que son como apéndices
que surgen del borde de los casquetes. Cuando el frente
de los glaciares de valle estd constituido por una extensa
llanura el hielo se desparrama por la misma ensanchdn-
dose considerablemente, dando lugar a los glaciares de
piedemonte. El ejemplo mds cldsico es el glaciar de Ma-
laspina en Alaska, que se extiende como un amplio l6bu-
loen las llanuras costeras del Pacifico. Constituye la zona
de ablacién del Glaciar Lower Seward, tiene 600 m de es-

FIGURA 13.14 Casquete de
meseta de Myrdalsjokull
(Islandia). Foto F. Gutiérrez.
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FIGURA 13.15 Glaciar de circo
de Monte Perdido. Parque
Macional de Ordesa. Sierras
Interiores Pirenaicas. Foto

F Gutiérrez.

FIGURA 13.16 Glaciar de valle
de fipo alpino. Glaciar Spegazzini.
Patagonia, Argentina. Foto

C. Sancho.

FIGURA 13.17 Glaciar de valle
de salida. Svinafellsjakull
{Islandia). Foto F. Gutiémez.
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Pesor y ocupa una gran depresion que alcanza 250 m bajo
el nivel del mar (Benn y Evans, 1998). Su flujo compre-
sivo produce una intensa deformacién de las morrenas
(Sharp, 1958) (Fig. 13.19).

Finalmente, pueden reconocerse otros glaciares con-
trolados por la topografia como los campos de hielo que
son acumulaciones de superficie plana, que son dificiles
en ocasiones de distinguir de los casquetes. Otros peque-
fios glaciares ocupan pequefias depresiones topogrificas
o laderas abruptas de las montafias (glaciares de nicho o
de ladera).

Yakatut
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FIGURA 13.19 Mapa en el que se observan los pliegues
similares desamollados en el hielo y momenas del glaciar de
Malaspina en Alaska (Sham, 1858).

FIGURA 13.18 Glaciarde valle
de salida y banquisa en la Bahia
Whisky. Isla de James Ross, al
Este de la Peninsula Antartica.
Foto A. Martin-Semanao.

13.1.6 Movimiento de los glaciares

El hielo es un sélido cristalino que fluye ficilmente por
la accién de la gravedad. Este movimiento lleva implici-
to una transferencia continua de material desde la zona de
acumulacioén a la de ablacién. En este flujo se distinguen
dos tipos de procesos: la deformacion interna y el des-
lizamiento basal (Sharp, 1988) (Fig. 13.20). El primero

Movimiento superficial total

FIGURA 13.20 Seccion longitudinal de un glaciar en la que
se indica como un sondeo vertical se deforma al cabo del
fiempo. El movimiento total AX medido en la superficie es la
suma de la deformacidn intema y del deslizamiento basal
{Sham, 1988).
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es un flujo por reptacidn (creep) que resulta de la aplica-
ci6n de un esfuerzo durante un largo tiempo. Los meca-
nismos de este flujo son el deslizamiento intergranular, la
recristalizacion y el deslizamiento a favor de planos de las
redes de los cristales de hielo (Weertman, 1983).

El deslizamiento basal indica el desplazamiento de la
masa de hielo sobre su lecho (Weertman, 1957). Este mo-
vimiento sobre el fondo implica el proceso de flujo plas-
tico basal en el que el hielo fluye rodeando los obsticulos
mayores y estos avances pueden tener lugar cualquiera que
sea la temperatura del hielo (Fig. 13.21). El otro meca-
nismo es el denominado deslizamiento por recongela-
cién. El fondo del glaciar presenta una superficie rugosa
con pequefios umbrales y depresiones de escala centimé-
trica a métrica. Si el glaciar es de tipo templado, es decir
préximo a su punto de fusién bajo presidn, puede produ-
cirse el deshielo por aumento de presién en la parte del
umbral de aguas arriba y una recongelacién, al reducir la
presion, aguas abajo. Si las protuberancias son muy pe-
queiias puede producirse una transferencia de calor laten-
e, que facilita nuevos deshielos. En la base del glaciar se
reconocen capas de recongelacién de hielo claro, lamina-
das y de pocos centimetros (Kamb y LaChapelle, 1964).

Los glaciares polares presentan escaso deslizamiento
basal puesto que estsin helados hasta el lecho, aunque exis-
te un deslizamiento relativamente rdpido préximo a la
interfase hielo-roca. En los glaciares templados el desli-
zamiento basal se ve favorecido por la presencia de una
pelicula de agua en el fondo, que reduce la friccién entre
el hielo y la roca. Si el substrato de un glaciar templado
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estd constituido por sedimentos no consolidados, como
morrenas de fondo, estos materiales pueden saturarse de
agua y, por consiguienie, aumenta considerablemente la
velocidad de deslizamiento basal.

Las velocidades en superficie de un glaciar varian es-
pacial y temporalmente. Las velocidades a lo largo de un
glaciar fluctian entre 3 y 300 m/afio, pudiendo alcanzar
valores de 1 anﬂamenéreasc!eparedesabruptas Las
velocidades transversales son médximas en el centro y ex-
perimentan una répida reduccidn hacia los mérgenes como
consecuencia de la friccion de las paredes. Los valores en
los bordes fluctdan entre 10 y 65% de la dimensién m4-
xima central. Estos cdlculos de las velocidades superfi-
ciales de un glaciar se obtienen mediante estacas clavadas
en el hielo y un teodolito situado en puntos fijos del mar-
gen rocoso. Para obtener la velocidad en profundidad se
llevan a cabo sondeos (Fig. 13.20) hasta la base y poste-
riormente se introduce en el conducto un tubo flexible.
Mediante un inclindmetro podemos efectuar el segui-
miento del movimiento. La velocidad es mayor en la par-
te superior que en la inferior.

Algunos glaciares de valle experimentan flujos rdpidos
y anormales en los que la masa de hielo se mueve como
una ola a velocidades de hasta cien veces el valor medio
y con desplazamientos de hasta 11 km. Se les conoce
como glaciares con flujos espasmédicos (surging gla-
ciers)(Fig. 13.22) enlos que sus siibitos movimientos van
acompafiados de vibraciones e intensos ruidos (Meier y
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FIGURA 13.21 Influencia de las imegularidades del lecho en
¢ flujo del hielo. (a) Proceso de flujo plastico basal, visto en
planta (Weertman, 1857). (b) Mecanismo de deslizamiento por
roongelacidn, en seccidn (Kamb y LaChapelle, 1964).
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FIGURA 13.22 Evolucién del glaciar con flujo espasmddico
Tikke (Columbia Britanica) entre 1963 y 1966, en el que se
dbservan las deformaciones de las superficies de las momenas
{Meier y Post, 1969).



Post, 1969; Sharp, 1988; Clarke, 1991; Dowdeswell et al.,
1991; Evans, 2004a). Estas oleadas suelen tener una pe-
riodicidad de unos pocos afios a varios siglos. El efecto en
el glaciar viene dado por la presencia de superficies
deformadas cadticas, mdrgenes intensamente cizallados,
grandes cambios en su potencia y morrenas centrales fuer-
temente replegadas. El intenso cizallamiento en los mdr-
genes del glaciar espasmddico puede producir foliacién en
el hielo (Pfeffer, 1992). Las causas que motivan estos ri-
pidos flujos se deben a las altas presiones del agua sub-
glaciar, que producen estos avances catastroficos. El
desencadenamiento puede estar ligado a actividad sismi-
ca y a modificaciones importantes en la precipitacién.
Los regimenes de esfuerzos varfan a lo largo de la lon-
gitud del glaciar (Fig. 13.23) y se puede diferenciar un flu-
Jo compresivo cuando se reduce la velocidad del glaciar
(Nye, 1952). Los planos de deslizamiento se incurvan en
direccidn ascendente y a favor de ellos pueden transportarse
los detritos hasta la superficie del glaciar. Por el contrario,
el flujo extensivo se localiza en las zonas en las que au-
menta la velocidad del hielo y los planos de cizallamiento
se curvan hacia abajo hasta hacerse tangentes al lecho. Este
flujo predomina por encima de la linea de equilibrio.

13.1.7 Estructuras de los glaciares

La deformacién que experimentan las masas de hielo
como consecuencia de su movimiento da origen a distin-
tos tipos de estructuras, similares a las que se observan en
las rocas deformadas. El andlisis de la deformacion en los

(a) .
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FIGURA 13.23 (a) Flujo compresive y extensivo y plancs de

deslizamiento. (b) Distribucién de los flujos compresivos y
extensivos en un glaciar (Nye, 1952).

glaciares es mds simple que el de las rocas, ya que tnica-
mente estdn afectados por la accion de la gravedad (Men-
zies, 1995a).

En las dreas de acumulacién predomina la estratifica-
cidn, que viene marcada porla alternancia de capas de hie-
lo invernal con ofras que contienen lodo formadas en el
deshielo de verano. Durante el flujo glaciar se origina la
foliacién que es una estructura planar, que se reconoce por
un veteado del hielo con bandas alternantes de hielo de co-
lor azul claro y de hielo blanco con burbujas de aire; es-
tas (iltimas son las mds abundantes (Sharp, 1988). Estas
bandas varfan en sus dimensiones desde mil{metros a va-
rios metros. La foliacién tiene un desarrollo mayor pré-
ximo a las paredes de los valles, donde discurre paralela
alos afloramientos rocosos. Lejos de los mdrgenes y cer-
ca de la lengua glaciar se dispone transversalmente a la di-
reccion del flujo del hielo (Rutter, 1965). A veces es dificil
distinguir la estratificacion de la foliacién cuando ésta es
paralela a las capas sedimentarias.

