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1 Ol“ Procesos edlicos

Los procesos edlicos son los derivados de 1a actividad del
viento y dan lugar a erosién, transporte y sedimentacion. Se
movilizan las particulas de pequefio tamafio, erosionan a di-
versos tipos de materiales y, finalmente, se depositan en dis-
tintos ambientes, a veces a grandes distancias de su drea de
procedencia. Estos vientos de los desiertos son capaces
de edificar grandes campos de dunas, como las del Desier-
to de Rub al Khali (Fig. 10.1), enla Peninsula de Arabia, que
ocupan una extensién de 560.000 km? (Allison, 1997). Tam-
bién como resultado de la accidn edlica, se han depositado
en China mds de 300 m de loess (Derbyshire, 1983a). Los
depdsitos edlicos se estudian en diferentes ramas de las cien-
cias fisicas, geologicas, bioldgicas y agronémicas (Pye y
Tsoar, 1990). Estas investigaciones multidisciplinares han
suministrado un importante avance en el conocimiento de la
actividad edlica y de sus efectos. Respecto a la Geomorfo-
logfa edlica, los estudios se preocupan de la cuantificacion
de los procesos, andlisis de las formas y estructuras internas
de los depdsitos edlicos y también de los datos que éstos pro-
porcionan para comprender los climas del pasado.

Desde una perspectiva histérica, en el siglo XIX se con-
sideraba al viento como un agente de transporte de escasa
importancia, en comparacién con el agua. A finales de este
siglo y comienzos del siglo Xx se invierten las tendencias y
se sefiala, sobre todo por los investigadores alemanes Pas-
sarge y Walther, que en los desiertos la erosién edlica es la
mds importante y que los inselbergs y sus llanuras circun-
dantes son fruto de esta actividad (Goudie y Wilkinson,
1977). Los trabajos se dirigieron a la exploracion de terri-
torios, junto con la descripcién de sus modelados, y existia
una escasa preocupacion de relacionar las formas con los

FIGURA 10.1 Campo de
dunas. Al Liwa, desierto de Rub
al Khali (Unién de Emiratos
Arabes).
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procesos. Fue Bagnold (1941) el que marcé un hito en esta
disciplina, al cuantificar las caracteristicas del viento y los
procesos de transporte. A partir de esa época, la fotografia
aérea convencional supuso un apoyo importante, pero el
verdadero impulso se ha llevado a cabo con la investigacién
de imdgenes de satélite en las que se demuestra fehacien-
temente la accién modeladora del viento (Mckee, 1979a,b).
Asi, es posible analizar los sistemas de yardangs, que ocu-
pan hasta 100.000 km* (Desierto de Libia, Macizo del Ti-
besti, Desierto de Lut al Este de Irin, etc.). Los recientes
estudios de imdgenes orbitales de Marte y Venus (Greely e
Iversen, 1985) ponen de manifiesto la importancia de los
procesos edlicos en estos planetas. También ha supuesto un
estimulo para la investigaci6n el descubrimiento, en la dé-
cada de los 70, de hidrocarburos en areniscas eélicas me-
sozoicas en Europa y Estados Unidos. Todos estos
conocimientos se han visto incrementados por las numero-
sas dataciones absolutas, que se han llevado a cabo desde
1980, a partir de C-14 y técnicas de luminiscencia. En las
décadas de 1980 y 1990 las investigaciones se centraron
fundamentalmente en los estudios de campo del flujo del
viento y de la arena en dunas individuales v, a mediados de
1990, se analizaron las estructuras turbulentas en el flujo, ya
que pueden ser importantes para explicar el flujo arenoso
(Livingstone et al., 2007). Los métodos utilizados aparecen
explicados en Knott y Warren (1981). El incremento de los
conocimientos se produce por la incorporacién de modelos
numéricos mis complejos basados en la investigacidn de la
dindmica de fluidos con computadoras (CFD) y en los es-
tudios de las imdgenes proporcionadas por la metodologia
de radar para conocer la estructura interna de las dunas.




También el viento actiia como agente geomorfoldgico
en climas frios. En estos se reconoce el papel de la abra-
sién y de la deflacién como procesos erosivos y la inci-

dencia que tiene la acumulacién en la génesis de los cam-
pos de dunas y valles asimétricos (Seppiild, 2004).

1 012 Caracteristicas y procedencia de las particulas

edlicas

Los materiales transportados por el viento son, en gene-
ral, de composicion diversa, tales como fragmentos de ro-
cas y minerales y particulas orgdnicas, como restos de
conchas. Los tamafios de los materiales movilizados son
fundamentalmente los de arena y limo, aunque en oca-
siones pueden transportarse agregados de arcilla en pre-
sencia de sal (Bowler, 1973; Wasson, 1983). El cuarzo es
el material mds frecuente debido a su abundancia en la su-
perficie terrestre y a su resistencia a la meteorizacién qui-
mica (Bagnold, 1941). También se reconocen feldespatos
y minerales pesados, aunque en menor porcentaje, y és-
tos ademds se alteran paulatinamente.

Las principales caracteristicas fisicas relativas a las par-
ticulas, que influyen en la erodibilidad y capacidad de
transporte por el viento, son el peso especifico, tamafio y
forma de las particulas (Watson, 1989a). Estas tienen pe-
sos especificos variables como consecuencia de las dife-
rencias mineralGgicas. Normalmente, las agrupaciones de
granos edlicos presentan unas distribuciones de tamafio
bimodales o polimodales, que sefialan la influencia de la
mineralogia en la movilidad (Willets, 1983). Las acumu-
laciones arenosas edlicas estin generalmente bien clasifi-
cadas, aunque existen variaciones significativas tanto en
el mmafio como en la clasificacidn entre distintos desier-
tos, dentro del mismo erg e incluso en dunas individuales
(Watson, 1989). La forma de los granos afecta a su movi-
lidad. Asf, las particulas aplanadas son menos propensas
a la movilizacién que los granos redondeados (Willets,
1983). Por lo general, las arenas cuarciferas de las dunas
desérticas son de forma subredondeada y en el conjunto
de la acumulacién las particulas de mayor tamaiio estdn
mds redondeadas que las pequeiias. También hay que te-
ner en cuenta la abrasi6n durante el transporte, que influ-
ye en el grado de redondez (Krinsley y Wellendorf, 1980).
Finalmente las particulas de los medios eélicos presentan
un mayor grado de redondez y clasificacion que las ela-
boradas en ambientes glaciares, fluviales y litorales.

La procedencia de las particulas de las acumulaciones
edlicas de los desiertos es muy variable (Demangeot, 1981;
Pye y Tsoar, 1990). Pueden proceder del arranque de los
granos superficiales alterados de una roca, aunque la mayor
parte del origen de las particulas derivan de materiales suel-
tos. Estos se localizan en dreas continentales en los fondos

de rios desérticos y sus terrazas, superficies de glacis de acu-
mulacién y abanicos aluviales, terrazas lacustres y fondos
de sebkhas o playas. Las playas marinas constituyen una
importante drea fuente v dan lugar a cordones edlicos lito-
rales (Fig. 10.2). Durante las épocas de descenso paulatino
de nivel del mar, como consecuencia del desamrollo de una
glaciacion, vastas superficies submarinas se transforman en
regiones subaéreas, afectadas por la accién edlica.

Por otra parte, ademds del transporte de particulas de
tamafio arena, se produce la movilizacién de limos edli-
cos, que suelen desplazarse como tormentas de polvo y
pueden llegar a alcanzar distancias de miles de kilémetros.

FIGURA 10.2 \Vista aérea de un conjunto de cordones de

dunas en la desembocadura del rio Guadalquivir. Parque
MNacional de Dofiana (provincia de Huelva).
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1 0|3 Movilidad de las particulas por el viento

El arranque de las arenas edlicas se lleva a cabo de dife-
rentes maneras, por procesos muy complejos. Las parti-
culas sueltas, sometidas a la accién del viento, estin
afectadas por fuerzas contrarias, tales como la gravedad,
friccién y cohesién (Iversen et al., 1987). El viento au-
menta su velocidad sobre cualquier protuberancia del
substrato y este incremento va acompaifiado por una dis-
minucion de la presidn, segiin la ecuacidn de Bernouilli.
Por consiguiente, una particula suelta puede expenmen-
far un levantamiento y esta fuerza es mucho mds mani-
fiesta en el contacto con el substrato, donde la velocidad
es mdxima (Cooke et al., 1993). Por otra parte, el levan-
tamiento es mucho mds importante en remolinos de pol-
vo. El arrastre comprende la friccién entre la particula y
el aire, denominado arrastre superficial, que produce ro-
dadura, y el arrastre de forma, que se manifiesta por la
diferencia de presién entre los lados de barlovento y so-
tavento de la particula, que da lugar a rodadura y desliza-
miento (Livingstone y Warren, 1996). Una vez que los
granos se levantan comienza el bombardeo del substrato
y la colisién entre ellos. Esto lleva consigo el posible arras-
tre y levantamiento de las particulas sueltas.

Sin duda, uno de los valores fundamentales que es
preciso conocer es la velocidad minima del viento re-
querida para movilizar particulas de un tamafio determi-
nmado. El arranque es funcién del tamafio medio de las
particulas y de la velocidad de cizalla del viento. Bag-
nold (1941) analizd esta relacién y obtuvo valores de um-
brales criticos de velocidad de cizalla (U, ) para distintos
tamafios de particulas. Esta relacién viene representada
en la Fig. 10.3, en la que se puede observar que las par-
ticulas de mayor tamafio precisan para movilizarse una
velocidad mayor. Sin embargo, las particulas mds pe-
quefias (<0,06 mm) también necesitan velocidades mds
altas para su arranque. Esto se debe a las fuerzas de co-
hesion electrostitica. Los tamafios de arena (0,04-0,40
mm) son los que mds ficilmente se movilizan. A medi-
da que aumenta el levantamiento y arrastre de la particula
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FIGURA 10.3 Relaciones entre umbrales de velocidad de
cizalla (U.), tamafio de las particulas y umbral de fluido y de
impacto (Bagnold, 1941).

existe un valor critico de velocidad de cizalla del viento
en el que la particula inicia su movimiento. Este es el
umbral de fluido (o estético). Una vez que se produce
el arranque, el bombardeo sobre los granos minerales
disminuye la energia requerida para mantener las parti-
culas en movimiento. Este es el umbral de impacto (o
dindmico), en el que se requieren menores velocidades
para mover un grano estacionario por empuje de fluido
y corresponde aproximadamente al 80% del umbral es-
titico (Anderson y Haff, 1988). Estas curvas se ajustan
adecuadamente para superficies planas, homogéneas, se-
cas y con clastos sueltos (Williams ef al., 1994), pero es-
tos umbrales de movimiento estdn también afectados por
las variaciones en los tipos de sedimentos, costras su-
perficiales, inclinacién de la superficie, humedad y ru-
gosidad (Wiggs, 1997).

1 004 Tipos de transporte edlico

Una vez que las particulas superan su umbral se movili-
zan de cuatro formas distintas: rodadura o traslacién
(creep), reptacién, saltacién y suspension (Fig. 10.4).
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Estos tipos de transporte dependen fundamentalmen-
te del tamafio del grano de las particulas disponibles
(Bagnold, 1941). Los limites entre las distintas formas
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FIGURA 10.4 Tipos de
transporte edlico. Se indican los

no son netos y la transicién de una a ofra no es muy
dara.

La rodadura (creep) supone la traslacién o el giro de
particulas gruesas (0,5-2 mm) sobre la superficie, debido
al empuje del viento y al impacto de los granos por salta-
cion. La rodadura puede producirse momentos antes de
que la particula se movilice por saltacién (Nickling, 1986).
La cantidad que se mueve por este mecanismo es dificil
de calcular, ya que es muy complicado diferenciar la ro-
dadura de la reptacién. No obstante, se estima que la ro-
dadura constituye la cnarta parte de la movilizacién de la
carga de fondo.

Recientemente se ha diferenciado una forma de tran-
sicién entre la rodadura y la saltacién. Se denomina rep-
tacién y consiste en pequefios saltos de particulas
movilizadas por el impacto de granos de gran energia (An-
derson y Haff, 1988). Como consecuencia del impacto
pueden perder el 40% de su velocidad, que se transmite
en la movilizacion de otros granos del lecho. Los granos

rangos de tamafio de las
particulas para las distintas
formas de transporte (Pye, 1987).

de reptacién difieren de los de creep, en que pasan conti-
nuamente de la reptacién a la saltacién.

La saltacién (Fig. 10.5) consiste en el levantamiento
de una particula, que recorre una distancia en trayectoria
balfstica (Bagnold, 1941) y cae impactando en la superfi-
cie. La energia de este impacto se emplea en el levanta-
miento de otros granos. Por consiguiente, la saltacidn es
un mecanismo de transporte muy importante en el que se
produce un sistema en cascada (Nickling, 1988). Los dn-
gulos de levantamiento fluctian entre 30° y 50° y las ve-
locidades son mayores cara al viento. La mayoria de las
particulas, segiin los distintos modelos y experimentos,
descienden con dngulos entre 10° y 15° (Anderson, 1989).
Las longitudes de los saltos son de 12a 15 veces su altu-
ra (Livingstone y Warren, 1996) y las particulas mds pe-
quefias se expulsan a mayor velocidad, alcanzan mayores
alturas y, por consiguiente, las longitudes de los saltos son
mayores (Anderson y Bunas, 1993). La altura de los sal-
tos puede llegar a 3 m, aunque la media es de 0,2 m (Pye

]

FIGURA 10.5 Granos de
arena movilizados por saltacion.
Al Liwa, desierto de Rub al Khali
{Unidn de Emiraios Arabes).
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y Tsoar, 1990). Bagnold (1941) reconocid que los saltos
son mayores sobre una superficie con cantos o rocosa que
sobre un lecho de arenas sueltas (Fig. 10.6).

La saltacién pura tiene lugar cuando la velocidad ver-
fical turbulenta no tiene efecto significativo sobre las tra-
yectorias de las particulas. Entre la saltacién pura y la
suspension pura la trayectoria de las particulas se modifi-
ca debido a la velocidad de asentamiento y a la inercia.
Esta modalidad ha sido denominada «saltacién modifi-
cada» (Fig. 10.7) (Nalpanis, 1985). Esto indica que no hay
una fransicion neta entre saltacion y suspension.

Las particulas mds pequefias (<0,06 mm) se transpor-
tan por suspensién con un movimiento turbulento del aire
(Fig. 10.4), que puede mantener a este sedimento fino du-

(a)

Arena suelta

FIGURA 10.6 Representacion esquemdtica de las
rayectorias de saltacién sobre (a) arena suelta y (b) superficie
an cantos (Bagnold, 1941).

10,5 e

Son las acumulaciones edlicas mds pequeiias (Fig 10.8) y
constituyen la respuesta inicial de las superficies arenosas
al transporte por el viento. Aungue se trata de formas de-
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rante muchos dias a considerables alturas y depositarse fi-
nalmente como polvo o loess. Este constituye un depdsi-
to por lo general entre 30 y 60 mm, que ocupa grandes
extensiones en algunas zonas y que puede recomer dis-
tancias superiores a los 300 km. Dentro de las formas de
transporte por suspension se distingue entre los granos sus-
pendidos que permanecen duranie grandes periodos de
tiempo (suspensidn lejana) y aquellos que caen rdpida-
mente a la superficie (suspension cercana o proxima)
(Tsoar y Pye, 1987) (Figs. 10.4 y 10.7).
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FIGURA 10.7 Relaciones entre didmetro del grano,
velocidad de cizalla y tipo de transporte de sedimento. U, es la
velocidad de caida de la particula (Tsoar y Pye, 1987).

posicionales se analizardn en este apartado, ya que estdin
intimamente relacionadas con los tipos de transporte an-
teriormente descritos. Los ripples se orientan perpendicu-



larmente a la direccién de transporte del viento, aunque
sobre laderas su flujo es oblicuo al estar afectados por la
gravedad. La mayoria de ellos tienen una vida efimera y
se mueven mucho mds rdpidamente que las dunas (Li-
vingstone y Warren, 1996). Por lo general, los ripples son
asimétricos en seccion transversal. El lado de barlovento
es convexo con dngulos de 8°-10° y la parte de sotavento
se inclina entre 20° y 30° (Sharp, 1963). Algunos ripples
tienen una cresta aguda, mientras que otros la presentan
redondeada. Las longitudes de onda varfanentre unos po-
cos centimetros y decenas de metros v las alturas flucti-
an enire 1 cm y unos 30 cms. La longitud de onda y la
altura son funcién del tamafio de la particula; los ripples
de arena gruesa presentan un mayor espaciado que los de
arena fina (Seppild y Lindé, 1978).