Con frecuencia el glaciar aparece plegado y fallado
(Hambrey, 1977) y se pueden observar estas estructuras
en la superficie del glaciar y en acantilados marginales
(Fig. 13.24). Los pliegues iienen diferentes tamafos y
orientaciones y son muy evidentes en glaciares con flu-
jos espasmddicos (Fig. 13.22) y en algunos glaciares de
piedemonte, como el de Malaspina donde se observan
grandes pliegues similares que afectan a las momenas y
bandas de hielo (Fig. 13.19).

En las zonas de gran pendiente del glaciar se desarro-
llan fallas de gravedad y deslizamientos rotacionales. En
la lengua del glaciar y cuando el avance del hielo es
impedido por mormrenas se producen planos de cabalga-
miento.

Las ojivas o bandas de Forbes son capas alternantes
que se extienden por la superficie de los glaciares de valle
templados (Paterson, 1994). Presentan una disposicién ar-
queada con su convexidad apuntando a la direccién del flu-
jo y esta curvatura es debida a la mayor velocidad del hielo
en sus partes centrales (Fig. 13.25). Estdn espaciadas en-
tre 50 y 200 m. Las bandas de estas ojivas est4n constitui-
das por hielo claro y oscuro. Las bandas oscuras estin
formadas por hielo y lodo con una foliaci6n intensa, ori-
ginadas por hielo roto mezclado con lodo y nieve y poste-
riormente comprimido. Las bandas claras muestran menos
foliacién y contienen hielo blanco rico en burbujas de aire.
El modelo que mejor explica la formacién de las ojivas en
Bas Glacier d’Arolle (Suiza) es el de una lenta variacidén
de las fallas inversas, segiin propone Posamentier (1978).
Segiin este modelo las miiltiples zonas de cizallamiento es-
tdn formadas y levantadas desde el hielo basal a la super-
ficie del glaciar dando lugar a las bandas oscuras de ojivas
(Goodsell et al., 2002). Algunos autores estiman que cada
par de bandas tienen un origen anual. En zonas de gradiente
abrupta del glaciar el hielo avanza durante el invierno des-
de la zona de gran pendiente, de extensién longitudinal, al
drea inferior de intensa compresién, cuando las grietas es-
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FIGURA 13.24 PHiegue en el
hielo, puesto de manifiesto porla
atemancia de bandas claras y
oscuras. Isla Livingston, Islas
Shetland del Sur, Antartida. Foto
J Lopez-Martinez.

FIGURA 13.25
de Glace, macizo del Mont Blanc, Alpes franceses. Foto
J. Lépez-Martinez.

En primer témino, ogivas en el glaciar Mer

taban rellenas de nieve, origindndose la banda clara. Enel
verano, las grietas estaban abiertas y se rellenan de frag-
mentos de hielo y detritos y al comprimirse se forma la
banda oscura (Nye, 1958; Sharp, 1988).

Las grietas o crevasses (Fig. 13.26) son las estructu-
ras mds abundantes de los glaciares y obedecen a esfuer-
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zos tensionales (Menzies, 1995a). Por lo general, sonrec-
tas o débilmente arqueadas y subverticales. Su longitud es
de decenas a varios miles de metros y su anchura fluctia
desde el milimetro a varios metros. La profundidad m4-
xima es del orden de unos 35 m, ya que por debajo el hie-
lo presenta un comportamiento pldstico. Constituyen
excelentes vias para la penetracién del agua de fusidn.
Cuando los sistemas de grietas se entrecruzan, la superfi-
cie del glaciar se convierte en una masa quebradiza de pi-
ndculos dentados denominados séracs.

Las grietas glaciares se agrupan en sistemas (Fig. 13.27)
(Sharp, 1960); pueden diferenciarse las grietas margina-
les 0 en chevron que se forman por esfuerzos extensivos
generados por la mayor velocidad del flujo glaciar en el
centro que en el margen, como consecuencia de la friccién
con las paredes rocosas. Intersectan con el borde del gla-
ciar con dngulos de unos 45°. Las grietas transversas (Fig.
13.28) se localizan en zonas de mayor velocidad, son per-
pendiculares al flujo y convexas aguas arriba del glaciar.
Las grietas de extension se producen cuando el valle gla-
ciar se ensancha o en zonas de umbrales del lecho. Estas
grietas se incurvan aguas arriba y forman dngulos meno-
res de 45° con los bordes. En el final de la lengua glaciar
se desarrollan las grietas de extension radial. Una vez for-
mados los sistemas de grietas se modifican por el flujo gla-
car. Las grietas marginales pueden sufrir una rotacién y las
grietas transversas y de extensi6n se van estrechando has-
ta que finalmente llegan a cerrarse, reconociéndose enton-
ces por una vena de hielo azul.

La rimaya (bergschrund) (Lliboutry et al., 1976) es
la grieta que separa el hielo de la roca en la parte supe-
rior de la cabecera del glaciar. El hielo se adhiere a la pa-
red y el resto del glaciar avanza dando origen a estas
rimayas. Se sifiian proximas a paredes muy escarpadas
(Fig. 13.29) y se prolongan a veces cientos de metros. Con
frecuencia, en vez de una tinica grieta se desarrolla un sis-
tema de grietas.



FIGURA 13.26 Crevasses en
el Glaciar de Worthington
(Alaska). Al fondo, glaciar de
escape. Foto F. Gutiémez.

22 1))

(a) )
\ \ FIGURA 13.27 Tipos de
grietas en glaciares de valle.
q—““-:“"“‘-- "‘"--_.___ i (a) Marginales (1-grietas antiguas

giradas, 2-grietas de nueva
formacién). (b) Transversas.

{c) De extensidn. (d) De extension
radial. La flecha indica el sentido
del movimiento del hielo (Sham,
1960).

FIGURA 13.28 GQiretas
transversas. Glaciar del Aneto.
Pirneo aragonés. Foto

F. Gutiémez.
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FIGURA 13.29 Rimaya en el glaciar del Aneto. Pirineo
aragonés. Foto F. Gutiérmez.

1 302 Erosion glaciar

Desde muy antiguo es conocida la capacidad del hielo para
modificar substancialmente el relieve preexistente. Los co-
nocimientos sobre su accidn, a pesar de la gran cantidad de
publicaciones sobre esta temdtica, no son muy profundos y
esto surge de la dificultad de estudiarla accién del hielo so-
bre su lecho, debido a que los mecanismos erosivos de ma-
yor efectividad tienen lugar bajo una potente cobertera de
hielo. Se han efectuado algunas investigaciones encamina-
das a este fin mediante la perforacién de tiineles, sobre todo
en circos. A esta dificultad de observacitn hay que afiadir
la carencia de conocimientos sobre el relieve preglaciar, que
impide una estimacién adecuada de la cuantificacion de la
erosion glaciar. Ademds, a estos obstdculos se une el que
las glaciaciones se han superpuesto en el transcurso del
tiempo en muchas dreas, con lo cual las interpretaciones se
ven alin mds dificultadas (Price, 1973).

La accién erosiva glaciar se manifiesta en la interfase
hielo-roca (o hielo-depdsitos glaciares). Sabemos que los
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efectos erosivos del hielo sin movimiento y desprovisto de
material rocoso (hielo limpio) son préicticamente despre-
ciables. Parael mismo tipo de hielo en movimiento, si afec-
ta a rocas frescas y poco diaclasadas, el poder erosivo serd
nulo o muy pequeiio, aunque si el material del fondo del gla-
ciar son fragmentos rocosos puede modificar substancial-
mente su morfologfa. Los mayores efectos erosivos tienen
lugar bajo la accion de potentes glaciares templados, en los
que se produce el arranque de fragmentos del lecho glaciar
que son movilizados y transportados a un lugar mds o me-
nos lejano, pudiendo en su transporte realizar efectos ero-
sivos sobre el material rocoso o suelto de la interfase.

13.2.1 Procesos erosivos

Ya hemos sefialado que los conocimientos sobre la erosién
glaciar no son muy profundos. Normalmente deducimos
los procesos por métodos indirectos mediante experimen-



tacién en laboratorio o aplicando el método deductivo, tan
frecuente en las ciencias de la tierra, en el que a partir de
los efectos intentamos clasificar los procesos que han pro-
ducido las formas de erosidn, en este caso glaciares (Gou-
die, 2004f).

Son muchos los factores que afectan a la intensidad de
los procesos erosivos glaciares. Pueden englobarse en tres
grandes grupos: los inherentes al propio sistema glaciar,
los concernientes a las caracteristicas litoldgicas y estruc-
turales del substrato rocoso y los relativos a la geometria
de este 1ltimo (Sugden y John, 1976; Drewry, 1986).

La importancia del sistema glaciar viene dada, por
una parte, por la temperatura basal del hielo. Cuando la
temperatura estd préxima al punto de fusién los efectos
erosivos son sin duda mucho més importantes; en el caso
de glaciares en los que la temperatura basal sea muy baja,
la accidn erosiva sélo es efectiva si existen detritos en la
interfase. Ademds de la influencia de la temperatura, otro
factor de gran incidencia es la velocidad basal de la masa
de hielo que afecta a la cantidad de transporte de defritos
y, por lo tanto, a la accién erosiva de los mismos y tam-
bién a la fracturacién de la roca mediante la generacién
de presiones diferenciales. Un factor fundamental dentro
del sistema glaciar es la potencia de la masa de hielo, ya
que incide en el mecanismo de friccién en la interfase hie-
lo-roca.

Las caracteristicas del substrato rocoso, tales como
dureza de laroca y presencia de planos de discontinuidad
(estratificacion, diaclasas, pizarrosidad, etc.), afectan sin
duda a la accién de los procesos erosivos. Otra variable
importante es la permeabilidad del lecho rocoso, ya que
condiciona la penetracién de las aguas de fusién, con la
consiguiente variacion en la capacidad erosiva de las mis-
mas y la posible ausencia de ellas de cara a futuras re-
congelaciones.

Finalmente, las caracter{sticas de la geometria del le-
cho rocoso, tales como forma del mismo, rugosidad y pen-
diente se afiaden a los factores anteriormente indicados de
cara a las variaciones en la intensidad de los procesos ero-
sivos glaciares.

Se deben considerar no sélo las caracterfsticas del hie-
lo y del substrato rocoso sino también las modificaciones
que experimenta la erosién glaciar en el transcurso del
tiempo dentro de una época glaciar. La mayor intensidad
de la erosidn la encontramos en las primeras etapas de
avance del glaciar (Tricart y Cailleux, 1962), enlas que el
manto de meteorizacidn es ficilmente exportado por las
masas de hielo en sus primeros impulsos. Una vez eva-
cuado el regolito, el hielo necesita un mayor esfuerzo para
poder erosionar el substrato no alterado.

Se han efectuado cdlculos aproximados sobre las ve-
locidades de erosidn glaciar (Andrews, 1975). Por un
lado, se ha determinado el transporte de material (carga de
fondo, suspensién y disolucién) por aguas de fusién gla-
clar proximas a la lengua glaciar, suponiendo que este ma-
terial se ha originado en el medio glaciar. Por lo tanto, se

pueden hacer cdlculos estimativos de la erosién glaciar.
Las velocidades medias oscilan entre 1 y 5 m por cada
1.000 afios, quizds demasiado altas y haya que dividirlas
por un factor comprendido entre 2 y 10. Para realizar es-
timaciones de la velocidad de erosidn glaciar para largos
periodos de tiempo, se efectiian cdlculos tedricos. Estos se
han aplicado a circos, valles glaciares y fiordos. Las va-
riables barajadas son el volumen, drea y edad de la forma
analizada. El volumen se divide por el drea y se obtiene
la erosidn o rebajamiento para el tiempo a que ha estado
sometido a la accién del hielo, obteniendo de este modo
la velocidad de erosion. Esta para los circos fluctiia entre
5 cm/1.000 afios y 40 cm/1.000 afios; corresponden los va-
lores mds bajos a circos de regiones polares y los m4s al-
tos a circos del oeste de Escocia. En cualquier caso, estos
cdlculos se deben considerar como orientativos.

13.2.1.1

Los mecanismos de erosién son diversos y pueden dife-
renciarse los siguientes:

Tipos de procesos

13.2.1.1.1 Abrasion

La acci6n de desgaste de las rocas por el paso del hielo se
manifiesta claramente por sus efectos que vienen repre-
sentados, entre otros, por las microformas de erosién gla-
ciar tales como estrias, acanaladuras, etc. El proceso de
abrasion puede estudiarse en forma directa mediante la
ejecucion de tineles hasta el contacto con la interfase hie-
lo-roca, por la observacién directa en cavidades subgla-
ciares naturales y también, indirectamente, mediante la
realizacion de experimentos de laboratorio en los que se
analiza el comportamiento del deslizamiento del hielo para
diferentes rocas y circunstancias (Embleton, 1979a). Las
condiciones térmicas en la interfase hielo-substrato (fusién
0 no) y las propiedades mecdnicas del substrato glaciar
(blando o duro) determinan qué procesos pueden ser re-
activados (Clarke, 2005).

Dado que el hielo tiene una dureza de 1,5 en la escala
de Mohs a 0 °C, es dificil que pueda arafiar o desgastar
las superficies rocosas sobre las que discurre, debido a que
la mayoria de los minerales tiene niimeros de dureza su-
periores al del hielo, de lo que se deduce que la accidn
abrasiva se debe a la friccién de los fragmentos rocosos
que el glaciar lleva en el contacto con el sustrato rocoso
(Sugden y John, 1976).

Se han efectuado cédlculos de las velocidades de abra-
sion en numerosos lugares y los valores fluctian entre
0,001 mm/afio para pequefios glaciares y 36 mm/afio para
un sustrato de caliza cristalina situado bajo el Glaciar Ar-
gentiére bajo un espesor de hielo de 100 m y una veloci-
dad del glaciar de 250 m/afio (Boulton, 1974). Esta iiltima
cifra quizds sea muy elevada, debido a que no se ha teni-
do en cuenta el proceso de disolucidn de la caliza, que es
muy importante en aguas frias.
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Los factores que afectan al proceso de abrasién po-
demos agruparlos en dos grandes grupos: los inherentes a
los fragmentos transportados y caracteristicas del
substrato rocoso y los relativos a las particularidades de
la masa de hielo (Menzies, 1995b; Menzies er al., 2002).
No cabe duda de que el hielo limpio, debido a su dureza,
no ejerce efectos abrasivos sobre el lecho rocoso; por el
conirario, el hielo en la interfase presenta arafiazos y oque-
dades que sefialan la accion de desgaste del fondo rocoso
sobre el mismo. El proceso de abrasién necesita para su
accién de la presencia de fragmentos rocosos en la base
del glaciar. En casquetes y glaciares polares la accidn de
la abrasién es muy pequefia, debido en parte a la casi ca-
rencia de fragmentos enla masa de hielo. En algunos son-
deos de mds de dos mil metros sélo se han registrado
escasos metros en los que existen contenidos significati-
vos de detritos, aunque en sondeos realizados en Groen-
landia (Herron y Langway, 1979) y en la Antdrtida (Gow
et al., 1979) aparecen abundantes detritos en el hielo ba-
sal de estos casquetes. Por el contrario, la mayor cantidad
de material transportado en glaciares templados trae como
consecuencia una accidn abrasiva mucho mds importan-
te, aungue no sdlo hay que tener en cuenta en estos gla-
ciares el factor de contenido en fragmentos de cara a la
intensidad de la abrasién. Otra circunstancia importante
viene dada por la dureza relativa del fragmento con res-
pecto a la del substrato rocoso (Drewry, 1986). Es obvio
que una mayor dureza de los fragmentos se manifiesta en
un gran potencial abrasivo. Ademds de estos factores hay
que sefialar el de las caracteristicas morfolégicas de las
particulas. La constante friccién de los fragmentos entre
si y con el lecho rocoso trae consigo la disminucién de la
angulosidad y como consecuencia un descenso de la abra-
sién. Esta menor efectividad del proceso puede verse sub-
sanada con un nuevo suministro de particulas o bien con
la rotura de los fragmentos previamente desgastados. Los
procesos erosivos existentes en la interfase hielo-roca pro-
ducen un material fino que, en algunos casos, se interpo-
ne entre la masa de hielo y el lecho rocoso dificultando la
accion de la abrasion; en estas circunstancias la presencia
de aguas subglaciares favorece la exportacién de esta pe-
licula de «harina glaciar». También hay que considerar la
permeabilidad del sustrato rocoso, pues la presencia de

en la interfase trae como consecuencia un aumento
de la velocidad de flujo y ésta, a su vez, es un factor que
influye en la abrasi6n, como se sefialard a continuacidn.

El otro grupo lo podemos denominar factores glacio-
logicos (Embleton, 1979a). Si las temperaturas existentes
en el hielo basal son muy bajas se produce una adherencia
entre el lecho y el hielo glaciar, con lo cual son necesarios
esfuerzos muy importantes para que tenga lugar el desli-
zamiento. Si a esto afiadimos que bajo estos regimenes de
temperatura la proporcién de fragmentos es muy pequefia
o nula, como se indicd con anterioridad, los efectos abra-
sivos serdn pricticamente despreciables. La velocidad del
flujo basal es un factor de considerable importancia pues
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condiciona el mimero de particulas que discurren por el
contacto hielo-roca en un punto; por consiguiente, a ma-
yor velocidad es de esperar un poder abrasivo mayor. La
potencia de la masa de hielo ejerce una influencia consi-
derable. Una particula situada en el contacto hielo-roca estd
sometida a una presién que viene dada por el peso de la
columna de hielo y fragmentos que soporta. Para una ve-
locidad determinada, la intensidad de la abrasi6n aumenta
con el aumento de la presién (Boulton, 1974), o lo que es
lo mismo de la potencia de hielo, hasta un cierto umbral
en el que la friccidn entre el fragmento y el sustrato roco-
so retarda el avance del fragmento, con lo que el hielo flu-
ye por encima del mismo en vez de arrastrar a la particula
ala misma velocidad a la que €l se desplaza. (Fig. 13.30).
De la gréfica se deduce que existen dos zonas: una A, en
la que la abrasién aumenta con el incremento de la presién
y una zona B, en la que la abrasién disminuye con un nue-
vo aumento de presion, hasta llegar a un punto en el que
es nula.