Los megaripples son formas llamativas, cuya longitud
de onda se encuentra entre 1 m y 25 m. Se originan por
fuertes vientos y estdn constituidos por arena gruesa. Su
forma en secci6n suele ser generalmente mds simétrica que
la de los ripples mds pequefios y presenta un mayor con-
traste en el tamafio de grano entre la cresta y el surco. Para
Bagnold (1941) se necesitan siglos para su formacidn,
mientras que Sharp (1963) estima que se pueden generar
en pocas horas con tormentas de viento. Por otra parte, los
chiflones son bandas onduladas de arena gruesa y fina, con
longitudes de 100-150 m y anchuras de 1-1,5 m (Simons
y Eriksen, 1953). Se forman cuando las arenas gruesas se
canalizan entre obstdculos, tales como arbustos.

Se han elaborado diversos modelos para explicar 1a for-
macién de los ripples. El primero fue el de Bagnold
(1941), en el que se establece una comespondencia entre
la longitud de onda de los ripples, observada en tiineles ex-
perimentales, y la longitud de las trayectorias de la arena
por saltacién. Las irregularidades de una primera superfi-
de actiian como niicleos erosivos y de sedimentacion. El

FIGURA 10.5 Ripples en Al
Liwa, desierto de Rub al Khali
{Unién de Emiratos Arabes).

lado de barlovento es ametrallado por particulas en salta-
cién, que al colisionar transfieren energia, con lo que se
movilizan nuevos granos y asi sucesivamente. Las tra-
yectorias tienen la misma longitud que los ripples cuando
permanecen constantes el tamafio de la arena y la veloci-
dad del viento. Esta hipdtesis resulta muy atractiva, ya que
explica numerosas caracteristicas y variables ligadas a la
formacidn de los ripples. Sharp (1963) estima que las par-
ticulas en los ripples se mueven fundamentalmente por
reptacion. Las irregularidades del lecho y las interaccio-
nes entre los granos en movimiento producen elevaciones
locales sobre la superficie, dando lugar a unos ripples in-
cipientes de pequeiia longitud de onda y baja altura. Pos-
teriormente crecen hacia formas mayores. El tercer
modelo, propuesto por Anderson (1987), lo desarrolls a
partir de datos experimentales y simulaciones numéricas.
Diferencia entre reptaciones de bajo impacto de energia y
saltaciones de larga trayectoria y gran energia de impac-
to. Reconoce distintas trayectorias de saltacidn, algunas
superiores a la longitud de onda de los ripples. Esto con-
tradice el modelo de Bagnold, ya que el impacto produ-
cido por la saltacién no contribuye directamente a la
formacién de los ripples. Para Anderson, sonlos procesos
de reptacién los dominantes. A medida que las longitudes
de reptacién aumentan con el esfuerzo de cizalla del vien-
to, se incrementa la longitud de onda del ripple. Esto estd
de acuerdo con los datos suministrados en tiineles expe-
rimentales (Seppild y Lindé, 1978).

Como conclusién podemos indicar que los ripples e6-
licos estdn intimamente asociados con la saltacién de la
arena, aunque nuevos modelos sugieren que la reptacién
es la que produce las condiciones iniciales de formacidn
del ripple, que evoluciona rdpidamente por el impacto por
saltaci6n y, por lo tanto, por los granos en reptacidn (Lan-
caster, 1995).
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1 0|6 Erosion edlica y formas resultantes

Cuando las particulas se levantan de la superficie por el
viento e impactan sobre las rocas, a velocidades impor-
tantes, producen modelados de erosién edlica. Esta se
origina mds ampliamente en dreas de escasa o nula vege-
facion y alcanza su mayor desarrollo en las zonas dridas,
aungue también se manifiesta en medios periglaciares y
ambientes de playas marinas.

El viento erosiona por deflacion, que es el resultado de
movilizaci6n y transporte del material suelto superficial.
Las velocidades medias estdn alrededor de 1 mm/afio (Co-
oke et al., 1993). La abrasién consiste en el desgaste me-
cdnico de material coherente. Los impactos de los granos
producen la fracturacion superficial de las rocas hasta que
la superficie se estabiliza al cesar la fracturacién, lo que in-
dica que la velocidad de abrasion alcanza un maAximo y des-
pués decae. La mayorfa de los investigadores estiman que
la abrasion solo se produce por los granos de arena, aun-
que otros creen que también el polvo eélico produce abra-
sidn, aunque en menor grado (Greely & Iversen, 1985). Las
velocidades de abrasidn son muy variables, del orden de
unos milimetros al afio, y dependen del tipo de roca, velo-
cidad del viento y cantidad de granos suministrados. La al-
tura donde se produce la mdxima abrasién fluctiia ente 0,1
y 0,4 m. Estas cifras han sido obtenidas en observaciones
de campo después de grandes tormentas (Sakamoto-Ar-
nold, 1981) ¥ en modelos tedricos (Anderson, 1986).

10.6.1 Ventifactos

Son cantos que presentan superficies suavizadas, pulidas
y afacetadas por el impacto de particulas transportadas por
el viento (Fig. 10.9). También van acompafados por pe-
quefias oguedades (pits), acanaladuras (flutes), surcos
(grooves) y formas helicoidales desarrolladas tanto sobre
bloques como en afloramientos rocosos. Estas micromor-
fologfas se encuentran en rocas que no se desintegran ra-
pidamente por meteorizacion.

Las facetas se orientan perpendicularmente a la di-
reccidn del viento. El niimero de facetas es muy variable
y se han llegado a contar hasta 20 (Higgins, 1956). No obs-
fante, lo mds frecuente es la aparicién de dos o tres face-
s, que interseccionanen aristas. Se utilizan los términos
alemanes de einkanter, zweikanter y dreikanter para in-
dicar que tienen una, dos o tres facetas, respectivamente.
Las oquedades (pits) son pequeiias depresiones cerradas,
que pueden producirse por la accién del viento sobre una
roca inhomogénea o sobre entrantes preexistentes. Se in-
clinan de 55° a 90° con respecto a la direccién del viento
¥y, por consiguiente, indican el lado de barlovento. Si dis-
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FIGURA 10.9 Ventifactos. Depésitos de terrazas del sector
central de la Depresién del Duero.

minuye considerablemente el dngulo nos encontramos con
el trdnsito a acanaladuras edlicas (flutes) (Sharp, 1949).
Estas tienen forma de cuchara en planta, con unos finales
ciegos y secciones en U. En general, estin abiertos hacia
barlovento. Sus longitudes, anchuras y alturas varian con-
siderablemente, entre tamafios milimétricos y centimé-
tricos (Cooke et al., 1993). Se forman en superficies
horizontales o de escasa pendiente, en rocas muy variadas,
y sin influencia de su estructura (Breed et al., 1989; Laity,
1994). Los surcos edlicos (grooves) estin abiertos a am-
bos lados y son més largos que las acanaladuras. Reflejan
como los anteriores la direccién del viento dominante en
un drea. A veces, la composicién de la roca no es homo-
génea y, por lo tanto, el viento erosiona mds intensamen-
te la parte de menor resistencia. A estos modelados
generados por esta inhomogeneidad se les denomina mi-
croformas grabadas (etching). Por tltimo, otros micro-
modelados acompafiantes son las formas helicoidales,
desarrolladas en calizas cristalinas en el Desierto de Mo-
jave (California). Son surcos poco profundos y de morfo-
logia espiral con respecto al viento. Fluctian de varios
milimetros a algunos centimetros de anchura y profundi-
dad. Se encuentran en zonas donde las velocidades del
viento son muy altas (Laity, 1995).

El origen de los ventifactos ha sido estudiado tanto en
investigaciones de campo (Sharp, 1964, 1980), como de
laboratorio (Kuenen, 1960; Whitney y Dietrich, 1973,
Whitney y Splettstoessar, 1982) para diferentes tamafios



de particulas. Son el resultado del impacto de particulas
en saltacion y suspensidn, aunque la arena juega un papel
mds importante en su configuracién (Laity, 1994). No obs-
tante, los ventifactos raramente se encuentran en campos
de dunas o cerca de los mismos, pero son frecuentes en
pavimentos desérticos con poca arena.

Las primeras inferpretaciones sefialaban que las face-
tas eran formas heredadas o al menos condicionaban la
abrasién posterior de las mismas (Higgins, 1956; Kuenen,
1960). Otra explicacién establece que su origen estd en re-
lacién con la presencia de vientos de diferentes direccio-
nes que impactan sobre la roca (Kuenen, 1960). Esta
hipétesis puede explicar algunos ventifactos, pero con fre-
cuencia en las zonas de montafia los vientos soplan fun-
damentalmente en una direccién (Sharp, 1949). Una teorfa
bastante aceptada se basa en la rotacién de los cantos al-
rededor de un eje vertical, a la que puede unirse el vuel-
co por socavacion debido a la deflacién. También el vuelco
puede deberse a hinchamiento y contraccién de arcillas y
ala actividad de algunos animales (Livingstone y Warren,
1996). Esto explica que cuanto mds pequefio son los ven-
tifactos mayor es el mimero de facetas que presentan y vi-
ceversa. Ademds el vuelco justifica que existan ventifactos
con afacetamiento arriba y abajo de los mismos. Algunos
investigadores han sefialado que el pulido, oquedades, aca-
naladuras, surcos y formas helicoidales se han debido for-
mar por erosion de polvo edlico por vorticidad (rotacién
del viento alrededor de un eje), bastante méds que por im-
pacto de la arena (Maxson, 1940; Higgins, 1956). Estas
micromorfologias se reproducen en experimentos con tii-
reles de viento (Dietrich, 1977; Whitney, 1979). En cual-
quier caso, la mayoria de las formas relacionadas con los
ventifactos se explican por impacto de arena, a la que se
une la erosién del polvo edlico (Breed et al., 1989, 1997).

La direccién del viento puede obtenerse a partir de los
ventifactos y formas asociadas y, por consiguiente, los
ventifactos fosiles proporcionan un buen registro de la
drculacion de los vientos para épocas pretéritas. Si ade-

FIGURA 10.10 Esquema de la situacién general de las
agrupaciones de yardangs existentes en el drea de Borkou,
Macizo del Tibesti (Republica del Chad). 1. Escarpe que
separa la depresién de una superficie superior. 2. Zona
lacustre, a veces subactual. 3. Pequefios yardangs de la
depresion. 4. Escarpe hacia la supefficie inferior. 5. Yardangs
de borde de plataforma. 6. Crestas y corredores areniscosos
{Mainguet, 1972).

mds se datan mediante la técnica de barniz desértico
(Dorn, 1995), podemos conocer las condiciones paleo-
ambientales y el grado de actividad edlica.

10.6.2 Yardangs

El término yardang procede del borde oriental del Desierto
de Taklimakan (China) (Hedin, 1903). Su forma parece la
del casco de un barco invertido (Fig. 10.10), aunque en mu-
chos casos los yardangs son de techo plano y carecen de
quilla. La cara que da al viento es roma, mientras que el
lado de sotavento se estrecha y pierde altura. Los yardangs
presentan formas muy variadas (Fig. 10.11). Halimov y Fe-

FIGURA 10.11 Yardangs en
forma de quilla desamollados en
depdsitos de yesos y calizas
miocenos. Al fondo, la laguna de
La Playa, plataforma de Bujaraloz
exhumada y sedimentos
miocenos superpuestos en la
Sierra de Santa Quiteria.
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FIGURA 10.12 Microyardangs
en duna cementada. Sebkha
Matti (Unién de Emiratos Arabes).

zer (1989) describen en la Depresién de Qaidam (China)
ocho tipos de yardangs en funcién de su morfologfa y pro-
ponen una sucesion temporal en la génesis de estas formas.
La relacién longitud /anchura varia entre 3:1 y 10:1
(McCauley et al., 1977). Los yardangs suelen presentarse
agrupados y sus ejes mayores son paralelos a la direccién
de los vientos de mayor intensidad. Se encuentran en todos
los grandes desiertos del mundo, excepto en el de Austra-
lia (Goudie, 2007). También se han reconocido en Marte
(Greeley e Iversen, 1985). Algunos investigadores (Cooke
e al., 1993) diferencian los yardangs en funcién de su ta-
mafio: microyardangs (1 m) (Fig. 10.12), mesoyardangs
(10-100 m) y megayardangs (1km). Parece mds iitil la di-
ferenciacion de Livingstone y Warren (1996) entre formas
que no superan los 100 m de longitud, a las que denomi-
nan yardangs, y las de mayor tamafio que constituyen las
crestas (Mabbutt, 1977; Laity, 1994) o megayardangs (Fig.
10.13). Los perfiles transversales a los megayardangs pre-
sentan una forma en U, en la que el fondo constituye el co-
medor. Estos suelen estar cubiertos de arena, de pavimentos
¥y, en ocasiones, de barjanes, paralelos a las crestas. Alcan-
zan un gran desarrollo en las partes meridionales del Ma-
cizo del Tibesti (Sahara centroriental), en la que las crestas
llegan a alcanzar 200 m de altura, menos de 4 km de largo
y un espaciado entre 0,5 y 2 km, ocupando un drea supe-
rior a los 600.000 km® (Hagedorn, 1968; Mainguet, 1968,
1972). Agrupaciones muy extensas se encueniran también
en los desiertos hiperdridos de Egipto, Irdn, Peri y Sur de
los Andes. Los yardangs se esculpen sobre todo en mate-
nales blandos, como arenas edlicas y depdsitos fluviales y
lacustres cenozoicos, aungue muchas de las crestas del Sa-
hara se elaboran sobre areniscas cimbricas. En general, pue-
den desarrollarse en una amplia variedad de litologfas, desde
sedimentos semiconsolidados a granitos u otras rocas mis
resistentes (Goudie, 1989b). Ademds la direccidén, buza-
miento y fracturacién de las rocas afectan a la forma y de-
sarrollo de los yardangs. También se reconocen yardangs
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elaborados sobre yesos y calizas continentales miocenos en
el sector central de la Depresién del Ebro (Espafia), en un
ambiente tipicamente semidrido. Los yardangs se localizan
a sotavento de grandes playas (Fig. 10.14) y tienen una di-
reccion N122E coincidente con el viento prevalente (cier-
z0). También se desarrollan en depdsitos lacustres no
consolidados (Gutiérrez et al., 2002, Desir et al., 2007).
Los yardangs se producen posiblemente por procesos de
abrasién y deflacién (McCauley e al., 1979; Ward y Gre-
ely, 1984), con ligeras modificaciones por erosion hidrica
(Laity, 1994, Goudie, 1999). La abrasi6n contribuye al pu-
lido y a 1a socavacion basal en los frentes y los flancos, que

FIGURA 10.13
lugar a una morfologia de crestas y comredores. Zonas bajas
de Borkou, sur del Macizo del Tibesti (Republica del Chad)
{Hagedorn, 1968).

Areniscas labradas por el viento, dando



33

it

.-‘I

0 1km
e —

12

-\ ~ - |

> % - - .d-'.-. —— Illl_' L.:%ﬁﬁt;’y 1] “-'-
i “' / AT N -"r 5 s RS ERG o 5 .

oy e s
/// -

2[4 s 4[=] sy e[] 7B

L

2
an i
e,

= ;!Hﬂﬁ'i

s of nfEm 1 ES 2

| 13f:=:3

FIGURA 10.14 Mapa geomorfoldgico de los sistemas playa-yardang, unos 5 km. al Sur de Bujaraloz (provincia de Zaragoza);
{1) plataforma estructural; (2) escarpes; (3) borde de las depresiones; (4) yardangs; (5) depésitos de ladera; (6) coredores y valles
de fondo plano; (7) abanicos aluviales y barrancos; (8) terraza lacustre T,; (9) terraza lacustre Tog; (10) terraza lacustre Ta,;

{11) terraza lacustre T;;(12) fondo de playa; (13) dolinas en cubetas (Gutiérrez ef al, 2002).

puede alcanzar hasta un altura de uno a dos metros (Gro-
lier et al., 1980). La deflacién es importante en el desarro-
llo de los yardangs constituidos por litologias poco
consolidadas. Al igual que en los ventifactos, se ha indica-
do que es un proceso importante la vorticidad de particulas
de polvo en su modelado (Whitney, 1978, 1983 y 1985)
(Fig. 10.15). Muchos de los yardangs han sufrido previa-
mente una erosién fluvial (Embabi, 1999, Ritley v Odon-
tuya, 2004) y se alargan mds ficilmente cuando la red es
paralela a los vientos prevalentes. Parecen existir interva-
los de tiempo con actividad fluvial y lacustre y otros con
predominio de la accién edlica, en los que se producen re-
llenos y exportaciones en los corredores (Mainguet, 1972).
Finalmente, los experimentos en tiineles de viento (McCau-
ley et al., 1979; Ward y Greeley, 1984), realizados con se-
dimentos sintéticos, sefialan que se reconocen flujos
principales positivos y otros secundarios negativos de re-
tomo alrededor de los flancos. Concluyen que la abrasion
y la deflacidn son los procesos fundamentales en la forma-
cién de los yardangs (Fig. 10.15) (Whitney, 1983).

10.6.3 Cuencas de deflacion

En el origen de las depresiones cerradas (Capitulo 17)
se analizan algunos de los rasgos fundamentales de las de-
nominadas cuencas erosivas. En este apartado profundiza-
remos en algunos aspectos relacionados fundamentalmente
con sus caracterfsticas geométricas, distribucién y origen.

Las cuencas de deflacion son depresiones cerradas, que
llegan a alcanzar el 12% de grandes superficies (Cooke et
al., 1993). Tienen generalmente formas redondeadas, elip-
ticas o arrifionadas y sus bordes son redondeados. Son mds
abundantes en las zonas semidridas del mundo y alcanzan
un gran desarrollo en Africa central y meridional, centro
de Estados Unidos, las Pampas y el Pantanal de Suramé-
rica, Australia meridional y occidental, Manchuria y Si-
beria occidental (Goudie, 1991, 1999; Goudie y Wells,
1995). Los tamafios varfan considerablemente y las su-
perficies de las cuencas del suroeste de Australia estdn
comprendidas entre 0,004 y 100 km?, con un tamafio me-
dio de 0,05 km? (Killigrew y Gilkes, 1974), mientras en
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FIGURA 10.15 Sistemas de

lineas de flujo deducidas de un ~» Linea de flujo pringi
yardang de pequeiio tamafio en e mjumnraﬁupnm
Black Hiel, suroeste del desierto = === Flujo secundario

—-~- Rebote
Arena

hiperarido de Egipto (Whitney,
1983).

Africa del Sur fluctdan entre 0,05 y 30 km?, con una me-
dia de 0,2 km? (Goudie y Thomas, 1985). Estos autores
calculan densidades de 100 cuencas por 100 km”.

Las cuencas de deflacion se desarrollan preferente-
mente en sedimentos pobremente consolidados. Algunas
litologias, como las areniscas en Africa del Sur, son las
mds adecuadas para la generacién de estas depresiones ce-
mradas. Algunas rocas se desintegran rdpidamente ante la
meteorizacion salina, tales como algunas argilitas que tie-
nen un elevado contenido salino, lo que facilita la defla-
cién (Desir et al., 2003; Gutiérrez et gl., 2005). La
presencia de arcillas hinchables trae consigo que en épo-
cas de secado, el regolito arcilloso se rompa profunda-
mente y el material resultante de la desintegracién se
exporte ficilmente por el viento (Price, 1963).

Durante el Pleistoceno superior la desecacién de los
grandes lagos pluviales del Oeste de los Estados Unidos
desencadend una intensa deflacién que produjo la exca-
vacién del fondo, la movilizacién de campos de dunas y
la generacién de lunetas (Goudie y Wells, 1995). Efectos
parecidos se reconocen en otros continentes.

Los sistemas de drenaje antiguos desarrollados en ex-
tensas dreas de bajo relieve son lugares idoneos para la ge-
neracién de cuencas de deflacién. La excavacién por
deflacién de partes de los cursos de agua desconecta la red
al generar cuencas de deflacion, aunque se reconoce el tra-
zado de los paleocanales (Bowler, 1986). También las du-
nas pueden bloquear los canales, originando finalmente
cuencas de deflaci6n.

En desiertos de arena se encuentran grandes extensio-
nes de cuencas de deflacidn interdunares. Se forman como
consecuencia del desarrollo de campos de cordones de du-
nas, derivados de dunas parabélicas. El desarrollo de es-
tas dunas implica la formacidn de cuencas de deflacién de
forma eliptica (Lancaster, 1978).

También en dreas litorales, de ambientes mis hiimedos,
se reconocen extensos campos de cuencas de deflacién. En
Carolina Bays, entre Maryland y el norte de Florida, cu-
bren una franja paralela a la costa de unos 1.100 km y se
reconocen alrededor de 500.000 cuencas (Prouty, 1952). Se
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originan durante la glaciacién Wisconsin como depresio-
nes elfpticas de gigantes dunas parabdlicas, formadas por
vientos del noreste, a través de las superficies arenosas de
la llanura costera, cuando el nivel fredtico estaba bajo. Al
ascender dicho nivel las depresiones se estabilizaron. Con
posterioridad, en épocas mds secas, se originaron numero-
sas lunecillas (Price, 1968; Goudie y Wells, 1995).

En los mdrgenes de sotavento de las cuencas de defla-
cion se desarrollan frecuentemente dunas areno-arcillosas
en forma de media luna denominadas lunette (luneta).
Suelen alcanzar alturas comprendidas entre 10 y 50 m,
aungue en la Sebkha Kelbia, en el centro de Tinez, su ma-
xima altura es de 165 m, con 17 km de longitud y 9 km
de anchura, siendo la luneta mds alta del mundo. La su-
perficie de estas dunas suele estar colonizada por vegeta-
cidn, lo que facilita la acrecién. Las particulas del fondo
de la cuenca de deflacién se fragmentan en micropoliedros
por desecacion y se movilizan por vientos de velocidades
superiores a 3 m/seg, capaces de transportar estas parti-
culas, depositdindose en el borde de la depresion cerrada
(Perthuisot y Jauzein, 1975). La presencia de sal, que im-
pide el desarrollo de vegetacitn en el fondo de la depre-
sién, produce la agregacion de las particulas arcillosas que
posteriormente serdn exportadas. Los pellets de arcilla y
sal que forman la luneta se lixivian por las precipitacio-
nes y la sal vuelve parcialmente al fondo de la sebkha; de
este modo se establece unciclo para la sal (Tricart, 1969).

A veces enel drea de sotavento se localizan varias lu-
netas (Fig. 10.16). La duna mds externa tiene un conteni-
do en cuarzo mucho mayor y en las internas se incrementa
el contenido en arcilla, llegando a ser dunas arcillosas (Bo-
wler, 1973, 1986). Se interpreta como que la duna mds ex-
terna se produce por deflacién de depdsitos fluviales. Por
el contrario, las lunecillas mas internas se desarrollan por
deflacién, a partir de depdsitos de playa que se acumula-
ron posteriormente, después de la fase de deflacidn inicial
(Goudie y Wells, 1995) (Fig. 10.17).

Las grandes cuencas de deflacién (Fig. 17.52), como la
Depresion de Qattara, suelen tener un origen poligénico,
aunque la deflacién juegue el papel fundamental. Albritton



FIGURA 10.16 Conjunto de cuencas de deflacidn y
lunecillas con dunas que les rodean. Noroeste de New South
Wales, sureste de Australia (Bowler y McGee, 1878).

et al., (1990) sefiala que esta depresidn se origina como un
valle fluvial, que posteriormente se desmembrd por proce-
sos kdrsticos durante el Mioceno superior y mds tarde pro-
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FIGURA 10.17 Modelo de desarrollo de lunecillas por
deflacién de depdsitos fluviales, mantos de arena edlicos y
depdsitos de playa {Goudie y Wells, 1985).

fundiz6 por deflacidn, ademds de modificarse en ocasiones
por movimientos de masa y procesos fluviales. A todo ello
hay que afadir el papel de la meteorizacion salina al pre-
parar el material para la deflacién posterior. Hay que tener
también en cuenta el papel que juegan las oscilaciones cli-
miticas cuaternarias en la modificacidn de los procesos ge-
omorfolGgicos y, por consiguiente, en su génesis. De todo
ello se deduce que las grandes cuencas de deflacién tienen
una larga y compleja historia. En las cuencas de deflacidn
mds pequefias domina la deflacién, aunque también se re-
conocen, como ya se ha indicado, otros procesos.

1 017 Acumulaciones edlicas

Las acumulaciones edlicas resultan de la sedimentacién de
particulas transportadas por el viento, que dan origen a de-
positos de arena y polvo. Comenzaremos por el estudio de
las arenas edlicas, analizando su distribucién, procesos y
tipos de acumulaciones.

Las dunas son, sin duda, las formas mds llamativas
dentro de los desiertos (Fig. 10.18). Su investigacién ha
sufrido un fuerte empuje, en estas dos dltimas décadas, a
partir del estudio de imdgenes de satélite. Las arenas e6-
licas cubren aproximadamente el 5% de la superficie te-
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FIGURA 10.18 Campo de
dunas en Jaisalmer. Desierto del
Thar (India).

mestre (Thomas, 1997b) y un 20% de las zonas dridas del
mundo estdn constituidas por estas acumulaciones areno-
sas. Las proporciones de esta cubierta varian segiin los dis-
tintos desiertos, desde menos del 1% en Norte y
Suramérica (Lancaster, 1995) hasta un 50% en Australia
(Mabbutt, 1977). El término erg o mar de arena com-
prende una gran superficie cubierta de arena, que cubre
como mfnimo un drea de 125 km? (Fryberger y Ahlbrandt,
1979; Thomas, 1997c). Al erg se le denomina koum en
Asia Central y nafud en Arabia.

La distribucién global de los grandes ergs se encuen-
traen la Fig. 10.19, en la que se diferencian mares de are-
na activos y ergs marginales estabilizados por colonizacién
vegetal. La mayoria de los ergs son activos en torno a los
150 mm de precipitacién media anual (Wilson, 1973). En
el hemisferio norte se concentran la mayor parte de los ma-

res de arena. Wilson (1973) diferencia 58 ergs con dreas
superiores a 12.000 km” en los distintos desiertos del mun-
do; en el Desierto del Sahara estd el mayor nimero de
ergs, de los que el mds grande es el Erg Chech, al sur
de Argelia, con 312.000 km?. El Erg de Rub al Khali (Fig.
10.20), que ocupa una tercera parte de la Penfnsula de Ara-
bia, tiene un 4drea de 560.000 km® y el Desierto Great
Sandy-Gibson, al ceste de Australia, cubre una superficie
de 630.000 km”.

En algunas dreas surge un problema en la distinci6n en-
ire dunas litorales y desérticas, que es dificil de resolver.
Ejemplos que contemplan esta problemdtica los podemos
enconfrar en las zonas costeras de Namibia (Lancaster,
1982; Lancaster y Ollier, 1983), Perd (Finkel, 1959) y
Omdn (Goudie et al., 1987). En algunas zonas las dunas
confinentales encuentran su suministro de arena en las re-

FIGURA 10.19 Distribucion

gobal de los depdsitos edlicos.
{Thomas, 1997).
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giones costeras, mieniras que en otras dreas los ergs han
progradado hacia el mar (Pye y Tsoar, 1990).

En los ergs se observa una diferenciacion jerdrquica
(Wilson, 1972; Lancaster, 1994) en la que pueden distin-
guirse tres drdenes con diferentes espaciados: a) ripples
edlicos (0,1-1 m), b) dunas individuales simples (50-500
m) y ¢) dunas compuestas y complejas (=500 m). Cada
elemento de la jerarqufa responde a la dindmica del régi-
men de vientos de la regién.

FIGURA 10.20 Formas
barjancides en el erg meridional
de Rub al Khali (Unién de
Emiratos Arabes).

Otros grandes cuerpos de arenas eélicas no tienen for-
ma de dunas y se les denomina mantos de arena {sand
sheets). Pueden alcanzar un drea desde unos pocos km’
hasta unos 100.000 km® en el Sahara oriental (Breed et al.,
1987). Su desarrollo estd controlado por la vegetacién, ta-
mafio del grano, niveles fredticos superficiales, inunda-
ciones estacionales y costras superficiales (Kocurek y
Nielson, 1986).

1 0!8 Factores que afectan al desarrollo de los ergs

Para la formacidn de los ergs se necesitan tres requisitos:
4) grandes suministros de arena, b) condiciones climati-
cas y topogrificas adecuadas y c) suficiente energia del
viento (Pye y Tsoar, 1990).

El 90% de las particulas de los ergs activos son de ta-
maiio arena, ya que los limos se transportan por lo gene-
mral lejos de los desiertos y las arcillas solo se movilizan
edlicamente como pellets. La mayoria de la arena deriva
de depdsitos fluviales, litorales y lacustres. En el Desier-
to de Namib (Lancaster y Ollier, 1983) y en el del Sinai
las dunas se han originado a partir del transporte edlico so-
bre ambientes fluviales ylitorales. Las arenas pueden mo-
vilizarse a lo largo de trayectorias determinadas y recorren
enormes distancias hasta las zonas distales de los ergs
(Wilson, 1973). Las médximas velocidades se han obteni-
do en mantos de arena en Mauritania, donde fluctian en-
tre 62,5 y 162,5 m*m de ancl-.ura;am (Sarnthein y Walger,
1974) y en barjanes son de 3,49 m */m de anchura/afio. Si
las velocidades de suministro de arena son elevadas se
pueden formar extensos campos de dunas en decenas o

cientos de afios. Sin embargo, el tiempo requerido para el
desarrollo de los ergs es mucho mayor. La potencia me-
dia en los ergs saharianos es de 21-43 m, mientras que en
el Desierto Simpson ( Australia) es de 1 m (Wilson, 1973).
Estos valores son muy bajos cuando se comparan con las
potencias de varios cientos de metros de formaciones pa-
leozoicas y mesozoicas de origen eélico, lo que implica
una subsidencia en las cuencas sedimentarias y posible-
mente una mayor actividad edlica para esas épocas, espe-
cialmente antes del desarrollo de las plantas terrestres
{(Kocurek, 1988).

Los procesos edlicos son, por lo general, mds impor-
tantes cuando la cobertera vegetal es escasa y, por estas
circunstancias, los grandes ergs se encuentran en zonas
con <250 mm de precipitaci6n, aunque para Africa del Sur
el limite de las dunas activas oscila entre 100 y 150 mm
(Lancaster, 1981). En algunos ergs se reconocen varias fa-
ses de acumulacidn, en las que los hiatos existentes se han
originado por cambios climdticos, tal como se observa en
el Golfo de Omén (Cooke et al., 1993).
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Los ergs pueden ser dindmicos o estiticos en funcidn
de su movilidad a lo largo del tiempo. Los primeros se en-
cuentran en dreas planas y en ellas la emigracion del erg,
en direccidn del viento dominante, no encuentra obstdcu-
los significativos (Pye y Tsoar, 1990). Por el contrario, los
ergs estiticos se localizan en depresiones topograficas, li-
mitadas por pendientes pronunciadas (Fig. 10.21a) (Wil-
son, 1973). Un claro ejemplo lo encontramos en el Gran
Erg Oriental, localizado al sur por los escarpes del Plate-
au de Tademait (Fryberger y Ahlbrandt, 1979). Estos au-
tores proponen diferentes influencias topogrificas en el
desarrollo de los ergs (Fig. 10.21b). Estos pueden ubicar-
s (1) en la sombra de barreras topogrificas, (2) en de-
presiones poco profundas de los desiertos y (3) en zonas
con una reduccidn de la energia de transporte. Por otra par-
&, la energia resultante puede disiparse (4) si los vientos
superficiales deflactan a lugares de acumulaci6n favora-
ble y (5) cuando se enfrentan vientos de diferentes direc-
ciones.

Cuando las velocidades de transporte de arenas son ele-
vadas el flujo es mayor que la sedimentacion y se desa-
mrollan mantos de arena y barjanes. Por el contrario, si el
flujo de arena es saturado y la acumulacién supera al trans-
porte, se generan los ergs (Wilson, 1971). Este autor uti-
liz6 las direcciones del flujo de arena obtenidas por
observatorios meteoroldgicos para dibujar mapas de flu-
jo de arena en el Sahara (Fig. 10.22). De esta forma ob-
tiene las dreas de procedencia y sedimentacién de los ergs
saharianos.