13.2.1.1.2 Fracturaciéon

Bajo este titulo incluimos tanto las fracturas generadas por
la accién del hielo como las existentes antes del paso del
glaciar. Es dificil, en algunos casos, precisar si el origen
de las diaclasas es preglaciar o bien es un proceso debido
estrictamente a la accidn del hielo.

Ya hemos indicado que los fragmentos rocosos exis-
tentes en la base de la masa de hielo pueden arafiar y aca-
nalar el lecho, pero también pueden producir fracturacién
en el substrato y extraer esquirlas del mismo al ejercer una
presién sobre el material rocoso. Esie proceso se mani-
fiesta bdsicamente por la generacion de hendiduras de
friccidn.

T | T |
0 10 20 30 40 50

Presion normal efectiva (bares)
FIGURA 13.30 Velocidades de abrasién tedricas y presion
normal efectiva para disfintas velocidades del hielo. En la zona
Ala abrasién aumenta con el incremento de presidn y en la
zona B disminuye hasta llegar a ser nula, produciéndose la
sedimentacion de las pariculas. k, es un valor que depende de

la dureza relativa de los fragmentos, del substrato rocoso y de
la canfidad de detritos (Boulton, 1974).



Los valores medios de cizallamiento basal obtenidos
oscilan en torno a 1 bar (Embleton, 1979a). La fractura-
cién se ejerce fundamentalmente por la accién de frag-
mentos basales sobre el lecho rocoso. Donde los
fenémenos de fracturacién basal se manifiestan con ma-
yor intensidad es en las zonas de contrapendiente del flu-
jo glaciar. Por otra parte, no hay duda de que el régimen
térmico de los glaciares ejerce una influencia muy consi-
derable en el proceso de fracturacion glaciar, pues son ne-
cesarios grandes esfuerzos de cizallamiento en el caso de
glaciares polares, ya que el contacto hielo-roca permane-
ce como una unidad debido a su estado de congelacidn.

Un factor de indudable importancia es el del estado del
material antes de que el hielo avance sobre el mismo. Asf
el desfonde periglaciar sefala la incidencia que tienen los
procesos periglaciares en la preparacién de material fa-
cilmente exportable con el posterior avance del hielo
(Boyé, 1949).

En el cldsico trabajo llevado a cabo en el Valle de Yo-
semite (Matthes, 1930) se analiza la importancia del la-
jamiento en la evacuacidn del material por arranque. En
ellos se indica que el espaciado 6ptimo del diaclasado para
la movilizacién oscila entre 1,5 y 7,5 m. A veces es difi-
cl precisar si el origen de este diaclasado topogréfico es
preglaciar o bien si se ha generado, por pérdida de carga,
después de la desaparicién de una columna importante de
hielo. En ocasiones se producen dos sisiemas de laja-
miento en épocas distintas que pueden cruzarse (Kiersch,
1983), siendo las zonas de entrecruzamiento dreas de de-
bilidad (Fig. 13.31). En cualquier caso, el lajamiento ejer-
ce unainfluencia considerable en el control del modelado.

Las diaclasas existentes, sean de uno u otro origen, son
vias de penetracion de agua subglaciar; si, con posteriori-
dad, tiene lugar la congelacidn de este agua intersticial se
produce el proceso de crioclastia que da lugar a la rotu-

FIGURA 13.31 Sistemas de lajamiento en las rocas del Valle
de Vaiont. El sistema antiguo se desamolld con posterioridad al

rlleno del glaciar y el més reciente se origind en una estrecha

garganta incidida por el rio (Kiersch, 1983).

ra de la roca. Simplemente son necesarias débiles oscila-
ciones de temperatura en torno al punto de congelacion
para que este mecanismo sea eficaz. La crioclastia parece
manifestarse en los circos glaciares donde el agua de fu-
si6n penetra por la rimaya. Obviamente, a escala de las
fluctuaciones climdticas, este proceso puede ser impor-
tante en las diferentes oscilaciones del glaciar.

Otra circunstancia de gran interés, aducida sobre todo
por los investigadores que se preocupan de la génesis del
modelado a partir de la evacuacidn de potentes perfiles de
meteorizacion (Bakker, 1965; Thomas, 1994a), es la pre-
sencia de regolitos de potencia variable generados con an-
terioridad a las glaciaciones. La existencia, en algunas
regiones, de este material ficilmente erosionable por el
hielo hay que tenerlo muy en cuenta en la interpretacidn
del modelado erosivo glaciar y en la cuantificacidn de la
erosion por el hielo. Estimamos que esta circunstancia
debe tenerse presente en el estudio del modelado glaciar
en el Sistema Central Ibérico, dado que en este drea son
frecuentes la presencia de potentes alteritas, generadas sin
duda en tiempos anteriores al Cuaternario (Gutiérrez Elor-
za y Rodriguez Vidal, 1978; Molina y Blanco, 1980).

En cualquier caso, la fracturacién del substrato roco-
50, bien heredado o de origen glaciar, es junto con la dis-
ponibilidad de material suelto preglaciar un factor de
extraordinaria importancia en la erosién glaciar.

13.2.1.1.3 FEvacuacion de detritos

Cuando el glaciar desliza sobre su lecho, la velocidad de
movilizacién de las particulas depende fundamentalmen-
te del tamafio y forma de las mismas y de la rugosidad del
substrato. Para la movilizacién del fragmento es necesa-
rio que la fuerza de traccidn supere a la resistencia a la fric-
cién (Sugden y John, 1976). Para que la accién de la
erosion sea mds efectiva es necesaria la evacuacion de los
fragmentos existentes en el sustrato, generados en los pro-
cesos anteriormente sefialados. De esta forma la roca ex-
puesta puede ser sometida a los mecanismos de erosién
glaciar. También hay que tener en cuenta que una parte de
la exportacion de defritos se realiza por aguas de fusidn
subglaciares (Hallet, 1979; Drewry, 1986); esta circuns-
tancia es significativa en el caso de glaciares templados y
despreciable en glaciares polares. Otra forma de movili-
zacién del material de fondo, en glaciares templados, es
por opresién de la masa de hielo sobre fragmentos y par-
ticulas de pequefio tamaifio, empapadas en agua y situadas
en el contacto roca-hielo, que fluyen hacia dreas de me-
nor presion.

13.2.2 Modelado de erosion glaciar

La acci6n de los procesos de erosion glaciar trae como
consecuencia la generacidn de diferentes formas debidas
a la accién de las masas de hielo. Estas aparecen refleja-
das en la clasificacién de las formas de erosidn glaciar de
la Tabla 13.2 (Sugden y John, 1976). Es dificil llevar a
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TABLA 13.2 Clasificacién de las formas de erosi6n glaciar (modificada de Sugden y John, 1976).

Micro

- ESCALA ——————————»
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cabo una clasificacidn de este modelado, en la que se hace
necesaria una cierta dosis de subjetividad. En esta clasifi-
cacion se fiene en cuenta los tipos de procesos actuales,
en el que se diferencia el flujo areal del hielo en el que
este discurre sin ningiin tipo de confinamiento, flujo line-
al en canales rocosos y una tercera diferenciacion de pro-
cesos corresponde a la interacci6n de la actividad glaciar
y periglaciar. Otra variable que se utiliza para la diferen-
ciacion se basa en que la forma resultante esté en posicion
elevada o deprimida. También se emplea como norma de
dasificacion la morfologfa alineada o parcialmente aline-
ada de la forma generada. Todos estos criterios se sitdan
en el eje de ordenadas y en el de abscisas se coloca una
escala logaritmica de tamafios.

Como veremos alguna de las formas son de dudosa in-
erpretacidn, ya que existen marcadas discrepancias sobre
si se han generado por la accién erosiva del hielo o por
aguas subglaciares, o incluso por la accién combinada de
procesos especificos de cada uno de estos medios, que es-
tdn en fntima conexidn. Por lo tanto, es dificil efectuar en
muchos casos una clara distincidn entre erosion glaciar y
fluvioglaciar.

La mayoria de los tratados diferencian dos grandes ca-
tegorias para el modelado de erosién glaciar, dividiéndo-
los en formas menores y mayores. Esta distincién no es
muy real dado el amplio intervalo dimensional que ocu-
pan algunas de ellas.

13.2.2.1 Estrias, acanaladuras y pulido

glaciar
El rozamiento de las particulas en movimiento, existentes

en la base del glaciar, sobre el lecho rocoso produce ac-
ciones erosivas en el mismo que se manifiestan por arafia-
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zos, formas acanaladas y pulido de la superficie rocosa del
substrato. Esta acci6n trae consigo la extraccion de parti-
culas del fondo rocoso que se incorporan al medio glaciar.

Una de las formas mds frecuentes son las estrias (Fig.
13.32), que son finos surcos alineados no superiores al me-
tro de longitud y de pocos milimetros de anchura y pro-

FIGURA 13.32 Estrias glaciares. Fuerte de Santa Elena.
Cabecera del rio Géllego. Pirineo Aragonés.



fundidad. Las estrias se desarrollan mds ficilmente en ro-
cas de grano fino y desaparecen al quedar expuestas a los
agentes de meteorizacion. En las calizas esta desaparicién
es muy rdpida debido a la disolucién. Asi, en las vertien-
tes del pavimento calizo de Ingleborough, estrias afloran-
tes por la evacuacién de till glaciar, quedan borradas al cabo
de unos diez afios (Sweeting, 1966). No sélo es el subs-
trato rocoso el que presenta estrias, sino que también se ob-
servan en fragmentos de till glaciar. De este modo, la
existencia de cantos estriados puede ayudar, aunque con re-
servas, en la interpretacién del origen de depdsitos pro-
blemdticos (Tricart y Cailleux, 1962). Esta precaucitn hay
que mantenerla, ya que pueden producirse estrias por otros
procesos distintos, como son avalanchas, coladas de barro,
corrientes subglaciares, etc. Las estrfas son mds frecuen-
tes en las dreas de contrapendiente, pero pueden aparecer
incluso en paredes verticales. Al microscopio las estrias
estdn constituidas por numerosas fracturas crecientes
{Iverson, 1995). Indican direccién, pero no sentido del mo-
vimiento del flujo glaciar; a veces, se observan varias di-
recciones o sistemas de estrfas que se enfrecruzan. Las
irregularidades morfoldgicas del substrato pueden explicar
las variaciones direccionales; también pueden indicar va-
rias etapas glaciares o fases de avance del hielo. En cual-
quier caso, y sobre todo en el estudio de los grandes
casquetes glaciares, es fundamental el andlisis estadistico
de cientos de estrias para obtener datos fehacientes de la
direccidn del flujo glaciar para una época determinada.
Otro tipo de modelado son las acanaladuras (Fig
13.33). Son surcos de dimensiones variables producidos
en las rocas superiores al metro de longitud. En el valle
del Rio Mackenzie, al noroeste de Canad4, aparecen unas
acanaladuras gigantescas cuyos tamafios pueden alcanzar
12 km de longitud, 30 m de profundidad y 100 m de an-
chura (Smith, 1948). La direccién de las mismas es acor-
de con la del flujo glaciar deducido a partir de otras
formas, aunque una génesis estrictamente glaciar es difi-

cil de comprender. Asf como las estrias parece ser que se
originan por el rozamiento de particulas de tamafio limo
o arena sobre la roca, las acanaladuras deben su origen a
la accién de grandes fragmentos individuales o agrupados.
Pero no solo pueden generarse de esta forma el acanala-
miento sino que muchos autores aducen la accién de co-
mrientes subglaciares o una morfologfa preglaciar parecida,
en la que tinicamente se enfatizan sus rasgos.

La accidn de la abrasién constante produce el pulido
glaciar (Fig. 13.34). Observada con una lupa o al mi-
croscopio, una roca pulimentada glaciarmente presenta su
superficie surcada por finos arafiazos, que corresponden a
pequefias estrias. Este pulido es mds manifiesto en rocas
de grano fino. Desaparece prontamente al estar expuesto
a los agentes de meteorizacion.

13.2.2.2 Hendiduras de friccion
y formas P

Son formas menores ligadas a la accidn de los glaciares
que se manifiestan por fracturacién de la roca o concavi-
dades en la misma, pudiendo o no haber tenido lugar ex-
traccién de material del substrato rocoso.

Los trabajos més cldsicos en los que se plantea tanto
la diferenciacién como el origen de las hendiduras de fric-
cién se deben a Gilbert (1906), Harris (1943) y Dreima-
nis (1953). Las hendiduras de friccidn s desarrollan
mejor en rocas de grano medio, en las que las estriacio-
nes y el pulido son menos manifiestas. Normalmente apa-
recen en rocas duras y frigiles tales como granito, basalto,
cuarcita, etc. Se diferencian cuatro tipos que aparecen se-
fialados en Embleton y King (1975a) (Fig. 13.35):

i) Fractura en media luna (Fig. 13.35a), en la que
los cuernos apuntan hacia abajo del movimiento
del hielo. Estd formada por dos fracturas, una de
bajo dngulo y otra subvertical; la interseccién de
las dos da lugar a una laja de roca.

FIGURA 13.33 Acanaladuras y
estrias glaciares en el valle de
Rongbuk, macizo del Everest,
Tibet. Foto J. Lépez-Martinez.
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FIGURA 13.34 Fulido glaciar y
ill. Passo de Pordoi (Dolomitas,
kalia).

FIGURA 1335 Hendiduras de friccion y sichelwannen
{segan varios autores, en Embleton y King, 1975). La flecha
horizontal indica el sentido de movimiento del hielo. (a) Fractura
en media luna (planta y seccion); (b) muesca creciente (planta
yseccion); (c) fracturas crecientes (planta y seccidn); (d)
fractura concoidea; {e) sichelwannen; (f) formacion de una
muesca crecients. a-d-e, supedicie original de la roca; a-f-d-b,
superficie deformada de la roca por presion transmitida a partir
del blogue incluido en el hielo; c-g-d, fractura concide; f-g,
fractura secundaria formada cuando la cufia de roca f-g-d se
ompe.
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ii) Muesca creciente (Fig. 13.35b; Fig. 13.36), los
cuernos se dirigen en sentido contrario al flujo del
hielo. Su tamaiio fluctda entre 2 ¢cm y 2 m. Suelen
presentarse en sistemas de dos a seis y por lo ge-
reral una detrds de otra. También tienen las dos
fracturas antes citadas.

iii) Fracturas crecientes (Fig. 13.35¢) son c6ncavas
flujo abajo del glaciar y estdn constituidas por frac-
turas subverticales. En estas no se produce extrac-
cién de lajas como en las dos anteriores.

iv) Fractura conocida (Fig. 13.35d) en la que el pla-
no de fractura es concavo hacia arriba.

Todos estos tipos se encuentran con m4s frecuencia en zo-
nas de contrapendiente. Las hendiduras de friccidn al ser
mayores que las esirfas se conservan mds facilmente, ya
que resisten mds tiempo los efectos de la meteorizacion y
erosion. La perpendicular a las formas de media luna nos
indica la direcci6n del flujo del hielo. El sentido puede de-
terminarse por la inclinacién de la fractura de menor 4n-
gulo que buza hacia abajo del glaciar. Esta regla, sefialada
por Gilbert (1906) y Harris (1943), no se cumple siempre,
ya que hay muchos casos descritos en la literatura que lo
confraponen.

En general, se estd de acuerdo que las hendiduras de
friccidn resultan de la opresion de un bloque sobre el subs-
trato rocoso (Fig. 13.35f). Esta presion es mayor en las
dreas de contrapendiente (Boulton, 1974), de ah{ la ma-
yor abundancia de este micromodelado en estas zonas. Pa-
rece ser que al principio se produce una deformacidén
eldstica seguido de la rotura, generdndose una fractura co-
noide. La fractura vertical que corta a la de baja inclina-
ci6n se origina con posterioridad al avanzar el bloque. Este
tipo de hendiduras se han reproducido experimentalmen-
te utilizando un cuchillo o una bola de acero sobre vidrio.

Las formas P, o superficies esculpidas pldsticamente
(Dahl, 1965; Gray, 1981), se encuentran sobre dreas que han



estado sometidas a la accién de los hielos. Son formas me-
nores que no superan nunca los 20 m de tamafio. La forma
mis abundante es el sichelwannen (Fig. 13.35¢) queesuna
depresion en forma de media luna modelada en rocas duras,
cuyos cuernos apuntan hacia abajo del flujo del hielo. Pue-
den encontrarse en superficies con cualquier inclinacién.
Otro tipo son las formas caveto, que son canales de bordes
abruptos (a diferencia de las acanaladuras) de hasta medio
metro de profundidad y que se encuentran sobre superficies
escarpadas. En asociacién con estas formas aparecen aca-
naladuras, cubetas, marmitas y canales curvados y sinuosos
(Kor et al., 1991). Su origen es muy controvertido. La hi-
pétesis mds admitida es la que explica este micromodelado
como debido alaaccién de aguas subglaciares bajo presion.
No obstante, otros autores defienden la idea de procesos de
abrasién (hielo basal cargado de detritos) o bien la accidén
erosiva producida porla emigracién por opresién de till ba-
sal saturado de agua (Gjessing, 1965; Gray, 1981).

FIGURA 1336 Muescas
crecientes. Umbral del circo de
Gerber. Pirineo lerdano.

13.2.2.3 Rocas aborregadas y otras formas

Las rocas aborregadas (roches moutonnées) son colinas
alineadas, por lo general agrupadas, asimétricas, con la
vertiente de menor pendiente con frecuencia pulida y es-
iriada y la otra constituida por una superficie irregular y
fragmentada, a veces escarpada. Esta disposicién que se
mantiene constante indica el sentido del movimiento del
hielo, dirigiéndose éste del lado de menor pendiente al de
mayor inclinacién (Fig. 13.37). Estas formas se desarro-
llan mejor en rocas cristalinas y son muy frecuentes en dre-
as que han estado cubiertas por casquetes de hielo y
también en umbrales de circos. Su tamafio es muy varia-
ble, desde menos de un metro hasta centenas de metros,
llegando a alcanzar en el caso de los flyggbergs dimen-
siones kilométricas y alturas de cientos de metros. En las
formas mayores pueden encontrarse rocas aborregadas de
menor tamaiio dentro de ellas.