En los desiertos tropicales, los ambientes de energfa
edlica alta se localizan en la franja de vientos alisios
que orlan las dreas anticiclonales, mientras que las zonas
de energia baja se sitdan en las proximidades de los cen-
tros de altas presiones (Livingstone y Warren, 1996). La
region del Sahel, en el sur del Sahara, es una zona de baja
energia en la que se acumulan las particulas proceden-
tes de los alisios del noreste, que son zonas de mayor
energfa.

| | e

Erg MACIZO DEL Erg

Teest 59 59, Aguiak SW

FIGURA 10.21 {a) Relaciones 3
de los ergs con la topografia en
¢ nore de Africa (Wilson, 1973).
{b) Tipos de influencias
bpogréficas en el desarmollo de
los ergs (Fryberger y Ahlbrandt, 1]
1979).
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FIGURA 10.22 Lineas de flujo
de arena que indican las
principales dreas de procedencia
y sedimentacidn en el Sahara
{(Wilson, 1971; Mainguet, 1978).

1 019 Procesos dominantes en las dunas

En las dunas el comienzo, desarrollo y obtencién de una
morfologia de equilibrio viene dado por el balance entre
la erosi6n y la sedimentacidn, las cuales controlan la mor-
fologia de la duna (Lancaster, 1995). Una disminucién en
el transporte de arena da lugar a una afluencia que supe-
ra a la evacuacidn, produciendo sedimentaci6n y elevacidn
de la acumulacién. Por otra parte, las irregularidades del
substrato inciden considerablemente en las velocidades de
transporte por su interaccién con el flujo y por la genera-
cién de flujos secundarios (Lancaster, 1994).

El comienzo de la formacién de una duna es un pro-
ceso escasamente conocido. La iniciacién de una duna im-
plica una sedimentacion local que se produce por un
descenso de la velocidad de transporte. Kocurek ef al.
{1992), en su trabajo sobre el desarrollo de las dunas de Pa-
dre Island (Texas), indican que la acumulacién comienza
en débilesirregularidades de la superficie o pequefios obs-
ticulos de vegetacién o bloques, que dan lugar a dunas de
sombra. En esta publicacién se reconocen cinco etapas
de iniciacién y desarrollo con una progresiva evolucion del
lado de sotavento, debido a la separacién y expansién
del flujo (Fig. 10.23): a) pequefias acumulaciones irregu-
lares de arena seca con unos pocos centimetros de altura,
b) protodunas de 0,1-0,35 m de altura con ripples en toda
la superficie; ¢) protodunas de 0,25-0,40 m con granos que
caen por la cara de sotavento; d) barjanes de 1-1,5 m de al-
tura con flujo de granos y e) dunas crecientes de 1-2 m de
altura. Las tres primeras etapas pueden considerarse como
generadoras de dunas embrionarias.

e e ool mvow
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FIGURA 10.23 Etapas de iniciacion de las dunas en la cara
de sotavento. La estructura interna se representa por lineas
onduladas para ripples, lineas de puntos para laminas de

granos caidos y lineas continuas para estratificaciones
cruzadas generadas por flujo de granos (Kocurek et al,, 1992).

Bagnold (1941) observa que un intenso transporte de
arena lleva consigo una inestabilidad transversal al flujo,
que produce el depdsito de arena en bandas longitudina-
les de 1-3 m de anchura. Sefiala que estas bandas pueden
constituir los micleos de futuras dunas longitudinales.

En las pequefias acumulaciones de arena se produce
erosién con velocidades del viento bajas e intermedias,
pero cuando éstas son elevadas domina el proceso de acre-
cion (Greely e Iversen, 1985). También se pueden formar
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las dunas por fuertes rdfagas de viento que son capaces de
barrer la arena y depositarla cuando va cesando el viento;
las pequefias acumulaciones edlicas pueden constituir el
inicio de la formacidn de las dunas (Warren y Knott, 1983).

Uno de los problemas, en los que se barajan numero-
sas interpretaciones, es el relativo a la repeticion regular
de dunas sucesivas, de aproximadamente la misma forma
y con un espaciado similar. Los modelos se basan en du-
nas desarrolladas bajo el agua y su evolucién se funda-
menta en la inestabilidad cinemdtica y la turbulencia
(véase Cooke et al., 1993; Livingstone y Warren, 1996).

Por oftra parte, a medida que las dunas crecen, el flujo
de aire se comprime hacia la cresta, lo que trae consigo
un incremento de la velocidad del viento y, por otra par-
ie, una expansion y divergencia en el lado de sotavento,
que produce sistemas muy variados de flujos secundarios
(Lancaster, 1995) (Fig. 10.24).

Las laderas de barlovento de una duna son una zona
de importantes cambios, que se manifiestan por las modi-
ficaciones de la pendiente de la ladera, rugosidad, veloci-
dad de cizallamiento y descarga de arena (Livingstone y
‘Warren, 1996). Toda la ladera es una zona de médxima ero-
sién (Bagnold, 1941) y enella la velocidad del viento au-
menta hacia la zona mds elevada. Las diferencias de
velocidad existentes entre la ladera y la cresta de la duna,
medidas en barjanes, puede superar incluso la relacién
1/42. Estas condiciones se encuentran en laderas rectas de
5 a 10° de inclinacién. No obstante, se han indicado ve-
locidades del viento elevadas para laderas muy inclinadas
(Lancaster, 1985), aunque para ofros autores en las zonas
de vientos fuertes se producen en pendientes bajas (Gay-
lord vy Dawson, 1987). Todo ello indica un claro des-
acuerdo que necesita de futuras investigaciones.

Las crestas pueden tener forma recta o bien constitu-
yen la zona mds elevada, separada del borde que da paso
ala cara de sotavento (Fig. 10.25). Estas variaciones se ex-
plican a partir de pequefias dunas en domo, con una neta
separacion entre cresta y borde, que se transforman en du-
nas de mayor tamafio en las que la separacién es mucho
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FIGURA 10.24  Flujo del viento sobre un barjan aislado en
Salton Sea, Califomia. Se observa una compresion del flujo en
la ladera de barlovento y una expansion en la de sotavento
{Lancaster, 1994).
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FIGURA 10.25 Cresta de una duna (punto mds alto) y
borde {techo de la ladera de sotavento); (a) la cresta y el
borde son los mismos y en (b) estan separados (Livingstone y
Warren, 1996).

menor, para evolucionar finalmente a laderas rectas con
cresta (Lancaster, 1987). También se han sugerido evolu-
ciones inversas (Capot-Rey, 1963). Otra interpretacion, in-
dicada por Bagnold (1941), sefiala que la separacidn entre
la cresta y el borde se debe a variaciones en las velocida-
des de cizallamiento y de transporte de arena. Finalmen-
te, este 1ltimo autor indica que en las dunas en forma de
domo la cresta puede ser mévil, mientras que la base per-
manece estdtica. Estas variaciones las comprueba Lan-
caster (1985), cuyos resultados sefialan relaciones de
velocidad de 1a base de la duna con respecto a la cresta de
158:1 y de 13:1 para vientos débiles y fuertes, respecti-
vamente. Estas dltimas experiencias indican que el trans-
porte de arena se produce solo en las zonas de cresta de
las dunas en las épocas de velocidades bajas, mieniras que
en periodos de vientos fuertes se moviliza en toda la duna.
La cresta puede rebajarse en periodos de pequeiia veloci-
dad y crecer con vientos mds fuertes.

En las laderas de sotavento las velocidades del vien-
to y el transporte de arena disminuyen ripidamente por ex-
pansidn del flujo entre la cresta y el borde y separacion
del mismo en la cara de sotavento. El flujo es muy irre-
gular, a rifagas y con inversiones de flujo, que se detec-
tan con humo. Las velocidades del viento en la base de
esta ladera son bajas y variables; para dunas crecientes
fluctian entre 0,4-0,8 con respecto a las crestas, pama el
Desierto de Namib y alcanzan valores de hasta 0,04 en las
dunas de Padre Island, Texas (Sweet y Kocurek, 1990). En
las dunas longitudinales y en estrella el flujo es comple-
jo, sobre todo si la linea de cresta es sinuosa. La separa-
ci6n del flujo tiene lugar en la cresta, pero cuando éste es
oblicuo se originan remolinos en la cara de sotavento y
transporte de arena a lo largo de la duna (Tsoar, 1983a).
Los granos de arena pueden caer desde la cresta o traspa-
sarla por saltacién (Fig. 10.5). También se desplazan en
masa, a partir de grietas con escarpes de 5-10 mm, flu-
yendo en forma de avalanchas y produciendo morfologi-
as en forma de cuello de botella (Fig. 10.26). Estas lenguas



de avalancha tienen unos pocos centimetros de potencia,  de la mafiana o en ambientes salinos, existe una cohesidn
en torno a 0,5 m de anchura y se movilizan a velocidades  superficial, que produce la movilizacitn de placas de are-
de alrededor de 0,2 m/seg. (Hunter, 1985). Con el rocfo  na (Fig. 10.27) (McKee, 1979).

FIGURA 10.26 Fujos en forma de cuello de botella
en la cara de sotavento de una duna. Ythan Stuary
and Sands of Forvie. Aberdeenshire (Escocia). Foto

F. Gutiérrez.

FIGURA 10.27 Placas de

arena deslizadas en la ladera de
sotavento. Playa del Trabucador,
Delta del Ebro. Foto F. Gutiérrez.
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1 Ol" 0 Clasificacion de las dunas

Se diferencian una gran cantidad de tipos de dunas, a pe-
sar de que los procesos principales, descritos con anterio-
rdad, se reconocen en todas ellas. Por otra parte, se
utilizan numerosos nombres para denominar a las mismas
formas (Breed y Grow, 1979), lo que produce cierto con-
fusionismo a la hora de clasificar las dunas y comparar es-
as agrupaciones.

Las clasificaciones efectuadas se pueden agrupar en
dos (Lancaster, 1995). En primer lugar, las clasificacio-
nes morfodindmicas, que relacionan el tipo de duna con
los vientos que la generan o con el suministro de sedi-
mentos. La segunda diferenciacién, clasificacién morfo-
lgica, solo tiene en cuenta la forma externa de la duna.
Se han propuesto numerosas clasificaciones morfodin4-
micas (Aufrére, 1928; Clos-Arceduc, 1969; Hunter ef al.,
1983). Estos 1iltimos autores, al relacionar el rumbo de la
duna con la direccion del viento, diferencian entre dunas
fransversas, oblicuas y longitudinales. No obstante, a par-
tir de investigaciones de dindmica de dunas, se comprue-
ba que distintas partes de la misma duna pueden ser a la
vez transversas, oblicuas y longitudinales (Tsoar, 1983b;
Lancaster, 1989b). Mainguet (1983, 1984) diferencia for-
mas erosivas (dunas parabdlicas y cordones de arena) y
morfologias deposicionales (barjanes, cadenas transversas,
dunas longitudinales y piramidales). La clasificacién mor-
foldgica elaborada por McKee y Bigarella (1979) se basa
en la forma y en el mimero de caras. Tomando como base
esta clasificacién, Lancaster (1995) y Thomas (1997) lle-
vana cabo la diferenciacién de las dunas. Ademds, exis-

ten otro tipo de clasificaciones, basadas en fines practicos,
tal como la de traficabilidad de las dunas. Recientemen-
te, Tsoar et al., (2004) clasifican las dunas en funcién de
su morfodindmica: dunas migrantes (migrating dunes),
como las dunas transversas, dunas alargadas (elongating
dunes), tal como las dunas lineales y dunas de acumula-
cién (accumulating dunes).

Nosotros adoptaremos por su simplicidad la clasifica-
cidn propuesta por Livingstone y Warren (1996), que re-
sulta de una modificacién de la de Cooke et al. (1993), ya
que se basa en la forma, libertad de movimiento de la duna
e inmovilizacién por la vegetacién o algiin obsticulo to-
pogrifico (Tabla 10.1).

10.10.1 Dunas transversales

La direccién principal del flujo de arena es perpendicular
ala cresta, a lo largo aproximadamente de todo el afio. Es-
tas dunas crecen y mantienen un equilibrio en su forma y
tamafio. Son m4s largas en direccion perpendicular a la del
viento dominante y las laderas de barlovento son de me-
nor pendiente que las de sotavento.

La palabra barjén es de origen turco y se utiliza para
dunas aisladas en forma de media luna desarrolladas so-
bre un substrato coherente, tal como un pedimento, pavi-
mento desértico o una sebkha. Suelen encontrarse en los
mérgenes de los ergs y en corredores de transporte de are-
na en relacién con zonas deposicionales. Por lo general,

TABLA 10.1 Clasificacion de dunas (Livingstone y Warren, 1996).

DUNAS

///\

LIBRES OBSTACULIZADAS

Transversal Lineal Piramidal (Mantos) Vegetacion Topografia

Transversal Cordén Piramidal Manto de arena Nebkha Eco

Barjan Seif Reticulo Zibar Blowout Rampante

Domo Parabélica Techo acantilado

Inversa Litoral Descendente
Sotavento
Luneta
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son de tamafio pequefio y su altura suele ser la décima par-
te de la anchura. Los mds pequefios se movilizan rdpida-
mente, mientras que los que alcanzan varias decenas de
metros de altura emigran muy lentamente. La ladera de bar-
lovento es claramente convexa con un dngulo medio de
12°, mientras que la inclinacién de la de sotavento es
de 33-34° (Pye y Tsoar, 1990). Los cuernos apuntan en el
sentido de la direccidn del viento (Fig. 10.28). La veloci-
dad de avance del barjdn estd directamente relacionada con
la velocidad de transporte de arena sobre la cresta y estd
en relacién inversa con la altura de la cresta (Bagnold,
1941). Las velocidades son muy variables, llegando a al-
canzar hasta 63 m/afio (véase Thomas, 1997). A medida
que aumenta el suministro de arena, los barjanes se unen
lateralmente para formar cordones barjanoides (Kocurek et
al., 1992), también denominados megabarjanes (Cooke
a al., 1993; Lancaster, 1995; Thomas, 1997). 5i se incre-
menta la cantidad de arena se producen cordones barja-
noides compuestos (Fig. 10.20) (Thomas, 1997), también
llamados dunas crecientes compuestas {Breed y Grow,
1979; Lancaster, 1989a). Estas dunas se caracterizan por
un cord6n principal, que se eleva de 20 a 80 m por enci-
ma del drea de interduna, con numerosos barjanoides en las
partes superiores de las laderas de barlovento y en las zonas
de crestas. El espaciado de los grandes cordones oscila en-
tre 700 y 2.000 m. Los barjanes simples y las agrupacio-
nes descritas ocupan aproximadamente un 40% de los
desiertos arenosos (Fryberger y Goudie, 1981).

La erosi6n y sedimentacién en los barjanes se carac-
teriza por la erosion de las laderas de barlovento y la se-
dimentacidn en las de sotavento. Durante un periodo de
dos semanas, Howard et al. (1978) midieron los cambios
en la altura de la superficie de un barjin. Encontraron fun-
damentalmente una erosién mdxima en el centro del lado
de barlovento y sedimentacién en la mayor parte del drea
de sotavento (Fig. 10.29).

FIGURA 10.28 En primer
término, barjan de pequefio
tamario; al fondo, nebkhas.
Jaisalmer. Desierio del Thar
(India).

FIGURA 10.29 Cambios en la altura de la superdicie de un

barjan durante un periodo de dos semanas (Howard et al.,
1978).

Los experimentos en tiineles de viento sefialan que la
velocidad de cizallamiento ejercida por el viento es la fuer-
za fundamental del transporte eélico de arena (Butterfield,
1993). Las medidas de campo en dos dimensiones indi-
can que en los barjanes la velocidad (Frank y Kocurek,
1996; Lancaster et al., 1996) v la arena transportada, re-
cogida en trampas, aumentan hacia la cresta de la duna
(Wiggs e al., 1996). Estos iiltimos autores muestran el pa-
pel fundamental de la turbulencia deducido en tiineles de
viento. Por otra parte, los resultados de la aplicacién de
CFD concuerdan con las medidas de velocidades médximas
de viento en la cresta de la duna (Parsons ef al., 2004). En
el modelo de Hersen et al., (2004) se pone de manifiesto,
para los barjanes, que la cantidad de pérdida de arena de
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una duna es proporcional a la anchura de sus cuernos, de-
bido a que es el tinico lugar donde se pierde arena. No obs-
tante, tanto los modelos fisicos como numéricos deben
considerarse como complementarios de las investigacio-
nes de campo (Livingstone e gl., 2007).