FIGURA 13.37 Rocas
abomegadas. Tollstingen. Macizo
de los Trolls (Noruega).
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No estd claro el origen de estas formas. En algunos ca-
sos (Matthes, 1930; Sugden et al., 1992) se sefiala la im-
portancia del espaciado del diaclasado en la generacién de
este tipo de modelado (Fig. 13.38), aunque hay muchos
€asos que no se ajustan a esta regla. Otros, como Carol
(1947), explican el lado abrupto de la roca aborregada
como debido a la accién del proceso de crioclastia, en hie-
lo a temperatura de fusién (Fig. 13.39). En estas circuns-
tancias al pasar por una protuberancia aumenta la presién
yel hielo pasa a unestado semipldstico; en el lado de ma-
yor inclinacién disminuye la presion y el agua de fusion
s congela de nuevo, rompiendo la roca. Estas observa-
ciones fueron realizadas en una cavidad subglaciar. No
obstante, como sefialan Embleton y King (1975a), cabe
preguntarse si las rocas aborregadas solo se forman bajo
hielo templado como sefiala la hipétesis de la crioclastia
subglaciar.

Se reconocen otro conjunto de formas relacionadas o
asociadas con las rocas aborregadas. Los lomos de balle-
na, drumlins rocosos y espolones alineados son formas
mds 0 menos alargadas de vertientes suavizadas. Los ta-
mafios aparecen reflejados en la Tabla 13.2. En los lomos
de ballena parece que el diaclasado regula el limite entre
las colinas. Los drumlins rocosos aparecen a veces aso-
ciados con campos de drumlins elaborados en material gla-
ciar. Se duda de que los espolones alineados sean debidos
a accion glaciar, pero el snavizado de sus vertientes junto
con el paralelismo de su direccién con la del flujo glaciar,
inclinan a situar este modelado como de erosién glaciar.

Las formas anteriormente descritas constituyen todas
ellas relieves positivos, pero es bien sabido que un pai-

FIGURA 13.38 Peffil
longitudinal de una roca
dbomegada en la que se muestra
la influencia del diaclasado en su
forma. Las flechas indican la T
direccion del empuje del hielo

(Mathes, 1930). /

saje de erosion glaciar estd salpicado de lagos de dife-
rente tamafio, que en una gran parte de los casos se tra-
ta de cuencas rocosas. La morfometria de las mismas es
muy variable y la estructura juega un papel importante
tanto en su morfologia como en su génesis. Su origen
puede deberse a irregularidades anteriores al paso del
hielo, que la accién del mismo perpetiia y enfatiza; otras
veces son los procesos de erosi6n glaciar los que gene-
ran estas depresiones cerradas.

13.2.2.4 Circos

Los circos son, junto con los valles glaciares, las formas
mis espectaculares de la erosion glaciar. Los tratados de
Geomorfologia Glaciar sefialan que la palabra cirque fué
utilizada por primera vez en los Pirineos por Jean de Char-
pentier en 1823. Por ofra parte, existen diferentes deno-
minaciones de circo en distintas lenguas y paises.
Podemos considerar al circo glaciar como una depresion
semicircular o semieliptica dominada por laderas abrup-
tas y que estd o ha estado ocupada por el hielo (Fig. 13.40).
Algunos autores consideran en su definicién como carac-
teristica la existencia de una cuenca rocosa, pero no todos
los circos presentan esta forma.

La presencia de una cuenca rocosa lleva consigo la
existencia de un umbral a la salida del circo, que a veces
es rocoso o bien estd constituido por till glaciar. Las
paredes del circo suelen presentarse fragmentadas y ro-
tas, a diferencia de la superficie basal que, por lo gene-
ral, estd suavizada y presenta formas menores de erosién

glaciar.
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FIGURA 13.39 Procesos
actuantes en la génesis de una
moca aborregada (adaptada de
Carol, 1947).
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Las dimensiones de los circos son muy variadas y fluc-
tian entre las decenas de metros hasta anchuras kilomé-
tricas. El circo de mayor tamafio conocido es el Circo
Walcott, en la Antdrtida, de 16 km y paredes de unos 3.000
m de altura (Price, 1973). El tamafio depende de muchas
variables, tales como la duracién de la glaciacidn, carac-
teristicas estructurales y litolégicas del macizo rocoso so-
bre el que se emplaza el circo, etc. (Embleton y King,
1975a). La forma también es funcidn, entre otras, de esta
tdltima caracteristica.

La morfometria de un circo se precisa con bastante
detalle mediante un conjunto de caracteres que aparecen
parcialmente expresados en la Fig. 13.41 (Andrews y Dug-
dale, 1971). El propio Andrews (1975) seiiala otro valor,
el de la cotangente del 4ngulo que forma el umbral del cir-
co con el techo de la pared final, que nos indica la inten-
sidad de la erosién glaciar. Otro {ndice es el grado de
oclusién (Evans, 1969) que se define como el niimero de

(a)

4
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%

FIGURA 13.40 Circo glaciar
y corddn moménico, elaborado
sobre materiales del Cretacico
inferior, en la cabecera del Valle
del Miera (Cantabria).

grados de la curva de nivel mds larga y que para 180° se-
fiala que las paredes del circo son paralelas. Ademds de
estos valores se han propuesto otros pardmetros para pre-
cisar las caracteristicas morfométricas de un circo. En ge-
neral, estos valores carecen de precisidn, ya que se toman
a partir de mapas topogréficos y, en algunos casos, entra
en juego para algunos parimetros la subjetividad del in-
vestigador. No obstante, como indica Andrews (1975), «el
andlisis morfoldgico de los circos puede proporcionar una
gran informacién acerca de los procesos de erosién en el
circo, aunque solo sea de tipo deductivo: la morfologia es
una respuesta a los procesos ...».

Para comprender mejor los procesos que han dado lu-
gar a su forma, es necesario entender, entre otros, la es-
tructura y movimiento del hielo en los circos glaciares. Las
observaciones mds precisas fueron realizadas por McCall
(1960) en los estudios efectuados en un pequefio glaciar
de circo, Vesl-Skautbreen (Noruega). Se perforaron dos tii-

FIGURA 13.41 Caracteres de un circo (Andrews y Dugdale, 1971). (a) Seccidn transversal del circo, (b) planta de un circo y de su
drea de cumbre. Los distintos caracteres son los siguientes: 1. Elevacion méxima de la montafia en la que estd emplazado el circo.
2. Elevacién méxima del circo. 3. Diferencia entre 1 y 2. 4. Elevacion del umbral del circo. 5. Desamollo vertical méximo del circo.

6. Longitud del eje mayor del circo. 7. Anchura méxima del circo perpendicular al eje mayor. 8. Relacién longitud/anchura.

9. Relacidn longitud/altura. 10. Direccién del eje mayor. 11. Tipo de masa de higlo: a) vacio, sin hielo; b) nevero; ¢) placa de hielo;

d) glaciar de circo. 12. Altura de la pared final del circo. 13. Relacidn entre altura de la pared final y la longitud del circo. 14. Angulo

de la vertiente regional.
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neles (Fig. 13.42) y entre otras observaciones se midieron
las velocidades del hielo en diferentes puntos y se dife-
renciaron las distintas superficies de ablacién de verano.
Las observaciones mostraron que las lineas del flujo del
hielo buzan 30° en la zona superior del glaciar y enla in-
ferior se inclinan 26-28° pero en sentido contrario al de la
pendiente del circo, disminuyendo hacia abajo su inclina-
cién; esta disposicion indica una estructura sinclinal para
las capas de hielo. La distribucién de velocidades sefiala
movimientos mds rdpidos en la zona superior del glaciar
y mucho mds lentos en las partes bajas del mismo; en este
drea los diferentes vectores de velocidad indican movi-
mientos hacia arriba del hielo. Todos estos datos ponen de
manifiesto que el movimiento se efectiia por deslizamiento
rotacional.

Los procesos erosivos que tienen lugar en un circo se re-
ducen bdsicamente a dos y son debidos a actividad glaciar
y periglaciar. En el contacto hielo-roca la abrasién efectia
un continuo desgaste tanto en las paredes como en el fon-
do y es responsable de la cuenca rocosa que existe en mu-
chos de los circos (Richardson y Homlund, 1996). Esta
depresion se explica ficilmente por el deslizamiento rota-
cional del hielo y este movimiento, a su vez, trae como con-
secuencia la superacion del umbral y la evacuacion de los
detritos. El otro tipo de proceso es el de la crioclastia, que
es muy efectivo en rocas aflorantes por encima del glaciar
(Gardner, 1987). Aqui, parece que la accién del hielo-des-
hielo debe ser mds eficaz en glaciares templados que en gla-
dares polares. De esto se deduce que el circo se ensancha
fundamentalmente por la accién de la crioclastia y profun-
diza por efecto de la abrasion. Las velocidades de erosién
de los circos obtenidas por diferentes métodos son del or-
den de 500 mm/ka (Benn y Evans, 1998). Parece ser que es
mids rdpido el retroceso que 1a excavacién. Por otra parte, las
elevaciones de los fondos de los circos no deben haber cam-
biado mucho durante la glaciacién. La elevacion, en lineas
generales, se utiliza para calcular aproximadamente el nivel

FIGURA 13.43 \ista aérea de
homs, circos, aristas y valles
gaciares. Regién de Anchorage
{Mlaska). Foto P. Lucha.
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FIGURA 13,42 Corte del glaciar de circo de Vesl-Skautbreen
{Noruega) en el que se indican las lineas de flujo y las
velocidades. Segin McCall (1960), simplificado.

de las nieves perpetuas, ya que corresponde con laisoterma
de 0°C en verano, debiendo considerarse los circos mds ba-
jos y de igual orientacién (Flint, 1971).

El origen de los circos, segiin la mayoria de los auto-
res, va ligado a una primera acumulacion nival en una de-
presién preexistente en la que tienen lugar procesos de
gelifraccidn y de evacuacitn de particulas por la fusién de
la nieve en verano (nivacién) (Thorn y Hall, 1980; Thorn,
2004). Esto trae como consecuencia el ensanchamiento de
la depresién y la generacion de un nicho de nivacidn.
Cuando la excavacién es lo suficientemente profunda la
nieve perdura de un afio a otro en el nicho de nivacién y
se convierte en neviza y ésta, a su vez, en hielo. De este
modo se origina un circo embrionario. La etapa de acu-
mulacién nival se denomina fase incipiente y cuando
comienza a perdurar la nieve, fase de neviza (Tricart y Cai-
lleux, 1962).

Una vez originado el circo, si las circunstancias son
apropiadas, continida su desarrollo. La evolucion del mis-
mo estd influenciada por diferentes causas. La duracién de
la glaciacién y el mimero de glaciaciones ejercen, sin




duda, un papel fundamental en su desarrollo. Igualmente,
el glaciar debe evolucionar de manera diferente si estd em-
plazado en latitudes templadas y subpolares o en dreas po-
lares. Otra variable de gran incidencia es la estructura y
litologia del macizo rocoso sobre el que estd asentado el
drco (Embleton, 1979a). A veces los circos se emplazan
en un relieve producido por diferencias litolGgicas, que en
series monoclinales pueden dar origen a circos escalo-
nados. El grado de fracturacidn y el espaciado entre los
planos de fisibilidad juegan un papel primordial enla des-
integraci6n mecdnica por gelivacion. El lajamiento puede
ser importante en la forma del circo. Otro factor bdsico en
el desarrollo de los circos es la orientacién de los mismos.
En las latitudes medias del hemisferio norte, la mayoria
de los circos que presentan un buen desarrollo miran hacia
el Norte y Este, ya que estdn protegidos de los rayos so-
lares y la nieve perdura mds ficilmente. Uno de los fac-
tores que se han analizado es la influencia del clima en la
variacidn del circo (Derbyshire y Evans, 1976). Estos au-
tores indican que no es ficil efectuar generalizaciones en
este sentido, a pesar del gran nimero de estudios regio-
nales sobre la forma y distribucién de los circos.

El desarrollo de los circos trae consigo un retroceso de
sus paredes que origina en los limites con otro circo agu-
das aristas (Fig. 13.43). La desaparicién por crecimiento
del circo de estas iltimas da lugar a circos coalescentes
(Fig. 13.44). El retroceso de la pared final del circo lleva
consigo la formacion de picos apiramidados o horns (Figs.
13.45 y 13.46), que suelen presentar tres o cuatro caras.

13.2.2.5 Valles glaciares

Son una de las formas mds caracteristicas de la activi-
dad erosiva de los glaciares. El contraste con los valles
fluviales se manifiesta por el hecho de que los rios estdn
en contacto s6lo con una pequeiia parte del valle, mien-
tras que el hielo de un valle glaciar ocupa una gran par-

FIGURA 13.44 Gircos coalescentes, aristas y valle glaciar
{en Holmes, 1944, modificado de Davis).

te del perfil ransversal (Price, 1973). Estas masas de hie-
lo canalizadas excavaron profundas artesas de cientos e
incluso miles de metros de altura (Figs. 13.47 y 13.48).
Esta intensa erosion se llevé a cabo sobre todo en dreas
de montafia situadas a barlovento, que recibieron gran
precipitacién nival y, a su vez, alimentaron a potentes
glaciares, que discurrieron por valles preglaciares pro-
duciendo una considerable modificacion del relieve, a ve-
ces espectacular.

Segiin Linton (1963) se diferencian cuatro tipos de va-
lles glaciares. El tipo alpino cuya alimentacidn se efec-

FIGURA 13.45 H Cenino
o Matterhom, en los Alpes,
formando frontera entre ltalia
y Suiza, presenta la tipica
morologia apiramidada. Foto
J. Lopez-Martinez.
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FIGURA 13.46 Hom en los
Andes centrales. El Portillo
(Chile).

FIGURA 13.47 \Valle glaciar en
los Andes centrales, en el que se
abservan potentes acumulaciones
de gelifractos en la ladera, que
dimentan el fondo del valle.
Puente del Inca {Argentina).

nia en las zonas altas por un circo 0 conjunto de circos.
El tipo isldndico, en el que el drea de alimentacidn es un
casquete de hielo y éste escapa hacia valles preglaciares.
El tipo compuesto se produce cuando el hielo no en-
cuentra valles anteriores suficientes para descargar todo el
hielo, o lo que es lo mismo resulta de una superposicién
de valles preglaciares con otros desarrollados a partir de
la destruccion parcial o completa de divisorias preglacia-
es. Finalmente, el tipo intrusivo o inverso es aquel en el
que el hielo fluye contrapendiente del valle preglacial. Se
encuentran sobre todo en dreas de escaso relieve.

El valle glaciar se caracteriza por las peculiaridades que
presentan sus perfiles transversales y longimdinales. El per-
transversal resulta de la accion erosiva del hielo sobre
antiguos valles fluviales (en la mayoria de los casos) que
produce un ensanchamiento y profundizacién de los mis-
mos. Por lo general su forma es en U (Figs. 13.48 y 13.49),
con paredes escarpadas y fondos mds planos que los valles
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fluviales, debido a una nivelacién posterior producida por
depdsitos de aluviones. No obstante, existen otros valles en
U, como los valles en cuna de ambientes periglaciares (Tri-
cart, 1967), pero estos presentan sus vertientes totalmente
recubiertas de detritos, a diferencia de los valles glaciares
en los que las paredes de los mismos estdn, por lo general,
formadas por roca aflorante. Con relativa frecuencia, se en-
cuentran secciones tfransversales en V, que muchas veces
son el resultado de la actividad erosiva de canales subgla-
ciares. A pesar de estas salvedades, el perfil tipico es para-
bélico o préximo al mismo, posiblemente a causa de que
esta forma ejerce la resistencia minima a la friccién (Flint,
1971). A veces, en las paredes del valle glaciar se presenta
rellanos u hombreras, cuya interpretacion ha producido
muchas controversias (Derruau, 1965). Parece que la ex-
plicacién mds adecuada es por encajamiento de un glaciar
finiglaciar reducido en un valle ancho, modelado por un gla-
ciar correspondiente al 6ptimo de la glaciacion.



FIGURA 13.48 Seccion en U en el valle de origen glaciar de
Uanganuco, Cordillera Blanca, Penl. Foto J. Ldpez-Martinez.

La investigacién de los perfiles transversales es muy
precaria debido a lo escarpado de sus paredes. Se acude por
lo general a mapas o levantamientos fotogramétricos y por
estos procedimientos no se puede saber si la pared es de
roca desnuda o, por el contrario, estd cubierta de depdsi-
tos de origenes distintos. Estos datos son fundamentales
para una inferpretacién correcta de la evoluci6n del perfil.

El andlisis de un perfil longitudinal revela un gran ni-
mero de irregularidades, que vienen dadas por cuencas y
umbrales, lo que le diferencia del perfil de un valle flu-
vial. Las cuencas, una vez retirado el hielo, se convierten
en lagos v, en otros casos, son colmatadas por sedimen-
tos. Con frecuencia, los umbrales presentan sefiales de ero-
si6n glaciar. Cuando tenemos un valle glaciar principal en
el que la excavacion es mayor que la de los valles latera-
les, una vez que el hielo ha desaparecido quedan expues-
tos un conjunto de valles colgados o suspendidos y
espolones afacetados, triangulares o trapezoidales, entre
ellos (Figs. 13.50 y 13.51). Esta topografia postglacial da
lugar a cascadas, como las existentes en los valles de Yo-
semite (California) o de Lauterbrunnen (Suiza).

El origen de los umbrales es explicado de diferentes
formas. Las variaciones en la litologia, o bien distintos es-
paciados de la fracturacion (Matthes, 1930) (Fig. 13.52),
pueden por si solos proporcionar una causa adecuada para
la génesis del escalonado del perfil. También se aduce un
cambio en el gradiente del valle preglaciar, que el hielo
conserva o enfatiza. Otra causa sefialada para el origen de
las cuencas es la unién de valles glaciares. Anteriormen-
ie se sefiald la importancia de una meteorizacién profun-
da diferencial; este regolito puede ser ficilmente excavado
por los glaciares en sus primeras etapas, quedando al des-
cubierto la superficie basal de meteorizacién con depre-
siones y altos en la misma (Bakker, 1965). En cualquier
caso, las cuencas nos indican la capacidad del hielo de fluir
contra pendiente.

FIGURA 13.49 \alle glaciar del
Zezere, con perfil transversal en
U. Sierra de la Estrela (Portugal),
que constituye la prolongacion
mas occidental del Sistema
Central de la Peninsula Ibérica.
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FIGURA 13.50 Bloque diagrama en el que se observan
walles colgados, espolones afacetados, valles en U, circos,
aristas y hom (Davis, 1906).

Los procesos y causas implicados en la génesis de un
valle glaciar son, en gran parte, comunes a los que dan
origen a otras formas. La abrasion serd mds efectiva en

FIGURA 13.51 \alle colgado
sobre un fiordo. Costa
suroccidental de Noruega.