Las dunas transversales (transverse dunes) estin
constituidas por cordones fundamentalmente perpendicu-
lares al viento; su perfil es asimétrico con la ladera de bar-
lovento de poca pendiente y la de sotavento de inclinacién
acusada (Fig. 10.30) (Cooper, 1958). El cordén es ondu-
lado, la altura no suele superar los 10 m y el espaciado en-
tre las dunas es de 100 a 600 m (Hesp y Thom, 1990).

Las dunas en domo se incluyen en el apartado de du-
nas transversas, ya que tienen una similar orientacién y
tipo de transporte de arena. Por lo general son bajas, de
cresta aplanada, sin una ladera mds abrupta que otra y de
forma en planta circular o eliptica. No son frecuentes en
la mayoria de los desiertos, pero son muy abundantes en
el desierto chino de Taklinakan (Zhende, 1984). A dife-
rencia de otras zonas arenosas en las que su tamafio es pe-
quefio, aquf alcanzan 40-60 m de altura y 500-1.000 m de
digmetro. Las dunas en domo suelen encontrarse en los
mdrgenes de los campos de dunas. Glennie (1972) sefiala
que si las velocidades del viento son bajas se originan lo-
mas ovaladas y si son elevadas se generan formas longi-
mdinales. Otros autores indican que la accién de fuertes
vientos multidireccionales es la causa del origen de las du-
nas en domo, ya que impide la formacién de las crestas
(McKee y Bigarella, 1979; Breed y Grow, 1979).

Las dunas inversas s incluyen en el grupo de las du-
nas transversas, debido a que el transporte de arena es per-
pendicular a las crestas. Se originan por vientos totalmente
opuestos, correspondientes a dos estaciones. Asi, las du-
nas inversas de Omédn (Cooke et al., 1993), se forman por
los fuertes monzones de verano las mds grandes y por
vientos contrarios de invierno las de menor tamafio.

FIGURA 10.30 Dunas
ransversales activas y, en primer
#rmino, nebkhas. Corralejo.
Fuerteventura. Islas Canarias.
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10.10.2 Dunas lineales

También se denominan longitudinales. Son las dunas més
frecuentes y tienen una gran longitud de hasta mds de 200
kms. Son bastante rectilineas, paralelas, con un espacia-
do regular y una seccién transversal mds simétrica que las
dunas transversas. En el perfil longitudinal de las dunas
lineales suelen diferenciarse numerosas crestas y collados.
Estos son tipicos de las dunas medianas y grandes. Sin em-
bargo, las de menor tamafio son bastante rectilineas. Es-
tas dunas suelen desplazarse en la direccion del viento
dominante, aunque algunas se movilizan oblicuamente.
Las dunas lineales también se denominan seif, sif, silk, etc.
y los comredores existentes entre los cordones arenosos se
conocen como gassi, goud, etc. (véase Cooke et al., 1993).

Se pueden diferenciar, dentro de las dunas lineales, las
variedades simples, compuestas y complejas (Pye y Tso-
ar, 1990). Las primeras constan de un corddn estrecho
(Fig. 10.31), que puede superar los 200 kms, con una
cresta recta o sinuosa. El perfil transversal es recto o re-
dondeado, con un espaciado interdunas regular y una ele-
vada relaci6n de dreas de duna a interduna. Alcanzan un
gran desarrollo en los desiertos de Kalahari y Simpson
(Lancaster, 1995). En estas regiones tienen de 2a 35 m
de altura, una anchura de 150-250 m, un espaciado de
200-450 m y pueden alcanzar 200 kms de longitud. En
ocasiones, estas dunas se presentan parcialmente cubier-
tas de vegetacién, como en Nizzana, frontera de Israel-
Egipto (Fig. 10.32). Una caracteristica de estos campos
de dunas son las uniones de las crestas en «Y» o en dia-
pasén, que son frecuentes en dreas de dunas muy préxi-
mas. Las zonas de interdunas pueden estar cubiertas de
arena o ser pavimentos desérticos cubiertos parcialmen-
te de vegetacidn.

Las dunas lineales compuestas constan de dos o mds
cordones de dunas muy préximos o superpuestos sobre la




cesta. Estdn bien estudiadas en el Desierto de Namib
{Lancaster, 1983, 1989a), donde los cordones son asimé-
ricos, de 25-40 m de altura, con un espaciado de 1.200-
2.000 m y las dreas interdunas estdn cubiertas de arena.
En cuanto a las dunas lineales complejas, las grandes du-
nas del Namib, de 50-150 m de altura y 1-2 km de espa-
ciado, tienen una linea de cresta principal, sinuosa y dunas
cecientes en los flancos. Las dreas interdunas estin cu-
biertas de arena con ondulaciones subparalelas o ligera-
mente oblicuas a la cresta principal.

Los regimenes del viento de las dunas lineales son va-
nables. Los mds frecuentes son unimodales o bidireccio-
nales y, a veces, se reconocen varias direcciones. Suelen
estar fundamentalmente asociados a vientos persistentes
de una misma direccidn, a los que se superponen vientos
oblicuos.

Fl origen y la dindmica de las dunas lineales ha sido
objeto de numerosos estudios, que aparecen reflejados en

FIGURA 10.31 Seif «El
Dragdn», en el litoral de Iquique,
norte de Chile, Foto J. Rodriguez
Vidal.

FIGURA 10.32 Dunas lineales
simples parcialmente cubiertas
por vegetacion. Estacion
experimental de Nizzana.
Desierio del Negev.

las sintesis de Pye y Tsoar (1990), Cooke ef al. (1993) y
Livingstone y Warren (1996). Bagnold (1941) propuso
que los seifs derivan de barjanes poralargamiento de uno
de los cuernos en una zona de vientos con dos direccio-
nes de diferente intensidad (Fig. 10.33). Otros conside-
ran que el alargamiento se produce en el frente de una
duna parabdlica (Verstappen, 1968). La hipotesis del ori-
gen de las dunas lineales a partir de flujos helicoidales
(Bagnold, 1953) tiene todavia seguidores en la actualidad
(Fig. 10.34), por investigaciones de campo y en tineles
de viento (Tseo, 1993). Las dunas se desarrollan en las
zonas de convergencia y los corredores quedan entre ellas.
Este modelo parece explicar también la regularidad del
espaciado.

Para Tsoar (1983a) y Livingstone (1989) las dunas li-
neales resultan de la actuacién de vientos en dos direc-
ciones. Estas dunas emigran lateralmente, tal como fue
demostrado por Rubin e Tkeda (1990) en experimentos con
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FIGURA 10.33 Modelo de
desarrollo de seifs a partir

de barjanes; s sefiala fuertes
vientos y g vientos débiles
(Bagnold, 1941).

FIGURA 10.34 Hipdtesis de la formacién de dunas
lineales a partir de flujos helicoidales (Livingstone y Warren,
1996).

flume. Esta migracion se reconoce porque la direccién de
transporte no coincide con el rumbo de la duna y también
por el estudio de la estructura interna de la duna (Rubin,
1990). En la actualidad, ésta se puede conocer por el ra-
dar de penetracién en el terreno (ground-penetration-ra-
dar;GPR) (Bristow et al., 2000). En un drea del Desierto
del Namib estos autores encuentran que el dngulo de di-
vergencia entre las dos direcciones principales del viento
es de unos 135° y la relacion de transporte entre ambas es
de 3:1, lo que indica una migracién lateral. Por el contra-
no, Livingstone (2003) en 21 afios de observaciones no en-
cuentra una migracién lateral perceptible. Igualmente
Tsoar et al., (2004), con estudios de fotografias aéreas en
el Sinaf, tampoco observan movimientos laterales. Quizds
se necesiten mds afios de observacidn para detectar los
desplazamientos laterales.
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10.10.3 Dunas piramidales
y reticuladas

Ambas tienen en comiin un conjunto de caras de avalan-
cha desarrolladas a partir de diversas direcciones del vien-
to. Las dunas piramidales también se denominan dunas
en estrella, en cono, montafias de arena, ghourds y otros
nombres locales (Pye y Tsoar, 1990; Cooke et al., 1993).
Son las dunas mayores existentes en los ergs y pueden al-
canzar mds de 400 m de altura en Argelia (Wilson, 1973).
Por consiguiente, soportan un gran volumen de arena y pa-
rece que se localizan en zonas de gran sedimentacion.
Ademds de su gran tamafio y morfologfa piramidal pre-
sentan un conjunto de tres o cuatro brazos radiales (Fig.
10.35). Alrededor del 11% de todas las dunas son de tipo
piramidal (Fryberger y Goudie, 1981) y en el Gran Erg
Oriental de Argelia ocupan un 40% de la region (Breed y
Grow, 1979). Los brazos convergen en la cima, donde los
dngulos de las laderas fluctiian entre 15° y 30°, mientras
que las partes mds bajas de la duna son mds suaves (5-10°)
y enellas pueden observarse pequefias dunas crecientes e
inversas. El espaciado entre las dunas varia, segiin la re-
copilacién de Lancaster (1995), enfre 150 y 6.700 m y la
anchura de las dunas entre 180 y 6.000 m. En general,
existe una clara relaci6n directa entre la altura de la duna
y el espaciado de las dunas piramidales (Lancaster,
1989b). Estas dunas pueden crecer unos centimetros al afio
y parecen emigrar lentamente, en lugar de mantener un ba-
lance compensado (Nielson y Kocurek, 1987).

Las rosas de vientos elaboradas en distintos desiertos
en dunas piramidales, indican que los vientos son multi-
direccionales de energia variable (Lancaster, 1989b.c),
sobre todo durante los meses en los que tiene lugar la ma-



yoria del transporte de arena. Por consiguiente, el trans-
porte neto es normalmente bajo. Las interacciones entre
los cambios de viento estacionales concentran la sedi-
mentacion de arena en las partes centrales de la duna. Los
brazos principales de la duna piramidal se disponen apro-
ximadamente transversos o débilmente oblicuos a las di-
recciones del viento dominante local. Los brazos menores
s¢ sitdan paralelos y transversos al rumbo de los vientos
secundarios (Fig. 10.36) (Lancaster, 1989c). Por otra par-
te, las barreras topogrdficas ejercen una influencia mani-
fiesta en la existencia de dunas piramidales (Breed y
Grow, 1979), ya que modifican los vientos regionales e in-
crementan su variabilidad o crean trampas para el trans-

Las dunas reticuladas se desarrollan bajo una cubierta
continua de arena y estin formadas por dunas de pocos
metros de altura. Se entrecruzan configurando redes alve-
olares o rémbicas de algunos cientos de metros. Se inter-
pretan como conjuntos de dunas transversas que se
solapan, como consecuencia de las distintas direcciones de
vientos estacionales existentes (Aufrére, 1935). Su com-
plejidad es variable y es funcién de la intensidad y per-
sistencia de los vientos estacionales.

10.10.4 Mantos de arena y zibars

Los mantos de arena son acumulaciones con pequefias du-
nas sin cara de avalancha, que se desarrollan en un terre-
no muy aplanado (Fig. 10.37). Las bandas y cordones de
arena son formas alargadas y constituyen una variedad de
los mantos de arena (Breed y Grow, 1979). Las superfi-
des pueden ser irregulares, onduladas, con o sin ripples,
etc. Muchos de los mantos de arena actiian como base o
soporte para otras dunas méviles. Globalmente, la exten-
sién de los mantos de arena supera el millon y medio de
km’ y, al comienzo del capftulo, ya indicamos que la m4-

FIGURA 10.35 Duna
piramidal. Erg Chebbi
{Marruecos). Foto J. L. Pefia.

Inversidn estacional de
la linea de cresta

Desarrolio de brazos
por flujo secundario

Acentuacion de los brazos
por nueva direccin del
viento y flujo secundario

mp>

FIGURA 10.36 Modelo para la formacién de una duna
piramidal por desamollo de circulaciones de flujo secundario,
a medida que la duna se moviliza en regimenes de viento
multidireccional {Lancaster, 1988h).
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FIGURA 10.37 Manta de
arena, El Poillo. Fuerteventura.
klas Canarias.

xima superficie conocida es de 100.000 km?, en los l{mi-
s enire Egipto, Suddn y Libia. La potencia de los depé-
sitos de los mantos de arena varia entre unos pocos
centimetros a 10 m (Breed et al. 1987). El tamafio de gra-
no fluctia desde arena fina, a veces con un contenido de
limo significativo, a arena gruesa mal clasificada (Pye y
Tsoar, 1990). En Egipto se trata de 1lanuras arenosas con
depdsitos residuales de gravillas y cantos que forman la
capa superficial. En general, salvo raras excepciones, los
mantos de arena son depdsitos pobremente clasificados.
Los niveles infrayacentes suelen estar formados por capas
de arena subhorizontales (Lancaster, 1995).

Los mantos de arena estdn afectados por un conjunto
de factores que condicionan su formacidn (Kocurek y
Nielson, 1986). La vegetacidn reduce el movimiento y cre-
cimiento de la duna y se produce una acrecién de ldminas
de arena horizontales. Estas circunstancias de vegetacidn
esparcida son frecuentes en los médrgenes de los desiertos.
Cuando se tiene en superficie una capa de arena gruesa es
muy posible que la fraccién fina haya sido exportada por
deflacidn. Si el nivel fredtico es superficial, o se producen
inundaciones periddicas o estacionales, se dificulta o im-
pide la formacidn de las dunas. Finalmente, la presencia
de costras superficiales y tapices algales imposibilita el
rransporte de arena para formar una duna.

Al igual que los mantos de arena, los zibars son dre-
as aplanadas con dunas sin cara de avalancha con depési-
tos de poco espesor. Forman ripples y megaripples, los
depésitos son de arena gruesa y se asientan sobre un subs-
trato duro. Esto explica que el término zibar, derivado del
drabe zibara, signifique superficie dura transitable para los
vehiculos. Pueden encontrarse entre dunas lineales y pi-
mamidales. Son frecuentes en dreas en las que el material
fino ha sido deflactado. Se reconocen en ambientes va-
riados, desde el centro del Sahara hasta las zonas con es-
casa vegetacion del sur de California (Cooke e al., 1993).

378  Ceomorfologfa

10.10.5 Dunas obstaculizadas
por vegetacion

Las dreas con dunas de escasa movilidad son lugares id6-
neos para el crecimiento de las plantas debido a la reten-
cién hidrica por la arena (Tsoar y Moller, 1986). Esta
cubierta vegetal modifica el flujo del viento y enella la
arena eélica puede quedar atrapada.

Las dunas obstaculizadas por la vegetacion, también
llamadas dunas fitogenéticas (Cooke et al., 1993), pro-
ceden de la estabilizacion de la arena edlica alrededor de
las plantas (nebkhas y dunas costeras) y de la erosién de
superficies cubiertas por vegetacion (blowouts y dunas pa-
rabdlicas). Aunque son dunas pricticamente fijas, muchas
experimentan cambios en su forma y tamafio durante ci-
clos estacionales o mds largos.

El tipo mds frecuente de dunas obstaculizadas por la
vegetacion son las nebkhas, también llamadas dunas de
arbusto, dunas de sombra, dunas hummock, rebdou, etc.
(Pye y Tsoar, 1990; Cooke et al., 1993). Ocupan enormes
extensiones en las zonas bajas de las dreas semidridas.
Constituyen pequefias lomas atrapadas por la planta, alar-
gadas en el sentido del ransporte de arena y ubicadas en
la zona de sotavento (Figs. 10.38, 10.28 y 10.30). Las par-
tfculas que constituyen las nebkhas son arena, limo y aglo-
merados de arcilla. La forma de una nebkha es funcién del
tamanio, densidad y crecimiento de la planta (Capot-Rey,
1957). Se necesita que las plantas tengan un minimo de
10-15 cm de altura para que sea efectivo el atrapamiento
de la arena. Las nebkhas varian considerablemente de ta-
mafio y llegan a alcanzar 10 m de altura y hasta 1 km de
largo cuando quedan atrapadas por grupos de drboles (Co-
oke et al., 1993). La altura de la duna es médxima al lado
de la planta en la zona de sotavento, ya que aqui los flu-
jos inversos son mdximos. La longevidad de la planta es
también importante, ya que tinicamente las especies de lar-



ga vida pueden retener una mayor cantidad de arena. Por
el contrario, muchas nebkhas son efimeras, ya que se ubi-
can sobre plantas anuales. Otras veces, las plantas peren-
nes sufren cambios en el nivel fredtico, precipitacidn y
suministro de sedimentos, que producen modificaciones
bruscas en la dindmica edlica (Gile, 1975). Algunas neb-
khas estdn afectadas por procesos distintos a los edlicos,
tal como el impacto y salpicadura por las gotas de lluvia,
escorrentia y accion de los animales. Por consiguiente, se
trata de una suma de procesos en los que es dificil valo-
mar la aportacién de cada uno (Cooke et al., 1993).