Foto J. Lopez-Martinez.
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glaciares templados. La movilizacién de bloques diacla-
sados se efectuard por empuje de otros transportados por
el glaciar. Otro factor a tener en cuenta es el del desfon-
de periglaciar (Fig. 13.53) de Boyé (1949), que Cailleux
(1952) desarrolla para los valles glaciares. En una prime-
ra etapa periglaciar, los materiales del substrato del fon-
do del valle se fracturan por procesos de crioclastia. Al
avanzar la lengua glaciar, ésta juega un papel de manto tér-
mico que permite la desaparicién del pergelisuelo y los ge-
lifractos pueden ser ficilmente evacuados por el glaciar.
La generacién de un lajamiento céncavo subparalelo a la
seccién transversal ayuda a la consecucién del perfil pa-
rabélico y a la perpetuacién del mismo. La disposicién del
flujo glaciar extensivo y compresivo de Nye {1952) explica
parcialmente la existencia de umbrales y cuencas (Fig.
13.23). En las zonas compresivas tiene lugar un aumento
de la erosion y una vez que han aparecido las irregulari-
dades tienden a conservarse 0 incluso a acentuarse.

A veces, el nivel de los glaciares asciende debido a que
se ve blogueado por otro glaciar, o bien a que su alimen-
tacién es superior a la evacuacién. En estos casos puede
encontrar un collado preglacial en la divisoria por donde
puede descargar a un valle adyacente, produciéndose la
erosion glaciar del collado, pudiendo alcanzar forma de U

AT
A
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FIGURA 13.52 Pefil longitudinal que ilustra la forma de desanmollo de un escalonado gladiar, a causa del diferente espaciado del
daclasado. AA representa el peril preglaciar. BE el del escalonado glaciar. Las areas d, d1 y d2 son zonas de dificil excavacidn por
€ glaciar, debido al espaciamiento de las diaclasas; lo contrario en ¢ y ¢1. Las flechas indican la direccién del movimiento del hielo

(Matthes, 19830).
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(b) Progresion del glaciar

{c) Méaximo avance del glaciar
Pematrost
% Agua subterrénea
gﬂ por helada

FIGURA 13.53 Mecanismo de desfonde periglaciar en valles
gaciares, (Cailleux, 19852).

e incluso formarse en el mismo cuencas rocosas (Penck,
1905). A estos collados se les denominan de difluencia
glaciar. En el caso de que el nivel se eleve de tal forma,
que todos los collados son utilizados por el hielo difluen-
te, puede utilizarse entonces el #rmino de transfluencia.

13.2.2.6 Modelado glaciar en regiones
de relieve poco contrastado

En los apartados anteriores hemos analizado la accién ero-
siva del hielo en dreas de fuertes contrastes de relieve, que
dan lugar a circos y valles glaciares, como formas mds sig-
nificativas. Pero hay que tener en cuenta que una gran par-
te de la superficie terrestre emergida, ocupada por los
hielos en las etapas dlgidas glaciares, estaba formada por
grandes extensiones de relieve poco enérgico o incluso
aplanado. Estas circunstancias existian tanto en mesetas
elevadas como en llanuras de baja altura (Davies, 1969;
Embleton y King, 1975a). La mayoria de estas dreas es-

tuvieron cubiertas por casquetes de hielo y el modelado
resultante de la acci6n erosiva presenta peculiaridades que
le distinguen de las formas de erosion glaciar en dreas al-
pinas.

Muchos investigadores sefialan que en estas circuns-
tancias el hielo puede jugar un papel protector del relieve
preglaciar (Ambrosse, 1964). Evidentemente existen mu-
chas dreas en las que no existen o son muy escasas las se-
fiales de erosidn y sedimentacidn glaciar (Sugden, 1974).
Estas regiones estdn probablemente relacionadas con zo-
nas en las que el hielo en contacto con el lecho estd por
debajo del punto de congelacién y no existe movimiento
en la interfase hielo-roca. Este papel proteccionista de los
glaciares se refleja de diferentes formas. En algunos lu-
gares, los valles no guardan ninguna relacién con la di-
reccion del flujo glaciar y, en otras dreas, se conservan, con
ligeras modificaciones, superficies de aplanamiento pre-
glaciar.

Aungque existe una evidencia manifiesta del papel pro-
tector de los casquetes de hielo, son mucho mds numero-
sas las pruebas de erosién glaciar en estas dreas de escaso
relieve. En estas regiones los procesos erosivos glaciares
generan una tipica topografia de colinas y lagos (knock
y loch) (Linton, 1963) (Fig. 13.54). Se trata de un mode-
lado de relieve confuso en el que se desarrollan colinas de
dimensiones de decenas de metros de altura y depresio-
nes, por lo general poco profundas, ocupadas por lagos o
turberas. Los lagos estdn alineados y alargados por influ-
joestructural. La red de drenaje acompafiante es muy aza-
rosa. Las colinas pueden presentar signos de estriacién y
pulido glaciar y son frecuentes las rocas aborregadas.
Ofras veces las colinas son de formas suavizadas y alar-
gadas, recordando a los drumlins y es por estas circuns-
tancias por lo que se le denomina topografia de drumlins
rocosos. La diferencia con el modelado cldsico de drum-
lins se basa en que éstos estdn formados por till glaciar y
depésitos fluvioglaciares. La topografia de colinas y lagos
es tipica del noroeste de Escocia v de los escudos Biltico
y Canadiense (Sugden, 1978; Gordon, 1981; Rea y Evans,
1996). La sedimentacién glaciar se caracteriza por pe-
queifias placas morrénicas discontinuas y delgadas. Otra de
las formas que se desarrollan en estas circunstancias, aun-
que no son exclusivas de las mismas, es la denominada co-
lina y cola (crag y tail) que consta de till alargado situado
al abrigo de la colina. Las observaciones de Jahns (1943)
en este tipo de relieve indican que la erosién en una coli-
na es mas importante a resguardo del flujo del hielo. Este
autor lo deduce por la erosién que experimentan las es-
tructuras de lajamiento anteriores al paso del glaciar.

13.2.2.7 Fiordos

Fiordo es un término noruego utilizado para un largo y
profundo brazo de mar caracterizado por segmentos mds
0 menos rectos, paredes escarpadas y profundidades muy
grandes (Fairbridge, 1968¢). Los fiordos mds largos son
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FIGURA 13.54 Relieve de
wlinas y lagos. South Hanis,
klas Hébridas (Reino Unido).

Noverstfjord y Sund en Groenlandia (230 km) y Sog-
nefjord en Noruega (220 km) y el Greepy Fjord/Nansen
Sound en el Artico de Canadd (Evans, 2004b). Se loca-
lizan en las costas de altas latitudes (Figs 13.55 y 13.56).
Se caracterizan por un umbral, total o parcialmente su-
mergido, existente en la desembocadura y por una pro-
fiinda cuenca en el fiordo adentro (Syvitski et al., 1987).
El umbral, por lo general, es rocoso y las cuencas pue-
den alcanzar enormes profundidades. La mayor profun-
didad medida en una cuenca es de 1.288 m en el Canal
Messier (Chile), pero es posible que algunas de las exis-
entes en la Antdrtida alcancen los 2.000 m (Andrews,
1975). Como sefiala este autor y Twidale (1976), entre
otros, algunas dreas de fiordos (Canadd drtica oriental,
Groenlandia, Noruega y Nueva Zelanda) presentan un
caro control estructural, causa aducida por algunos in-
vestigadores como fundamental en la génesis de los fior-

FIGURA 13.55 Fordo de
Geiranger (Noruega).
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dos, pero que en la actualidad se estima como coadyu-
vante (Powell, 2003).

La mayorfa de los fiordos pasan tierra adentro a valles
glaciares. También las paredes de los fiordos presentan es-
polones afacetados y valles glaciares colgados que verti-
an el hielo al valle principal hoy convertido en fiordo, por
elevacion postglaciar del nivel del mar. Parece ser que la
erosién glaciar fue la causante de la excavacién de las
cuencas y de la existencia del umbral, que puede expli-
carse por adelgazamiento y derrame del glaciar cuando lle-
ga a la plataforma continental.

Los fiordos noruegos se caracterizan fundamental-
mente en su costa meridional (fiordos de Hardanger, Sog-
ner y Geiranger, entre otros) por paredes escarpadas, valles
colgados y cascadas, mientras que mds al norte en la re-
gion entre Alesund y Trondheim las laderas son mucho
mds suavizadas, parecidas a los sea lochs o firths de Es-




cocia. En este drea se reconocen zonas de islas rocosas de
baja altura (skjaergard) o plataformas de erosién parcial-
mente sumergidas (strandflats) (Fig. 13.57). Estas zonas
aplanadas se interpretan como originadas por erosion ma-
rina, subaérea y subglaciar e incluso como superficies gra-
badas (Benn y Evans, 1998).

FIGURA 13.56 Fordo
Seydisfiordur (Islandia). Foto
F. Gutiémez.

Los firths escoceses son largas ensenadas costeras aso-
ciadas con la glaciacién en costas de bajo relieve. Se dis-
tinguen de los fiordos por su forma irregular, carencia de
cuencas y secciones transversales en U. En cualquier caso
es dificil distinguir, en costas de bajo relieve, las ensena-
das generadas por erosién glaciar (Augustinus, 1992).

FIGURA 13.57 Strandflats.
Alesund (Noruega).
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