Los blowouts son morfologfas producidas por deflacién
y constituyen depresiones cerradas en arenas edlicas suel-
tas hasta el limite de las raices de las plantas (Livingstone
y Warren, 1996) y pueden suffir cambios importantes en
breves periodos de tiempo (Gares y Nordstrom, 1987; Jun-
gerius y van der Meulen, 1989; Gares, 1992). Hay autores

FIGURA 10.38 Agrupaciones
de nebkhas en al margen del
desierto del Thar. Jaisalmer
{India).

que restringen el término de blowout para los generados en
dreas con vegetacion, mientras que otros, como Lancaster
(1995), extienden su denominacién a los elaborados en du-
nas desnudas (Fig. 10.39). Los blowouts se encuentran en
dunas continentales, fundamentalmente en los mdrgenes
desérticos célidos y frios (Seppild, 2004), y en dunas lito-
rales con vegetacién. Una de las agrupaciones de blowouts
mis estudiadas es 1a de Meijendel, en las dunas litorales de
Holanda (Fig. 10.40) (Jungerius, 1984). Se reconocen dos
tipos de blowouts: en escudilla (saucer) y en artesa (frough)
(Cooper, 1967) (Fig. 10.41). Los blowouts se alarganen la
direccién del viento y el eje mayor alcanza de 10 a 30 m de
largo y en ocasiones sobrepasa los 100 m (Hesp, 2002 y
2004; Hesp y Hyde, 1996). La cobertera vegetal es muy im-
portante en el desarrollo de estas formas. Asi, los blowouts
pueden iniciarse cuando la cobertera de vegetacidn es rala
0 desaparece debido a un cambio climdtico drido de pro-

FIGURA 10.39 Blowout
desamrollado en las cadenas de
dunas de Al Liwa. Desierto de
Rub al Khali (Unién de Emiratos
Arabes).
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FIGURA 10.40 Blowouts con
bndo arenoso y vegetacion
arbustiva y arbérea. Se observan
pequefios blowouts en primer
Ermino. Meijendel. Dunas
liforales de Holanda.

FIGURA 10.41 Esquemas de
bowouts en escudilla y artesa en
los que se indican la direccién del
viento (Hesp, 2002).

longada sequedad. La vegetacion disminuye la rugosidad,
con lo que se incrementa la superficie de barrido y la ex-
portacién de material. También la pérdida se puede produ-
dr por sobrepastoreo, actividad de roedores y fuego.
Ademds, las plantas de las partes superiores de las dunas
son las que primero se secan y, por eso, la erosi6n eélica
tiene lugar preferentemente en estas dreas. A veces, la ve-
getacion puede arrancarse como consecuencia de la accidn
de huracanes y tormentas extraordinarias. La deflacién trae
consigo la profundizacion del drea sin vegetacion. Los vien-
tos alcanzan su mdxima velocidad en el fondo de la depre-
si6n, donde se originan vortices verticales que expulsan la
arena hacia los bordes. En dreas de precipitaciones apre-
ciables la erosidn hidrica ayuda a ensanchar el blowout (De
Ploey, 1980). La arena exportada se fija en las plantas del
borde de la depresidn cerrada, formando un lébulo deposi-
donal (blow dune), que forma parte del blowout (Glenn,
1979; Carter & al., 1990; Hesp y Hyde, 1996; Hesp, 2004).
La erosién edlica es médxima durante la estacidn seca, en la
que se ensancha y puede emigrar. Por otra parte, la mayo-
Ha de los blowouts tienen una corta vida ya que se cubren
de vegetacion rapidamente, de tal modo, que la mitad de los

380  Ceomorfologfa

© Lobulo deposicional
€ Cuenca de defiacion
€ Paredes emsivas

blowouts holandeses desaparecieron en unos nueve afios
(Jungerius y van der Meulen, 1989). La arena movilizada
toma la forma de una fina capa en forma de pluma y cuan-
do la erosion es intensa se forma una duna en la zona de
sotavento, que avanza sobre la vegetacion existente. De esta
manera, se amplia el drea de arena aflorante y puede gene-
rarse una duna parabdlica.

En la zona de Tierra de Pinares (Cuenca del Duero, Es-
paiia), Gutiérrez et al. (2005) proponen un modelo de evo-
lucién de los blowouts estudiados en una zona continental
(Fig. 10.42), que comienza con la sedimentacidén de un
manto de arenas (sheet sands) edlicas en un clima mds
seco que el actual. En un periodo himedo crece la vege-
tacidn, se estabilizan y disminuye la deflacién. Los blo-
wouts y las dunas se forman en un clima posterior mds
seco. La profundizacién de los blowouts en el substrato ar-
cillos puede explicarse por pelletizacién de las particulas
arcillosas y posterior deflacién. Con posterioridad, se ha
llevado a cabo una intensa repoblacién forestal que ha es-
tabilizado casi totalmente la deflacién.

Las dunas parabélicas tienen forma de U o V en plan-
ta con dos brazos, parcialmente cubiertos por vegetacién
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FIGURA 10.42 Ewolucidn esquemdtica de los blowouts
desarrollados sobre mantos de arena en Tierra de Pinares
{Depresion del Duero, Espaiia) (Guiiérrez et al, 2005).

1 Mioceno ¢ Crestade la duna
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en la zona de barlovento. Se localizan en climas frios, zo-
nas litorales y mdrgenes de los desiertos. La zona de du-
nas parabdlicas mds extensa se encuentra en el Desierto de
Thar (India), donde cubren un drea de unos 100.000 km?
(Verstappen, 1970) (Fig. 10.43). Los brazos tienen 1-2 km
de largo y un frente de 10-70 m de altura que avanza fun-
damentalmente por avalanchas. Muchas de estas dunas co-
alescen al tener diferentes velocidades de movimiento,

dando lugar a dunas parabélicas imbricadas o multiloba-
das, con miltiples crestas y caras de avalancha (Wasson et
al., 1983). Se conocen pocos datos sobre las velocidades
de avance de las dunas parabdlicas. Fluctian entre 0,05
m/afio en zonas de intensa vegetacién y 13 m/afio en al-
gunas regiones costeras. Estas dunas parece que estdn aso-
ciadas basicamente con la existencia de una cobertera
vegetal de desarrollo moderado y con un régimen de vien-
tos unidireccional. El papel de la vegetacion en la génesis
de la duna parabélica es fundamental, ya que protege los
brazos menos méviles contra la accion edlica y permite que
la parte central avance. Se cree que las dunas parabdlicas
derivan de blowouts y la duna crece al nutrirse de arena
procedente de la erosidn de los sedimentos infrayacentes,
aunque esta alimentacion puede cesar si aflora un substra-
to coherente o se alcanza el frente de capilaridad, donde la
arena estd himeda y no se moviliza. Otras veces aflora el
nivel fredtico y se originan ciénagas y lagos. Con poste-
rioridad los brazos de la duna parabélica convergen dis-
minuyendo de altura y finalmente una lengua de arena se
abre paso a través del dpice (Fig. 10.44) (Pye, 1982).

Las dunas litorales son el resultado de un conjunto de
procesos edlicos que interaccionan con otros litologicos,
marinos, fluviales, de ladera, edafolégicos y culturales (Li-
vingstone y Warren, 1996). El tipo y la extensidn de las
dunas depende de la cantidad de suministro de arena y de
su ritmo. Esto es funcidn de la existencia de una fuente de
sedimentos y de las fuertes derivas litorales y hacia tierra.
La procedencia estd en relacidn con rios, playas, erosién
de la costa y dreas de estuario.

Las dunas litorales pueden clasificarse de una forma
simple en dunas primarias, en las que su desarrollo estd
ligado directamente a procesos costeros, y en dunas se-
cundarias, en las que la procedencia de arena es del lito-
ral y ademds se superponen otros procesos. Estas tltimas
dunas incluyen mantos de arena, blowouts y dunas para-
bélicas.

FIGURA 10.43 Frente de duna
parabdlica ligeramente cubierta
de vegetacidn. Tena-Jaisalmer.
Desierto del Thar (India).
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Cuando es débil el suministro de arena a las dunas li-
torales, la arena se esparce tierra adentro formando una pe-
licula superficial. Por el contrario, cuando la alimentacion
es mayor se originan cordones paralelos a la linea de cos-
ta, que se mueven lentamente hacia el interior, pueden su-
perar los 100 m de altura y mantienen sus caras de
avalancha rectas (Goldsmith, 1985). 5i el suministro de are-
na a las dunas litorales es muy grande, ésta puede enterrar
la vegetacién y formar dunas muy similares a las dunas
desérticas. A estas dunas se las conoce como transgresivas
y suelen ser de tipo transverso. Si la vegetacion es muy ele-
vada se desarrolla un cordén continuo u, otras veces, sis-
temas de cordones paralelos en una costa progradante.
Estos cordones crecen, en ocasiones, a velocidades im-
portantes. Cuando la vegetacion es escasa, como en las cos-
tas dridas, los cordones son discontinuos y estdn formados
por monticulos de arena alineados con vegetacion.

La evoluci6n de los cordones dunares litorales puede
dar lugar a morfologfas muy complejas, con blowouts, du-
nas transversas y dunas parabélicas, mediante la forma-
cién sucesiva de cordones paralelos cuyo desarrollo puede
durar centenares de afios (Pethick, 1984).

10.10.6 Dunas obstaculizadas
por la topografia

Cuando las arenas eélicas en movimiento se encuentran
con impedimentos topogrificos, tales como colinas, es-
carpes, bloques o construcciones, se producen aceleracio-
nes y expansiones del flujo del aire alrededor del obstdculo.
Estas circunstancias suelen traer consigo erosién o acu-
mulacién de arena y las dunas producidas son estiticas.
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Los experimentos llevados a cabo en tineles de viento
(Tsoar, 1983b) han suministrado numerosos datos sobre la
relacion entre los obstaculos topograficos y la generacion de
las dunas resultantes. Siel viento se enfrenta ortogonalmente
con una ladera cuya pendiente es superior a 60°, se forman
las dunas eco, separadas del obstdculo una distancia equi-
valente a tres veces su altura. En la base del escarpe se pro-
duce un flujo inverso que barre la arena y genera un corredor
entre el obstdculo y el cordén arenoso. La pequeiia duna eco
inicial crece en altura por este mecanismo hasta que se al-
canza una condicién de equilibrio, que corresponde a 0,3-0,4
veces la altura del obstdculo. Si el escarpe es sinuoso, la
forma de la duna varfa a lo largo de su longitud.

Cuando la pendiente de la ladera del obsticulo es me-
nor de 30°, la arena se transporta por encima del mismo,
pero con inclinaciones mayores la arena se deposita y se
forman las dunas rampantes (Fig. 10.45). Son muy fre-
cuentes en colinas y escarpes de los desiertos. Las arenas
que alcanzan la cresta del escarpe se depositan al encon-
trarse en una zona de velocidad reducida. Las acumula-
ciones edlicas resultanies se denominan dunas de techo de
acantilado. A sotavento de amplios obstdculos, el aire se
calma y se depositan las dunas descendentes. Cuando el
obstdculo es estrecho se forman las dunas de sotavento,
que son cordones de arena generalmente rectil{neos que se
extienden al abrigo del obstédculo a lo largo de considera-
bles distancias. En el Draa de Malichigdane (Mauritania)
alcanzan 100 kms de longitud (Breed y Grow, 1979). Al-
gunas dunas existentes alrededor de los criteres redonde-
ados de Marte se han interpretado como dunas de sotavento
(Greeley e Iversen, 1985). Las lunetas, con forma de me-
dia luna, se describirdn en el Capitulo 17.



1 00" 1 Polvo desértico

En estas tres iiltimas décadas ha crecido considerable-
mente el interés por los estudios palecambientales, deri-
vados del estudio de los depdsitos de polvo edlico. Estos
se investigan en secuencias terrestres, en los sedimentos
de mar profundo y en los testigos de hielo de los casque-
tes. Las investigaciones suministran cambios en la exten-
sién e intensidad de la aridez, épocas y alcance de las
glaciaciones y variaciones en la circulacién atmosférica
global (Pye, 1995).

El arranque, transporte y sedimentacién de polvo ed-
lico tienen una gran importancia para el geomorfélogo,
pero también presentan un interés manifiesto para los me-
teordlogos, climatélogos, ecélogos (McTainsh y Strong,
2007) y cientificos ambientales. A las implicaciones geo-
moérficas, que abren un amplio abanico de investigaciones
(loess, barniz, costras, erosidn, etc.), se une el interés de
los estudios aplicados, que se ha incrementado por el au-
mento de los habitantes de las zonas dridas (Péwé, 1981b;
Middleton, 1997).

10.11.1 Caracteristicas generales

El polvo desértico consta de pequefias particulas, arras-
tradas fundamentalmente por el viento de los ambientes
dridos. Estas permanecen suspendidas por el aire o bien
se han depositado. Este polvo atmosférico puede proceder
de medios distintos a los de las zonas secas (polvo cds-
mico, volcdnico, sales marinas, etc.), que puede distin-
guirse del desértico por su composicién y tamafio (Goudie
y Middleton, 2006).

FIGURA 10.45 Seif
rampantes. Assuan (Egipto). Foto
J. L. Peiia.

Los habitantes del ceste de Europa estdn bastante fa-
miliarizados con el polvo desértico, ya que alrededor de
cada siete afios se producen las denominadas «lluvias
rojas» de polvo edlico procedente del Sahara, que se ob-
servan sobre los coches como una fina pelicula. Estas pre-
cipitaciones de polvo son del orden de 0,25 kg/m’/afio
(Goosens y Offer, 1990). Globalmente, se estima que el
polvo transportado de los desiertos es de unos 1.800-2.000
millones de toneladas por afio (D’ Almeida, 1989). Por otro
lado, una tormenta de polvo se reconoce cuando la visi-
bilidad es menor de 1.000 m. En Egipto se observan unas
10 tormentas por afio, en China unas 30 y en Méjico ca-
pital y en Kazakhstan se contabilizan una media de 60 tor-
mentas anuales (Goudie, 1978).

En el polvo desértico se reconocen dos tipos principa-
les de tamaifio, que se diferencian en funcién de la distan-
cia recorrida. En el polvo que ha sido transportado menos
de 100 km, las particulas estdn comprendidas entre 0,005
y 0,05 mm; si la distancia es superior, su diimetro es me-
nor de 0,002 mm (Péwé, 1981b). Las particulas de mayor
tamafio suelen transportarse por remolinos y tormentas de
polvo y dan origen a extensos depdsitos de loess, mien-
tras que las mds pequefias se mueven como un aerosol en
la troposfera y permanecen suspendidas hasta que son
arrastradas por la precipitacidn.

La frecuencia de las tormentas de polvo varia consi-
derablemente y fluctia a lo largo del Cuaternario (Gou-
die y Middleton, 2006). En Nouakchott (Mauritania) la
variaciénen la frecuencia de dias de tormenta de polvo en
un afio y las precipitaciones totales anuales presentan un
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gran contraste. En 1970, la precipitacion fue de 48,1 mm
y en 1979 de 17,9, que representan el 32% y 12% res-
pectivamente de la media del periodo 1949-1967. El nij-
mero de tormentas de polvo se incrementd desde 6 en
1960 a 65 en 1974 (Goudie y Middleton, 1992). La fre-
cuencia de las tormentas en las dltimas décadas se ha in-
crementado en el norte de Africa, como resultado del
incremento de la sequfa. La desecacién del Mar Aral trae
consigo un incremento de la superficie generada de pol-
vo edlico. Por el contrario, en las Grandes Llanuras de Es-
tados Unidos y en parte de China y Australia muestran un
claro descenso, debido quizds a las mejorias experimen-
fadas en el uso del suelo (Goudie y Middleton, 2006).

El polvo desértico estd constituido por materiales in-
orgdnicos y orgdnicos. El mineral mds abundante es el
cuarzo, que va acompaifiado por feldespatos, calcita, do-
lomita, micas, minerales de la arcilla, oxihidréxidos, mi-
rerales pesados, yeso, halita y épalo. Los diferentes tipos
de mineral pueden indicarnos el drea madre de produccidn
de polvo. Asf, Criado y Porta (2003) sefialan que la lluvia
de barro, de la tormenta de enero de 1999 en Fuerteven-
tura (Islas Canarias), procedia en parte, al tener cuarzo, del
basamento precdmbrico del Tiris (Sur del Antiguo Saha-
ra espafiol) (Alfa, 1945, 1952). La parte orgdnica estd com-
puesta por diatomeas, fitolitos, esporas y polen. Como es
légico la composicién varfa en funcién del drea madre y
de la distancia a la misma.

10.11.2 Area madre y procesos
generadores
Las principales 4dreas actuales de emisién de polvo eélico

son los desiertos subtropicales, que constituyen un amplio
cinturén desde Africa occidental hasta Asia Central, y las

regiones dridas y subhiimedas en las que los suelos secos
son expuestos a fuertes vientos durante algunas épocas del
afio (Middleton e al., 1986) (Fig. 10.46).

Las dreas de sedimentos sueltos que contienen canti-
dades significativas de arena y limo, pero con poca arci-
lla, son los lugares mds favorables para la produccién de
polvo edlico. Uno de los ambientes estd en los sedimen-
tos de los ouads, pobremente clasificados y sin vegetacion.
Suelen comresponder a canales trenzados de gran migra-
ci6n lateral. Las playas, chotts, y sabkhas litorales, aun-
que varian enormemente en su composicion, contienen
zonas de material de grano fino, que constituyen otra drea
fuente del polvo edlico. Los abanicos aluviales son zonas
de suministro, especialmente sus dreas medias y distales,
en las que el porcentaje de particulas finas es importante.
También los antiguos lagos secos pueden suministrar pol-
vo de diatomeas, sal, yeso y minerales de la arcilla. Las
grandes extensiones de loess son fuentes importantes de
polvo, cuando la vegetacidn es inexistente. Un drea ma-
dre importante de polvo procede de los volcanes, como las
emisiones del Mount St.Helens (Estados Unidos) de 1980
o0 las del Pinatubo (Filipinas) de 1991, en los que se pro-
ducen grandes emisiones de polvo a la atmésfera, donde
se transporta (Pye, 1987; Cooke ef al., 1993; Livingstone
y Warren, 1996).

Los mecanismos de formacidn de particulas finas son
muy variados. Se cree que las particulas tamafio de arcilla
se forman fundamentalmente por meteorizacion quimica,
pero el origen de las dimensiones de los limos, que forman
bédsicamente el loess, son objeto de controversia. La mete-
orizacién por helada puede jugar un papel fundamental en
la generacién de particulas finas en los desiertos frios. Los
procesos de termoclastismo, humedecimiento y secado,
junto con el haloclastismo constituyen los mecanismos
bésicos de produccién de material de grano fino en los

Transporte rpido de polvo a miles de kms

A Mivel de la nube de polvo

Fal

Hasta
10 kms

Comente en chorm

FIGURA 10.46 Representacion esquematica de tipos de transporte y sedimentacion de polvo edlico (Pye, 1985).
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desiertos. A estas acciones hay que afiadir la abrasién
edlica. También en ambientes de playa se producen aglo-
merados, a partir de particulas de limo y arcilla, que pue-
den ser exportados por el viento. El polvo edlico puede
recibir particulas procedentes de perfiles de alteracion qui-
mica, desarrollados en ambientes tropicales hiimedos. Fi-
nalmente, otra drea madre es de procedencia orgdnica;
fitolitos, diatomeas, radiolarios, espiculas de equinoder-
mos, polen, esporas, etc.

10.11.3 Movilizacion, transporte y
sedimentacion

El aranque de las partfculas de polvo de 1a superficie del
suelo es funcién de la velocidad y estd controlado por el
tipo de viento, caracterfsticas del sedimento y presencia
de obsticulos (cobertera de vegetacidn, topografia, etc.)
(Middleton, 1997). En condiciones meteorolGgicas muy
variables y a escalas muy diferentes se encuentran vien-
tos fuertes, capaces de movilizar y transportar las parti-
culas de polvo (Pye, 1987). Estas masas de polvo se
identifican y estudian utilizando imdgenes de satélite y las
ddsicas observaciones meteoroldgicas.

Los tipos de viento que transportan este polvo varfan
desde simples rdfagas a tormentas de polvo con frentes de
avance de hasta 1.000 km (Fig. 10.46). Los remolinos de
polvo (dust devils) son pequefios vortices convectivos, que
se producen cuando ha tenido lugar un intenso calenta-
miento sobre la superficie terrestre, provocando el movi-
miento del aire y polvo hacia amba. Estos vortices son

visibles desde lejos y tienen la forma de un cono invertido
alargado. Alcanzan alturas entre 3 y 100 m y pueden supe-
rar los 1.000 m (Idso, 1974). El didgmetro en el suelo es de
0,5-3 m. Se desplazan y pueden causar importantes dafios.

Las tormentas de polvo, también denominadas ha-
boob (palabra drabe que significa viento violento), se cree
que resultan de cormrientes frias descendentes de grandes
cumulonimbos. Tienen el aspecto de un muro de polvo de
300 a 3.000 m de altura, que puede avanzar a velocidades
de hasta 200 m/seg y reducen la visibilidad horizontal a
1.000 m o menos (Middleton, 2004). En imdgenes de sa-
télite miden 500-600 km de anchura y se extienden 2.500
km en forma de pluma (Péwé, 1981b).

Otros vientos que transportan también particulas muy
finas son las plumas de polvo (dust plume) que se des-
plazan paralelamente a la superficie como vértices hori-
zontales. El shamal es un viento que sopla hacia el norte
durante el verano en Iraq y en el Golfo Pérsico. La ma-
yoria de estos vientos cargados de polvo no superan 1 km
de altura y su velocidad en superficie es inferior a 40 km/h.
Otro sistema de transporte de polvo edlico lo constituyen
los vientos catabéticos que barren los sedimentos del pie
de las montafias, como el viento zonda de Argentina o el
Santa Ana de California. Vientos similares se localizan en
el Altiplano de los Andes y en la Meseta del Tibet (Pye,
1987; Livingstone y Warren, 1996; Middleton, 1997).

Globalmente, la cantidad de particulas movilizadas por
las tormentas de polvo se estima en mil millones de tone-
ladas por afio y aproximadamente la mitad procede del Sa-
hara (Middleton, 2004). El polvo del Sahara (Fig. 10.47)

Ll S0°E

Tietra por encima
L de 1.000 m

N S s siaion

FICURA 10.47 Tormentas de polvo en el Sahara. Modelo de dreas madre de polvo edlico con direcciones de transporte en

dferentes estaciones (Goudie, 2002).
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tiene un importante impacto sobre los procesos climdticos,
ciclos de nutrientes, formacién de suelos y ciclos de se-
dimentos. Existen dos dreas fuentes principales: la De-
presion de Bodélé, al noreste del Lago Chad, y el drea que
cubre Mauritania oriental, Malf occidental y sur de Arge-
lia. La actividad de las tormentas de polvo en el Sahara se
encuentra en las zonas con precipitaciones medias anua-
les de 100-200 mm (Goudie y Middleton, 2001).

Dentro de las zonas semidridas de las altas latitudes, el
paso de frentes frios constituye probablemente una de las
causas mds importantes de movilizacién de polvo e6lico. Se
producen, como en los haboobs, grandes muros de polvo de
hasta 3 km de altura que se desplazan a velocidades de has-
ta 40 m/seg. Se han descrito en el norte de China, Israel,
Egipto, en los High Plains de Texas y Nuevo Méjico yenel
sur de Australia (Pye, 1987).

En ocasiones el polvo se eleva a alturas considerables,
rransportindose a gran velocidad por las corrientes en
chorro y recomriendo miles de kilémetros. Asi, el polvo
sahariano se desplaza a Europa central y septentrional,
atraviesa el Atldntico y se ha recogido en islas del Caribe
(Prospero et al., 1970). El polvo eélico se moviliza de
China a los Alpes franceses (=>20.000 km) (Grousset et al.,
2003).

La sedimentacién de polvo eélico se produce de varias
maneras: a) por reduccidn de la velocidad del viento y de la
turbulencia; b) por agregacién de particulas cargadas eléc-
tricamente; y ¢) debido al arrastre por lluvias de polvo sus-
pendido en la atmésfera (Pye, 1987). Aunque la
sedimentacién también tiene lugar en los océanos y en dre-
as himedas, nos ocuparemos fundamentalmente del polvo
depositado en las zonas dridas. Las cantidades sedimenta-
das son variables y son del orden de 100 Tm/km®/afio, pré-
ximas a sus dreas fuentes (Goudie, 1995). Estas cifras
disminuyen rdpidamente con la distancia al drea de proce-
dencia. Los tamafios mds gruesos de polvo desértico viajan
en las partes bajas de la atmésfera y se depositan muchas ve-
ces al encontrarse con obstdculos perpendiculares al flujo del
viento. Sin embargo, las particulas mds finas, que se trans-
portan en zonas m4s altas, no estdn afectadas por la rugosi-
dad de la superficie y pueden permanecer suspendidas
durante largos periodos de tiempo (Coudé-Gaussen y Rog-
non, 1988; Coudé-Gaussen, 1991).

La actividad de las tormentas de polvo es mayor duran-
te el mdximo de las glaciaciones, debido posiblemente a que
la precipitacién es menor (Middleton, 2004). En las zonas
hiperdridas tenemos pocas cantidades de polvo, ya que las
precipitaciones son raras y, por lo general, los obsticulos son
escasos. Sin embargo, en los médrgenes de los desiertos, que
corresponden a las zonas semidridas, hay grandes cantida-
des de polvo edlico depositado. Estas particulas son ficil-
mente atrapadas por la vegetacion dispersa existente. En el
norte de Nigeria se han depositado 3 m de polvo desértico
en 40.000 afios (McTainsh, 1987) y, en la actualidad, las ta-
sas de sedimentacién varian entre 0,1 y 0,7 mm/afio para dis-
tintas zonas de Israel y Sahel.
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Las particulas de polvo ejercen influencias directas e in-
directas en el clima. Las influencias indirectas se manifies-
tan en los efectos del polvo edlico en el ciclo biogeoquimico
(Moreno y Canals, 2004). Los cambiosen la cantidad de pol-
vo en la amésfera producen cambios en el balance de la ra-
diaci6n y, por lo tanto, en las temperaturas superficiales
(Goudie y Middleton, 2006). Ridgwell (2002) sefiala que el
polvo puede afectar a la fertilizacién de la biota litoral y
ocednica que, a su vez, toma CO, de la atmésfera, redu-
ciendo el efecto invernadero.

10.11.4 Implicaciones

geomorfolégicas

El polvo desértico es de gran importancia para compren-
der mejor ciertos procesos geomorfoldgicos, que tienen in-
cidencia en las actividades humanas y econdmicas.

El polvo contribuye a la formacion en zonas préximas
de varios tipos de formaciones superficiales en las dreas 4ri-
das y semidridas. Asi, el aporte de carbonato cdlcico a los
suelos produce caliches en dreas desprovistas de rocas cal-
cdreas, tal como se deduce de los estudios de calcretas en
Namibia y Sureste de Espafia (Bliimel, 1982) y en Fuen-
teventura (Cendrero, 1966; Alonso-Zarza y Silva, 2002) .
También el polvo rico en sflice puede ser importante en la
formacidn de las silcretas en los desiertos (Summerfield,
1983). De igual modo, la sedimentacién de polvo yesife-
ro es la causa principal del origen de las costras yesiferas
del sur de Tiinez (Coque, 1955). El barniz desértico que
constituye una fina pelicula, rica en manganeso y hierro,
recubre las rocas en las zonas dridas. Tal y como se indi-
c6 en un capftulo precedente, las particulas que dan origen
al bamniz proceden de la sedimentacién de polvo edlico. Las
laminaciones constitutivas del barniz se analizan deteni-
damente y se llevan a cabo interpretaciones paleoclimdti-
cas en funcién de los contenidos en manganeso y hierro
(Oberlander, 1994). También el polvo desértico puede afec-
tar a los procesos de meteorizacién que se desarrollan en
edificios. En zonas de dunas, la sedimentacién de polvo y
sales puede formar una costra que llega a estabilizar las du-
nas, seguido de la instalacién de biocostras y plantas (Pye
y Tsoar, 1987). También se recoge polvo edlico en playas,
sabkhas, abanicos aluviales y ouads, produciendo modifi-
caciones composicionales. Estos aportes se movilizan r-
pidamente por accion hidrica dentro de sus ambientes.
Muchos de los suelos de las regiones desérticas y peride-
sérticas contienen cantidades significativas de polvo edli-
co y algunos suelos estin formados préicticamente por estos
aportes alégenos. Segin Rapp (1984), las terras rossas de
Espafia, Italia y otros paises mediterrdneos estdn consti-
tuidas fundamentalmente por polvo retrabajado proceden-
te del norte de Africa. Este polvo desértico fertiliza muchos
suelos, afectando incluso a los desarrollados en las islas ca-
ribefias. También afecta a la salinizacién y acidez de los
suelos (Goudie y Middleton, 2006).



H polvo desértico que se deposita en los océanos y ma-
s constituye un porcentaje significativo de los sedi-
mentos ocednicos. El estudio de estas acumulaciones
proporciona una informacion muy itil acerca de las mo-
dificaciones de los sistemas de vientos y de los cambios
ambientales que han tenido lugar en los continentes du-
rante el Cuaternario (Middleton, 1997). Por consiguiente,
estas investigaciones permiten conocer mds adecuada-
mente las etapas de aridez y su intensidad en los ambien-
tes terrestres. Las acumulaciones de hielo, sobre todo los
casquetes glaciares, poseen un registro de polvo eélico
que se conoce gracias a los sondeos realizados. En Gro-
enlandia, en el dltimo m#ximo glaciar (hace 18.000 afios),
s registra una cantidad de polvo 40 veces mayor que la
actual. A estas etapas suceden otras en las que las canti-
dades son muy pequefias o inexistentes, lo que indica una
alternancia de periodos de mayor y menor aridez.

10.11.5 Loess

El loess, que deriva del alemdn /dss, es un sedimento te-
mestre cldstico, constituido fundamentalmente por parti-
culas de tamafio limo y que se forma por la acumulacién
de polvo edlico (Pye, 1995; Pye y Sherwin, 1999). Su co-
loracion es variada: gris, blanca, amarilla, parda y roja (Fig.
10.48). Se diferencia entre loess primario de origen edlico
y loess secundario, que se deposita otra vez o se origina
por procesos no edlicos. En los afloramientos de loess se
observa generalmente un cierto grado de meteorizacion
quimica y biolégica, asi como procesos edafogénicos.

Las acumulaciones de loess ocupan aproximadamen-
te un 10% de 1a superficie terrestre emergida (Pecsi, 1968),
desarrollindose sobre todo en Europa (Fig. 20.26), Esta-
dos Unidos (Fig. 15.19) (Bettis et al., 2003) y Argentina.
En China cubren més de un millén de km?. La pelicula de
loess varia de espesor y recubre las irregularidades del re-
lieve. La potencia generalmente es menor de 30 m, aun-
gue en Lanzhou (China) supera los 300 m (Derbyshire,
1983b). El tamaifio del loess fluctua entre 20 v 40 pm, con
tendencia a los tamafios mds finos. Si superan el 20% de
arena se denominan loess arenosos y si el incremento es
del 20% de arcilla, loess arcillosos (Pye, 1987).

La mineralogia de los loess es muy variable y refleja
la composicién y evolucién del drea madre. Por lo gene-
ral, predomina el cuarzo (45-55%), al que acompafian fel-
despatos, carbonatos, minerales pesados, vidrio volcdnico
y minerales de la arcilla. El loess tiene mds del 50% de
particulas de tamafio limo, pero los contenidos de arcilla
y arena son muy variables. Cuando los loess tienen mads
de un 20% de arena se les denomina loess arenosos y si
el contenido de arcilla supera el 20%, loess arcillosos
(Pye, 1987).

H loess tiene un comportamiento mecdnico tendente
al colapso. Soporta cargas verticales cuando estd seco,
pero su resistencia al cizallamiento disminuye considera-
blemente cuando se humedece y el material subsidente flu-

FIGURA 10.48 Acumulaciones de loess en la region entre
Jaipur y Agra (India).

ye y desliza (Middleton, 1997). Cuando el loess estd seco,
presenta sistemas de fracturas verticales en afloramientos
escarpados.

La formacién del depdsito de loess puede ser simple o
bastante compleja. El loess puede generarse por meteori-
zacién y posterior deflacién. Normalmente, suele haber
una etapa intermedia de transporte fluvial, previa a la ac-
cién edlica. También las particulas iniciales pueden re-
sultar de meteorizacién y/o erosién glaciar, sufrir un
transporte y sedimentacién fluvioglaciar, para finalmente
movilizarse por deflacién (Smalley, 1972).

Los procesos que producen las particulas de tamafio
limo son numerosos: liberacidén de particulas de la roca
madre; trituracién glaciar; gelivacidn; abrasién fluvial;
abrasién edlica; haloclastismo; meteorizacidn gquimica,
agregacion de pellets arcillosos y procesos biolégicos
{(véase Pye, 1995). En funcién de los procesos generado-
res algunos investigadores denominan a los extensos de-
positos de loess, relacionados con las glaciaciones
continentales cuaternarias, loess periglaciares o glaciares.
Oftros designan como loess peridesérticos a los que estdn
en conexién con las zonas marginales dridas.
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En los desiertos de Asia Central las particulas se me-
teorizan en ambientes de alta montafia y posteriormente
son transportadas y depositadas por los rios en zonas mds
bajas, donde se movilizan por deflacién. Enestas dreas de
tectdnica activa se producen, durante el Cuaternario, gran
cantidad de sedimentos, incluidos los limos (Smalley,
1990). Debido a su ambiente de generacién se les deno-
mina loess perimontanos. En los desiertos de escudos y
plataformas no se encuentran extensos depdsitos de loess,
ya que son dreas de bajo relieve, tecténicamente estables
¥, por consiguiente, con baja capacidad de produccion de

sedimentos, en contraposicion con los desiertos de Asia
Central (Smalley, 1995).

Para que se produzca una acumulacién de extensos y
potentes depdsitos de loess es necesario un importante su-
ministro de polvo durante decenas o cientos de miles de
afios y la existencia de barreras topogrdficas o de vegeta-
cién que frenen el polvo. En los desiertos de escaso relie-
ve la produccién de sedimentos es baja (loess
peridesérticos), mientras que en los desiertos de montafias
con actividad neotectdnica la velocidad de generacion de
sedimentos es muy alta (loess perimontanos).

1 Ol“ 2 Riesgo edlico: problematica y control

La movilizacién de arena y polvo por el viento tienen lu-
gar en ambientes climdticos muy variados, pero es en las
zonas dridas donde este proceso alcanza su mayor desa-
mrollo. Debido a la escasa o nula cobertera de vegetacidn
de estas regiones una gran parte del suelo estd expuesto a
la accidn directa del viento. Ademds, el limitado desarro-
lio de los suelos conduce a la presencia de superficies al-
tmente erosionables, que afectan al 39% de las zonas
dridas (UNEP, 1992).

Un tornado es un vértice de aire que gira rdpidamen-
£, con forma de embudo o chimenea, desde tierra hacia
un cumulonimbo (Fig. 10.49). Son raros y en los Estados
Unidos se originan cada afio unos 600 tornados (Eagle-
man, 1983). La anchura de un tornado es menor de un ki-
lémetro y puede desplazarse hasta decenas de kilometros.

Conveccidn intensa
debido al calor latente

FIGURA 10.49 Origen de un tomado en embuda con una
brmenta que es atravesada por la corriente en chorro

(Eagleman, 1983).
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Los tornados se mueven mds rapido que los ciclones a ve-
locidades de 50-200 km/hora y generan vientos internos
que superan 400-500 km/hora. Van acompaiiados de fuer-
tes precipitaciones (Olcina y Mirg, 2002).

El poder destructivo de los tornados es considerable
(Nalivkin, 1983). La fuerza de levantamiento de los tor-
nados es muy importante, ya que moviliza 10 m objetos
de 200-300 toneladas de peso. Son capaces de succionar
millones de toneladas de agua formando trombas marinas
(Fig. 10.51). En el periodo de 1916-1950 se produjeron
5.204 tornados en los Estados Unidos que causaron 7.961
muertos y pérdidas por valor de 500 millones de délares
{Bryant, 1991). En los Estados Unidos son frecuentes fun-
damentalmente en el centro y también en el suroeste (Fig.
10.50) (Gillette vy Hanson, 1989). La mayoria se desarro-
llan en primavera y comienzos del verano cuando llega el
aire cdlido y himedo del Golfo de Méjico y se encuentra

1% s
B 0.4-1%
[ 0.204%

FIGURA 10.50 Tornados en los Estados Unidos.
Frecuencia anual de horas de tornado con visibilidad de
menos de 11 km (Gillette y Hanson, 1989).



con aire frio y seco que se dirige hacia el Sur desde Ca-
nadd o hacia el Este desde la Montafias Rocosas. También
se producen tornados destructivos en Rusia, Asia central
y meridional, Africa y Australia (McGuire et al., 2004).

Los tornados se clasifican por la Escala de Fujita (Ta-
bla 10.2) que relaciona la velocidad del viento con los da-
fios producidos. También se utiliza la Escala de Pearson
que mide la longitud y anchura de la trayectoria de un tor-
nado.

Los tornados en Espafia tienen poco desarrollo y se li-
mitan fundamentalmente a la orla mediterrdnea y con me-
nor nimero en el interior de la Peninsula (Olcina y Mird,
2002). No obstante, las aportaciones de Gaya (1996,
1999) sefialan que en Espafia se producen unos seis tor-
mados al afio, incluyendo las trombas marinas (Fig.
10.51). Se producen fundamentalmente entre mayo y oc-
tubre. En la escala de Fujita son de intensidad FO a F3,
con vientos entre 182 y 332 km/hora. Localmente, los tor-

nados pueden producir intensos efectos destructivos en
las construcciones y agricultura, tal como sucedi6 el 8 de
agosto de 1992 en Ejea de los Caballeros {provincia de
Zaragoza) (Fig. 10.52).

En Estados Unidos, los derechos estin relacionados
con tornados en el sentido de que se asocian con fuertes
tormentas. Son vientos denominados downbursts con ve-
locidades mayores de 25 m/seg y que pueden afectar a dre-
as de unos 500 km de largo. Los derechos son menos
destructivos que los tornados y en Estados Unidos son dos
6rdenes de magnitud menor que los tornados (McGuire et
al., 2004).

El movimiento de particulas edlicas en los tornados y
tormentas de arena afecta considerablemente a los asen-
tamientos humanos, produciendo enormes dafios a las
construcciones, campos de cultivo y redes de transporte y
comunicacién (Lockeretz, 1978; Middleton et al., 1986).
Por otra parte, la acumulacién de estos depdsitos edlicos

TABLA 10.2 Escala de dafios por tornados de Fujita (McGuire et al, 2004).

FO 18-32 Débiles Chimeneas e indicios de danos; ramas de los arboles rotas

F1 33-49 Moderados Tejados danados; caravanas volcadas; coches empujados fuera
de la carretera

F2 50-69 Considerables Tejados derribados; caravanas demolidas; grandes arboles arrancados

F3 70-92 Severos Paredes de edificios derruidas; coches levantados; la mayoria
de los arboles arrancados

F4 93-116 Devastadores Casas bien construidas destruidas; coches volcados

FS5 117-142 Increibles Edificios levantados de sus cimientos y transportados a considerables
distancias hasta desintegrarse; coches volcados a mas de 100 m;
arboles transportados

FIGURA 10.51 Tromba marina
préxima a la costa de Cadiz
(Espafia). Foto F. J. Gracia.
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FIGURA 10.52 Destruccitn
de silos de cereal, como
mnsecuencia del tornado de
8de agosto de 1992. Ejea de los
Caballeros (provincia de
Zaragoza). Foto C. Sancho.

puede destruir la vegetacion existente aumentando el pro-
blema de la desertificacién (Unesco-Fao, 1977). En pla-
nificacién ambiental se deben evitar estas dreas de riesgo
(Cooke et al., 1982).

Los problemas se derivan de la deflacién, transporte y
sedimentacién. La deflacién puede manifestarse en una re-
duccién de particulas finas y nutrientes del suelo, con la pér-
dida de fertilidad del mismo (Middleton, 1990). Igualmente,
produce socavacién en cualquier estructura (por ejemplo,
postes de la luz y teléfono) y puede dar origen al colapso
de las mismas. En su transporte las particulas producen
abrasidn que se manifiesta por pequefias oquedades y sur-
cos. También el polvo edlico, entre otros efectos, reduce la
visibilidad en aeropuertos y carreteras y produce sofocacién
y ahogo en las personas y animales (Pewé, 1981; Pye, 1987;
Middleton, 1997). Poresta razdn, se ha desarrollado en Ari-
zona el Sistema de Alerta de Tormentas de Polvo, con se-
fializacién en carreteras y aviso por radio a la poblacién.
También el polvo puede penetrar en el interior de las casas,
provocando problemas de salud y contaminacidn de ali-
mentos y agua potable. Si el polvo es salino puede afectar
alas construcciones. Sin embargo, hay un aspecto positivo
que es el de suministro de nutrientes al suelo.

Las cantidades de polvo movilizadas son del mismo or-
den que los sedimentos transportados por los rios (Li-
vingstone y Warren, 1996). Una parte significativa del
polvoedlico se deriva de las actividades humanas. Los la-
bradores rompen los agregados del suelo durante los tra-
bajos agricolas y liberan en épocas secas estelas de polvo
detrds de la maquinaria (Lee ef al., 1993). Otra fuente pro-
cede del trdfico sobre caminos. También la eliminacion de
la vegetacion natural por pastoreo, agricultura o incendios
frae consigo un incremento de la erosién edlica (O'Hara,
1997). Por otra parte, la desecacién del Mar Aral ha in-
cementado el drea fuente de polvo edlico (Goudie,
1994b). La sedimentacién edlica puede enterrar casas, cul-
tivos, canales (Fig. 10.53) y partes de carretera (Fig.
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10.54). Los costes de la exhumacién de los edificios y tie-
mas pueden ser muy grandes, si afectan a extensas dreas
(Livingstone y Warren, 1996).

Las medidas de control deben ir encaminadas a dis-
minuir la capacidad de transporte, reducir el suministro
de arena y, en su caso, desviar la arena en movimiento
(Watson, 1990; Pye y Tsoar, 1990; Mainguet, 1991).

Las técnicas empleadas (Cooke et al., 1982; FAO,
1988; Watson, 1990) implican la estabilizacion por vege-
tacion mediante una recuperacion de la vegetacion natu-
ral o por plantacidon de especies vegetales iguales o
distintas a las existentes en la zona. Los tipos de vegeta-
cién empleados son diferentes en funcién de la aridez y
en las zonas hiperdridas esta técnica no es factible por la
insuficiencia de humedad. Se requiere en la fase inicial
de crecimiento de la vegetacién métodos mecdnicos,
quimicos y biolégicos. Es importante plantar especies de
crecimiento rdpido (por ejemplo, Tamarix, Acacias y
Eucalyptus) (Garcia Salmerén, 1967; Pye y Tsoar, 1990).
En China en la proximidad del ferrocarril de Bagoton a
Lanchou, se plantaron comredores de vegetacidn de 300-
500 m para frenar la arena (Watson, 1990).

Otra medida de control estd en relacién con la estabi-
lizacién de la superficie, que incluye el recubrimiento con
cantos, el riego del terreno con petréleo, asfalto, ldtex sin-
tético, polivinilo, gelatina, fibras de celulosa, etc. La efec-
tividad de estos tratamientos es inferior a 5 afios. Los
sprays quimicos son muy utilizados y con ellos se produ-
ce una costra quimica, milimétrica, que combinada con
una recuperacién por vegetacion da buenos resultados
(Garcia Salmerdn, 1967; Cooke et al., 1982; FAO, 1988;
Livingstone y Warren, 1996).

Las empalizadas son de utilizacion muy frecuente en las
dreas desérticas ya que disminuyen la velocidad del vien-
to y atrapan la arena (Figs. 10.55 y 10.56). Son muy fre-
cuentes las construidas con hojas de palmera. Otras son
empalizadas de madera de bajo coste, ya que pueden cons-



FIGURA 10.53 Acequia
parcialmente enterrada por
arena. Corresponde al plan de
puesia en regadio de parte del
Desierto del Thar, a partir del
Gran Canal de Indira Gandhi.
Jaisalmer (provincia de Rajastan,
India).

FIGURA 10.54 Dunas

avanzando hacia una carretera.

Maharaga, Sur del Desierto de

Rub al Khali {Unién de Emiratos
es).

FIGURA 10.55 Sistema de
empalizadas para proteger un
palmeral. Nefta (Tunez). Foto
J. L. Pefia.
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FIGURA 10.56 Caonjunto de
empalizadas paralelas. Desierto
del Sinai. Foto J. Roseall.

ruirse con vegetacién local. Reducen la capacidad del
transporte del viento tanto al frente como detrds de la
barrera. En ellas el volumen de arena acumulada es pro-
porcional a la altura de la empalizada. Estas hay que ins-
talarlas a cierta distancia del objeto a proteger y
perpendiculares a la direccién del viento dominante. Con-
viene situar una serie de empalizadas a distancias diferen-
tes del objeto y con esta disposicidn la mds alejada se llena
ripidamente, la situada a distancia intermedia aumenta su
vida efectiva por cuatro y la mis préxima por nueve (Fig.
10.57) (Kerr y Nigra, 1952). Otras empalizadas se dispo-
nen en zigzag para retener la arena procedente de vientos
de varias direcciones (Fig. 10.58) (Watson, 1990).

La estabilizacién de dunas es objeto de la aplicacién
de diversas técnicas, pero su efectividad es muy variable.
Hay veces que sélo es necesario desviar la trayectoria de
la duna. Si las dunas son de pequefio tamafio se opta en
ocasiones por transportar la arena a otro lugar; este pro-
cedimiento se abarata si la arena transportada se utiliza
Iuego en construccidn. La destruccidn por zanjas parale-
las al eje de la duna es cara y la solucién es temporal. La

estabilizacién por vegetacion es muy costosa y es mds ade-
cuada la utilizacién de empalizadas y el recubrimiento con
cantos. El tratamiento superficial con petréleo de los bra-
zos de un barjin permite la deflacién de 1a parte central v,
a su vez, se produce a barlovento una acumulacién muy
superior al tamafio de la duna inicial (Fig. 10.59) (Kerr y
Nigra, 1952).

Por otra parte, enrelacién con las energias renovables,
la utilizacién del viento constituye una técnica importan-
te y de gran futuro. En algunas regiones, el viento tiene
una mayor fuerza motriz que otras y es, en las primeras,
donde podemos obtener una produccién de energia edli-
ca. El movimiento de las palas en los molinos de viento
(Fig. 10.60) se transmite a las turbinas, que generan elec-
tricidad. El agrupamiento en grandes campos de molinos
de viento conduce a la produccién de electricidad, de con-
siderable importancia en las crisis de energfa, con el en-
carecimiento o descenso de ofros tipos de energia
(petrdleo, gas, nuclear, solar, etc.). Como la poblacién cre-
ce casi exponencialmente, las necesidades de energia son
todavia mayores.

Viento dominante D Lo

FIGURA 10.57 Serie de

empalizadas paralelas para
proteger extensas areas, tales

wmo pueblos, plantas
industriales, etc. (segun Kerr y
Negra, 1952).
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FIGURA 10.58 Empalizadas
dispuestas en zigzag para atrapar
la arena transportada por vientos
de direcciones variables. Foto

J. L. Pefia.

k
i
i
k
i

FIGURA 10.59 Estabilizacién
de un barjén, con tratamiento
superficial de petrdleo en los
brazos del mismo (Seguin Kerr y

Vista en planta de las etapas de crecimiento Vista en corte Negra, 1952).

FIGURA 10.60 Campo de
molinos de viento. Villafranca
(provincia de Navarra). Al fondo,
el Moncayo nevado.
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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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